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Д а н н ы е  о  р а д и а ц и о н н о м  р е ж и м е  в  н а с т о я щ е е  в р е м я  ш и р о к о  
и с п о л ь з у ю т с я  к а к  в  р а з л и ч н ы х  о б л а с т я х  н а у к и , т а к  и  д л я  п р а к т и 
ч е с к и х  ц е л е й . Н е д о с т а т о к  ф а к т и ч е с к и х  д а н н ы х  в о  м н о г и х  с л у ч а я х  
п р и в о д и т  к  н е о б х о д и м о с т и  п о л у ч а т ь  т р е б у е м ы е  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 г о  р е ж и м а  п у т е м  р а с ч е т а .

В  к н и г е  с и с т е м а т и з и р о в а н ы  и  о б о б щ е н ы  с о в р е м е н н ы е  м е т о д ы  
р а с ч е т а  к о р о т к о в о л н о в ы х  п о т о к о в  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  —  п р я м о й ,  
р а с с е я н н о й  и  с у м м а р н о й .  О с о б о е  в н и м а н и е  у д е л я е т с я  ф и з и ч е с к о м у  
о б о с н о в а н и ю  р е к о м е н д у е м ы х  м е т о д о в  и  у с т а н о в л е н и ю  о б щ и х  з а к о 
н о м е р н о с т е й ,  с в я з ы в а ю щ и х  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 г о  р е ж и м а  
д р у г  с  д р у г о м  и  с  в о з д е й с т в у ю щ и м и  н а  н и х  м е т е о р о л о г и ч е с к и м и  
ф а к т о р а м и .

К н и г а  р а с с ч и т а н а  н а  н а у ч н ы х  р а б о т н и к о в  и  с п е ц и а л и с т о в ,  
п о л ь з у ю щ и х с я  р а с ч е т н ы м и  м е т о д а м и  о п р е д е л 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 ,  в  ч а с т н о с т и  н а  м е т е о р о л о г о в ,  к л и м а т о л о г о в ,  г е о г р а 
ф о в , б и о л о г о в ,  м е д и к о в ,  с т р о и т е л е й ,  г е л и о т е х н и к о в .

К р о м е  т о г о ,  о н а  м о ж е т  б ы т ь  и с п о л ь з о в а н а  в  к а ч е с т в е  д о п о л н и 
т е л ь н о г о  у ч е б н о г о  п о с о б и я  с т у д е н т а м и  в ы с ш и х  у ч е б н ы х  з а в е д е н и й  
и  т е х н и к у м о в  п р и  и з у ч е н и и  а к т и н о м е т р и и  и е е  п р а к т и ч е с к и х  п р и 
м е н е н и й .

R a d i a t i o n  d a t a  a r e  w i d e l y  u s e d  a t  p r e s e n t  b o t h  i n  p u r e  a n d  
a p p l i e d  s c i e n c e .  L a c k  o f  a c t u a l  m a t e r i a l  m a k e s  i t  n e c e s s a r y  i n  a  
n u m b e r  o f  c a s e s  t o  o b t a i n  r a d i a t i o n  c h a r a c t e r i s t i c s  b y  c o m p u t a t i o n .

I n  t h i s  p u b l i c a t i o n  u p - t o - d a t e  m e t h o d s  o f  c o m p u t a t i o n  o f  s h o r t 
w a v e  s o l a r  r a d i a t i o n  —  d i r e c t ,  s c a t t e r e d  a n d  g l o b a l  —  a r e  g e n e r a l 
i z e d  a n d  s y s t e m a t i z e d .  M u c h  r e g a r d  i s  p a i d  t o  t h e  p h y s i c a l  g r o u n d s  
o f  t h e  r e c o m m e n d e d  m e t h o d s  a n d  t o  d e t e r m i n a t i o n  o f  g e n e r a l  p r i n 
c i p l e s  w h i c h  c o n n e c t  r a d i a t i o n  c h a r a c t e r i s t i c s  w i t h  o n e  a n o t h e r  a n d  
w i t h  m e t e o r o l o g i c a l  f a c t o r s .

T h e  m o n o g r a p h  is  i n t e n d e d  f o r  s c i e n t i f i c  w o r k e r s  a n d  o t h e r  s p e 
c i a l i s t s  in  t h e  c o m p u t a t i o n  o f  r a d i a t i o n  c h a r a c t e r i s t i c s ,  f o r  m e t e o r o 
l o g i s t s ,  c l i m a t o l o g i s t s ,  g e o g r a p h e r s ,  b i o l o g i s t s ,  m e d i c a l  w o r k e r s ,  b u i l d 
e r s  a n d  e n g i n e e r s  in  s o l a r  e n e r g y  t e c h n o l o g y .  I t  c a n  a l s o  b e  a  m a 
n u a l  f o r  s t u d e n t s  o f  h i g h e r  s c h o o l s  a n d  s p e c i a l  s e c o n d a r y  s c h o o l s  
( t e c h n i c u m s )  w h o  s t u d y  a c t i n o m e t r y  a n d  i t s  a p p l i c a t i o n .
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В В Е Д Е Н И Е

З а д а ч е й  акти н ом етр и и  я в л я е т с я , по вы р а ж е н и ю  А . И . В о е й 
к о в а , «вед ен и е  п р и х о д о -р асхо д н о й  книги сол н ечн ого  т е п л а » , т . е. 
учет и и ссл ед о в а н и е  т е х  изм ен ен и й  и п р евр ащ ен и й , к отор ы м  п од 
в е р г а е т с я  л у ч и ст а я  эн ер ги я С о л н ц а  в  во зд у ш н ой  и водн ой  о б о 
л о ч к е  зем н о го  ш а р а  и н а п овер хн ости  зем л и . П р евр ащ ен и е  с о л 
нечной р ад и ац и и  в  т еп л о ву ю  и х и м и ч еск у ю  эн ер ги ю  о б есп еч и вает  
в о зм о ж н о с т ь  д ви ж е н и я  и ж и зн и  н а З е м л е . П о эт о м у  вп о л н е е с т е 
ствен н о , что т а к и е  н аучн ы е ди сц ипли н ы , к а к  м етео р о л о ги я , к л и 
м а т о л о ги я , ф и зи ч еск ая  гео гр аф и я, ф и зи ологи я и эк о л о ги я  р а с т е 
ний и ж и в о тн ы х , н а совр ем ен н ом  э т а п е  св о его  р а зви т и я  в с е  ш ире 
п р и м ен яю т д ан н ы е акти н ом етр и и  в  и ссл ед о в а н и я х  ф и зи чески х и 
би ологи ч еск и х  п р о ц ессо в , и зу ч а е м ы х  эти м и  н ау к ам и . Р а зл и ч н ы е  
х ар ак т е р и ст и к и  р ад и ац и он н о го  р е ж и м а  и сп о л ьзу ю т ся  т а к ж е  и 
д л я  реш ен и я чи сто п р ак ти ч еск и х  во п р о со в  м едици н ы , а гр о б и о л о 
гии, гели о техн и к и , и н д у стр и ал ьн ого  и ж и л и щ н о го  ст р о и т е л ь ств а  и 
д р у ги х  о т р а сл е й  н ар од н ого  х о з я й с т в а . П р и  эт о м  п р е д ъ я в л я ю т ся  
в с е  б о л ее  в ы со к и е  тр е б о ван и я  к  о б ъ е м у  и к а ч е ст в у  инф ормации 
о р ад и ац и он н о м  р е ж и м е  о тд ел ьн ы х  п ун ктов, р ай он ов, тер ри тори й, 
ак вато р и й  и в  кон ечном  сч ете  в се го  зем н о го  ш ар а .

З а  п осл ед н и е 5 0  л е т  ак ти н ом етр и я р а з в и в а л а с ь  бы стр ы м и  т е м 
пам и . Б ы л о  вы р а б о т а н о  пон яти е о р ади ац и он н ом  р е ж и м е  и с о 
ст а в л я ю щ и х  его  э л е м е н т а х , со зд а н ы  р а зн о о б р а зн ы е  м ето д ы  и 
при бор ы  д л я  и зм ер ен и я  в с е х  в и д о в  р ади ац и и , со б р ан о  зн а ч и т е л ь 
ное к о л и ч еств о  д ан н ы х , х а р а к т е р и зу ю щ и х  р ад и ац и он н ы е у сл о в и я  
в р азл и ч н ы х  п у н к тах  зем н о го  ш ар а . П о сл ед н и е  д е ся т и л е т и я  о т м е 
ч а ю т ся  особен н о и н тен си вн ы м  р о сто м  ч и сл а  п ун ктов, в е д у щ и х  
ак ти н ом етр и ч ески е н аб л ю д ен и я . И  в с е  ж е , н есм о тр я  н а эти  д о ст и 
ж е н и я , со в р е м ен н а я  ак ти н ом етр и я не м о ж е т  п ол н остью  у д о в л е т 
во р и ть п р е д ъ я в л я е м ы е  к  ней тр е б о ван и я  м а т ер и а л а м и  н еп о ср ед 
ствен н ы х н аблю д ен и й .

Р а сст о я н и я  м е ж д у  б л и ж ай ш и м и  стан ц и ям и  ак ти н ом етр и ч е
ской  сети  обы чн о и зм е р я ю тся  сотн ям и , а и н огда и т ы ся ч а м и

§  1. П рим енен и е р асч етн ы х  м ето до в  в  акти н о м етр и и
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к и л о м етр о в . Д л я  м н оги х очень обш и рн ы х рай он ов зем н о го  ш ар а  
д ан н ы е о ради ац и он н ом  р е ж и м е  п ол н остью  о тсу т ст ву ю т . П р о 
гр ам м ы  н аблю ден и й  се те в ы х  ак ти н ом етр и ч ески х  стан ций  в  р а з 
ли чн ы х ст р а н а х  н ео д и н ак овы , и д а ж е  н аи б о л ее  обш и рн ы е из них 
п р е д у см а т р и в а ю т  получен и е д а л е к о  не в с е х  важ н е й ш и х  х а р а к т е 
ри сти к р ади ац и он н о го р е ж и м а . Н ер ед к о  о к а з ы в а е т с я , что в  инте
ресу ю щ ем  и ссл е д о в а т е л я  пун кте или рай он е во о б щ е  не п р о и зво 
д и л о сь  ак ти н ом етр и ч ески х  н аблю ден и й  или ж е  не в е л и сь  н аб л ю 
ден и я з а  тем и  эл е м е н т а м и , д ан н ы е о к о то р ы х  ст а н о в я т ся  н ео б х о 
ди м ы м и .

В  б о л ьш и н стве  т а к и х  сл у ч а е в  тр е б у ем ы е  д ан н ы е о р ад и ац и он 
ном р е ж и м е  в с е  ж е  м о гу т  бы ть получен ы  с п ом о щ ью  р асч етн ы х 
м ето д о в . П р и м ен ен и е эти х  м ето д о в  о к а з ы в а е т с я  в о зм о ж н ы м  б л а 
го д а р я  том у , что осн овн ы е х ар ак т е р и ст и к и  р ад и ац и он н ого р е
ж и м а  св я за н ы  к а к  м е ж д у  собой , т а к  и с важ н ей ш и м и  м е те о р о л о 
ги чески м и  х а р а к т е р и ст и к а м и . П р и чем  д л я  н ад еж н о ст и  р е зу л ь т а 
то в  р асч е т о в  очень су щ ествен н о  то о б ст о я т е л ь ст в о , что эти  свя зи  
я в л я ю т ся  св я зя м и  не корр еляц и он н ого , а ф и зи ческого х а р а к т е р а . 
П о эт о м у  у ст а н а в л и в а е м ы е  к ол и ч ествен н ы е за ви си м о ст и  о к а з ы 
в а ю т с я  очень устой чи вы м и  и м о гу т  бы ть обобщ ен ы  д л я  р а зн о о б 
р азн ы х  к л и м ати ч еск и х  и п ого д н ы х усл ови й .

С у щ ест в о ван и е  т а к и х  за в и си м о ст ей  п о зв о л я е т  р а ссч и т ы в а т ь  
б ол ьш у ю  ч а ст ь  о тд ел ьн ы х  х а р а к т е р и ст и к  р ад и ац и он н ого р еж и м а  
или их со во к у п н о сть  по м етеор ол оги ч ески м  д ан н ы м  и н екото р ом у 
м и н и м ал ьн ом у к о л и ч еств у  ак ти н ом етр и ч ески х  д ан н ы х . В  сл у ч ае  
н ео бхо ди м о сти  р асч ет  м о ж е т  бы ть п р о и звед ен  т о л ьк о  по одним 
м етеор ол оги ч ески м  д ан н ы м  з а  счет н ек ото р ого  сн и ж ен и я то ч н о 
сти р е зу л ь т а т о в .

П р о стей ш и е м ето д ы  и н терполяции д н евн о го  х о д а  и н тен си вн о
сти и р а сч е т а  су м м  прям ой  солнечной р ади ац и и  по д ан н ы м  гел и 
огр аф а м о ж н о  в стр ети ть  у ж е  в  п ер вы х  р а б о т а х , п о свящ ен н ы х  о б 
общ ен и ю  р е зу л ь т а т о в  ак ти н ом етр и ч ески х  н аблю ден и й  в  о т д е л ь 
ны х п у н к тах . В  д ал ьн ей ш ем  р а зр а б о т к а  и сов ер ш ен ств о ван и е  
р асч етн ы х м ето д о в  акти н ом етри и  в е л и сь  п а р а л л е л ь н о  с р а з в и 
ти ем  ак ти н ом етр и ч ески х  и зм ерен ий . П о  м ер е то го  к а к  п р о гр ам м ы  
н абл ю ден и й  д о п о л н я л и сь  и зм ер ен и ям и  р ассеян н ой , су м м ар н ой  и 
отр аж ен н о й  р ади ац и и  и д л и н н овол н овы х п ото ко в, р а з в и в а л а с ь  
м ето д и к а  п р и бли ж ен н ого р а сч е т а  и эти х  эл е м е н т о в . Н е о б х о д и 
м о ст ь  и м еть х о т я  бы  п р и бли ж ен н ое п р ед ставл ен и е  о р ад и ац и он 
ны х у сл о в и я х  бол ьш и х терри тори й  сп о со б ст в о в а л а  в ы р а б о т к е  о б 
щ и х м е то д о в  р а сч е т а , при м ени м ы х д л я  п ун ктов с разл и чн ы м и  
м етеор ол оги ч ески м и  и кл и м ати ч ески м и  у сл о в и я м и . В  ч астн о сти , 
д л я  и зучен и я геогр аф и чески х  зак о н о м ер н о стей  р асп р ед елен и я  
рад и ац и он н ого  и теп л о во го  б а л а н с а  зем н ой  п овер хн ости  н уж н о 
бы л о оп р едели ть в с е  со ст а в л я ю щ и е  ради ац и он н ого б а л а н с а  в  о т 
д ельн о сти  д л я  бол ьш ого  ч и сл а  п ун ктов, что м о гл о  бы ть д о ст и г
нуто т о л ьк о  п утем  р асч е т а .
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С начала 20-х годов X X  столетия до настоящего времени было 
предложено и применялось большое число различных методов, 
позволяющих рассчитывать отдельные характеристики радиа
ционного режима. В СССР важнейшие результаты исследований 
в этом направлении представлены в работах С. И. Савинова,
Н. Н. Калитина, Е. Е. Федорова, JI. А. Иванова, В. Н. Украин
цева, Н. Г. Евфимова, Б. М. Гальперин, JI. Г. Махоткина, 
М. И. Будыко, Т. Г. Берлянд, JI. И. Зубенок, Н. А. Ефимовой,
Н. И. Гойса и других советских исследователей. За рубежом ме
тоды расчета радиационных характеристик разрабатывали и при
меняли А. Онгстрем, Г. Кимболл, Ф. Альбрехт, Г. Перль, Д . Блек 
и другие авторы.

Существующая литература по актинометрии предоставляет 
в распоряжение исследователя большое число разнообразных 
методов расчета важнейших характеристик радиационного ре
жима. Эти методы дают результаты различной точности и тре
буют неодинаковой затраты труда на вычисления. Выбор мето
дики расчета, наиболее рациональной для поставленной задачи и 
имеющихся исходных данных, требует знакомства с обширной и 
не всегда доступной литературой. Поэтому представляется на
зревшей необходимость систематизации и критического анализа 
предложенных и применяющихся методов расчета с точки зрения 
их физической обоснованности, точности и трудоемкости.

Д о последнего времени расчетные методы актинометрии при
менялись преимущественно для получения климатических харак
теристик радиационного режима, соответствующих обычным, 
средним условиям данного пункта или района. Однако уже те
перь нередко возникает необходимость в определении радиацион
ных характеристик коротких конкретных периодов —  месяцев, 
декад или даже отдельных дней определенного года. Можно 
думать, что в ближайшем будущем потребность в такого рода 
данных будет особенно возрастать в связи с намечающимся ис
пользованием характеристик радиационного поля для кратко
срочных и долгосрочных прогнозов погоды. В современной си
ноптической метеорологии одной из основных проблем является 
проблема цикло- и антициклогенеза, для решения которой необ
ходимо полное выяснение физических и энергетических основ 
этих процессов. Очевидно, что при этом становится необходимым 
синоптическое представление основных характеристик радиаци
онного поля у поверхности земли и в атмосфере. Для такого 
представления современная густота актинометрической сети ока
зывается совершенно недостаточной. Отсутствие же разработан
ной методики синоптического использования актинометрических 
данных препятствует расширению сети, характеризующей радиа
ционное поле. Выход из этого положения могло бы дать построе
ние таких карт, которым можно было бы присвоить название ак
тиносиноптических карт, с применением расчетных методов,
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позволяющих с достаточной для практических целей точностью 
получать нужные характеристики радиационного режима по дан
ным метеорологической сети. Для корректирования результатов 
расчета при этом могут быть использованы непосредственные 
наблюдения сравнительно небольшого числа опорных актиномет
рических станций. В настоящее время такой путь наиболее удобно 
использовать для подтверждения целесообразности и для разра
ботки методики применения радиационных характеристик в опе
ративной практике службы погоды. В случае удачного решения 
этих задач переход к повседневному использованию радиацион
ных характеристик также мог бы быть наиболее просто осу
ществлен с помощью расчетных методов. Необходимая для опе
ративных целей быстрота расчета при современном уровне вы
числительной техники может быть обеспечена без затруднений 
путем применения быстродействующих счетных машин. Таким об
разом, возможная область применения расчетных методов акти
нометрий значительно шире той, в которой эти методы применя
лись до сих пор.

Однако возможное расширение области применения методов 
расчета тесно связано с необходимостью их дальнейшего разви
тия и совершенствования. Многие методы, успешно применяемые 
для вычисления климатических характеристик радиационного 
режима, становятся малопригодными при применении их к кон
кретным условиям для небольших промежутков времени. Это 
показывает, что использованные для расчетов количественные 
зависимости между вычисляемыми и исходными величинами 
слишком упрощают действительные соотношения и не учитывают 
факторов, которые могут оказывать существенное влияние при 
отклонении действительных условий от средних. Для уточнения 
результатов в некоторых случаях достаточно внести в методику 
расчета сравнительно небольшие изменения. В других случаях 
необходима разработка новых методов.

В дальнейшем рассматриваются принципиальные основания 
и конкретные особенности методики расчета важнейших харак
теристик радиационного режима.

§ 2. Основные характеристики радиационного режима
Радиационный режим любой поверхности, находящейся в ес

тественных условиях, формируется в результате взаимодействия 
потоков лучистой энергии, имеющих различное происхождение и 
направление. Эти потоки являются составляющими элементами 
или характеристиками радиационного режима поверхности. Хотя 
реальные поверхности, подвергающиеся воздействиям радиации* 
могут иметь различный наклон к горизонтальной плоскости и 
различную ориентацию по отношению к плоскости меридиана, 
в актинометрии в первую очередь рассматриваются радиацион



ные условия горизонтальной поверхности. Это соответствует есте
ственным условиям земной поверхности в равнинной местности. 
Для поверхностей, отличающихся от горизонтальной наклоном 
и ориентацией, некоторые характеристики радиационного режима 
могут быть рассчитаны по характеристикам горизонтальной по
верхности, другие же определяются путем организации эпизоди
ческих специальных измерений.

Основными характеристиками радиационного режима яв
ляются: прямая солнечная радиация S , поступающая на поверх
ность, перпендикулярную направлению солнечных лучей; ее вер
тикальная составляющая S ', т. е. радиация на горизонтальную 
поверхность; рассеянная радиация D; суммарная радиация 
Q — S'-\-D\ отраженная поверхностью коротковолновая радиация 
R K и длинноволновая радиация R a\ атмосферная радиация Е А 
(называемая также противоизлучением или встречным излуче
нием атмосферы); собственное излучение поверхности Е 3 . Если 
считать знаки потоков, приходящих к земной поверхности, поло
жительными, а уходящих от нее —  отрицательными, то алгебраи
ческая сумма всех потоков В  определится уравнением

Я =  5 '  +  Я  +  £ а - Я к - Я д - £ 3 . (0 .1)

Это уравнение называется уравнением радиационного ба
ланса данной поверхности, а сама величина В  —  остаточной 
радиацией, или чаще радиационным балансом поверхности. Ос
таточная радиация представляет собой лучистую энергию, погло
щенную поверхностью и переходящую на ней в другую форму —  
преимущественно в форму тепловой или химической энергии.

Все перечисленные выше потоки радиации являются инте
гральными, т. е. они составляются из лучей с различными дли
нами волн. В, актинометрии длины волн измеряются в микронах 
(м к) или нанометрах (нм) \ 1 ,ш с= 10_6 м, 1 м м к =  10~9 м.

Качественной характеристикой потока радиации являются 
верхняя и нижняя границы длин волн тех лучей, из которых со
ставляется данный поток. Так, прямая солнечная, рассеянная и 
коротковолновая отраженная радиация характеризуется дли
нами волн в диапазоне 0,2— 4,0 мк, длинноволновая радиация ат
мосферы и излучение земной поверхности в диапазоне 4— 100 мк. 
Учитывая качественное различие потоков коротковолновой и 
длинноволновой радиации, уравнение радиационного баланса 
(0 .1) можно представить в виде

В  =  В К +  В Я, (0.2)

где В к и В д означают соответственно коротковолновый и длин
новолновый баланс поверхности. При этом B K= S ' -\ -D —  Rv и 
В д= Е а —  R r —  Е  з- Величина В к всегда либо положительна, 
либо (при отрицательных высотах солнца) равна нулю.
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Величина Б д почти всегда отрицательна; при покрытии неба плот
ными облаками нижнего яруса длинноволновый баланс близок 
к нулю. В очень редких случаях (при значительных температур
ных инверсиях) он может быть даже положительным.

Поверхность, поглощающая радиацию В , называется деятель
ной или подстилающей. Обычно она представляет не геометриче
скую бесконечно тонкую поверхность, а некоторый слой большей 
или меньшей толщины, зависящей от того, на какую глубину мо
жет проникать радиация в этот слой. Для естественной поверхно
сти при отсутствии растительного покрова толщина деятельного 
слоя может изменяться от долей миллиметра (уплотненная поч
ва) до нескольких сантиметров (разрыхленная почва), десятков 
сантиметров (снег) и даже метров и десятков метров (вода);. 
Покрывающий земную поверхность растительный покров также 
составляет деятельный слой, толщина которого определяется 
высотой растительности.

Количественной характеристикой потока радиации I  служит 
его поверхностная плотность, т. е. количество переносимой пото
ком энергии, отнесенное к единице времени и единице площади 
поперечного сечения потока. Как синонимы поверхностной плот
ности в физической и светотехнической литературе применяются 
термины «энергетическая освещенность» поверхности или ее «об
лученность». В практической актинометрии (на сети станций 

, СССР) до настоящего времени пользуются термином «интенсив- 
I ность радиации». Так как энергия, отнесенная к единице времени, 

означает мощность, то интенсивность радиации может быть так
же определена как мощность, приходящаяся на единицу поверх
ности. В зависимости от выбора единиц энергии, мощности, вре- 
мени и площади в актинометрии до сих пор применялись различ
ные единицы интенсивности радиации. Наиболее часто энергия 
измерялась в тепловых единицах — калориях, а интенсивность 
радиации —  в калориях на 1 см 2 в 1 мин (к ал  • см~2м ин-1) .

В СССР с 1 января 1963 г. постепенно вводится Международ
ная система единиц (сокращенно —  С И ). В этой системе едини
цей энергии является джоуль ( д ж ) , мощности —  ватт (вт) , вре
мени— секунда (сек )  и площади — квадратный метр (мг) .  Т а
ким образом, в единицах СИ интенсивность радиации должна 
была бы выражаться в джоулях на 1 ж2 в секунду, т. е. в ваттах 
на 1 м 2 (вт-м~2). Так как эта единица очень мала (1 вг-лс~2=  
=  1433- 10_б к а л  -см ^ м и н " 1) ,  комиссия по приборам и методам 
наблюдений Всемирной метеорологической организации (ВМО) 
рекомендовала для применения в 10 раз более крупную еди
ницу— 1 милливатт на 1 см2 (1 мет- см~2— 1433 • 10- 5 к а л  X  
X  смт2 м ш ~1) . В этих единицах обычно наблюдаемые величины 
интенсивности, округленные до целых чисел, выражаются не бо
лее чем трехзначными числами (1 к а л  - см г2 - лшн_1= 69,8 мет X  
X j > m ~ 2) .
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В настоящее время, согласно ГОСТу 8550-61, калория и про
изводные от нее единицы рассматриваются как внесистемные 
и применение их допускается в качестве временной меры. Полный 
переход на единицы СИ в актинометрии затрудняется очень 
большим количеством данных наблюдений, выраженных в ста
рых единицах. Решение об обязательном введении единиц СИ 
пока не принято, и большинство материалов наблюдений мировой 
актинометрической сети все еще публикуется Bi старых едини
цах —■ калориях на 1 см2.

Таблицы для перехода от к а л  - см~2 • мин~1 к мет • см~2 и от 
к а л  • см~2 к мет • час • см~2 даются в приложении I.

Полной характеристикой интегрального потока радиации яв
ляется спектральная интенсивность (или спектральная энергети
ческая освещенность, представляющая отношение интенсивности 
радиации в узком участке спектра к ширине этого участка;

А/ \
*  =  - й ) ~

Спектральная интенсивность радиации характеризует распре
деление монохроматической (т. е. соответствующей определенной 
длине волны Я) интенсивности h  в зависимости от А. Измерение 
этого распределения представляет весьма трудную задачу и тре
бует сложного оборудования. Поэтому данных о спектральном 
распределении интенсивности различных видов радиации при 
разных состояниях атмосферы имеется очень немного. Значи
тельно легче может быть измерена радиация в отдельных сравни
тельно широких участках спектра: ультрафиолетовая радиация 
(0,22— 0,40 м к ), фотосинтетическая (0,38— 0,71 м к ),  видимая 
(0,40— 0,76 м к ),  инфракрасная (0,76— 5,0 м к ). Такие измерения 
представляют большой интерес для исследования процессов, свя
занных с избирательными (селективными) воздействиями радиа
ции, о которых будет говориться далее.

Тепловое и биохимическое воздействие потока радиации на 
поглощающую поверхность за некоторый промежуток времени 
характеризуется энергетическим количеством освещения, кото
рое в актинометрии чаще называется количеством или суммой 
радиации. Если в течение времени t интенсивность радиации /  
остается постоянной, то сумма радиации W  за это время выра
зится величиной произведения W = I t .  Если же интенсивность 
меняется со временем и эта зависимость может быть выражена 
функцией I = f ( t ) ,  то сумма радиации определяется величиной 
интеграла

t t
W = jldt = jf(f)dt. (0.3)

о о

Непосредственно воздействуют на облучаемую поверхность 
суммы поглощенной радиации W  а. Они пропорциональны
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суммам радиации W, падающей на поверхность, а именно

Wb =  ( l r ~ A ) W :  (0.4)

В этой формуле А означает коэффициент отражения, или аль
бедо данной поверхности. В зависимости от длин волн падающей 
радиации альбедо может быть коротковолновым (Лк) или длин
новолновым (Ал).

В естественных условиях величины Лк могут меняться в ши
роких пределах в зависимости от рода и физического состояния 
поверхности. Соответственно меняются и суммы поглощенной 
радиации Wa, которые, таким образом, при рассмотрении боль
ших участков неоднородной поверхности характеризуют только 
микроклиматические ее особенности. Поэтому первичными 
макроклиматическими характеристиками радиационных воздей
ствий являются суммы падающей радиации, чем и определяется 
их первостепенное значение в актинометрии.

Суммы любого вида радиации могут измеряться и вычис
ляться как для интегральных потоков, так и для отдельных спек
тральных интервалов. '

Единица измерения сумм радиации имеет размерность интен
сивности, умноженной на время. В зависимости от принятой еди
ницы интенсивности сумма радиации за определенный промежу
ток времени может выражаться в к а л -с м ~ 2, д ж - с м ~2 (1 д ж  X  
X  см~2= 0,239 к а л  • см~2) или мет - час • см г2 (1 мет • час • см~2=  
==0,861 /сатг •

Необходимо упомянуть, что до недавнего времени результаты 
измерений интенсивности и сумм радиации представлялись в еди
ницах одной из двух пиргелиометрических шкал: европейской 
шкалы Онгстрема и американской шкалы Смитсонианского ин
ститута. Хотя обе шкалы выражали интенсивность радиации в од
них и тех же единицах (к а л  • см г2 . м и н г1) , расхождение между 
шкалами составляло около 3,5% . Это расхождение возникало за 
счет того, что эталонные приборы, на которых основывались обе 
шкалы (пиргелиометры Онгстрема и Аббота), имели системати
ческие ошибки различного происхождения и противоположных 
знаков. После того как систематические ошибки эталонных при
боров были исследованы, оценены и в результаты измерений 
стали вводить соответствующие поправки, обе шкалы почти сов
пали. Поэтому Всемирной метеорологической организацией по 
рекомендации Международной конференции по радиации, проис
ходившей в сентябре 1956 г. в Давосе, была принята новая еди
ная международная пиргелиометрическая шкала 1956 г. (М ПШ ). 
Эта шкала введена в действие с 1 января 1957 г., и в ее единицах 
в настоящее время выражаются результаты всех актинометриче
ских измерений. Что же касается данных о радиации, опублико
ванных до 1957 г., то для приведения их к новой МПШ следует 
величины радиации, выраженные по американской шкале, умень

10



шать на 2% , а величины, выраженные по европейской шкале, 
увеличивать на 1,5% . Необходимость такого приведения нужно 
иметь в виду при сопоставлении данных наблюдений, выражен
ных в различных шкалах и опубликованных в разное время.

§ 3. Постановка задачи

В основе методов расчета, разработанных и применявшихся 
отдельными исследователями, лежат некоторые общие принципы, 
не всегда отчетливо сформулированные, но выявляющиеся при 
составлении и критическом анализе различных методов. После
довательное развитие этих основных принципов позволяет пред
ставить возникающую «расчетную актинометрию» не как сводку 
эмпирических приемов, основанных на чисто статистических со
поставлениях, а как некоторую систему функциональных связей, 
обоснованную физически. Такой подход помогает оценить суще
ствующие методы расчета, установить их точность и определить 
условия, при которых данный метод может дать наилучшие ре
зультаты. Вместе с тем облегчается разработка новых, ранее не 
применявшихся методов и усовершенствование существующих, 
что становится особенно необходимым в связи с повышением тре
бований, предъявляемых к точности расчетов. Многие методы 
расчета, дающие вполне удовлетворительные результаты при вы
числении климатических показателей, оказываются очень грубо 
приближенными и мало пригодными для расчета радиационных 
характеристик отдельных дней, декад или месяцев. Выявить воз
можности и наметить пути уточнения методики расчета можно 
только на основе исследования физических закономерностей, оп
ределяющих интенсивности и суммы каждого вида радиации.

Наиболее часто возникает потребность в расчете коротковол
новых характеристик макроклиматического значения (прямой 
солнечной, рассеянной и суммарной радиации). Объясняется это 
тем, что в уравнении радиационного баланса (0.2) преобладаю
щее значение имеет коротковолновый баланс В к, величина кото
рого подвержена наибольшим изменениям в суточном и годовом 
ходе. Таким образом, основными климато- и погодообразующими 
факторами являются именно коротковолновые потоки радиации. 
Они же оказывают влияние на биохимические и физиологические 
процессы в живых организмах. В связи с этим как методы непо
средственного измерения, так и методы расчета коротковолновых 
характеристик радиационного режима оказываются наиболее 
разработанными.

Значительно сложнее обстоит дело с  расчетами длинноволно
вых потоков радиации. Методы их непосредственного измерения 
все еще далеки от совершенства. Применяемые для измерений 
приборы —  пиргеометры и балансомеры различных конструкций 
—  имеют систематические ошибки различного происхождения,
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пока еще недостаточно исследованные. При таком положении 
нет полной уверенности в точности и сравнимости получае
мых данных, а систематизация, обобщение и оценка методов 
расчета длинноволновых потоков представляются затруднитель
ными. Поэтому в данной работе рассматриваются методы расчета 
только коротковолновых характеристик радиационного режима. 
Основное внимание при этом будет уделено методам расчета ин
тегральных характеристик, которые имеют наибольшее значение 
для решения задач физики атмосферы и климатологии. Что же 
касается спектральных радиационных характеристик, то, 
несмотря на их важное значение для физики атмосферы и биоло
гии, разработка методов их расчета пока затруднена вследствие 
недостаточного количества надежных исходных данных. Все же 
некоторые спектральные характеристики можно рассчитать по 
интегральным характеристикам или метеорологическим данным. 
Так, например, освещенность естественным светом можно с удов
летворительной точностью рассчитывать по данным об интенсив
ности прямой и рассеянной радиации или по продолжительности 
солнечного сияния s. Фотосинтетически активная радиация 
(Ф АР) также может быть вычислена по прямой и рассеянной ра
диации 5  и D. Но разработка методики расчета большинства 
других спектральных характеристик является еще делом буду
щего.

Интенсивность и суммы всех видов радиации испытывают как 
периодические, так и непериодические изменения под влиянием 
ряда факторов, основными из которых являются высота солнца 
над горизонтом, длина дня, прозрачность атмосферы и облач
ность. Первые два фактора связаны точной функциональной 
зависимостью с широтой места, склонением солнца .и временем 
дня. Это обстоятельство позволяет точно рассчитать условия об
лучения, независящие от каких-либо других факторов. Такой 
расчет характеризует приток солнечной радиации к земной по
верхности в случае отсутствия атмосферы или ее абсолютной про
зрачности. Несмотря на несоответствие реальным условиям, по
лучаемые таким путем результаты нередко используются в акти
нометрии в качестве первого приближения для оценки влияния 
реальной атмосферы на радиацию и для расчетов суммарной ра
диации.

Переход к условиям реальной атмосферы очень осложняет 
расчет радиационного режима. Современная физическая метео
рология рассматривает реальную земную атмосферу с точки зре
ния коллоидной химии как аэрозоль, т. е. как систему, состоя
щую из газообразной (дисперсионной среды), в которой 
во взвешенном состоянии присутствуют твердые и жидкие ча
стицы (дисперсная ф аза). Естественный атмосферный аэрозоль 
является гетерогенным, т. е. взвешенные в нем частицы имеют 
различное происхождение (облачные элементы в виде водяных
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капель и ледяных кристаллов, пыль, дым, мелкие частицы орга
нического происхождения и т. п .). Частицы различного проис
хождения неодинаковы по размерам, т. е. атмосферный аэрозоль 
является также полидисперсным. Общее количество аэрозольных 
частиц в атмосфере над единицей поверхности, их вертикальное 
распределение по размерам могут меняться в очень широких пре
делах.

Газообразная дисперсионная среда, -кроме постоянных газов, 
содержит водяной пар, общее количество которого также подвер
жено большим изменениям. Все эти изменения состояния атмо
сферного аэрозоля воздействуют на проходящие через атмосферу 
радиационные потоки, изменяя их в количественном и качествен
ном отношении; Так как практически невозможно определить пу
тём непосредственных измерений все физические характеристики 
атмосферного аэрозоля, которые требуются для точного учета его 
воздействий на радиацию, расчет радиационного режима может 
быть произведен только для некоторых наперед заданных состоя
ний, т. е. для определенной радиационной модели атмосферы. 
Простейшей и часто используемой в актинометрии моделью яв
ляется так называемая идеальная атмосфера, т. е. атмосфера, 
имеющая такой же газовый состав, как и реальная, но не содер
жащая водяного пара, пыли и продуктов конденсации. Идеаль
ную атмосферу можно рассматривать как предельное состояние, 
к которому может приближаться реальная атмосфера при мини
мальном содержании водяного пара и аэрозольных частиц (т. е. 
при низкой, температуре воздуха, малой абсолютной и относи
тельной влажности и отсутствии запыления или задымления).

Введение понятия об идеальной атмосфере и расчет ее радиа
ционных характеристик сыграли большую роль в развитии акти
нометрии, так как позволили сравнивать актинометрические х а 
рактеристики реальной атмосферы при различных ее состояниях 
с аналогичными характеристиками атмосферы, обладающей 
вполне определенными и постоянными оптическими свойствами. 
Поэтому радиационные характеристики идеальной атмосферы 
представляют как теоретический, так и практический интерес. 
Их можно рассматривать как второе приближение к условиям 
реальной атмосферы.

Третье приближение дает расчет интенсивности радиации по 
некоторым наперед заданным значениям параметров, определяю
щих прозрачность атмосферы. Этот метод расчета имеет боль
шое значение для установления количественных зависимостей 
между интенсивностью радиации и численными значениями рас
четных параметров. Но так как сами эти значения в отдельных 
случаях обычно бывают неизвестны, такой расчет не может заме
нить непосредственное определение характеристик прозрачности 
путем измерения.

Таким образом, наиболее точные результаты может дать
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только вычисление интенсивности радиации по высоте солнца и 
характеристикам прозрачности, соответствующим конкретным 
условиям места и времени. В этом случае возможно рассчитать 
основные характеристики радиационного режима по результатам 
немногих отдельных измерений и с точностью, лишь незначи
тельно уступающей точности непосредственного определения 
этих характеристик. Обоснование и изложение методики расчета 
радиационного режима при реальных условиях прозрачности, но 
в отсутствии облачности составляют поэтому одну из основных 
задач расчетной актинометрии.

Дальнейшая задача состоит в определении радиационных х а 
рактеристик с учетом влияния облачности. Для этого могут быть 
использованы и используются различные качественные и количе
ственные характеристики облачности. Критический анализ этих 
методов, оценка их точности и возможности дальнейшего усовер
шенствования также должны явиться предметом детального рас
смотрения.

Приемы и методы расчета отдельных составляющих радиаци
онного режима имеют свои особенности. Поэтому целесообразно 
рассматривать методы расчета каждой составляющей в отдель
ности.

Изложенные выше соображения определяют порядок и х а 
рактер дальнейшего изложения основ расчетной актинометрии.



О С Л А Б Л Е Н И Е  С О Л Н Е Ч Н О Й  Р А Д И А Ц И И  
В А Т М О С Ф Е Р Е

Г  л а в а  1

ОБЩИЙ ЗАКОН ОСЛАБЛЕНИЯ СОЛНЕЧНОЙ РАДИАЦИИ 
В АТМОСФЕРЕ

§ 4. Физические процессы, вызывающие ослабление 
радиации в атмосфере

При прохождении потока л у ч и с т о й  энергии через атмосферу 
интенсивность радиации изменяется в результате взаимодействия 
с о'^разующимй атмосфЩу ^материальными— частицами —  ато
мами, молекулами и их комплексами. Для выяснения сущности 
этого взаимодействия современная физика пользуется представ
лениями квантовой механики, основы которой в начале текущего 
столетия были заложены работами М. Планка и А. Эйнштейна. 
Квантовая теория рассматривает л у ч и с т у ю  энергию как ..поток 
световых кдантов. или -фотонов, испускаемых источником радиа
ции и движущихся со скоростью света с = 3 - 1 0 10 см ■ сект1. При
рода фотонов двойственна. При возникновении фотонов и их 
взаимодействии с материальными частицами —  атомами, молеку
лами и состоящими из них телами —  проявляются корпускуляр
ные свойства фотонов как отдельных частиц. В других физиче
ских процессах, связанных с распространением потока радиации 
(интерференции, дифракции и поляризации), фотон проявляет 
себя как волна. Корпускулярные и волновые свойства потоков 
радиации с точки зрения классической физики представляются 
противоречивыми, но по существу они не противоречат, а лишь 
дополняют друг друга.

Каждый фотон обладает энергией Еф и количеством движе
ния Рф, величина которых определяется соотношениями,
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выражающими связь между корпускулярными и волновыми 
свойствами фотона (рис. 1):

he
'Ф"

h
~

(1.1)

(1.2)

В этих формулах h  

постоянная Планка, v =  

ЕфЭв

эр г  • с ек  есть универсальная 

частота колебаний, Я—  длина 

Формулы показывают, что

Рис. 1. Энергия фотона при 
различной длине волны.

6 ,6 2 -1 0 "27 
_ с

волны.
как энергия, так и количество дви
жения фотона обратно пропорцио
нальны длине волны Я. В монохро
матическом потоке радиации все фо
тоны обладают одинаковой энер
гией. В спектральном промежутке 
Х\—},2 энергия фотонов меняется 
в пределах £ — £  причем предель
ные значения £  в этом промежутке 
определяются формулой (1.1) для 
предельных значений Xi и Яг.

С точки зрения квантовой теории 
интедсивность потока радиации 
есть суммарная энергия всех фото
нов, проходящих..в течение 1 мин
через поперечное сечение 1 см2. Для 
спектрального интервала Я]— Яг ин
тенсивность выражается формулой

Л 1_ л2 =  2 « ^ ф (^), (1.3)

где п\ — число фотонов, соответствующих длине волны Я и имею
щих энергию £*.. Изменение величины Д = п £ ф (Я ) в зависимо
сти от Я характеризует спектральное распределение интенсивно
сти в немонохроматическом потоке.

Фотоны возникают вследствие изменения внутренней энергии 
атомов, которая определяется взаимным расположением атом
ного ядра и окружающих его электронов. В нормальном состоя
нии внутреняя энергия атома Ео минимальна и атом не излучает. 
Но каждый атом может находиться не только в нормальном, но 
и в так называемом возбужденном состоянии, при котором его 
внутренняя энергия £  может превышать минимальную энергию Ео. 
Число возможных энергетических состояний Ео, E i, Е% . . .  и сами 
величины £  для атомов различных элементов разные. В возбуж
денном состоянии Е "  атом может находиться только очень корот-
16
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кое время (порядка 10-8 сек )  и самостоятельно переходит снова 
в нормальное состояние Ео или возбужденное состояние с мень
шей внутренней энергией Е '. При этом переходе освобождается 
количество энергии АЕ, которое излучается в виде фотона

Возбуждение атомов может осуществляться различными пу
тями. Наиболее часто атомы приходят в возбужденное состояние 
при столкновении с быстро движущимися частицами —  электро
нами, атомами, нейтральными молекулами и ионами. При этом 
кинетическая энергия движущихся частиц переходит в энергию 
возбуждения атома, а затем в энергию возникающего при обрат
ном переходе фотона. Именно таким путем возникает темпера
турное излучение тел за счет энергии молекулярного дви
жения.

Так как средняя кинетическая энергия молекулярного дви
жения пропорциональна абсолютной температуре, с повышением 
температуры увеличивается вероятность столкновений частиц и 
их энергия, что вызывает увеличение числа возбужденных ато
мов и передаваемой им энергии АЕ, Соответственно увеличи
вается число испускаемых фотонов при обратных переходах 
атомов в нормальное или менее возбужденное состояние и возра
стает их энергия. Этим объясняется ув£лияеяи.е-..0бщей~и.н-т-енсив- 
ности излучения тел с повышением их температуры и сдвиг мак- \ /  
симальной интенсивности к коротковолновому--—конду• спектра, \/ 
количественно выражаемые законами Стефана— Больцмана, v 
Вина и Планка.

Возбуждение атомов может быть вызвано и направленным 
потоком быстро летящих частиц. Примером может служить све
чение разреженных газов под действием направленного потока 
электронов, проявляющееся в атмосфере в виде полярных сия
ний, свечение в электрической дуге и в электрической искре.

Источником энергии возбуждения атомов может быть и энер
гия, освобождающаяся при некоторых химических реакциях (яв
ления хемилюминесценции).

Наконец, атомы могут приходить в состояние возбуждения и 
за счет энергии фотонов при встречах их с атомами.

Во всех рассмотренных случаях возбуждение атома может 
осуществиться только при условии, что получаемая атомом от 
источника возбуждения энергия не меньше, чем энергия АЕ  =
— Ег —  E i, необходимая для перехода атома из состояния E i 
в состояние с большей внутренней энергией Ег.

В противоположном направлении протекают процессы пре
вращения энергии, возникающие при встрече фотона с атомом 
или молекулой. При таком столкновении фотон как таковой пре
кращает свое существование, а его энергия передается встречной 
частице. При большом числе таких столкновений число фотонов 
в направленном пот-аке—(иаким^является солнечная радиация)

(A E = E "  —  E ' = h v ) .

2 Заказ № 501

- -  Г-. iVldJlUiyXTUVtrXfTxrlr ГТ-Mi пп. с*
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уменьшается, т. е. происходит ослабление интенсивности радиа
ции. Энергия исчезнувших фотонов затрачивается на увеличение 
внутренней энергии атомов и молекул ослабляющей радиацию 
среды. В зависимости от путей, которыми осуществляется это 
увеличение внутренней энергии, действие потока радиации на ма
териальную среду может вызывать в последней различные про
цессы.

1. За счет энергии фотонов может возрастать кинетическая 
энергия электронов, атомов и молекул, т. е. под действием радиа
ции может происходить нагревание среды.

2. Энергия фотонов может затрачиваться на преодоление сил, 
удерживающих атомы в молекулах, т. е. на диссоциацию молекул. 
В верхних слоях атмосферы таким образом происходит диссоциа
ция молекул азота, кислорода и озона. На поверхности земли 
важнейшее значение имеет разложение молекул углекислого газа  
при фотосинтезе. В подобных фотохимических процессах энергия 
фотонов переходит в химическую энергию диссоциированных ато
мов или молекул. На диссоциацию каждой молекулы должна 
быть затрачена определенная работа А. Поэтому для осуществле
ния фотохимической реакции необходимо, чтобы энергия вызы-

h c
вающего реакцию кванта Е  =  —т— была не меньше энергии дис-

К
социации А. Отсюда следует, что должна существовать длинно
волновая граница фотохимического процесса: если длина волны 

Не
А, >  —г—, то реакция произойти не может.

/г
3. Энергия фотона может затрачиваться на преодоление сил, 

удерживающих электрон во внешней оболочке атома. После 
вырывания электрона атом становится ионизированным. Этот 
фотоэлектрический процесс, как и фотохимический, также имеет 
длинноволновую границу, соответствующую работе вырывания 
электрона (или потенциалу ионизации нейтрального атома). Для 
газов, образующих атмосферу, потенциалы ионизации значи
тельно выше энергии квантов потока солнечной радиации, вслед
ствие чего верхние слои атмосферы ионизируются в основном кос
мическими лучами, приходящими к земле из мирового простран
ства. Однако для некоторых металлов потенциалы ионизации 
оказываются значительно более низкими, что используется в тех
нике для преобразования лучистой энергии в электрическую с по
мощью фотоэлементов.

При всех перечисленных процессах в потоке радиации, про
ходящем через материальную среду, уменьшается число фотонов, 
т. е. интенсивность радиации. Это уменьшение интенсивности, 
вызываемое переходом лучистой энергии в другие формы, обычно 
рассматривается в физике и актинометрии как явление поглоще
ния радиации средой или поверхностью.
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Кроме поглощения, во всякой среде и на всякой реальной по
верхности происходит рассеяние радиации. При рассеянии ра
диации лучистая энергия не переходит в другие формы и число 

Уфотонов в потоке не меняется, но меняется направление их дви
жения. Процесс протекает так, как будто фотоны, сталкиваясь 
с атомами, рассеиваются ими в стороны. Однако в действитель
ности процесс рассеяния более сложен и его можно рассматри
вать как процесс поглощения фотона, энергия которого затрачи
вается на возбуждение атома, с последующим возникновением 
нового фотона той же энергии при обратном переходе возбужден
ного атома в нормальное состояние. При этом вновь возникаю
щий фотон имеет направление движения, в большинстве случаев 
отличающееся от направления, в котором двигался поглощенный 
фотон.

Таково общее —  по необходимости очень схематизирован
ное — представление физической сущности процессов поглоще
ния и рассеяния радиации с точки зрения квантовой теории. Ос
новные понятия этой теории могут оказаться полезными при 
дальнейшем рассмотрении закономерностей ослабления радиа
ции в атмосфере.

Процессы поглощения и рассеяния радиации в атмосфере мо
гут протекать различно в зависимости от свойств поглощающих 

1 и рассеивающих частиц, в совокупности образующих атмосферу. 
LB этих процессах частицы, различные по химическому составу, 

структуре и физическому состоянию, играют различную роль, 
для уяснения которой необходимо рассмотреть условия поглоще
ния и рассеяния в атмосфере более детально. Однако количест
венные изменения интенсивности в результате поглощения и рас
сеяния прямой солнечной радиации с удовлетворительной точ
ностью описываются одним общим законом, который лежит 

• в основе методики расчета характеристик радиационного режима.

§ 5. Закон Бугера— Ламберта

Исследование закономерностей, количественно определяющих 
изменение потока радиации при прохождении его через мате
риальную среду, началось задолго до того, как была выяснена 
природа физических процессов, определяющих это изменение. 
Общий закон ослабления света при его прохождении через погло
щающую и рассеивающую среду был установлен эксперимен
тально еще в 1729 г. французским физиком П. Бугером [3]. Этот 
закон математически выражается формулой

1 =  10Рт, (1.4)

в которой /о —  первоначальная интенсивность радиации; I  —  ин
тенсивность после1 прохождения в данной среде расстояния т. 
Величина р  при m — 1 представляет отношение конечной
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интенсивности /  к первоначальной /о и называется коэффициен
том прозрачности данной среды.

Закон Бугера в 1760 г. был теоретически обоснован немецким 
физиком И. Г. Ламбертом [14]. Если ослабление радиации d l  
в плоском однородном слое вещества на пути dm  выражается 
уравнением

d l = —a ld t n ,  (1.5)

то интегрирование этого уравнения дает

/=== 10е^ ат, (1.6)

что после подстановки

е г а =  р  (1.7)
приводит к формуле Бугера.

Из (1.5) вытекает формулировка закона Бугера— Ламберта: 
ослабление радиации в однородном слое прямо пропорционально 
первоначальной интенсивности радиации и длине пути, пройден
ного лучом в этой среде.

Величина а. в формуле (1.6) называется коэффициентом ос
лабления радиации в.данной среде или коэффициентом экстинк- 
ции (натуральным). Из формулы (1.7) следует, что аначсНИЮ 
а =  Г  соответствует ослабление интенсивности радиации в е =  
= 2 ,7 2  раза.

Иногда для упрощения расчетов формула (1.6) записывается 
в виде

/  =  /о - (1.8)
В этом случае коэффициент k  называется десятичным коэффи

циентом ослабления. Очевидно, ' £ = «  lg 0,434а.
Как будет показано далее, закон Бугера для интегрального 

потока радиации в диапазоне длин волн солнечного спектра не 
вполне точен. Однако он оправдывается для монохроматического 
потока с длиной волны К, а также для достаточно узких спект
ральных промежутков, ограниченных длинами волн Ai и %%.

Для прямой солнечной радиации S  первоначальной интенсив
ностью является интенсивность радиации за пределами земной 
атмосферы So (солнечная постоянная). Для монохроматических 
потоков радиации формулы (1.4) и (1.6) в этом случае прини
мают вид

S m,x =  S ^ e ^ m =  S ^ .  (1.9)

В этих формулах ах и рх представляют собой монохроматиче
ские коэффициенты ослабления и прозрачности атмосферы, ве
личины So, % характеризуют спектральное распределение интен
сивности солнечной радиации вне земной атмосферы, а т  озна
чает длину пути солнечных лучей в атмосфере.
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Интенсивность интегрального потока радиации получается 
из формулы (1.9) путем интегрирования по А,

ОО

Sm — J -So, \Рк d\.
о

(1.10)

Эта формула является основой теоретического расчета интен
сивности прямой солнечной радиации. Интегрирование может 
выполняться непосредственно, если So, х и рх, могут быть пред
ставлены как интегрируемые функции К. Однако вследствие за 
труднительности такого представления величина S m чаще нахо
дится путем численного интегрирования уравнения (1 .10).

Закон Б у гер а-Л ам б ер та  получен при условии, что ослаб
ляющий радиацию слой физически однороден. В случае газовой 
среды это означает, что температура и давление газа во всем 
слое постоянны. В атмосфере это условие не выполняется. Чтобы 
подтвердить применимость закона Бугера к земной атмосфере,, 
необходимо показать возможность перехода от реальной физиче
ски неоднородной атмосферы к условной однородной атмосфере. 
Следует также уточнить значения So, я, количественно характери
зующие поток солнечной радиации перед его вхождением в зем
ную атмосферу. Для этого необходимо раскрыть физический 
смысл всех параметров, входящих в формулы (1.9) и (1 .10).

§ 6. Спектральное распределение внеземной интенсивности 
радиации и солнечная постоянная

Солнечная постоянная So является основной исходной вели
чиной, определяющей все дальнейшие изменения интегрального 
потока радиации в атмосфере и их расчеты. Поэтому вполне есте
ственно, что О. Д . Хвольсон [19], формулируя в начале 90-х годов 
X IX  столетия основные задачи актинометрии, считал одной из 
этих задач определение величины солнечной постоянной.

Если известно распределение внеземной интенсивности сол
нечной радиации, характеризуемое величинами So, а, для различ
ных длин волн во всем диапазоне солнечного спектра, то инте
гральное значение So определяется формулой

которая получается из формулы (1.10) при р я =  1, т. е. при;

Г л а в а  2

СОЛНЕЧНАЯ ПОСТОЯННАЯ

ОО
(2.1)

0
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условии, что атмосфера абсолютно прозрачна для всех длин волн 
солнечного спектра. Таким образом, для определения солнечной 
постоянной следует предварительно определить спектральное 
распределение величин So, %■

Необходимость применения такого метода определения сол
нечной постоянной была впервые показана М. Радо [70], а сам 
метод —  спектроболометрический метод определения солнечной 
постоянной —  был разработан в начале 80-х годов X IX  столетия 
С. Ланглеем [55]. Этот метод постепенно развивали и совершен
ствовали в астрофизической обсерватории Смитсонианского ин
ститута в США преемники С. Ланглея —  Ч. Аббот, Ф. Фоуль и

5-

Рис. 2. Схема устройства спектроболографа.
5 Л —луч Солнца, А и В  — зеркала целостата, С — щель, D — зеркало коллима

тора, Е  — призма, F u g  — зеркала, Н  — болометр.

Л. Олдрич. Сущность этого метода состоит в том, что спектраль
ное распределение интенсивности солнечной радиации регистри
руется при различной высоте солнца в течение дня особым прибо
р ом —  спектроболографом (рис. 2 ) . Прибор состоит из призма
тического монохроматора с большой разрешающей способностью, 
разлагающего поток солнечной радиации в спектр, интенсивность 
в различных частях которого регистрируется с помощью чувст
вительного платинового термометра сопротивления (болометра). 
Ординаты зарегистрированных кривых дают значения интенсив
ности в относительных единицах в пределах 0,346— 2,42 м к, опре
деляемых спектральной прозрачностью оптической системы мо
нохроматора. В этих пределах длина спектра, развернутого мо
нохроматором, составляет около 1 м. Площадь, ограниченная 
каждой кривой, представляет интенсивность интегрального по
тока радиации, также в относительных единицах. Форма каждой 
кривой несколько искажена вследствие различий в спектраль
ной прозрачности и угловой дисперсии оптической системы мо
нохроматора. (В результате различий в угловой дисперсии 1 мм 
записи по абсциссе соответствует в инфракрасной области спек
тральный промежуток А Х = 9 0 -1 0 -4 м к, а в ультрафиолетовой —  
только А Я = 5  • 10-4 м к ).  С целью устранения ошибок для каж 
дой зарегистрированной кривой строится по исправленным рав
ноотстоящим ординатам (всего около 40 ординат) новая кривая; 
площадь, очерченная этой кривой, определяется планиметриро
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ванием. После введения в полученную величину поправок на не 
учитываемую спектроболографом ультрафиолетовую (Я < j  
< 0 ,3 4 6  м к) и инфракрасную (Я > 2 ,4 2  м к) радиацию, а также 
на радиацию, потерянную в полосах поглощения земной атмо
сферы, окончательный результат приравнивается интенсивности, 
измеренной пиргелиометром. Таким образом определяется цена 
единицы площади спектроболограммы в абсолютных единицах —  
к а л  • см~г - м и н г1. Для всех кривых одного и того же дня выво
дится средняя для данного дня цена единицы площади.

По ординатам, полученным при разных высотах солнца для 
определенной длины волны Я, находится интенсивность радиа
ции So, я, соответствующая этой длине волны у внешних пределов 
земной атмосферы. Для нахождения величины So, л применяется 
закон Бугера— Ламберта, справедливый для монохроматического 
потока радиации. По найденным таким путем 40 значениям So, л 
строится кривая спектрального распределения внеземной интен
сивности; площадь, ограниченная этой кривой, планиметрируется
и, наконец, путем умножения площади на определенную ранее 
цену единицы площади определяется внеземная интегральная 
интенсивность радиации So. Величина So зависит не только от 
излучения Солнца, но и от расстояния между Землей и Солнцем. 
Так как это расстояние в течение года меняется, за солнечную 
постоянную принимается величина So, отнесенная к среднему 
расстоянию Roz= 149,5 млн. км. Эта величина может быть названа 
астрономической или астрофизической солнечной постоянной, так 
как она определяется только излучением Солнца. Астрономиче
ская солнечная постоянная So связана с внеземной интенсивно
стью радиации So, л, измеренной при расстоянии R  от Солнца, 
соотношением

Аналогичное соотношение применяется для приведения 
к среднему расстоянию Ro интенсивности радиации S R, измерен
ной на расстоянии R. Такое приведение необходимо при всех рас
четах, в которых используется величина солнечной постоянной. 
В этом случае формула (2.2) принимает вид

Sm ,«0= ^ S m, R. (2.3)

Практически вместо формулы (2.3) обычно применяются вы
числяемые с помощью этой формулы поправки, которые при
даются к измеренным интенсивностям S R для получения приве
денных величин Sb0. Годовой ход этих поправок на 1-е число
каждого месяца, выраженный в процентах от значений R, пред
ставлен графически на рис. 3.
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При определении солнечной постоянной спектроболографиче
ским методом наиболее уязвимым звеном описанной выше цепи 
операций оказывается определение ультрафиолетовой и инфра
красной поправок на радиацию концевых участков спектра, не 
измеряемую непосредственно спектроболометром. В зависимости 
от изменений в методике определения этих поправок спектральное 
распределение величин So, % и величины солнечной постоянной 
получались различными. Подробное описание применявшейся

%

Рис. 3. Годовой ход поправок для приведения интенсивности радиа
ции к среднему расстоянию от солнца.

методики и результаты, полученные за период 1900— 1950 гг., при
водятся в работах Ланглея, Аббота, Фоуля и Олдрича [25], Пет
тита [69], Линке [56], а также в общих курсах и монографиях по 
актинометрии [10, 40]. Можно только отметить, что до недавнего 
времени величина солнечной постоянной принималась равной
1,94 к а л  • см~2 • мин.-1 в американской пиргелиометрической шкале 
Аббота или 1,88 к а л  • см г^ -м и п г1 в европейской шкале Онгстрема. 
В единицах МПШ величина So должна была бы составить
1,91 к а л  • см~2 • минт1. Однако в течение последнего десятилетия 
выяснилась необходимость уточнить величины солнечной посто
янной. В связи с развитием ракетных исследований верхних слоев 
атмосферы к 1950 г. были получены новые данные об ультрафио
летовой радиации Солнца. Оказалось, что внеземная интенсив
ность радиации в областях спектра, не измерявшихся спектробо
лометром, несколько выше, чем принималась ранее. В связи 
с этим должны были измениться величины ультрафиолетовой и
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инфракрасной поправок, а следовательно, и величина солнечной 
постоянной. Перерасчету этой величины с учетом новых данных 
посвящен ряд работ, опубликованных после 1950 г. В настоящее 
время наиболее обоснованными и точными признаются расчеты 
М. Николе [64, 65] и Ф. Джонсона [53], несколько различаю
щиеся по методике определения внеземных интенсивностей So, 
но приводящие к почти одинаковым окончательным резуль
татам.

В работе Николе использовано то обстоятельство, что излу
чение центральной части солнечного диска для больших участ
ков спектра оказывается очень близким к излучению абсолютно
черного тела, рассчитанному по формуле Планка. Для всего 
спектра совпадения не получается, так как интенсивность радиа
ции для % <  0,36 м к  в солнечном спектре убывает значительно' 
быстрее, чем в спектре излучения абсолютно черного тела. Это 
различие объясняется неселективным поглощением коротковол
новой радиации водородом солнечной атмосферы. Однако для 
отдельных участков спектров совпадение излучения Солнца и из
лучения черного тела очень хорошее. Только абсолютные темпе
ратуры, по которым рассчитывается излучение черного тела, при 
таком совпадении должны приниматься различными для разных 
участков спектра.

Основываясь на результатах исследования Дж . Мульдерса 
[63], Николе принимает, что абсолютная интенсивность излучения 

центральной части солнечного диска /я (0) соответствует в обла
сти 0,45— 0,95 м к  излучению абсолютно черного тела при темпе
ратуре 7200°К, а при А ,<0,37 м к  —  при 5800°К. Так как излучение 
фотосферы ослабляется солнечной атмосферой сильнее у краев 
солнечного диска, чем в его центре, то для перехода от значений 
1%{0) к осредненным для всего солнечного диска значениям ин
тенсивности Fx необходимо в значения /*,(0) внести соответствую
щие поправки. Для этого использовались величины отношения 
F x /h ( 0 ) ,  определенные М. Миннертом [60].

Поглощение радиации солнечной атмосферой во фраунгофе- 
ровых линиях спектра учитывалось по данным Мишара [58]. Для 
длинноволнового конца спектра (Я > 0 ,9 5  м к)  Николе принимает 
данные, определенные непосредственно для всего солнечного' 
диска Абботом, Фоулем и Олдричем [30] по записям спектробо- 
лографа с призмой из каменной соли. Для ультрафиолетового 
конца спектра Николе использовал результаты измерений, полу
ченные при подъемах ракет. Эти результаты представлены гра
фически на рис. 4. Из графика видно, что интенсивность ультра
фиолетовой радиации Солнца можно отождествить с излучением 
черного тела при температуре 5700— 5800°К только для Я >  
> 0 ,2 9  мк. Для меньших длин волн интенсивность радиации 
уменьшается значительно быстрее, чем излучение черного 
тела.

2 5



Из своих расчетов Николе получает спектральное распреде
ление интенсивности солнечной радиации за пределами атмо
сферы в ваттах на квадратный метр по спектральным промежут
кам 0,01 м к  для диапазона 0,22— 7,0 мк  и определяет новое зна
чение солнечной постоянной 5 о = 1 ,9 8  к а л  • см г2 • мин~х в новой 
МПШ. При этом Николе считает, что точность определенного им 
значения So не превышает ± 5 % , так как распределение энергии

для отдельных участков 
мквт-см~2 i o ‘'мы спектра определяется раз

личными и не вполне точ
ными методами.

В работе Джонсона 
[53] спектральное распре
деление радиации полу
чено по новым измере
ниям, производившимся 
морской исследователь
ской лабораторией США. 
Величины So, я в проме
жутке 0,22— 0,34 м к  были 
получены Джонсоном и 
другими сотрудниками пу
тем измерений, произве
денных при подъемах ра
кет на большие высоты 
(рис. 4 ) . Для области 

0,30— 0,68 м к  были ис
пользованы измерения 
Данкельмана и Сколь- 
ника [37], производив
шиеся на горе Маунт- 
Леммон в Аризоне (2800 м 
над ур. м.) посредством 
двойного монохроматора 
с большой разрешающей 
способностью. Для более 

длинных волн были приняты данные Муна, основанные главным 
образом на смитсонианских наблюдениях и опубликованные 
в «Смитсонианских физических таблицах» [78]. Для совмещения 
концов кривых распределения радиации на отдельных участках 
в точках соединения кривых (при 0,318 и 0,60 м к)  в значения 
ординат кривых вводились дополнительные поправки. Величина 
солнечной постоянной определялась двумя методами: численным 
интегрированием функции распределения интенсивностей /о, я 
по всему спектру и с помощью вновь определенных ультрафио
летовых (0,85 к а л -с м ~ ъ 'мин~1) и инфракрасных (0,076 к а л Х  
Х см ~ 2-мин~1) поправок к внеземной интенсивности радиации,

Рис. 4. Внеземная интенсивность ультра
фиолетовой радиации по данным ракетных 

измерений.
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измеряемой смитсонианским спектрографом (1,841 к а л  • см~2Х  
Х м и н -1) . Обоими методами была получена одинаковая величина 
солнечной постоянной, равная 2 ,0 0 + 0 ,0 4  к а л  • см г2 • мин~1. Веро
ятную ошибку определения этой величины Джонсон оценивает 
в + 2 % .

Полученное Джонсоном спектральное распределение внезем
ной интенсивности солнечной радиации представлено в его ра
боте в виде таблицы значений So, х, выраженных в ваттах на 
квадратный сантиметр для спектральных промежутков в 1 м к  
для всего спектра от 0,22 до 7,0 мк. Кроме того, для каждого

S0i х кал ■ см?мин'м к '

Рис. 5. Внеземное спектральное распределение солнечной радиации по Ни
коле (1) и Джонсону (2).

значения X в таблице указана относительная (в процентах от ве
личины солнечной постоянной) интенсивность Рх участка спектра 
от 0,22 м к  до X.

Числовые значения So, я по Николе и Джонсону, перерассчи
танные в м к ал  • см~2 • м и н г1 для спектральных интервалов 
в 0,01 м к, приведены в табл. 3. Из рис. 5 видно, что кривые Ни
коле и Джонсона очень близки, а местами совпадают. Кривая 
Джонсона проходит несколько выше кривой Николе в коротко
волновой области спектра при Ж 0,45 м к  и несколько ниже 
в длинноволновой. Поэтому при интегрировании по всему спек
тру значения солнечной постоянной So получаются очень близ
кими, несмотря на то что исходные значения So, я получены раз
личными методами. Расхождение между величинами So по Ни
коле и Джонсону составляет всего лишь 0,02 к а л  • см~2 • м и н г1, 
или около 1 %, и лежит в пределах ошибок определения этих
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величин. Таким образом, вычисленные Николе и Джонсоном зна
чения солнечной постоянной являются равноценными и практи
чески безразлично, какое из этих значений принимается за ос
новное. Для устранения неопределенности и обеспечения сравни
мости результатов вычислений Международная комиссия по 
радиации на сессии в Торонто в 1957 г. приняла в качестве реко
мендуемого при обработке наблюдений Международного геофи
зического года значение Николе, т. е. S 0= l , 9 8  к а л  - см~2 - минт1. 
Это значение указывается также в международном инструктив
ном руководстве по измерениям радиации для М ГГ [71]. До на
стоящего времени эта рекомендация не изменялась.

Кроме солнечной постоянной для интегрального потока ра
диации, Джонсоном определена также величина световой солнеч
ной постоянной. Для ее определения по стандартной кривой вид- 
ности vi, принятой Международной комиссией, были вычислены 
величины произведения So, %v%. После интегрирования по всему 
спектру и перевода полученного результата в единицы освещен
ности (по механическому эквиваленту световой энергии 
680 лм  • вт~1) Джонсон нашел величину световой солнечной посто
янной, равной 13,67 лм  - см г2, или 136 700 лк. Этот результат лишь 
немного более чем на 1 % отличается от полученного ранее
В. В. Шароновым [20] значения 135 ООО лк.

Д о разработки спектроболографического метода определе
ния солнечной постоянной неоднократно делались попытки опре
делить величину So по результатам измерений интегрального по
тока радиации в одном пункте при различных высотах солнца 
или в близких пунктах, лежащих на различных высотах над 
уровнем моря. Эти попытки оказались неудачными, так как при
водили к противоречивым результатам: величины солнечной по
стоянной получались различными —  от 1,7 до 4 к а л -  см г2 • м и н г1. 
Причины этих неудач и принципиальная сторона вопроса о вы
числении постоянной по измерениям интегральной интенсивности 
радиации рассматриваются в § 21, посвященном определению ме
теорологической солнечной постоянной.

Г л а в а  3

ПОГЛОЩЕНИЕ И РАССЕЯНИЕ РАДИАЦИИ 
В АТМОСФЕРЕ

§ 7. Длина пути солнечных лучей в атмосфере
В формулы (1.4) и (1.6) общего закона ослабления радиации 

входит величина т ,  означающая длину пути, проходимую по
током фотонов в слое вещества, который ослабляет этот поток. 
Если проходимый слой физически однороден, то вероятность
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встречи фотона с атомом или молекулой вещества, образующего 
слой, можно считать пропорциональной геометрической длине 
пути фотона в этом слое. В таком случае длина пути является 
понятием вполне определенным и не требует разъяснения. 
Но в атмосфере с высотой изменяются основные характеристики 
ее физического состояния —  давление и температура, а также 
меняется количество, состав и физическое состояние примесей —  
водяного пара и аэрозольных частиц. Таким образом, атмосфера 
является средой, физически неоднородной. Естественно встает во
прос о применимости закона Бугера— Ламберта, установленного 
для физически однородной среды, к неоднородной атмосфере. 
В частности, в случае неоднородной атмосферы становится неопре
деленным понятие толщины ослабляющего радиацию слоя и те
ряет смысл геометрическая длина пути луча, так как вероятность 
встречи фотона с частицей пропорциональна уже не геометриче
ской длине пути фотона в слое, а числу частиц, встречаемых по
током. Но это число на одинаковых по длине участках, как пра
вило, оказывается различным.

Применение закона Бугера— Ламберта для расчета ослабле
ния радиации в атмосфере все же оказывается возможным, если 
ввести понятие об однородной атмосфере, а длину пути солнеч
ных лучей в атмосфере измерять в относительных единицах. Од
нородная атмосфера определяется как условная атмосфера, в ко
торой плотность воздуха р во всех точках одна и та же, т. е. не 
изменяется с высотой, а атмосферное давление Ъ у поверхности 
земли такое же, как в реальной атмосфере. В отличие от реаль
ной атмосферы, высота однородной атмосферы Я  представляет 
собой вполне определенную величину, удовлетворяющую фор
муле

Из этой формулы следует, что при постоянном значении р 
высота однородной атмосферы над данным уровнем зависит от 
величины давления b на этом уровне. Из многих возможных при 
различных b значений Я  за основное принимается высота нор
мальной однородной атмосферы Но, для которой атмосферное 
давление й о= 1000  м б  (10® д и н -с м г 2) ,  температура воздуха 
/о= 0 °  С  и ускорение силы тяжести £ 0 = 9 8 0 , 6  см -сект2 (т. е. со
ответствует уровню моря и широте 45°). При этих условиях плот
ность воздуха р0=  1,276 г - с м г 3 и высота Я 0= 7 9 9 4  м. При вы
числении радиационных характеристик с совершенно достаточной 
точностью можно принимать, что Я о = 8 ,0  км.

Из формулы (3.1) следует, что высота однородной атмосферы 
Я  над уровнем, определяемым давлением Ь, и высота нормальной
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однородной атмосферы Яо. связаны соотношением
Н Ь

(3.2)

Из определения однородной атмосферы следует, что эта ат
мосфера содержит в вертикальном столбе единичного сечения та
кую же массу воздуха, как и реальная атмосфера., а следова
тельно, и такое же числе газовых молекул. В вертикальном 
столбе воздуха сечением 1 см2 и высотой Яо содержится 2 ,18- 1025- 
молекул; это число, как и Я 0, может характеризовать условия 
прохождения потока радиации через атмосферу. Поэтому вероят
ность встречи фотона с атомом или молекулой, а также ослабле
ние потока радиации для однородной и реальной атмосферы оди
наковы. Таким образом, замена реальной атмосферы условной 
однородной атмосферой не может вносить искажений в резуль
таты расчетов характеристик радиационного режима у поверхно
сти земли или на какой-либо высоте над этой поверхностью. В то 
же время к однородной атмосфере становится возможным при
менить закон Бугера— Ламберта, а результаты дальнейших рас
четов освобождаются от подозрений в недостаточной обоснован
ности исходных предпосылок. Этим и определяется значение 
понятия об однородной атмосфере и целесообразность его приме
нения в актинометрии.

Так как нормальное давление атмосферы Ьо на поверхность
1 см2 численно равно весу столба атмосферы над этой поверхно

стью, а масса этого столба М  =  /  рdz, то высота нормальной од

нородной атмосферы может быть выражена через распределение 
плотности по вертикали в реальной атмосфере:

где 2 — Я 0 —  Я  означает высоту над уровнем моря, которой соот
ветствует давление Ь.

Введение понятия об однородной атмосфере дает возможность 
выражать длину пути солнечных лучей в атмосфере в абсолют
ных единицах длины —  сантиметрах, метрах или километрах. 
Однако наиболее часто в актинометрии длина пути измеряется

ОО

О

с о

(3 .3)

или в общем случае на основании (3.2)
с »

(3 .4)
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в относительных единицах —  числом- -так...называемых оптиче
ских масс атмосферы т. При этом за единицу оптической массы 
принимается путь от верхних пределов атмосферы до данного/ 
уровня, отсчитываемый в вертикальном направлении, т. е. при; 
положении солнца в зените. Длина пути лучей через атмосферу! 
в любом другом направлении может быть выражена через эту', 
единицу с удовлетворительной точностью путем ряда последова- \

i тельных приближений.
А\ Первым приближением является случай, когда рассматри

вается плоский слой атмосферы, бесконечно простирающийся

Рис. 6. Длина пути солнечного луча в плоском и сфери
ческом слое однородной атмосферы.

гт ' ^во все стороны. При этом не учитывается кривизна земной по
верхности и ’ искривление траектории лучей вследствие рефрак
ции. Но возникающие геометрические соотношения оказываются 
наиболее простыми, а результаты —  достаточно точными для 
многих применений.

Очевидно, что длина пути лучей в атмосфере зависит от их 
направления. В астрономии направление лучей при их падении 
на горизонтальную поверхность характеризуется зенитным рас
стоянием источника радиации (в данном случае солнца), т. е. 
углом g, который образуется падающим лучом с перпендикуля
ром, восстановленным к поверхности в точке падения. В актино
метрии чаще применяется угловая высота солнца над горизонтом, 
т. е. угол h, составленный падающим лучом и его проекцией на 
горизонтальную плоскость. Углы | и h  являются дополнитель
ными, т. е. £ + /г = 9 0 ° .

На рис. 6 представлен путь солнечного луча в плоском и сфе
рическом слое однородной атмосферы. Точка О —  центр зем
ного шара, М  —  место наблюдения на земной поверхности, 
М С = Н  —  высота однородной атмосферы, принимаемая за еди
ницу длины пути луча, N N —  линия горизонта. Солнечный луч
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проходит атмосферу в направлении А ХМ, составляя с горизон
тальной поверхностью угол h  и образуя зенитный угол

Для плоского слоя атмосферы длина пути

Л 1Ж =  те' =  / ( /г )  =  ^ - = Я  sec£. (3.5)

Если Н =  1, то т ' =  — . \  I В этом случае вычисление т ' 
ц sin /г J

для различных значений Ъ оказывается очень простым:

h ° ........................ .90  30 0
т ' . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1 2  с о

В сферической однородной атмосфере длина пути луча пред
ставляется отрезком МАг. Непосредственно из рисунка видно, 
что этот путь короче, чем путь в плоской атмосфере, и что раз
ность этих путей (отрезок А 3А2) тем меньше, чем больше высота 
солнца h  или чем меньше его зенитное расстояние g. Абсолютная 
длина пути МАг может быть выражена через длину земного ра
диуса М О = г  и высоту однородной атмосферы Я . Из тупоуголь
ного треугольника О МАг со сторонами О М = г  и О Л г = г + Я ,  
принимая во внимание, что М В = М А г  s in /г, получаем формулу, 
впервые выведенную Ламбертом,

т" —  —~̂ 2 =  (у 'г 2 sin2 h 2 rH  -f- Н 2 — г  sin h ). (3.6)

Н 8 т
Так как отношения —  =  =  0,001257 и —  =  796, то

г  6367 11

т" =  796 ( У sin2 h-\- 0 ,002514 -  sin h ). (3.7)

При h = 0° эта формула дает т " = 39,9 тогда как для плоской 
атмосферы т ' =  оо. Но в очень широком диапазоне значений h  
величины т ' и т "  получаются близкими. Так, при h > 2 0 °  вели
чины т ' и rri" отличаются друг от друга менее чем на 0,5% . При 
10° <  h  С  20° расхождение возрастает до 2% и быстро увели
чивается с дальнейшим уменьшением высоты солнца. Таким об
разом, при малых углах (/г <  20°) учет кривизны земной поверх
ности становится-необходимым.

Формула (3.6) выведена на основании чисто геометрических 
соотношений и не учитывает изменений формы траектории луча, 
вызываемых рефракцией. Таким образом, третье приближение 
к действительным условиям в атмосфере должно состоять в учете 
влияния рефракции.

Влияние рефракции проявляется в том, что в реальной атмо
сфере путь луча искривляется вследствие преломления в слоях 
воздуха с постепенно возрастающей плотносотью. Луч, идущий 
от солнца прямолинейно в направлении SM  (рис. 7 ) , в: прелом
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ляющей атмосфере отклоняется от этого направления и идет по 
пути SM i, не попадая в точку М. Чтобы луч попал в эту точку, 
он должен идти по криволинейному пути SiM. При этом видимая 
высота солнца h' равна углу, составленному горизонтальной 
плоскостью и касательной М5г к кривой SiM  в точке М. Откло
нение луча от первоначального направления определяется углом 
S2MS, называемым астрономической рефракцией (R efr.). Вели
чина астрономической рефракции зависит от истинной высоты

солнца над горизонтом А. Эта зависимость (для уровня моря) 
представлена следующей таблицей:

h ° ........................... 90 60 30 20 10 5 2
R efr'.......................  0 ,0  0 ,6  1 ,7  2 ,6  5 ,3  9 ,8  18,2

Величина рефракции зависит от показателя преломления воз
духа п, который в свою очередь определяется плотностью воз
духа. Таким образом, для всего пути луча в атмосфере длина 
пути находится в зависимости от вертикального распределения 
плотности воздуха, которое может изменяться как во времени, 
так и в пространстве. Приведенные выше данные относятся 
к средним условиям распределения плотности.

Расчет числа оптических масс m = f ( h )  с учетом рефракции 
был произведен А. Бемпорадом [31]. В основу расчетов Бемпо- 
рада положено допущение, что вертикальное распределение плот
ности воздуха в тропосфере выражается уравнением

Р =  Ро' 0,9г, (3.8)
где ро—-плотность воздуха при нормальных температуре и дав
лении, a z  —  высота над уровнем моря в километрах, на которой 
плотность воздуха равна р.
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Формула (3.8) соответствует вертикальному градиенту тем
пературы 6,1 °/км. Кроме того, принято, что показатель преломле
ния воздуха п  пропорционален его плотности

п Р
Ро

При этих допущениях формула для расчета т  принимает вид

т -

со

■ Я
(г  +  г)  0,9z dz

у  (г +  2)1 — r2cos2/j [1 +  2а (1 — 0,92)]
(3-9)

где a — h a — 1.
Интеграл формулы (3.9) может быть вычислен лишь прибли

женно методом численного интегрирования. Для стратосферы 
(h  > ;  10 км ) принимается р = рю * 0,4Z—10, где рм означает плот
ность воздуха на высоте 10 км. При таком изменении исходного 
допущения формула все же сохраняет вид, аналогичный виду 
формулы (3.9).

Числовые результаты расчетов Бемпорада до настоящего 
времени признаются наиболее точными и широко применяются 
в актинометрии. Для высот солнца h  > :  30° число оптических 
масс по таблице Бемпорада практически (с точностью до второго 
десятичного знака) совпадает с величиной cosec h. Для меньших 
высот солнца получаются расхождения, быстро возрастающие 
с уменьшением высоты h.

Т абл и ц а 1

Число оптических масс атмосферы при различных высотах солнца для воздуха 
(т, т', т"), водяного пара (mw) и озона (т 0з)

Истинная 
высота солнца, 

град.
т ’=  cosec ft

m" по 
формуле (3.7)

т  по Бемпо- 
раду m w тоз

30 2 ,00 2 , 00 2 , 00 2 , 00
25 2, 37 2, 36 2,36 2, 36 2, 33
20 2, 92 2,91 2 , 90 2, 92 2 , 86
18 3 , 24 3, 22 3, 21 3 , 23 3 , 1 5
16 3, 63 3,61 3 , 59 3 , 62 3 , 50
14 4 , 13 4 , 1 1 4 , 08 4 , 12 3 , 94

. 12 4, 81 4 , 76 4 , 72 4, 78 4,51
10 5 , 76 5 , 65 5 , 60 5, 71 5,28
8 7 , 18 6 , 96 6 , 88 7, 09 6,31
6 9 , 57 9, 07 8 , 90 9 , 35 7, 69
5 1 1 , 5 10, 7 10 , 4 1 1 , 1 8,56
4 14 , 3 12, 8 12 , 4 13 , 7 9 , 69
3 19, 1 16 , 0 15 ,4 17, 6 10,8
2 28, 7 20, 1 19, 8 24, 5 12 , 1
1 57 ,3 27, 5 27 ,0 38, 6 13 , 1
0 39 ,9 39, 7 75, 1
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В табл. 1 сопоставлены числа масс т , получаемые при h  <  
< 3 0 ° ,  при рассмотренных выше трех последовательных прибли
жениях, т. е. по формулам (3 .5 ), (3.6) и расчетам Бемпорада 
(см. также рис. 8 ) .

т

Рис. 8. Соотношение между числом опти
ческих масс и высотой солнца по Бугеру 

(1), Ламберту (2) и Бемпораду (3).

Как показывает таблица, число масс по Бемпораду наимень
шее. Но обращает на себя внимание то обстоятельство, что фор
мула Ламберта (3.7) дает значения т ", очень близкие к величи
нам Бемпорада, и расхождения между обеими формулами не об
наруживают систематического роста с возрастанием величины т". 
Это означает, что учет кривизны земной поверхности (второе 
приближение) уже дает точность, практически вполне достаточ
ную для расчетов радиационного режима. Влияние же рефрак
ции имеет второстепенное значение и может быть признано пре
небрежимо малым. Такое утверждение высказывается также
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в работах В. В. Росеова [75] и J1. Г. Махоткина [15], который, 
исходя из формулы Ламберта (3.6) и принимая # = 1 0  км, полу
чил для функции Бемпорада аналитическое выражение

'//Четвертое приближение к действительным условиям заклю
чается во введении поправок в данные таблицы Бемпорада, учи
тывающих отклонение действительного распределения темпера
туры воздуха с высотой от среднего, принятого Бемпорадом. 
Расчеты этих поправок для различных условий, произведенные 
самим Бемпорадом и позже Н. М. Штауде [23], показали, что вве
дение поправок имеет смысл только при высотах солнца, мень
ших 5°, и только в тех случаях, когда требуется определить зна
чение т. с точностью до 0,1. При расчетах радиационного режима 
такая точность определения больших значений т  является из
лишней.

Расчеты числа оптических масс по формуле Бемпорада отно
сятся к атмосфере, состоящей из чистого воздуха и не содержа
тельным выяснить, какое влияние на длину пути лучей может 
оказывать наличие в атмосфере водяного пара, а также твердых 
и жидких частиц.
щей водяного пара и аэрозольных частиц. Представляется жела-

Очевидно, что такое влияние в случае водяного пара может 
обнаружиться только при учете рефракции вследствие различий 
в вертикальном распределении плотности водяного пара по 
сравнению с распределением плотности чистого и сухого воздуха. 
В среднем можно считать, что половина общей массы воздуха 
в атмосфере заключается в нижнем слое до высоты 5 км, водя
ного пара — в слое от поверхности земли до 2 км  и твердых ча
стиц —  в слое до 1 км. Вычисление длины пути луча для атмо
сферы, состоящей из водяного пара, было произведено Ф. Шнайд- 
том [76]. Исходя из средних данных о вертикальном распределе
нии абсолютной влажности и тёмпературы и учитывая зависи
мость поглощения радиации водяным паром от давления, Шнайдт 
для вычисления числа оптических масс в атмосфере, состоящей 
из водяного пара, получил формулу

В этой формуле w —  общее количество водяного пара в верти
кальном столбе («эффективная м асса»), определяемое интегра
лом

V' sin2 h +  0,003147 +  sin ft
(3.10)

н

(3.11)
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Ро — плотность водяного пара при z — О, п  — показатель прелом
ления, а =  1 5 8 -1 0 -3, 6 = 9 1 1  • L0-5. Интегрирование производится 
до # = 3 6  км  приближенно, по формуле Симпсона. Результаты 
вычислений Шнайдта приведены в табл. 1. Как показывают дан
ные этой таблицы, величины m w больше, чем величины т  или 
близкие к ним значения т "  для сухого воздуха, однако они 
меньше величин т' =  cosec,А для плоской однородной атмосферы 
(,m < m w< .m ' ) .

Расхождение с бемпорадовскими значениями т  становится 
существенным только при высотах солнца, меньших 6°. Необхо
димо, однако, принять во внимание, что величины m w вычислены 
для атмосферы, состоящей исключительно из водяного пара; 
в реальной же атмосфере, даже в самом нижнем ее слое, число 
молекул водяного пара в единице объема невелико по сравнению 
с числом молекул воздуха. Поэтому можно считать, что и в атмо
сфере, содержащей водяной пар, число оптических масс с доста
точной точностью определяется таблицей Бемпорада.

Но при специальных исследованиях поглощения радиации ка
кого-либо внеземного источника водяным паром атмосферы ве
личины m w Шнайдта можно считать более близкими к действи
тельным, чем величины Бемпорада т.

Вследствие уменьшения плотности с высотой (более быстрого 
для водяного пара, чем для сухого воздуха) величины m w превы
шают величины т  и приближаются к величинам m ' = c o s e c h .  
Можно думать, что число оптических масс атмосферы, состоя
щей из аэрозольных частиц ( т а ) ,  должно быть еще ближе к ве
личинам т ' , так как число этих частиц в единице объема умень
шается с высотой обычно еще быстрее, чем число молекул 
водяного пара. Такое заключение подтверждается расчетами 
Г. Петцольда [68]. Для расчета величин та Петцольд пользуется 
формулой

в которой На —  высота однородной атмосферы из аэрозольных 
частиц, a a (z )  —  коэффициент ослабления радиации аэрозоль
ными частицами на уровне z. Результаты вычисления Петцольда 
для различных толщ однородной аэрозольной атмосферы На 
представлены в табл. 2.

Из табл. 2 следует, что величины та тем ближе к m '= cosec А, 
чем в более низком слое атмосферы сосредоточены аэрозольные 
частицы. Отклонения от бемпорадовских величин т  становятся 
особенно заметными при высотах солнца А ^ 5 ° . Учитывая соотно
шение числа частиц и числа молекул воздуха в единице объема, 
можно считать, что и при наличии аэрозольного помутнения число 
оптических масс в реальной атмосфере удовлетворительно пред
ставляется таблицей Бемпорада. При сильной замутненности

с о

(3.13)
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атмосферы и малых высотах солнца таблица Бемпорада может 
дать несколько заниженные значения т.

Т а б л и ц а  2

Число оптических масс для атмосферы из аэрозольных частиц

Высота солнца, 
град.

т  по Бемпо
раду m ' = i cosec Л

т й

1

при высоте Н

2

а км

4

11 ,3 5 ,0 5,1 5,1 5,1 5 ,0
5,2 10,0 10,9 10,8 10,7 10,6
2,0 20,0 28,7 27,9 26,7 24,7
0 ,7 30,0 82,0 65,0 54,0 44,0

Необходимо особо рассмотреть случай, когда интенсивное ос
лабление радиации происходит в тонком слое атмосферы, распо
ложенном на значительной высоте над поверхностью земли. Т а
кой случай имеет место при учете поглощения коротковолновой 
ультрафиолетовой радиации озоном, содержащимся в страто
сфере. Длина пути луча в слое озона измеряется в так называе
мых озонных оптических массах (от03), причем за единицу прини
мается толщина слоя атмосферного озона, приведенная к нор
мальному давлению и температуре.

В практике озонометрии для вычисления величин т 03 обычно 
применяется приближенная формула, легко выводимая из геоме
трических соотношений в сферической атмосфере:

т „ ,  =  — --------1 . (3 .14)

V
В этой формуле г  означает среднюю высоту озонного слоя 

( 2 = 2 3  к м ). Значения озонных масс для различных высот солнца 
приведены в табл. 1. Число озонных масс до высот солнца 15° 
практически равно числу оптических масс сухого воздуха; для 
меньших высот m03< m , причем разность т — т 03 быстро возра
стает с уменьшением высоты солнца. Применение озонных масс  
необходимо для расчетов интенсивности ультрафиолетовой ра
диации. Для интегральных потоков у земной поверхности, как 
будет показано далее, применение величин т 0з не является обя
зательным, так как не дает заметного повышения точности рас
четов.

Рассмотренные выше варианты определения длины пути лу
чей в атмосфере позволяют сделать заключение, что для расче
тов радиационного режима (в особенности интегральных пото
ков) в огромном большинстве случаев модно пользоваться вели
чинами т  из таблицы Бемпорада. -
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Число оптических масс т  является относительной мерой 
длины пути лучей в атмосфере. За единицу длины при этом при
нимается толщина однородной атмосферы Я , расположенной над 
местом наблюдения. Если толщина Я  выражена в километрах, то 
и длина пути I может быть выражена в абсолютных единицах 
длины (1 = Н т  к м ). Так как на различных высотах над уровнем
моря и при изменениях атмосферного давления на одной и той
же высоте величина Я  может меняться в широких пределах, при 
одном и том же значении т  абсолютная длина пути лучей в од
нородной атмосфере также является величиной переменной. Так

ъ  ь
как по формуле (3.2) высоты Я  =  — - Яо, то I =  —  Н йт  или

0с 00
1— НоМ. Величина

^называется абсолютным числом оптических масс или просто аб
солютной массой (оптической). Применение абсолютных оптиче-

) ских масс становится необходимым при сопоставлении интенсив- 
юностей радиации, измеренных на разных уровнях, если целью со- 
/поставления является определение количества водяного пара и 
[^аэрозольных частиц на пути луча. Чтобы исключить влияние из

менений числа молекул воздуха, необходимо сравнивать резуль
таты измерений при одной и той же физической длине пути луча 
в воздухе, т. е. при одинаковых значениях М. Число м а с с .т , оп
ределяемое только высотой солнца, называется относительным 
числом оптических масс или относительной., оптической массой. 
Если давление атмосферы на уровне станции мало отличается 
от нормального давления 1000 м б, то абсолютное число, оптиче
ских масс можно считать равным относительному.

§  8. Поглощение солнечной радиации в атмосфере

Радиация в атмосфере поглощается молекулами атмосферных 
газов — кислорода Ог, озона Оз, азота N2, водяного пара НгО и 
углекислого газа СОг. Поглощенная этими газами энергия идет 
на перестройку молекул или увеличение их внутренней энергии.

Молекулы атмосферных газов состоят из двух или трех ато
мов, ядра которых располагаются на некотором равновесном рас
стоянии друг от друга. Каждый атом удерживает электроны 
своих внутренних оболочек, тогда как внешние электроны всех 
атомов образуют общую электронную оболочку молекулы. Внут
ренняя энергия Е  каждой молекулы складывается из энергии 
электронов Е е, энергии колебания ядер около положения равно
весия E v и энергии вращения Е г молекулы около оси, проходящей 
через ее центр тяжести: . < i ,

(3.15)

E  =  E e -\-Ev +  E r . (3.16)
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По требованиям квантовой теории изменение энергии моле
кулы не может происходить непрерывно; оно должно соответство
вать разности возможных для данной молекулы энергетических 
уровней (термов), Поэтому поглощаться молекулой может только 
фотон, энергия которого соответствует условию

k i  =  L E  =  Е ' - Е " ,  (3.17)

где Е '  и Е "  обозначают суммарную энергию молекулы в двух 
различных квантовых состояниях.

В результате поглощения фотонов в спектре газа появляется 
темная линия, положение которой определяется условием (3 .17). 
Так как число возможных энергетических состояний молекулы 
может быть большим, то и в молекулярном спектре поглощения 
газа наблюдается большое число линий. Наименьшая энергия 
(порядка сотых долей электрон-вольта) требуется для изменения 
энергии вращения молекулы. Поэтому соответствующие ей ли
нии располагаются в наиболее далекой инфракрасной области 
спектра, образуя так называемый вращательный спектр моле
кулы. На порядок выше энергией должны обладать фотоны, 
поглощение которых может вызвать изменение колебатель
ной энергии молекулы E v. Соответствующие этой энергии ли
нии поглощения лежат уже в более близкой инфракрасной части 
спектра (колебательный спектр). Еще на порядок выше (1—  
10 эв )  должна быть энергия фотонов, которые могут вызвать из
менение состояния электронной оболочки молекулы. При этом 
возникает электронный спектр, располагающийся обычно в ви
димой и ультрафиолетовой областях.

Так как газом могут поглощаться фотоны различных энергий, 
молекулярный спектр поглощения газа состоит из совокупности 
полос, каждая из которых состоит из большого числа отдельных 
линий. Поэтому молекулярные спектры называются линейчато
полосатыми. Коэффициент поглощения в полосах электронного 
спектра достигает максимума в середине полосы и убывает в обе 
стороны. Кроме главного максимума, положение которого опре
деляется электронным термом Е е, в полосе возникают вторичные 
максимумы, обусловленные колебательными и вращательными 
термами. В спектре газов линии оказываются расширенными 
вследствие взаимодействия молекул и изменения их энергии при 
столкновениях. Близкие расширенные линии п ол осы  сливаются 
в широкие полосы. Все это приводит к тому, что молекулярные 
спектры поглощения атмосферных газов оказываются очень 
сложными.

Некоторое упрощение процессов получается для газов, моле
кула которых состоит из двух одинаковых атомов, как, например, 
для азота N2 и кислорода Ог. Молекулы этих газов являются 
неполярными, т. е. центры масс положительных и отрицательных 
зарядов их ядер и электронных оболочек совпадают. Изменение
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внутренней энергии таких молекул может происходить только за 
счет изменения энергии их электронной оболочки; колебательные 
и вращательные движения их ядер не меняют внутренней энергии 
молекулы.

О диссоциации молекул в результате поглощения фотонов 
большой энергии было сказано в § 4.

Как следует из сказанного выше, поглощение радиации га
зами атмосферы происходит в определенных полосах и линиях 
солнечного спектра, т. е. является селективным. Влияние отдель
ных газов на поток солнечной радиации определяется особенно
стями их спектров- поглощения, обусловленными структурой их 
молекул. Распространенность данного газа, или доля его объема 
по отношению к общему объему атмосферы, имеет при этом вто
ростепенное значение.

Если представить однородную атмосферу как совокупность 
слоев отдельных газов, то из общей толщины 8 км  на слой азота, 
преобладающего в атмосфере, приходится около 6,2 км, кисло
рода г— 1,7 км, аргона^т-около 74 м, неона— 14 см, криптона —  
9 см, ксенона —  7 см, гелия —  3 см, углекислого газа — около 
2,5 м  и озона —  в среднем всего лишь около 3 мм. Толщина слоя 
водяного пара в атмосфере меняется в очень широких пределах: 
при нормальных температуре и давлении она может составлять 
от нескольких десятков сантиметров до 250— 300 м. Но в общем 
поглощении солнечной радиации атмосферой основная доля при
ходится на газы, содержащиеся в воздухе в небольших количе
ствах, — водяной пар, озон и углекислый газ.

Преобладающий в атмосфере газ азот имеет интенсивную по
лосу поглощения в крайней ультрафиолетовой части спектра —  
около 0,1 м к  —  и слабые полосы между 0,23 и 0,34 м к  (полосы 
Вегарда— Каплана). Поглощение радиации азотом в этих уча
стках спектра практически не отражается на интенсивности ин
тегрального потока радиации, но в верхних слоях атмосферы по
глощаемые фотоны больших энергий вызывают диссоциацию мо
лекул азота на атомы, чем и объясняется наличие атомарного 
азота в верхних слоях атмосферы (от 300 км  и выше).

Кислород имеет интенсивные полосы поглощения в ультра
фиолетовой области при Я < 0 ,1  м к  (полоса Рунге), между 0,12 и 
€,20  мк  (полоса Шумана) и между 0,20— 0,26 м к  (полоса 
Херцберга). Коэффициент поглощения в полосе Шумана (деся
тичный) достигает максимума (& = 2 0 0  сж-1) при длине волны 
А— 0,15 м к  (рис. 9 ) . Согласно формуле (1 .8 ), это означает, что 
интенсивность радиации уменьшается в 10 раз при прохождении

слоя кислорода толщиной всего лишь в см, т. е. в 50 мк (при

нормальных температуре и давлении). Учитывая массу погло
щающего вещества, можно сказать, что кислород ослабляет 
коротковолновую ультрафиолетовую радиацию сильнее, чем
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металлы ослабляют радиацию видимой части спектра. Поглощае
мая радиация вызывает диссоциацию молекул кислорода на 
атомы или возбуждение обоих атомов молекулы согласно урав
нениям

0 2 +  Лу — 0  +  0 *  (3.18)
или

0 2 +  Av—*-0г, (3.19)

100

-.ИО'

-  5-Ю

где О* — возбужденный атом кислорода.
Эти реакции являются исходными для образования атмосфер

ного озона. Реакция (3.18) служит также' основным источником
образования атомарного кислорода 
в верхних слоях атмосферы на высо
тах, превышающих 100 км.

Кроме поглощения в ультрафио
летовой области, кислород погло^ 
щает радиацию в видимой части 
спектра, в полосах А (0,76— 0,80 м к) 
и В (около 0,69 м к ). По данным Аб
бота и Олдрича [25], в полосе А по
глощается всего около 9% общей ин
тенсивности радиации этого спек
трального промежутка. Полос по
глощения в инфракрасной области 
кислород не имеет как газ с двух
атомными неполярными молекулами.

Озон, как и кислород, очень силь
но поглощает радиацию в ультра
фиолетовой части спектра в проме

жутке 0,18— 0,34 м к  (полоса Хартли), Коэффициент поглощения 
в этой полосе достигает максимума (k  — 145 см-1) при А = 0 ,2 5  м к , 
т. е. при этой длине волны радиация ослабляется в 10 раз слоем 
озона в V145 см, или в 70 мк. Значительно слабее поглощается 
радиация в промежутке 0,30— 0,36 м к  (полоса Хеггинса) и еще 
слабее в видимой области спектра 0,44- 0,78 м к  (полоса Шап- 
пюи). Кроме этих полос, озон как трехатомный газ имеет полосы 
чисто вращательного происхождения в инфракрасной части 
спектра при Я, равном 4,8, 9,6 и 14,2 мк. Поглощение этих полос 
играет заметную роль в длинноволновом радиационном балансе 
атмосферы, но не имеет значения для расчетов солнечной ра
диации, интенсивность которой в этих участках спектра нич
тожно мала.

Вследствие небольшой интенсивности коротковолновой уль
трафиолетовой радиации солнца (т. е. сравнительно небольшого 
числа фотонов больших энергий в общем потоке) влияние погло
щения озоном на интегральную интенсивность радиации неве
лико. Поглощенная озоном радиация составляет всего лишь

0,2S X м н

Рис. 9. Десятичные коэффи
циенты поглощения кислорода.
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около 2,5%  первоначальной интенсивности интегрального потока 
(солнечной постоянной). Но это поглощение оказывает огромное 
влияние на качественный состав солнечной радиации, доходящей 
до земной поверхности, и определяет ее коротковолновую' гра
ницу. Вследствие поглощения озоном в полосе Хартли (а также 
поглощения азотом и кислородом) уже в очень высоких слоях 
атмосферы из общего потока, излучаемого солiт е м , искл ючаются 
фотоны наиболее высоких энергий, способные вызывать фотохи
мические и фотоэлектрические процессы и вследствие этого раз
рушительно действующие на живые клетки. Д о земной поверхно
сти не доходит солнечная радиация с длинами волн короче 
0,29 мк, а ультрафиолетовая радиация в области 0,29— 0,35 м к  
(бактерицидная и эритемная) доходит очень ослабленной. Так 
ка!к и эта ослабленная радиация оказывает очень большое влия
ние на биохимические и физиологические процессы в животных 
и растительных организмах, то умение измерять и рассчитывать 
ультрафиолетовую радиацию имеет важное значение не только 
для физики атмосферы, но и для биологии. Для такого расчета 
необходимы достаточно точные данные как о спектре поглощения 
озона, так и об общем количестве его, содержащемся в атмо
сфере.

Измерение коэффициентов поглощения озона производится 
в лабораторных условиях, для чего исследуемый объем озона 
помещается в кварцевую камеру при определенных условиях 
температуры и давления. Камера с озоном устанавливается 
между источником радиации и входной щелью прибора —  
спектрофотометра или спектрографа, измеряющего спектраль
ную интенсивность радиации. Коэффициент поглощения озона k% 
определяется по формуле (1.8) по величинам интенсивности /о, я. 
и /я, измеренным до и после прохождения радиации через камеру 
с  озоном.

Д о недавнего времени для расчетов использовались данные 
о величинах kx, полученные в 1932 г. Наем и Чунгом [66]. В 1953 г. 
лабораторные исследования поглощения озона были выполнены 
вновь Э. Вигру [81] и независимо от него Инном и Танака [51]. 
Эти новые измерения были произведены с учетом основных источ
ников ошибок, влияющих на результаты. Коэффициенты погло
щения озона, полученные Вигру, оказались значительно меньше 
коэффициентов, полученных Наем и Чунгом (при Х = 0 ,2 5  м к  на 
15% , а при Я = 0 ,3 2  м к  более чем на 3 0 % ). Эти результаты были 
подтверждены измерениями Инна и Танака, а несколько позже 
измерениями Хирна, Уолшоу и Уормелла [46]. Поэтому в 1957 г. 
решением Международной комиссии по атмосферному озону ко
эффициенты поглощения Вигру были рекомендованы для приме
нения вместо завышенных коэффициентов Ная и Чунга. Спект
ральный ход коэффициентов поглощения озона (сглаженный) по 
старым и новым данным для полос Хартли, Хеггинса и Шаппюи
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представлен на рис. 10, на котором нанесены также величины k% 
для кислородных полос Шумана— Рунге и Херцберга. При ис
следованиях Вигру была определена также зависимость коэффи
циента поглощения радиации озоном от температуры и подтверж
дена возможность применения закона Бугера— Ламберта в ко
ротковолновых полосах поглощения озона для достаточно узких 
спектральных интервалов.

Общее содержание озона в атмосфере и закономерности его 
изменения во времени и в пространстве определяются соотноше
нием процессов образования и разрушения озона. Объяснение

Рис. 10. Десятичные коэффициенты поглощения озона.
1 — по Наю и Гунсу, 2 — по Вигру.

этим процессам дает фотохимическая теория, разработанная 
в конце 20-х годов X X  столетия С. Чепменом [36] и дополненная 
впоследствии Дютчем [38], Петцольдом [67] и другими исследо
вателями.

Образование озона происходит при взаимодействии молекул 
кислорода с его возбужденными атомами, возникающими в ре
зультате реакций (3.18) и (3.19) при поглощении фотонов в по
лосах Шумана— Рунге.

Возбужденный атом кислорода при тройном соударении 
с нейтральной молекулой Ог и третьей частицей М  (которой мо
жет быть любой атом или молекула) образует молекулу озона

0 *  +  0 2 +  М - * 0 3 +  М . (3.20)

Участие в реакций третьей частицы М  необходимо по законам 
сохранения энергии и импульса.
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Образование озона может происходить и в результате соуда
рения возбужденной и невозбужденной молекул кислорода

0*2 +  0 2 -  0 3 +  0 .  (3.21)
Путем реакций (3.20) и (3.21) озон образуется в стратосфере 

на высотах 20— 70 км.
Наряду с образованием озона непрерывно происходит и его 

разрушение прежде всего за счет энергии фотонов, поглощаемых 
в полосе Хартли,

0 3 +  Av — 0 2 +  0 * .  (3.22)
Возбужденный атом кислорода, взаимодействуя с молеку

лой Оз, также разлагает ее, отнимая атом кислорода и образо
вывая две невозбужденные молекулы кислорода

О* +  0 3 =  2 0 2. (3.23)

Наконец, при соударении двух молекул озона может происхо
дить перегруппировка атомов в молекулах с образованием трех 
молекул кислорода

0 3 +  0 3 =  3 0 2. (3.24)
Процессы образования озона протекают главным образом 

в слое стратосферы на высотах 20— 70 км. Энергия фотонов, за 
траченная на фотохимические процессы в молекулах кислорода, 
озона и азота, при обращении этих процессов переходит большей 
частью в форму тепловой энергии, чем и объясняется повышение 
температуры воздуха с высотой от 200— 220° К на 25 км  до 280—  
300° К на 50— 60 км. При дальнейшем поднятии температура воз
духа снова начинает понижаться.

Общее количество озона в атмосфере со измеряется обычно 
выраженной в сантиметрах толщиной слоя озона, приведенного 
к нормальным температуре и давлению (N T P). По обобщенным 
Г. П. Гущиным [5] измерениям пока еще недостаточно густой 
сети озонометрических станций общее содержание озона в сред
нем для всего северного полушария составляет 0,297 см. Оно под
вергается как периодическим изменениям в течение года (дости
гая максимума в весенние месяцы и снижаясь до Минимальных 
значений осенью), так и непериодическим —  в результате изме
нений в ходе процессов, определяющих содержание озона, и 
в связи с перемещениями воздушных масс. В южном полушарии 
среднее содержание озона для 0— 50° ю. ш. на 10% больше, а для 
50— 90° ю. ш. несколько меньше, чем в северном полушарии.

Отклонения действительного содержания озона от среднего 
значения и = 0 ,3  см  имеют существенное значение для специаль
ных расчетов ультрафиолетовой радиации, но не оказывают з а 
метного воздействия на результаты расчетов интенсивности ин
тегрального потока. Для расчета последнего допустимо поэтому 
пользоваться обобщенным значением ю = 0 ,3  см.
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Углекислый газ СОг имеет полосы поглощения только в уль
трафиолетовой и инфракрасной- областях спектра. В первой из 
них при К 0,2 м к  радиация солнца ничтожно мала и не доходит 
до земной поверхности. Полосы поглощения в инфракрасной об
ласти представлены схематически на рис. 11 по измерениям 
Шефера и Филипса [21]. Вследствие слабого поглощения в поло
сах, расположенных в промежутке 1— 2 мк, и ничтожной интен
сивности радиации более длинных волн поглощение солнечной 
радиации углекислым газом на интенсивность интегрального по
тока оказывает очень незначительное действие. В более далеких 
полосах с центрами при 4,3 и 15 мк радиация поглощается угле
кислым газом почти полностью, но это поглощение имеет значе
ние только для формирования длинноволнового радиационного 
баланса атмосферы.

Рис. 11. Полосы поглощения углекислого газа.

Поглощение; радиации углекислым газом происходит преиму
щественно в нижнем слое атмосферы.

В физике атмосферы играет большую роль поглощение радиа
ции водяным паром. Поглощенная энергия частично переходит 
в тепловую, повышая таким образом температуру свободной ат
мосферы. Другая часть поглощенной энергии затрачивается на 
возбуждение атомов'водорода и кислорода, входящих в состав 
молекулы Н20 ,  и при обратном переходе этих атомов в нормаль
ное состояние излучается в виде длинноволновой атмосферной 
радиации. Насколько велика роль атмосферной радиации в фор
мировании теплового режима можно видеть из того, что в общем 
притоке радиации к земной поверхности доля атмосферной ра
диации составляет около 2/з и таким образом вдвое превосходит 
приток коротковолновой солнечной радиации (прямой и рассеян
ной).

Т ак  как молекулы водяного пара могут иметь большое число 
энергетических уровней, спектр поглощения водяного пара ока
зывается очень сложным и состоит из большого числа отдельных 
линий, частично перекрывающих друг друга и сливающихся 
в широкие полосы. Линии и полосы поглощения, вызываемые 
электронными переходами, лежат в области очень малых длин 
волн ультрафиолетовой части спектра, а также в видимой обла
сти (0,57-—0,70 м к ) . Поглощение в этих линиях настолько незна
чительно, что его можно не принимать во внимание при учете
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общего поглощения радиации водяным паром. Зато первостепен
ное значение имеет поглощение в широких полосах, расположен
ных в инфракрасной области колебательно-вращательного и вра
щательного спектров. Эти полосы, по предложению Фоуля, обоз
начаются буквами греческого алфавита: полоса рбт (0,87 —  
0,99 мк, центр при А ,=0,94 м к ), полоса Ф (1 ,08— 1,21 м к, центр 
при 1,1 м к ), полоса 'Чг(1,25— 1,54 м к, центр при 1,38 м к ), полоса 
Q (1,70— 2,08 м к, центр при 1,87 м к ), полоса %(2,27— 2,98 мк, 
центр при 2,7 м к) и примыкающая к последней полоса 2,98—  
3,57 м к  с центром при 3,2 м к  (рис. 12). Полосы, расположенные 
в более далекой инфракрасной области спектра, уже не имеют 
значения для расчетов коротковолновых потоков солнечной и

Рис. 12. Полосы поглощения водяного-пара.

рассеянной радиации, хотя роль этих полос (особенно очень ши
рокой полосы 4,9— 8,7 м к  с центром при 6,3 м к) в приходе и рас
ходе длинноволновой радиации в атмосфере очень велика.

Для расчета ослабления радиации водяным паром атмосферы 
должны быть определены коэффициенты поглощения радиации 
в важнейших полосах. Экспериментальное определение этих ко
эффициентов представляет далеко не простую задачу. Д аж е в от
дельной линии поглощение неодинаково по всей ширине линии: 
оно достигает максимума около середины линии и уменьшается 
к ее краям. Обобщенный для всей линии коэффициент поглоще
ния А ь  в этом случае выражается формулой

A l ==\ A ^dk, (3.25)
*1

в которой А% —  действительный коэффициент поглощения, зави
сящий от длины волны, а А* и %2 — длины волн, ограничивающие 
линию.

Еще более сложный характер имеет изменение действитель
ных коэффициентов поглощения в полосах. При неравномерном 
распределении линий в полосе, различной ширине отдельных
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линий в различном виде функций А\ интегрирование уравнения 
(3.25) оказывается практически невозможным, а закон Бугера—  
Ламберта — неприменимым. Поэтому расчет поглощения радиа
ции производится по обобщенным для данной полосы («генера
лизированным») коэффициентам А и, которые принимаются по
стоянными по всей ширине полосы и вычисление по которым дает 
поглощение радиации в полосе, равное действительному. Обоб
щенные коэффициенты могут быть вычислены по сравнительно 
простым формулам, вид которых и числовые значения входящих 
в них постоянных параметров определяются по лабораторным из
мерениям поглощения радиации. Такие измерения впервые были 
произведены Фоулем [41], а позже:— рядом других исследова
телей. Наиболее точными в настоящее время можно считать ре
зультаты, полученные Ямамото и Ониши [83], Гавардом и Чепме
ном [48] и в особенности новые измерения Говарда, Берча и 
Виллиамса [49]. В последней из перечисленных работ для вы
числения обобщенных коэффициентов поглощения А и в широких 
полосах предложены эмпирические формулы двух видов: для 
полос с интенсивным поглощением

В этих формулах vi и V2 —  частоты границ полосы в см -1, 
b •— давление воздуха в миллиметрах, е  — парциальное давле
ние водяного пара, С, D и К  — постоянные, значения которых оп
ределены экспериментально, w —  толщина слоя водяного пара, 
проходимого потоком радиации.

Для измерения w  употребляется особая единица —  1 см  слоя 
«осажденной воды», т. е. такое количество водяного пара в столбе 
воздуха с поперечным сечением s, которое при полном осажде
нии на площадь s образует на ней слой воды толщиной в 1 см. 
Авторы производили измерения при различных значениях w 
(наибольшее х ю = 2,0 см ) и различном давлении (от 2 до 700 м м ).

Формулы (3.26) и (3.27) дают значения f A vdv, выраженные 
в обратных сантиметрах. Величины обобщенных безразмерных 
коэффициентов (средних функций поглощения) для данной по
лосы вычисляются по формуле

Кроме экспериментального метода определения коэффициен
тов поглощения, может быть применен и теоретический метод их

4 e =  jA ,r f v  =  C  +  D l g ®  +  / n g ( *  +  e) (3.26)

и для слабых полос

(3.27)

(3.28)



вычисления, исходя из строения молекулы водяного пара и ее 
колебательных и вращательных характеристик. В недавно опуб
ликованной работе Виэтта, Сталла и Плесса [82] описывается 
методика такого расчета, а результаты его представлены в виде 
подробной таблицы спектральных коэффициентов пропускания 
водяного пара при давлении 1 атм. и температуре 300° К. Коэффи
циенты пропускания в таблице даны для количества водяного 
пара на пути потока радиации w  от 0,001 до 50 см  и для волно

вых чисел соответственно от 1050 до 10 000 обратных

Рис. 13. Коэффициенты прозрачности водяного пара в области 
1,0—4,0 мк  (при w =  \ см).

сантиметров (или от 1 до 9,5 м к ).  Данные таблицы для w =  1 см  
представлены на рис. 13.

Результаты расчета находятся в удовлетворительном согла
сии с экспериментальными данными Говарда, Берча и Вилли- 
амса, как это можно видеть по рис. 14, на котором сопоставлены 
теоретическая и экспериментальная кривые для полосы погло
щения Q (1,87 м к ).

Нередко требуется определить общее поглощение радиации, 
без подразделения по  длинам волн или отдельным полосам. 
В таких случаях более удобно пользоваться формулами, пред
ставляющими общую потерю радиации вследствие ее поглоще
ния водяным паром как функцию его количества на пути луча. 
Если количество осажденной воды в вертикальном столбе атмо
сферы (запас воды в атмосфере) составляет w см, то на пути 
луча, проходящего т  оптических масс, будет находиться количе
ство водяного пара, эквивалентное mw см  слоя «осажденной

4 Заказ № 501 49



воды». Для выражения зависимости поглощения А  от mw  еще 
в 1907 г. К. Онгстремом [29] была предложена формула вида

А  =  с  (w m )n. (3.29)

Входящие в формулу параметры неоднократно определялись 
по данным экспериментальных измерений. Так, Мюгге и Мел
лер [62] представили результаты измерений Фоуля формулой

Л =  0 ,172  (ото)0’30. (3.30)

%

Рис. 14. Сопоставление результатов эксперимен
тального (/) и теоретического (2) определения 
коэффициентов прозрачности водяного пара 

в полосе £2.

Несколько меньшие величины поглощения дает формула, по
лученная В. Г. Кастровым [9],

Л =  0,156  ( w m f’m  (3.31)

и очень близкая к ней формула Макдональда [57]

А =  0 ,149 (w m )0’30. (3.32)
В новой работе А. Онгстрема [27] подтверждается удовлетво

рительная точность формулы Макдональда и отмечается недоста
ток формул вида (3 .29), заключающийся в том, что они не учиты
вают рассеяния радиации в спектральных промежутках, соответ
ствующих полосам поглощения водяного пара. Так как радиация 
может рассеиваться еще до того, как она могла бы быть погло

50



щена, то общее поглощение, вычисляемое без учета рассеяния, 
получается преувеличенным. Для учета рассеяния А. Онгстрем 
предлагает пользоваться формулой

А  =  0 ,1 4 9 ( w m f ’30 • 0,81-'” , (3.33)
в которой р —  средний коэффициент рассеяния (как молекулами 
воздуха, так и аэрозольными частицами) для длин волн, соответ
ствующих важнейшим полосам поглощения водяного пара.

Для расчета поглощения радиации водяным паром атмо
сферы должно быть известно его общее количество, т. е. запас 
воды в атмосфере т. Определить его можно по распределению 
упругости водяного пара pw с высотой над поверхностью земли z

со Ь

■W =  j p  w d z  =  ̂ - \ q d b ,  (3.34)
о * о

где g  — ускорение силы тяжести, q  — удельная влажность, b — 
давление у поверхности земли.

Обычно вычисление w производится путем численного интег
рирования по интервалам Д & = 100  м б , причем за q  принимается 
среднее значение удельной влажности в этом интервале. Вели
чина w определяется по этому методу приближенно вследствие 
недостаточной точности измерения влажности при аэрологиче
ских подъемах радиозондов.

Кроме описанного аэрологического метода, может быть при
менен актинометрический метод определения ш по уменьшению 
интенсивности солнечной радиации в полосах поглощения рат 
или Ф, или по интегральному поглощению А. В этом последнем 
случае величина А  должна быть определена возможно более 
точно, на что недавно обратил внимание А. Онгстрем [27]. Дей
ствительно, из формулы (3.33) следует, что

= 3 , 3 3  (3.35)

т. е. относительная ошибка определения величины w  в 37з раза 
превышает относительную ошибку определения А. Таким обра
зом, если А определяется с точностью около 5% , то запас воды 
в атмосфере будет определен с точностью, не превышающей 15% . 
Зато при вычислении поглощения по не вполне точному значе
нию w ошибка определения уменьшается в 37з раза по отношению 
к ошибке определения ш.

Для определения запаса воды в атмосфере в конкретных ус
ловиях места и времени как аэрологический, так и актинометри
ческий метод может быть применен лишь в редких случаях. 
Поэтому обычно приходится довольствоваться приближенным оп
ределением величины w по упругости водяного пара у поверхно
сти земли е 0. Соотношение между величинами во и w может быть 
выражено приближенной эмпирической формулой вида

w  — се" . (3.36)
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По исследованиям Ганна [45], Гемфриса [50] и Фоуля [42] по
казатель п  в формуле (3.36) может быть принят равным единице, 
а коэффициент с  меняется в узких пределах, от 2,0 до 2,3 (если 
ео и w  измеряются в миллиметрах). Однако в действительности 
связь, по-видимому, оказывается более сложной. Так, С. И. Сив
ков [17] по наблюдениям в Карадаге за 70 дней с малой аэро-

2
зольной мутностью получил среднее значение п = —  и с = 3,8

О
(для величин w и gn. выраженных в миллиметрах), т. е. связь 
между w и е 0 получилась нелинейной. Формула (3.36) проверя
лась К. Я. Кондратьевым и Г. Н. Гаевской [11] по данным аэро
логических зондирований в Павловске, Москве и Ростове, причем 
нелинейность связи подтвердилась (величины п  во всех случаях 
оказались меньше единицы). Однако значения с и п  в разных 
пунктах оказались различными.

Следует отметить, что формулы различного вида дают близ
кие значения w  при больших значениях в о ,  соответствующих усло
виям теплого периода. При малых значениях во и п =  1 формулы 
обычно дают заниженные значения w, особенно при наличии тем
пературных инверсий. Объясняется это тем, что зимой абсолют
ная влажность у земной поверхности вследствие выхолаживания 
нижнего слоя атмосферы оказывается аномально пониженной по 
сравнению с более высокими слоями и вертикальное распределе
ние водяного пара в этих случаях может значительно отличаться 
от обычного. Если этот факт имеет место, то при малых значе
ниях ео коэффициенты с должны получаться выше, чем при боль
ших, что и приводит к нелинейной зависимости между ш и в о ,  при
чем характер этой зависимости в различных условиях климата и 
погоды может получаться различным.

Помимо селективного поглощения радиации газами атмо
сферы, ослабление потока солнечной радиации может происхо
дить вследствие поглощения ее твердыми аэрозольными части
цами пыли или дыма. Такое поглощение можно считать не
селективным. Влияние его оказывается заметным в случаях 
загрязнения воздуха пылью естественного происхождения или ин
дустриальными дымами.

Поглощение радиации взвешенными в атмосфере водяными 
капельками или ледяными кристаллами при отсутствии облачно
сти на интенсивность интегрального потока радиации существен- 

. ного влияния не оказывает.

§ 9. Рассеяние солнечной радиации

Как было отмечено в § 4, рассеяние радиации является резуль
татом возбуждения атомов рассеивающей среды фотонами рас
сеиваемого потока с очень быстрым возвращением атомов в нор
мальное состояние. Этот процесс не вызывает изменений строе
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ния рассеивающих молекул или их внутренней энергии. Поэтому 
теория рассеяния могла быть разработана значительно ранее 
квантовой теории на основе представлений электромагнитной тео
рии света Максвелла.

Теория рассеяния света малыми частицами (т. е. частицами, 
размеры которых малы по сравнению с длиной волны рассеи
ваемого света) была развита Релеем в работах, опубликованных 
в 1881 и 1899 гг. [72, 73]. Так как размеры газовых молекул 
в сотни раз меньше длин волн солнечного спектра, то теория Ре- 
лея полностью применима к рассеянию радиации в любой газо
вой среде и, в частности, в атмосфере.

Согласно этой теории, дополненной Ж. Кабанном [34, 35], ко
эффициент ослабления радиации в газовой среде, не поглощаю
щей радиацию (т. е. коэффициент рассеяния), при толщине рас
сеивающего слоя Я  может быть выражен в зависимости от длины 
волны формулой

“ > =  “> " =  32^ ш Г 1)’ - н ■ <3 -37>

В этой формуле, примененной к рассеянию радиации в атмо
сфере, оса —  коэффициент рассеяния радиации единичным объе
мом (см3) воздуха на уровне измерения, Я  —  высота однородной 
атмосферы над этим уровнем в см, N  —  число молекул воздуха 
в 1 см 3 (число Лошмидта), п  —  показатель преломления. Для 
нормальной однородной атмосферы ах, N  и п  относятся к воз
духу, находящемуся при нормальных условиях температуры и 
давления. Величина т] означает коэффициент оптической анизо
тропии молекул и характеризует отклонение формы рассеиваю
щих молекул от сферической. Необходимость учета оптической 
анизотропии молекул в теории рассеяния света была впервые ус
тановлена Релеем-младшим в 1918 г. [74]. Общая теория рассея
ния света с учетом оптической анизотропии была развита Ж. К а
банном и И. И. Тихановским [18, 80]. Формула (3.37) без коэф- 

6 -|- Зг)
фициента —- — - —  справедлива только для рассеяния на очень

малых сферических частицах и дает для величин ал и а% значе
ния, заниженные на 6— 7% .

Как следует из формулы (3 .37), при релеевском или молеку
лярном рассеянии коэффициент рассеяния обратно пропорциона
лен четвертой степени длины волны рассеиваемого света. По
этому в интегральном потоке радиации рассеивается главным 
образом его коротковолновая часть. С точки зрения квантовой ме
ханики, эта особенность молекулярного рассеяния объясняется 
тем, что электронные переходы, вызывающие рассеяние, могут 
осуществляться только фотонами с достаточно большой энергией, 
вследствие чего вероятность переходов должна возрастать
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с  уменьшением длины волны. Вероятность рассеяния в различ
ных направлениях неодинакова и распределение интенсивности 
рассеянной радиации по направлениям в зависимости от угла ф, 
образованного направлением рассеянной радиации и первона
чальным направлением, характеризуется функцией Г ( ф ) ,  которая 
называется индикатриссой рассеяния частицы. При релеевском 
рассеянии Г (ф )  =  1 +  соб2 ф. Как показывает это уравнение, рас
сеяние происходит наиболее интенсивно вперед ( ф = 0 ° )  и назад 
/(ф =  180°) и вдвое менее интенсивно в перпендикулярном направ
лении, где оно достигает минимума.

Так как поглощение радиации постоянными газами атмо
сферы невелико по сравнению с рассеянием, то теория Релея 
очень хорошо представляет ослабление радиации в чистой и су
хой (т. е. идеальной) атмосфере. В реальной атмосфере ослабле
ние возрастает вследствие дополнительного рассеяния на круп
ных по сравнению с длинами волн твердых и жидких частицах 
атмосферного аэрозоля.

Теоретическое исследование рассеяния радиации на крупных 
частицах было начато работами Г. Ми [59] в 1908 г. и получило 
дальнейшее развитие в работах Ганса [43], Блумера [32, 33], 
Стреттона и Хоутона [79], Фойцика [39] и других авторов. 
В СССР важные результаты теоретического характера были по
лучены В. В. Шулейкиным [24], В. Г. Кастровым [7, 8], А. Н. Гор- 
довым [4] и К. С. Шифриным [22].

Кроме теоретических работ, было выполнено также большое 
число работ экспериментального характера. Основные резуль
таты этих исследований сводятся к тому, что рассеяние на круп
ных по сравнению с длиной волны частицах зависит от размеров 
формы и природы частиц. Объемный коэффициент ослабления 
радиации в монодисперсном аэрозоле пропорционален квадрату 
радиуса частиц, а в полидисперсном зависит от вида функции 
распределения частиц по размерам. Результаты расчетов показы
вают, что рассеяние радиации на крупных аэрозольных частицах 
значительно превосходит релеевское рассеяние на молекулах воз
духа, даже при небольшом числе аэрозольных частиц в единице 
объема. Индикатриссы рассеяния радиации крупными частицами 
оказываются асимметричными и вытянутыми в направлении па
дающего потока тем больше, чем крупнее размеры частиц. В ре
альной атмосфере, как показал А. Онгстрем [26], коэффициент 
аэрозольного рассеяния может быть представлен в виде

a x (d) =  ^ r n. (3.38)

В этой формуле показатель степени п  является обобщенной 
характеристикой распределения рассеивающих частиц по разме
рам и может принимать значения от п = 4 для частиц молекуляр
ных размеров до п = 0 для крупных капелек диаметром в не
сколько микрон. Онгстрем нашел, что при средних условиях про
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зрачности величина п  оказывается довольно устойчивой и близка 
к 1,3. Коэффициент р может рассматриваться как мера общего 
количества аэрозольных частиц, содержащихся в слое атмосферы 
над данным уровнем. Поэтому он был назван Онгстремом коэф
фициентом мутности. Как следует из формулы (3 .38), он чи
сленно равен коэффициенту аэрозольного ослабления для длины 
волны /1 = 1  м к. Чтобы найти величины р и п  в отдельности, не
обходимо определить из наблюдений значения коэффициентов 
аэрозольного ослабления для двух различных участков спектра, 
не содержащих полос поглощения водяного пара. Этому условию 
удовлетворяют, например, области 0,525— 0,630 и 0,630— 700 м к у 
в которых интенсивность радиации 
может быть измерена актинометра
ми или пиргелиометрами, снабжен
ными стандартными стеклянными 
фильтрами Шотта марок OGi, RG2 
и RGS. Если же для расчетов по фор
муле (3.38) значение показателя 
принять постоянным, то вычисление 
коэффициента мутности становится 
возможным и по интегральной ин
тенсивности радиации.

Необходимо отметить, что в этом 
случае величина § определяется 
только грубо приближенно. Об этом свидетельствуют резуль
таты новой работы Онгстрема [28], в которой использу
ются данные большого числа измерений со стандартными филь
трами, произведенных О. Гельпером в Потсдаме. По этим дан
ным величина показателя п  меняется в значительно более широ
ких пределах, чем это считалось ранее. Так, в Потсдаме она имеет 
резко выраженный годовой ход со средним максимумом п — 2,7  
в июле и минимумом п = 1 ,3  в январе (рис. 15). В течение года 
наиболее часто повторяются значения п, близкие к 1,9 (от п —  
=  1,5 до п — 2 ,7 ), и только вторичный максимум повторяемости, 
приходится на значения п  в интервале 1,1— 1,3 (рис. 16). Эти осо
бенности годового хода и повторяемости величин п  могут быть 
объяснены преобладанием в холодное время года сравнительно' 
крупных рассеивающих частиц, состоящих из водяных капелек. 
В теплый период в атмосферном аэрозоле возрастает чйсло очень 
мелких твердых частиц мглы и уменьшаются размеры водяных 
частиц, образующих слабую дымку. Величины коэффициента 
мутности р в Потсдаме в течение года колеблются в пределах 
0,050— 0,100 с минимумом весной (в апреле) и максимумом 
осенью (в сентябре). Такой годовой ход обусловлен совместным 
влиянием изменений в течение года количества, размеров и про
исхождения преобладающих аэрозольных частиц.

Как показал X. Юнге [54], эмпирическая формула (3.37)

п

Рис. 15. Годовой ход средних 
величин показателя п. Потс

дам, 1932—1936 гг.
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правильно представляет спектральное распределение аэрозоль
ного ослабления при условии, что распределение аэрозольных 
частиц по размерам выражается формулой

d N  =  — y j - d r ,  (3.39)

где dN  — число частиц в промежутке d r  радиуса г, a k  — постоян
ная, зависящая от вещества и структуры частиц и от их общей 
массы.

В настоящее время в большинстве работ для атмосферного 
аэрозоля принимается юнговское распределение частиц по раз
мерам и, следовательно, признается справедливость формулы 
Онгстрема (3 .38).

Рис. 16. Повторяемость значений показателя п 
в течение года. Потсдам, 1932—1936 гг.

В современных работах по рассеянию радиации в реальной 
атмосфере коэффициенты молекулярного и аэрозольного рассея
ния обычно рассматриваются совместно. Их сумма тя обозна
чается как «оптическая толщина» атмосферы или ее «оптическая 
плотность». Оба эти термина нельзя признать удачными, так как 
безразмерной величине т присваиваются наименования, в привыч
ном представлении связанные с размерностью длины или плот
ности. Особенно нежелательно применять первый термин, кото
рый дает повод смешивать «оптическую толщину» атмосферы т 
•с оптической массой т, хотя эти величины не имеют ничего об
щего. Физически «оптическая толщина» атмосферы определяется 
формулой

со

t z (t) =  \ a { z , l ) d z ,
г

в.которой a (z , Я) — коэффициент рассеяния частицами любой 
величины и любого происхождения на уровне z  при длине 
волны Я. На уровне моря то (Я) представляет монохроматический 
коэффициент рассеяния радиации всей толщей атмосферы.
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В аэрозольном рассеянии радиации основное значение имеет^ 
рассеяние на водяных и ледяных частицах (капельках и кристал
л ах), образующихся в атмосфере в результате конденсации или 
кристаллизации водяного пара из воздуха. Вследствие неболь
ших размеров эти частицы могут долгое время находиться во I 
взвешенном состоянии и почти всегда в большем или меньшем j 
количестве присутствуют в тех слоях атмосферы, где по уело- I 
виям температуры и влажности водяной пар приближается к со- \ 
стоянию насыщения и где имеются ядра конденсации. Если число 
таких частиц в единице объема воздуха не очень велико, то при 
визуальном наблюдении на небе не замечается каких-либо облач
ных образований. Наличие такого конденсационного помутнения 
обнаруживается только по белесоватому цвету неба. Но уменыие- ; 
ние. интенсивности радиации вследствие рассеяния в таких слу
чаях может становиться очень заметным. Размеры частиц кон
денсационного происхождения во много раз превышают размеры 
молекул и могут меняться от десятых долей микрона до несколь
ких микронов, т. е. до обычных размеров облачных элементов.

§ 10. Комплексные характеристики прозрачности атмосферы

Характеристиками прозрачности атмосферы в формулах Бу-1 
гера (1.4) и Ламберта (1.6) являются коэффициент прозрачно-/ 
сти р  и коэффициент ослабления а. Эти коэффициенты могут/ 
быть монохроматическими, характеризующими прозрачность ат  ̂
мосферы для радиации с длиной волны К, или интегральными, 
представляющими характеристики прозрачности, обобщенные 
для всех длин волн солнечного спектра.

Из всего сказанного в § 8 и 9 следует, что коэффициенты а к р  
являются сложными (комплексными) характеристиками про
зрачности атмосферы и обобщают влияние многих факторов, воз
действующих на интенсивность прямой солнечной радиации. 
Монохроматический комплексный коэффициент ослабления ах 
может быть представлен как сумма частных коэффициентов, оп
ределяющих ослабление радиации молекулами воздуха а%(в ), 
озона а х (о з), кислорода а%(Ог), углекислого газа ая(СОг), водя
ного пара a\(w) и аэрозольными частицами a x {d ) :

а } : =  а х (ВН ~  а х (оз) +  а } ( 0 2) +  а х (С 0 2) +  а х (w) +  а х (d). (3.40)
*

Аналогично спектральный комплексный коэффициент прозрач
ности рх представляет, очевидно, произведение частных коэффи
циентов прозрачности:

Рх =  Рх (в) • Рх (оз) • р х ( 0 2) • р х (С 0 2) • р х (■w ) • р х (d ), (3.41)

причем каждый частный коэффициент прозрачности связан с со
ответствующим коэффициентом ослабления соотношением (1 .7 ).
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Коэффициенты ослабления солнечной радиации углекислым 
газом и кислородом очень малы и в первом приближении ими 
можно пренебречь. При более точных расчетах их влияние может 
быть учтено введением поправок к рассчитанной интенсивности 
радиации. Поэтому основное значение при расчетах прямой сол
нечной радиации имеют коэффициенты ослабления радиации для 
чистого воздуха, озона, водяного пара и аэрозольных частиц, 
взвешенных в воздухе.

Наиболее ясным представляется физический смысл коэффи
циента ослабления радиации чистым воздухом, не содержащим 
озона и не поглощающим радиацию селективно. В этом случае 
коэффициент ослабления радиации является коэффициентом мо
лекулярного релеевского рассеяния.

Как было показано в § 9, теория рассеяния Релея— Кабанна 
позволяет вычислить монохроматический коэффициент ослабле
ния прямой радиации единичным объемом чистого воздуха, нахо
дящегося при определенных условиях температуры и плотности. 
Этот коэффициент ах соответственно формуле (3.37) имеет раз
мерность см~х. Безразмерный коэффициент а% ослабления радиа
ции слоем такого воздуха получается путем умножения объем
ного коэффициента а% на толщину рассеивающего слоя Я . Для 
потока солнечной радиации через атмосферу за условия, опреде
ляющие величину а%, в актинометрии принимают обычно ^ = 0 °  С 
и плотность воздуха р о =  1,276 * 10~3 г с м г 3, соответствующую 
давлению воздуха 1000 мб. За толщину слоя в этом случае, оче
видно, следует принять высоту нормальной однородной атмо
сферы над уровнем, для которого измеряется или рассчитывается 
радиация. Эту высоту можно выразить через формулу (3 .2 ), и, 
следовательно,

=  (3.42)

где b и Ьо — соответственно давление на данном уровне и давле
ние, принимаемое за нормальное.

Из формулы (3.42) следует, что, несмотря на безразмерность 
величины ах, ее численное значение зависит от толщины слоя 
однородной атмосферы, для которого это значение вычисляется. 
Толщина слоя всегда входит неявно в величину ах, и без указа
ния этой толщины значение коэффициента ослабления радиации, 
как и коэффициента прозрачности, нельзя считать определенным. 
При нормальном атмосферном давлении коэффициенты ослаб
ления радиации относятся к 8-километровой толщине слоя нор
мальной однородной атмосферы, коэффициенты, измеренные при 
другом давлении b м б, —  к толщине слоя 0,0086 км. В горизон
тальном слое атмосферы (при измерениях видимости) коэффи
циенты ослабления относятся к расстоянию 1 км.
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Очевидно, что сравнивать между собой можно только коэф
фициенты ослабления, относящиеся к одинаковой толщине слоя. 
К сожалению, из того факта, что коэффициенты а  и р — вели
чины безразмерные, нередко делается ошибочный вывод о их не
зависимости от выбора единиц, вследствие чего числовые значе
ния этих коэффициентов приводятся без указания, в каких едини
цах измерялась толщина слоя.

Показатель степени в формуле Ламберта представлен произ
ведением коэффициента ослабления а  на число оптических 
масс т, пройденных лучом. Так как коэффициент ослабления 
рассчитывается на единичную оптическую массу, то произведе
ние а т  характеризует ослабление радиации на всем пути луча 
в слое нормальной однородной атмосферы. Соответственно фор
муле (3.2)

а т  =  а Н т  =  а.Н0 ^ - т .  (3.43)

В этой формуле коэффициент ослабления ан— сс#о, относя
щийся к слою нормальной однородной атмосферы Но, может 
быть назван нормализованным коэффициентом ослабления. Но 
можно принимать за коэффициент ослабления и произведение

а л= а Н о —— , которое в этом случае будет относиться к действи* 
о о

тельной толщине слоя однородной атмосферы над уровнем с ат
мосферным давлением Ь и может быть назван «действительным».

Очевидно, а д — а и -г -  
о о

Этим коэффициентам будут соответствовать нормализованный 
и действительный коэффициенты прозрачности, причем в силу

Ъ
свойства коммутативности умножения множитель , по суще-

0о
ству относящийся к высоте нормальной однородной атмосферы 
Но, может быть объединен с числом оптических масс т. Так

как произведение ——т  означает число абсолютных оптических
о о

масс М, то формула (3.43) может быть представлена в двух ва
риантах

a m  —  а яМ  —  a j n ,  (3 .44)

т. е. ослабление радиации на всем пути солнечного луча в атмо
сфере может быть представлено либо как произведение нормали
зованного коэффициента ослабления на абсолютное число опти
ческих масс, либо как произведение действительного коэффи
циента ослабления на относительное число оптических масс.

Для расчета интенсивности радиации оба эти представле
ния можно считать тождественными, так как в обоих случаях
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произведение am остается одинаковым. Но характеристики про
зрачности, вычисляемые по относительному и абсолютному числу 
оптических масс, существенно различны и это различие необхо
димо иметь в виду при количественной оценке и сопоставлении 
условий прозрачности реальной атмосферы.

Единица толщины ослабляющего слоя, в которой относятся 
коэффициенты а и р  для чистого воздуха, должна быть принята 
и для всех других составляющих общего ослабления радиации. 
Такое требование следует из того, что в формуле (3.40) все сла
гаемые должны выражаться в одних и тех же единицах. Этому 
не противоречит то обстоятельство, что, например, коэффициенты 
ослабления радиации водяным паром могут относиться к 1 см  
слоя осажденной воды, а запас воды в атмосфере выражаться 
толщиной этого слоя в сантиметрах, тогда как аэрозольное 
ослабление может измеряться коэффициентом ослабления радиа
ции аэрозольными частицами, содержащимися в единице объема 
на данном уровне, и высотой однородной аэрозольной атмосферы. 
Для любой составляющей общего ослабления произведение 
объемного коэффициента ослабления на толщину слоя дает без
размерный коэффициент. Но этот коэффициент должен относиться 
к толщине слоя нормальной однородной атмосферы над тем уров
нем, для которого вычисляется общий коэффициент ослабления 
радиации.

Так, например, интенсивность радиации, измеренная на 
уровне 6 = 5 0 0  м б  при высоте солнца 30°, соответствует числу от

носительных оптических масс т  — ■— :— :—  =  2. При тех же ус-
sin h

ловиях число абсолютных оптических масс будет равно

М =  т~—- = 2 - 0 , 5 =  1. В соответствии со сказанным выше,
bo

вычисляя для этого случая коэффициент ослабления или коэффи
циент прозрачности по относительному числу оптических масс 
т = 2, мы получим значения действительных коэффициентов а я 
и р д, относящиеся к толщине слоя однородной атмосферы

Н  —  Но —-  =  4 км, в действительности находящейся над уров-
о о

нем измерения. Вычисление по абсолютному числу оптических 
масс даст нормализованные значения коэффициентов ан-и р н, 
относящиеся к стандартной толщине слоя Н — Н о = 8  км.

Очевидно, что для сравнения характеристик прозрачности, по
лученных при различных значениях атмосферного давления (т. е. 
на различных высотах над уровнем моря), нельзя пользоваться 
действительными значениями этих характеристик, так как все 
они относятся к различным толщинам слоя однородной атмо
сферы Я . Для этой цели необходимо использовать только нор
мализованные значения характеристик прозрачности, вычислен
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ные по абсолютному числу оптических масс или по формулам, 
связывающим действительные значения коэффициентов ослабле
ния и прозрачности с их нормализованными значениями:

а н =  а « - ^  ( 3 .4 5 )

Рк =  е - а* =  р ь ° .  (3.46)

Полученные таким путем нормализированные значения х а 
рактеристик прозрачности могут относиться к различному числу 
оптических масс и на них может сказываться искажающее влия
ние эффекта Форбса. Наилучший путь выявления влияния этого 
эффекта —  сравнение характеристик прозрачности, вычисленных 
по измерениям интенсивности при одном и том же числе абсолют
ных оптических масс М. За такое стандартное значение может 
быть принято М =  1 или Л 1 = 2 , при котором могут непосред
ственно производиться измерения в течение большей части года. 
Высота солнца, при которой число абсолютных оптических масс 
М = 2, равна той высоте солнца, которой соответствует число от
носительных масс по таблице Бемпорада т Б, определяемой фор

мулой М  =  =  2, откуда

2000 ,0 
%  =  — —  • ' (3-47)

Например, при 6 = 5 0 0  м б  т ъ = -4 и, следовательно, абсолют
ная масса М = 2 соответствует т Б =  4, т. е. высоте солнца h =  
=  14,3°.



Р А С Ч Е Т  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  
П Р И  О Т С У Т С Т В И И  О Б Л А Ч Н О С Т И

Ч А С Т Ь  II

Г л а в а  4

РАСЧЕТ ИНТЕНСИВНОСТИ РАДИАЦИИ В ИДЕАЛЬНОЙ 
АТМОСФЕРЕ

§11.  Метод расчета и выбор исходных числовых значений 
расчетных параметров

В идеальной атмосфере факторами, ослабляющими прямую 
радиацию, являются молекулярное рассеяние и селективное по
глощение радиации озоном, кислородом и углекислым газом. 
В этом случае интенсивность радиации при числе оптических 
масс т  может быть выражена формулой

ОО

Si. т =  J  $0,Х Рх ( ° 3) Pi (В) dk ~  / з  (ОТ)- (4Л )
О

В этой формуле So, v — интенсивность радиации за пределами 
атмосферы при длине волны Я, ря(оз) — коэффициент прозрач
ности озона, р%{в) — коэффициент прозрачности воздуха, не со
держащего озона, [т ) —  поправочный член, учитывающий по
глощение радиации кислородом и углекислым газом. Поглоще
ние озоном ранее учитывалось также введением поправочных 
членов fi(tn )  и / г ( т ) ,  характеризующих поглощение в ультра
фиолетовой и видимой областях спектра. В более новых работах 
предпочитают вводить коэффициент р%(оз) в подынтегральную 
функцию формулы (4 .1 ). При этом произведение S 0,x p x (о з)  —  
= S no, х представляет так называемую «подозонную» интенсив
ность радиации длины волны Я. Такой способ учета поглощения 
озоном является принципиально более правильным, так как ра
диация прежде всего поглощается озоном в стратосфере на таких 
высотах, где рассеяние можно считать пренебрежимо малым
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вследствие разреженности воздуха. Только после этого радиация 
подвергается рассеянию в более низких слоях атмосферы. Приме
нение же поправок f i  (т ) и /г (т ) означает учет в первую очередь 
рассеяния и лишь после этого —  поглощения озоном.

Монохроматический коэффициент прозрачности озона при об
щем содержании его со см  NTP и десятичном коэффициенте по
глощения kx, отнесенном к слою озона толщиной в 1 см, вычис
ляется по формуле

Рх (03) =  1 0 - * * " .  (4.2)
Коэффициент р х {в) связан с релеевским коэффициентом рас

сеяния чистого воздуха а*, (в) соотношением

л (в) =  £ Г ^ (в)= < Г алЯ. (4.3)
Расчет интенсивности по формуле (4.1) можно произвести 

в том случае, когда спектральное распределение величин Sox, 
р%(оз) и ра,(в) может быть представлено аналитически как функ
ция К. Если же распределение этих величин в зависимости от А, 
задается в табличной форме, то вместо формулы (4.1) приме
няется формула

Д\г_

Si, т =  2  S °> дх р "  ( ° 3) р “  (в) — / з  Щ -  (4-4 )ДА.1

В этой формуле So, да,, ра,(оз) и р%(в) — средние значения So,я,
ря(оз) и р%(в) для спектрального промежутка АХ. Для суммиро
вания весь диапазон длин волн солнечного спектра разбивается 
на п  промежутков, достаточно узких для того, чтобы к ним мог 
быть применен закон Бугера— Ламберта.

Расчеты интегральной интенсивности солнечной радиации 
в идеальной атмосфере производились многими исследователями.

Д о недавнего времени наиболее обоснованными и точными 
признавались почти совпадающие результаты расчетов В. Г. Ка- 
строва [25, 82], К. Фейсснера и П. Дюбуа [73]. Однако после 
1950 г. в связи с уточнением данных о внеземном распределении 
солнечной радиации по спектру и о спектральной прозрачности 
озона возникла необходимость в пересмотре ранее полученных 
результатов. В СССР новые расчеты для идеальной атмосферы 
были опубликованы В. Г. Кастровым [28], О. Авасте, X. Молдау 
и К. С. Шифриным [1] и М. С. Аверкиевым и Л. А. Рязановой [9]. 
Результаты этих расчетов расходятся между собой, хотя и незна
чительно. Основная причина этих расхождений заключается 
в различии числовых значений параметров, принимаемых за ис
ходные при расчетах по формуле (4 .4 ). Поэтому представляется 
желательным проведение нового расчета, при котором было бы 
уделено особое внимание обоснованию выбора значений исход
ных параметров, которые в настоящее время можно считать наи
более близкими к действительным.
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Новое вычисление интенсивности радиации в идеальной ат
мосфере для атмосферного давления 1000 м б  произведено по 
формуле (4.4) для коротковолновой и видимой радиации (до 
0,80 м к)  по спектральным промежуткам 0,02 Мк, В длинноволно
вой области (Я > 0 ,8 0  м к ),  где интенсивность радиации убывает 
медленно и монотонно, промежутки приняты более широкими: 
0,05 м к  для области 0,80 <  Я <  1,00 м к  и 0,5 м к  для Я 1,00 мк.

Для внеземной интенсивности солнечной радиации So,-я при
няты данные, полученные в упоминавшейся выше работе Джон
сона [1.53] и перевычисленные для принимаемого в настоящее 
время значения солнечной постоянной S o =  1,98 к а л  • см~2 • минт1.

Спектральные коэффициенты прозрачности озона р х {оз) вы
числялись по формуле (4.2) и значениям kx, полученным Вигру 
(см. § 8 ) . Величины k% и р%(оз) определялись для значения Я, со

ответствующего середине каждого спектрального промежутка. 
При расчете общее содержание озона в атмосфере было принято 
постоянным и равным 0,3 см  NTP. Так как величины коэффициен
тов kx зависят от температуры, то они в соответствии с существую
щими рекомендациями приводились к температуре t — — 44°, 
близкой к средней температуре стратосферного слоя озона.

Для учета ослабления радиации чистым воздухом использо
ваны величины релеевского объемного коэффициента рассеяния 
ах, рассчитанные Р. Пенндорфом [86] по формуле (3 .37). При 
этом для числа Лошмидта No (при £ = 0 ° С )  принято значение 
2,687 • 1019 см~3, для коэффициента оптической анизотропии моле
кул воздуха — значение г]= 0 ,0 3 5 .

Таким образом, величина множителя  ̂ ^  =  1,061, зави-
6 —  7т)

симость коэффициента преломления воздуха пх от длины волны 
при £ = 1 5 ° С  учитывалась по формуле Эдлеиа [72]

/ 1\ 1П8 с  л оо о I 2 949 810 , 25 540 , ,  сч
(ях - 1 )  • ю 8 =  6432,8 +  ' 146_ v2 +  41_ V2 > (4.5)

где v =  -^- —  волновое число в м к г 1. Для температур, отличных
А

от 15° С, величина пх определялась по формуле

* < - 1 =("■=• - 1 ) ( т £ г ) -  <4 -6>

Высоту слоя однородной атмосферы Но Пенндорф принимает 
равной 7996 м. Эта толщина слоя соответствует числу 2,15.  1025 
молекул в вертикальном столбе воздуха сечением в 1 см 2.

Коэффициенты ослабления радиации, полученные Пенндор
фом для атмосферного давления 6о =  Ю13 м б  (760 м м ), приве
дены к нормальному давлению 1000 м б  по формуле

a iooo =  a ioi3 ' Т о й ' =  0,987<210,з . (4.7)
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По этим значениям а  и формуле (4.3) вычислялись коэффи
циенты прозрачности чистого сухого воздуха q%(в).

Дальнейшее вычисление интенсивности радиации производи
лось по отдельным спектральным промежуткам соответственно 
формуле (4 .4 ). Ширина промежутков для области 0,22— 0,80 м к  
принималась равной 0,02 мк. В длинноволновой области (А >  
>  0,80 м к ), где изменение коэффициентов ослабления и прозрач
ности происходит более медленно, ширина спектральных проме
жутков соответственно увеличивалась. Интенсивности радиации 
вычислялись для числа оптических масс т, равным 1, 2, 3, 4, 5, 6, 
8 и 10. Для получения интегральных интенсивностей S m значения 
S%, т суммировались. В эти суммы вносились поправки fs (m )  на 
селективное поглощение радиации кислородом и углекислым 
газом, определенные В. Г. Кастровым. Результаты расчета при
водятся в табл. 3.

Для оценки точности результатов расчета необходимо иметь 
в виду, что точность определения исходных величин So, я, /?я(оз) 
и ря(в) не превышает 5% . Значения интенсивностей Sa в таблице 
даются все же до третьей значащей цифры. Такая несколько 
преувеличенная точность расчета вызывается необходимостью со
поставления близких по величине значений S), для различных 
спектральных промежутков и различного числа оптических масс 
атмосферы.

Сопоставление интегральных величин S m табл. 3 с опублико
ванными ранее результатами аналогичных расчетов дано 
в табл. 4. Все входящие в эту таблицу величины S% приведены 
к МПШ. В расчетах 1928— 1939 гг. солнечная постоянная So при
нималась равной 1,940 к а л -с м ~ 2 • мин-1, что соответствует значе
нию S o = l ,9 0  к а л  • см г2 • мин~1 МПШ. В новых работах 1956—  
1964 гг. все приведенные значения относятся к современному 
значению солнечной постоянной S o = l ,9 8  к а л  • см~2 • мин-1, для 
приведения к которой в результаты Кастрова, Шифрина и Ава
сте внесены соответствующие поправки. Таким образом, расхож
дение между результатами расчетов в каждой группе может вы
зываться только различием исходных значений So,%, р х (о з)  и 
р х (в), а для расчетов разных групп еще и принятым значением So.

Как свидетельствуют данные табл. 4, расчеты по различным 
методам дают очень сходные результаты. Это сходство особенно 
заметно в результатах новых расчетов, выполненных в СССР. 
Величины S m, полученные Линке, а также Аверкиевым и Ряза
новой, несколько преувеличены, по-видимому, вследствие исполь
зования величин коэффициентов прозрачности чистого воздуха 
р х {в ), вычисленных без учета оптической анизотропии молекул 
и поэтому завышенных приблизительно на 1%. В расчетах Шиф
рина и др. [1] использованы старые данные о спектральной про
зрачности озона и об общем содержании его в атмосфере (<в). 
В соответствии с новыми исследованиями (см. § 8) следует
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Расчет интенсивности прямой солнечной радиации в идеальной атмосфере, шкал • смг2 • минг1
(S0 =  1,98 кал, 60=  1000 мб)

го Т а б л и ц а  3

Спектральные
промежутки,

мк

\  X

"оз <х> 5 П0 <Х> % <х>

Число оптических масс

% солнеч
ной 

постоянной

мкалх
х с ж ~ 2х
Хмин~ 1

1 2 3 4 5 6 8 10

< 0 , 2 2 0 ,0 2 0 ,4
/

0 ,2 2 — 0 ,2 4 0 ,0 7 1,4 — — _
0 , 2 4 - 0 , 2 6 0 ,1 1 2 ,2 — — —.
0 ,2 6 — 0 ,2 8 0 ,3 1 6 ,1 — — - — -
0 ,2 8 — 0 ,3 0 0 ,7 2 1 4 ,3 0 ,0 0 7 0 ,1 0 ,2 4 9
0 ,3 0 — 0 ,3 2 1 ,0 3 2 0 ,4 0 ,5 2 4 10,7 0,351 3,8 0,7 0,1 0 ,0 0,0 0,0 0 ,0 0,-0
0 ,32—0,34 1,54 30,5 0,905 27,6 0,448 12,4 5 ,0 2 ,0 0,8 0,3 0,1 0 ,0 0,0
0,34—0,36 1,67 33,1 0,997 33,0 0,534 17,6 9,3 5 ,0 2 ,7 1 ,4 . 0,7 0,2 0,1
0,36—0,38 1,82 36,0 1,000 36,0 0,609 21,9 13,3 ч8,1 4,9 3 ,0 1,8 0,7 0,2
0,38—0,40 1,74 34,5 1,000 34,5 0,671 23,1 15,5 10,4 7 ,0 4,7 3,2 ! -4 0,6

0,22—0,40 9,03 178,9 141,9 78,8 43,8 25,6 15,4 9 ,4 5,8 2,3 0,9

0 ,40—0,42 2,67 52,9 1,000 52,9 0,723 38,2 27,6 20,0 14,5 10,5 7,6 4 ,0 2,10,42—0,44 2,7 53,5 1,000 53,5 0,767 41,0 31,4 24,1 18,5 14,2 10,9 6 ,4 3,8
0 ,44—0,46 3,1 61,4 0,998 61,3 0,803 49,2 39,4 31,6 25,3 20,3 16,3 10,5 6,7
0 ,46—0,48 3,1 61,4 0,996 61,2 0,833 51,0 42,3 35,1 29,2 24,2 20,1 13,8 9,50,48—0,50 2,9 57,4 0,993 57,0 0,857 48,8 41,6 35,4 30,2 25,7 21,9 15,9 11,50,50—0,52 2,8 55,4 0,988 54,7 0,877 48,0 41,6 36,0 31,2 27,0 23,4 17,6 13,20,52—0,54 2,7 53,5 0,980 52,4 0,893 46,8 41,0 35,9 31 ,4 27,5 24,1 18,5 14,20,54—0,56 2,8 55,4 0,975 54,0 0,908 49,0 43,4 38,4 34,0 30,1 26,6 20,8 16,30 ,56—0,58 2,7 53,5 0,964 51,6 0,919 47,4 42,0 37,2 33,0 29,2 25,9 20,3 15,90,58—0,60 2,7 53,5 0,966 51,7 0,930 48,1 43,2 38,8 34,9 31,3 28,1 22,6 18,20 ,60—0,62 2,5 49,5 0,964 47,7 0,938 44,7 40,4 36,5 33,0 29,8 26,9 22,0 18,00 ,62—0,64 2,4 47,5 0,973 46,2 0,947 43,8 40,4 37,2 34,3 31,6 29,1 24,7 20,90,64—0,66 2 ,4 47,5 0,980 46,6 0,951 44,3 41,3 38,5 35,9 33,5 31,2 27,1 23,5



0 ,6 6 —0 ,6 8
0 ,6 8 —0 ,7 0

2,2
2,1

4 3 .6
4 1 .6

0 ,9 8 6
0 ,9 9 1

4 3 ,0
4 1 ,2

0 ,4 0 — 0 ,7 0 7 8 7 ,6 7 7 5 ,0

0 ,7 0 —0 ,7 2
0 ,7 2 — 0 ,7 4
0 ,7 4 —0 ,7 6
0 ,7 6 —0 ,7 8
0 ,7 8 —0 ,8 0

2,0
1 ,9
1,8
1 .7
1 .7

3 9 .6
3 7 .6
3 5 .6
3 3 .7
3 3 .7

0 ,9 9 3
0 ,9 9 5
1,000
1,000
1,000

3 9 .3
3 7 .4
3 5 .6
3 3 .7
3 3 .7

0 ,4 0 —0 ,8 0 4 8 ,9 9 6 7 ,8 9 5 4 ,7

0 ,8 0 —0 ,8 5  
0 ,8 5 —0 ,9 0  
0 ,9 0 —0 ,9 5  
0 ,9 5 — 1 ,0 0  
0 , 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

3 .8  
3 ,4  
3 ,0
2.8 

1 6 ,7
6 ,2 7
2 ,7 0
1 ,3 3
0 ,7 3
0 ,4 2
0 ,4 5
0 ,2 3
0,12
0 ,1 4

7 5 .2
6 7 .3
5 9 .4
5 5 .4  

3 3 0 ,7  
12 4 ,1
5 3 .5  
2 6 ,3
1 4 .5

8 .3  
8 ,9  
4 ,6
2 .4  
2,8

1,000
1,000
1,000
1,000
1,000
1,000
1,000
1,000
1,000
1,000
1,000
1,000
1,000
1,000

7 5 .2
6 7 .3
5 9 .4
5 5 .4  

3 3 0 ,7  
12 4 ,1
5 3 .5  
2 6 ,3
1 4 .5

8 .3  
8 ,9  
4 ,6
2 .4  
2,8

0 ,8 0 —со ' 4 2 ,1 2 8 3 3 ,4 8 3 3 ,4

0,22—оо 100,02 19 8 0 ,1 1 9 3 0 ,0

П оглощ ение перманентными газами

И нтенсивность радиации на уровне 1000  м б



0 , 9 5 8
0 , 9 6 2

4 1 , 2
3 9 , 6

3 8 , 9
3 7 , 7

3 6 , 8
3 6 , 0

3 4 , 8
3 4 , 3

3 2 , 9
3 2 , 7

3 1 . 1
3 1 . 2

2 7 , 8
2 8 , 3

2 4 , 8
2 5 , 7

6 8 1 , 1 5 9 2 , 3 5 1 7 , 5 4 5 4 , 5 4 0 0 , 5 3 5 4 , 4 2 8 0 , 3 2 2 4 , 3

0 , 9 6 5
0 , 9 7 0
0 , 9 7 3
0 , 9 7 5
0 , 9 7 7

3 7 . 9  
3 6 , 3  
3 4 , 6
3 2 . 9
3 2 . 9

3 6 , 3
3 5 . 0  
3 3 , 7
3 2 . 1
3 2 . 1

3 4 . 7
3 3 . 8
3 2 . 8
3 1 . 3
3 1 . 4

3 3 , 3
3 2 . 6  
3 1 , 9  
3 0 , 5
3 0 . 7

3 1 , 9
3 1 , 5
3 1 . 0  
2 9 , 7
3 0 . 0

3 0 , 6
3 0 , 4
3 0 . 2  
2 9 , 0
2 9 . 3

2 8 , 1
2 8 , 3
2 8 , 6
2 7 , 6
2 8 , 0

2 5 , 8
2 6 , 3
2 7 . 1
2 6 . 2  
2 6 , 7

8 5 5 , 7 7 6 1 , 5 6 8 1 , 5 6 1 3 , 5 5 5 4 , 6 5 0 3 , 9 4 2 0 , 9 3 5 6 , 4

0 , 9 8 1  
0 , 9 8 5  
0 , 9 8 8  
0 , 9 9 0  
0 , 9 9 6  
0 , 9 9 9  
1 , 0 0 0  
1 , 0 0 0  
1 , 0 0 0  
1 , 0 0 0  
1 , 0 0 0  
1 , 0 0 0  
1 , 0 0 0  
1 , 0 0 0

7 3 , 8
6 6 . 3
5 8 . 7
5 4 . 8  

3 2 9 , 4  
1 2 4 , 0

5 3 . 5
2 6 . 3
1 4 . 5

8 . 3  
8 , 9  
4 , 6
2 . 4  
2 , 8

7 2 . 4
6 5 . 3  
5 8 , 0
5 4 . 3  

3 2 8 , 1  
1 2 3 , 9

5 3 . 5
2 6 . 3
1 4 . 5

8 . 3  
8 , 9  
4 , 6
2 . 4  
2 , 8

7 1 , 0
6 4 . 3
5 7 . 3  
5 3 , 8

3 2 6 . 8
1 2 3 . 8

5 3 . 5
2 6 . 3
1 4 . 5

8 . 3  
8 , 9  
4 , 6
2 . 4  
2 , 8

6 9 , 7
6 3 . 3  
5 6 , 6
5 3 . 3

3 2 5 . 5
1 2 3 . 6

5 3 . 5
2 6 . 3
1 4 . 5

8 . 3  
8 , 9  
4 , 6
2 . 4  
2 , 8

6 8 . 4
6 2 . 4  
5 5 , 9  
5 2 , 8

3 2 4 , 2
1 2 3 , 8

5 3 . 5  
2 6 , 3
1 4 . 5

8 . 3  
8 , 9  
4 , 6
2 . 4  
2 , 8

6 7 . 1
6 1 . 5
5 5 . 2
5 2 . 3  

3 2 2 , 9  
1 2 3 , 5

5 3 . 5
2 6 . 3
1 4 . 5

8 . 3  
8 , 9  
4 , 6
2 . 4  
2 , 8

6 4 . 6
5 9 . 7  
5 3 , 9
5 1 . 3  

3 2 0 , 3  
1 2 3 , 2

5 3 . 5
2 6 . 3
1 4 . 5

8 . 3  
8 , 9  
4 , 6
2 . 4  
2 , 8

6 2 , 1
5 7 , 9
5 2 , 6
5 0 . 3  

3 1 7 , 7  
1 2 3 , 0

5 3 . 5
2 6 . 3
1 4 . 5

8 . 3  
8 , 9  
4 , 6
2 . 4  
2 , 8

8 2 8 , 3 8 2 3 , 3 8 1 8 , 3 8 1 3 , 4 8 0 8 , 6 8 0 3 , 8 7 9 4 , 3 7 8 4 , 9

1 7 6 2 , 8 1 6 2 8 , 6 1 5 2 5 , 4 1 4 4 2 , 3 1 3 7 2 , 6 1 3 1 3 , 5 1 2 1 7 , 5 1 1 4 2 , 2

1 0 , 0 1 2 , 0 1 3 , 0 1 4 , 0 1 5 , 0 1 6 , 0 1 8 , 0 1 9 , 0

1 7 5 2 , 8 1 6 1 6 , 6 1 5 1 2 , 4 1 4 2 8 , 3 1 3 5 7 , 6 1 2 9 7 , 5 1 1 9 9 , 5 1 1 2 3 , 2



Т а б л и ц а  4
Интенсивность радиации в идеальной атмосфере по расчетам 

с различными исходными данными, кал • смг2 • мин-1
Число оптических м асс

Автор Год Подозон
1 2 3 4 6 8

Л и н к е  [ 8 4 ] 1 9 2 2 1 , 6 7 1 , 5 1 1 , 4 0 1 , 2 9 1 , 1 3 1 , 0 2
К а с т р о в  [ 8 2 ] 1 9 2 8 — 1 , 7 3 1 , 6 0 1 , 5 0 1 , 4 1 1 , 2 8 1 , 1 8
Ф е й с с н е р  и  Д ю б у а  [ 7 3 ] 1 9 3 0 — 1 , 7 2 1 , 5 9 1 , 4 9 1 , 4 0 1 , 2 7 1 , 1 8
Ш н е й д е р  [ I .  7 7 ] 1 9 3 7 — 1 , 7 4 1 , 6 2 1 , 5 3 1 , 4 6 1 , 3 3 1 , 2 4
Л и н к е  [ 1 . 5 6 ] 1 9 3 9 — 1 , 7 4 1 , 6 3 1 , 5 3 1 , 4 6 1 , 3 4 1 , 2 5
К а с т р о в  [ 2 8 ] 1 9 5 6 1 , 9 4 1 , 7 5 1 , 6 1 1 , 5 1 1 , 4 3 1 , 3 0 —

А в а с т е ,  М о л д а у ,  Ш и - 1 9 6 0 1 , 9 3 1 , 7 6 1 , 6 2 1 , 5 2 1 , 4 4 1 , 3 1 —
ф р и н  [1 ]

А в е р к и е в  и  Р я з а н о в а

И
П о  т а б л .  3

1 9 6 4 — 1 , 7 8 1 , 6 5 — —

1 9 6 4 1 , 9 3 1 , 7 5 1 , 6 2 1 , 5 1 1 , 4 3 1 , 3 0 1 , 2 0

считать более высокими как коэффициенты прозрачности озона, 
так и величину ю. Эти изменения исходных данных оказывают на 
интенсивность радиации влияния противоположных знаков, близ
кие по абсолютной величине, чем и объясняется незначительное 
расхождение окончательных результатов.

§ 12. Основные закономерности ослабления радиации 
в идеальной атмосфере

Спектральный состав солнечной радиации в идеальной атмо
сфере и его изменения. Данные табл. 3 характеризуют спект
ральный состав солнечной радиации и его изменения в зависи
мости от числа оптических масс, проходимых солнечным лучом 
в идеальной атмосфере. Эти изменения вызываются зависимостью 
внеземной интенсивности So, % и монохроматического коэффици
ента ослабления ах от длины волны. Зависимость коэффициентов 
ах и рх от Я представлена графически на рис. 17. Величины ах 
очень быстро уменьшаются в области 0,3—0,5 мк и становятся 
близкими к нулю при Я > 1 мк. Величины коэффициентов про
зрачности рх меняются в противоположном направлении. Для 
1 > 0 ,5  мк соотношение между величинами ах  и рх с удовлетвори
тельной точностью выражается приближенным равенством 
рх^ 1 — ах, которое получается при разложении в ряд степенной 
функции е~ах

Рх =  е  4  —  1 а \ +  ~2 \ -----зГ ”t~• ■ • (4-8)

если ограничиться первыми двумя членами разложения.



Так как коэффициент прозрачности идеальной атмосферы мо
нотонно возрастает с длиной волны, при быстром его изменении 
(в области 0,4—0,7 мк) влияние увеличения прозрачности, осо
бенно при большом числе оптических масс, оказывается более 
существенным, чем влияние уменьшения интенсивности So,*,.

Поэтому с увеличением т максимальная интенсивность ра
диации в солнечном спектре постепенно смещается в сторону

Р и с .  1 7 .  И з м е н е н и е  с п е к т р а л ь н ы х  к о э ф ф и ц и е н т о в  о с л а б 
л е н и я  ( а х ) и  п р о з р а ч н о с т и  (рх) в  з а в и с и м о с т и  о т  д л и н ы  

в о л н ы .

длинных волн. Так, во внеземном спектре и в идеальной атмо
сфере при т = 1 наибольшая интенсивность наблюдается в спект
ральном промежутке 0,44—0,48 мк, т. е. в голубой части спектра. 
Йри т = 3  максимум интенсивности смещается на участок 0,56— 
0,60 мк, в желтую часть спектра, а при т = 5 — на участок 0,64— 
0,68 мк, лежащий уже в красной части спектра.

Изменения спектрального состава радиации по более широ
ким интервалам АХ (для Ж 1  мк, АА =0,1 мк) представлены 
в табл. 5 и на рис. 18. В табл. 5 особенный интерес представляют 
относительные изменения спектрального состава, выраженные 
в процентах интегральной интенсивности. Коротковолновая ра
диация очень быстро уменьшается с возрастанием т, и при вы
сотах солнца, меньших 10° ( т > 5), в общем потоке солнечной 
радиации ультрафиолетовая радиация практически отсутствует. 
Радиация с длиной волны короче 0,7 мк во внеземном солнечном
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спектре составляет около 49% , в идеальной атмосфере при 
т=  1 — около 43%. При т = 5 ее доля в общем потоке умень
шается до 30%, а при т— 10 (h= 5,2°) до 20%. Интенсивность 
длинноволновой радиации при А>-0,7 мк мало меняется с изме
нением т, а при Х > 1,5  мк практически не зависит от т, т. е. 
идеальная атмосфера ее не ослабляет.

Т а б л и ц а  5

Спектральный состав солнечной радиации в идеальной атмосфере

Спектральные
Число оптических м асс

промежутки,
мк 0 1 2 3 4 5 6 8 10

И н т е н с и в н о с т ь  р а д и а ц и и ,  кал • см~2 ■ мин' 1
< 0 , 3 0

0 , 3 0 — 0 , 4 0
0 , 4 0 — 0 , 5 0
0 , 5 0 — 0 , 6 0
0 , 6 0 — 0 , 7 0
0 , 7 0 — 0 , 8 0
0 , 8 0 — 0 , 9 0
0 , 9 0 — 1 , 0 0
1 . 0 0 — 1 , 5 0  
1 , 5 0 — 2 , 0 0
2 . 0 0 — 3 , 0 0
3 . 0 0 — 4 , 0 0  

> 4 , 0 0
0 , 3 0 — 4 , 0 0

0 , 0 2 4
0 , 1 5 4
0 , 2 8 7
0 , 2 7 1
0 , 2 3 0
0 , 1 8 0
0 , 1 4 2
0 , 1 1 5
0 , 3 3 1
0 , 1 2 4
0 , 0 8 0
0 , 0 2 3
0 , 0 1 9
1 , 9 8

0
0 , 0 7 9
0 , 2 2 8
0 , 2 3 9
0 , 2 1 4
0 , 1 7 5
0 , 1 4 0
0 , 1 1 4
0 , 3 2 9
0 , 1 2 4
0 , 0 8 0
0 , 0 2 3
0 , 0 1 9
1 , 7 6

0
0 , 0 4 4
0 , 1 8 2
0,211
0 , 1 9 9
0 , 1 6 9
0 , 1 3 8
0 , 1 1 2
0 , 3 2 8
0 , 1 2 4
0 , 0 8 0
0 , 0 2 3
0 , 0 1 9
1 , 6 3

0
0 , 0 2 6
0 , 1 4 6
0 , 1 8 6
0 , 1 8 5
0 , 1 6 4
0 , 1 3 5
0 , 1 1 1
0 , 3 2 7
0 , 1 2 4
0 , 0 8 0
0 , 0 2 3
0 , 0 1 9
1 , 5 3

0
0 , 0 1 5
0 , 1 1 8
0 , 1 6 4
0 , 1 7 2
0 , 1 5 9
0 , 1 3 3
0 , 1 1 0
0 , 3 2 6
0 , 1 2 4
0 , 0 8 0
0 , 0 2 3
0 , 0 1 9
1 , 4 4

0
0 , 0 0 9
0 , 0 9 5
0 , 1 4 5
0 , 1 6 0
0 , 1 5 4
0 , 1 3 1
0 , 1 0 9
0 , 3 2 4
0 , 1 2 4
0 , 0 8 0
0 , 0 2 3
0 , 0 1 9
1 , 3 7

0
0 , 0 0 6
0 , 0 7 7
0 , 1 2 8
0 , 1 5 0
0 , 1 5 0
0 , 1 2 9
0 , 1 0 8
0 , 3 2 3
0 , 1 2 4
0 , 0 8 0
0 , 0 2 3 ;
0 , 0 1 9
1 , 3 1

0
0 , 0 0 2
0 , 0 5 1
0 , 1 0 0
0 , 1 3 0
0 , 1 4 1
0 , 1 2 4
0 , 1 0 5
0 , 3 2 0
0 , 1 2 3
0 , 0 8 0
0 , 0 2 3
0 , 0 1 9
1 , 2 2

0
0 , 0 0 1
0 , 0 3 4
0 , 0 7 8
0 , 1 1 3
0 , 1 3 2
0 , 1 2 0
0 , 1 0 3
0 , 3 1 8
0 , 1 2 3
0 , 0 8 0
0 , 0 2 3
0 , 0 1 9
1 , 1 4

О т н о с и т е л ь н а я  и н т е н с и в н о с т ь ,

< 0 , 3 0
0 , 3 0 — 0 , 4 0
0 , 4 0 — 0 , 5 0
0 , 5 0 - 0 , 6 0
0 , 6 0 — 0 , 7 0
0 , 7 0 — 0 , 8 0
0 , 8 0 — 0 , 9 0
0 , 9 0 — 1 , 0 0
1 . 0 0 — 1 , 5 0  
1 , 5 0 — 2 , 0 0
2 . 0 0 — 3 , 0 0
3 . 0 0 — 4 , 0 0  

> 4 , 0 0

1 , 2 0 , 0 0 , 0 0 , 0 0 , 0 0 , 0 0 , 0 . 0 , 0 0 , 0
7 , 8 4 , 5 2 , 7 1 , 7 1 , 1 0 , 7 0 , 5 0 , 2 0 , 1

1 4 , 5 1 2 , 9 1 1 , 2 9 , 6 8 , 2 6 , 9 5 , 9 4 , 2 3 , 0
1 3 , 7 1 3 , 6 1 3 , 0 1 2 , 2 1 1 , 4 1 0 , 6 9 , 8 8 , 2 6 , 8
1 1 , 6 1 2 , 1 1 2 , 2 1 2 , 1 1 1 , 9 1 1 , 7 1 1 , 4 1 0 , 7 9 , 9

9 , 1 9 , 9 1 0 , 4 1 0 , 8 1 1 , 0 1 1 , 3 1 1 , 4 1 1 , 6 1 1 , 6
7 , 2 7 , 9 8 , 5 8 , 9 9 , 2 9 , 6 9 , 8 1 0 , 2 1 0 , 5
5 , 8 6 , 4 6 , 9 7 , 3 7 , 6 8 , 0 8 , 3 8 , 6 9 , 0

1 6 , 7 1 8 , 7 2 0 , 1 2 1 , 4 2 2 , 6 2 3 , 6 2 4 , 7 2 6 , 2 2 7 , 9
6 , 3 7 , 0 7 , 6 8 , 1 8 , 6 9 , 1 9 , 5 1 0 , 1 1 0 , 7
4 , 0 4 , 5 4 , 9 5 , 2 5 , 6 5 , 8 6 , 1 6 , 6 7 , 0
1 , 2 1 , 3 1 , 4 1 , 5 1 , 6 1 , 7 1 , 8 1 , 9 2 , 0
0 , 9 1 Д 1 , 1 1 , 2 1 , 3 1 , 4 1 , 5 1 , 6 1 J

Поглощение солнечной радиации озоном. Спектральный ход 
коэффициента прозрачности озона представлен на рис. 19. В об
ласти 0,29—0,35 мк коэффициент прозрачности слоя озона тол
щиной 0,30 см чрезвычайно быстро и почти прямолинейно возра
стает от нуля до единицы. В видимой области спектра, в полосе 
Шаппюи, коэффициент прозрачности медленно уменьшается
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S мал ■ ctfi- мин*

Р и с .  1 8 .  С п е и т р а л ь н ы й  с о с т а в ^  п р я м о й  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 т м о с ф е р е .

°’6 0,7 q sTm T
зРпИяСЧнп,9 ; нС " е К Т р 1 ЛЬНЫе к о э Ф Ф и ц и е н т ы  п р о 
з р а ч н о с т и  а т м о с ф е р н о г о  о з о н а  (а  *=03 см

N T P ) .



в промежутке 0,46—0,60 мк и снова возрастает до единицы при 
А = 0,74 мк. Наименьшее значение коэффициента прозрачности 
при А = 0,60 мк составляет 0,965, т. е. остается близким к еди
нице. Так как интегральная интенсивность ультрафиолетовой 
солнечной радиации невелика, а в видимой области спектра не
значительно поглощение, то полное ослабление радиации озоном 
при т = 1 составляет всего лишь 0,05 кал • см~2 • мин*1, т. е. 2,5% 
солнечной постоянной. При этом в ультрафиолетовой области 
спектра поглощается 0,037, а в видимой 0,013 кал • см~2 • минг1„ 
С увеличением длины пути солнечных лучей в слое озона погло
щение увеличивается и при т—5 составляет 0,12, а при т=  101 
уже 0,18 кал - см~2 • минг1. При т > 4 большая часть энергии по
глощается уже в видимой части спектра.

В связи с возрастанием поглощения по мере увеличения числа 
оптических масс «подозонная» интенсивность радиации также за
висит от числа т. Вследствие этого было бы практически неудоб
но применять «подозонную» интенсивность радиации вместо сол
нечной постоянной при вычислении характеристик прозрачности 
атмосферы.

Все полученные здесь количественные данные о поглощении 
озона рассчитаны для общего содержания озона ю = 0,3  см. 
Между тем общее содержание озона в суточном и годовом ходе, 
а также при непериодических изменениях может варьировать 
в пределах 0,2—0,5 см. Естественно, возникает вопрос, каково 
может быть влияние этих изменений на интегральную интенсив- 

' ность радиации в идеальной атмосфере.
Для выяснения этого вопроса расчет «подозонной» интенсив

ности радиации был произведен также для значений со, равных 
0,2, 0,4 и 0,5 см NTP. Как следует из формулы (2.2), коэффициент 
прозрачности озона при общем содержании его и см может быть 
выражен через коэффициент прозрачности, вычисленный для об
щего содержания ©о см, по формуле

(О

рх. « = р & , ’ ( 4 - 9 >

где рх, а и рх, и0— соответственно коэффициенты прозрачности 
озона при его общем содержании со и соо см.

Сопоставление значений «подозонной» интенсивности радиа
ции, вычисленных для различных значений и, с внеземной интен
сивностью So, я соответствующих участков спектра позволяет 
найти общее поглощение радиации слоем озона различной тол
щины. Для т=  1 получаются значения общего содержания озона, 
приведенные в табл. 5 а.

Таким образом, возможные изменения общего содержания 
озона в атмосфере могут вызывать лишь очень незначительные 
изменения «подозонной» интенсивности интегрального потока ра
диации. Общее поглощение озоном изменяется при этом в преде-
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Т а б л и ц а  5а

Спектральные промежутки, мк
а см

0,2 0 ,3 0,4 0 ,5

< 0 , 2 8 1 0 , 1 1 0 , 1 1 0 , 1 1 0 , 1
0 , 2 8 — 0 , 4 0 2 2 , 9 2 6 , 9 3 0 , 0 3 2 , 6
0 , 4 4 — 0 , 7 4 8 , 9 1 3 , 1 1 7 , 4 2 1 , 8

О б щ е е  п о г л о щ е н и е ,  мкалХ
ХСМГ '̂ШИГ1 ........................................ 4 1 , 9 5 0 , 1 5 7 , 5 6 4 , 5

лах 0,04—0,06 кал • см~2 • минг1, т. е. наибольшее отклонение от 
среднего значения, соответствующего общему содержанию <оо= 
= 0 ,3  см, составляет немногим более 0,5% величины S no- Прини
мая во внимание точность определения исходных величин So, л и 
стандартных коэффициентов прозрачности озона, можно считать, 
что такие отклонения лежат в пределах точности расчетов интег
ральной интенсивности радиации. Отсюда следует, что при таких 
расчетах можно не принимать во внимание изменений общего 
содержания озона и считать озон постоянным газом атмо
сферы.

Интегральные характеристики прозрачности идеальной ат
мосферы и эффект Форбса. По величинам интенсивности инте
грального потока солнечной радиации при различном числе 
оптических масс m могут быть вычислены интегральные характе
ристики прозрачности идеальной атмосферы — коэффициент 
ослабления радиации ai и коэффициент прозрачности pi. При 
этом принимается, что формула Бугера—Ламберта применима 
для интегрального потока радиации. Тогда интегральные харак
теристики прозрачности могут быть вычислены по формулам:

( 4 Л 0 )

и
а1 = =  —  1п / ? ;  =  —2,30 lg P i. (4.11)

Вычисленные по этим формулам и значениям Sm из табл. 3 
величины pi и ai представлены в табл. 6. В эту таблицу внесены 
также интегральные значения «подозонной» интенсивности 5 По, 
по которым можно вычислить интегральные коэффициенты ос
лабления и прозрачности озонного слоя а03 и р03:

<4 Л 2 >

9  ЧП
а 03 =  — 1п Роз =  - 2 , 3 0  l g  р 03 = ------ ( l g  5 П0 -  l g  S 0). (4 .1 3 )
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Т а б л и ц а 6

Интегральные характеристики прозрачности идеальной атмосферы

Число оптических м асс

1 2 3 4 5 6 8 10

Sn0 . . . . . . 1 ,93 1,91 1,89 1 ,88 1 ,86 1,85 1,82 1,80
S m . 1,75 1,62 1,51 1,43 1,36 1,30 1 , 2 0 1 , 1 2

0 * • • * 0,884 0,818 0,763 0,722 0,687 0,657 0,606 0,566
0,907 0,848 0,799 0,761 0,731 0,703 0,659 0,622

P i ................... 0,884 0,904 0,914 0,922 0,927 0,932 0,939 0,945
Щ .................... 0 ,123 0, 101 0,090 0,081 0,076 0,070 0,063 0,057

p“  V t
0,975 0,982 0,985 0,987 0,988 0,989 0,990 0,991

0,025 0,018 0,015 0,013 0, 01 2 0, 01 1 0, 010 0,009
Pb ................... 0,907 0,921 0,928 0,934 0,939 0,943 0,949 0,954

................... 0,098 0,082 0,075 0,068 0,063 0,059 0,052 0,048

А н алоги чн о вы ч и сл я ю т ся  и н тегр ал ьн ы е коэф ф ициенты  о с л а б 
лен и я р ад и ац и и  и п р о зр ач н о сти  д л я  чи стого  в о зд у х а , не с о д е р ж а 
щ его  о зо н а :

р * = ( 4 Л 4 >Г О по

а в =  - 2 , 3 0  l g Ръ= - * § -  (\gSm -  1 g S no). (4 .1 5 )

К оэф ф ициенты  о сл а б л е н и я  р ади ац и и  и п р о зр ач н о сти  д л я  
о зо н а , чи стого  в о зд у х а  и и деал ьн ой  атм осф ер ы  св я за н ы  соо тн о
ш ен и ям и :

«г =  «оз + « в  (4 -1 6 )
и

Pi =  PosPb- (4 .1 7 )

В  т а б л . 6  п р е ж д е  в се го  о б р а щ а е т  на се б я  вн и м ан и е то  о б с т о я 
т е л ь ст в о , что зн ач ен и я и н тегр ал ьн ы х  х а р а к т е р и ст и к  п р о зр ач н о 
сти р и а д л я  р азл и ч н о го  ч и сл а  оп ти чески х м а с с  п о л у ч аю т ся  р а з 
личны м и. К оэф ф ициенты  п р о зр ач н о сти  к а к  д л я  чи стого  в о зд у х а , 
т а к  и д л я  о зо н а  с в о зр а ст а н и е м  т  у ве л и ч и в а ю т ся , а коэф ф и
циенты  о сл а б л е н и я  р ад и ац и и , н аоб о р от, у м е н ьш а ю т ся . Т а к  к а к  
д е й ст ви т е л ьн а я  п р о зр ач н о сть  и д еальн ой  атм осф ер ы , очеви дн о, 
д о л ж н а  бы ть постоян ной , то  получен н ы е и зм ен ен и я а и р в  з а в и 
си м ости  от  т  не м огут  р а с с м а т р и в а т ь с я  к а к  д ей стви тел ьн ы е и з
м енен и я п р о зр ач н о сти  атм осф ер ы . Э то  и зм ен ен и е х а р а к т е р и ст и к  
пр о зр ачн о сти  в  за ви си м о ст и  о т  т  (или вы со ты  со л н ц а) в  ак ти н о 
м етр и ческой  л и тер ату р е  н а зы в а ю т  ви р ту ал ьн ы м  х о д о м  п р о зр а ч 
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ности, или эффектом Форбса, по имени английского актиномет- 
риста Дж. Форбса (1809— 1868 гг.), впервые обнаружившего и 
объяснившего этот эффект [74]. Эффект Форбса является след
ствием неправильно сделанного при получении формул (4.10) и 
(4.11) допущения о применимости формулы Бугера—Ламберта 
для интегрального потока радиации. Это допущение соответст
вовало бы действительности, если бы значения коэффициентов 
прозрачности были независимы от длины волны %. Действи
тельно, только в этом случае может быть справедливо равенство

со
J  SQ>x P x d l

------------ • <4 Л 8 >
So, х Л'*-

о

Отсюда следует, что чем сильнее меняется величина р в ка- 
ком-либо спектральном промежутке, тем более резко должен 
быть выражен в этом промежутке эффект Форбса. Этот вывод 
подтверждается результатами расчета по формуле Бугера коэф
фициентов прозрачности для ультрафиолетового (0,30—0,40 мк), 
видимого (0,40—0,70 мк) и инфракрасного (0,70—4,0 мк) участ
ков спектра (таб л.7).

Т а б л и ц а  7

Эффект Форбса в идеальной атмосфере (коэффициент прозрачности 
при различном числе ni)

Спектральные
промежутки,

м к

Число оптических масс

P i1 2 3 4 5 6 8 10

0 ,30—0,40
0 ,40—0,70
0 ,70—4,00

0,510
0 ,865
0,989

0,532
0,867
0,989

0,549
0,869
0,990

0,562
0,871
0,990

0,571
0,873
0,990

0,578
0,875
0,990

0,591
0,879
0,990

0,597
0,882
0 ,990

1 ,13
1,02
1 ,00

Влияние эффекта Форбса на изменение коэффициентов про
зрачности характеризуется в таблице величиной отношения ко
эффициентов ре (при т—6) и pi (при т—\). Это отношение 
наиболее велико в ультрафиолетовой части спектра, в которой 
спектральные коэффициенты прозрачности рх—рх{оз) • рх(в) ме
няются с длиной волны наиболее быстро. В видимой части спек
тра эффект Форбса, выражен слабо, в инфракрасной части прак
тически отсутствует.

Качественное объяснение этого эффекта было дано самим 
Форбсом. Рассматривая результаты своих измерений, Форбс за
ключил, что «коэффициент прозрачности меняется в течение дня 
вследствие неодинакового поглощения лучей, принадлежащих 
различным участкам спектра. Действительно, потоки радиации,
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по мере того как они проходят все большее и большее число масс 
воздуха, лишаются наиболее легко поглощаемых лучей и стано
вятся более богатыми проникающими лучами, так что поглоще
ние возрастает менее быстро, чем это можно было бы ожидать, 
если бы коэффициент прозрачности оставался постоянным»
[1,70]. Это объяснение было подтверждено количественными рас
четами Ланглея [1.55, 42], показавшего, что для потока радиации 
с меняющимися спектральными характеристиками прозрачности 
интегральная прозрачность должна возрастать с увеличением 
длины пути лучей.

Так как изменение коэффициентов прозрачности с длиной 
волны происходит и в воздухе, содержащем водяной пар и аэро
зольные частицы, то эффект Форбса имеет место и в реальной 
атмосфере. При этом значительное уменьшение прозрачности 
в полосах поглощения водяного пара приводит к тому, что влия
ние этого эффекта обнаруживается и в инфракрасной части 
спектра, где становится тем более заметным, чем больше оказы
вается запас воды в атмосфере.

Несмотря на достаточную ясность этого вопроса, в старой ме
теорологической литературе можно встретить попытки объяс
нить эффект Форбса в реальной атмосфере действительным 
уменьшением прозрачности в середине дня (при малых значе
ниях tn), увеличением запыленности воздуха и количества водя
ного пара в атмосфере вследствие увеличения скорости ветра, 
возрастания испарения и усиления вертикального перемешива
ния воздуха, способствующего проникновению водяного пара и 
пыли в более высокие слои атмосферы.

Вследствие эффекта Форбса формула Бугера—Ламберта при
менительно к интегральному потоку солнечной радиации может 
давать результаты, недостаточно определенные или даже оши
бочные.

Так, значения коэффициентов прозрачности р или ослабле
ния радиации а, вычисляемые по этой формуле и измеренным ве
личинам интенсивности Sm, определяются не только состоянием 
прозрачности атмосферы, но зависят также от числа т или вы
соты солнца. Для исключения этой зависимости приходится или 
приводить вычисленные значения р и а к определенной высоте 
солнца, или же использовать другие характеристики прозрачно
сти атмосферы, свободные от влияния эффекта Форбса.

По этой же причине формула Бугера—Ламберта не может 
быть использована для расчета дневного хода интенсивности ра
диации даже при неизменной в течение дня прозрачности. При 
этом условии для получения действительных значений Sm необ
ходимо подставлять в формулу значения р, возрастающие с уве
личением т. Если же при расчете пользоваться каким-либо од
ним значением рт1, определенным по интенсивности Si при массе
mi, то для другого числа масс т% вычисленные значения интен
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сивности S 2 получатся преувеличенными, если mzCrrii, и пре
уменьшенными, если mz>mi. Это различие в дневном ходе вы
численной и измеренной интенсивности представлено на рис. 20, 
где кривая 2 соответствует значениям, рассчитанным по формуле 
Бугера для «нормальной» прозрачности (табл. 18), характери
зуемой значением р= 0 ,914 при т—3.

Эффективная и медианная длина волны. Так как спектраль
ные коэффициенты прозрачности рх  с возрастанием длины волны 
увеличиваются от нуля до 
единицы, для некоторой дли- sm кал-см2-мин' 
ны волны спектральный ко
эффициент рх равен инте
гральному коэффициенту р.
Длина волны Ло, при которой 
достигается такое равенство, 
может быть названа эффек
тивной. Сопоставление ин
тегральных и спектральных 
коэффициентов табл. 3 и 6 
показывает, что для чистого 
воздуха эффективная длина 
волны Яо=0,55 мк при т = 1.

Из формулы (3.37) сле
дует, что:

!,0 -----------2

1 8т

Р и с .  2 0 .  И н т е н с и в н о с т ь  п р я м о й  р а д и а 
ц и и  Sm п р и  р а з л и ч н ы х  т п о  н а б л ю д е 

н и я м  (I) и  п о  ф о р м у л е  Б у г е р а  (2).

V t Y
р х = р 1  1

(4.19)

(4.20)

т. е. спектральные коэффициенты для любой длины волны К мо
гут быть выражены аналитически через спектральные коэффи
циенты, соответствующие эффективной длине волны Яо.

Для озона интегральный коэффициент прозрачности, рассчи
танный по формуле (4.12), также оказывается равным спект
ральному при А,=0,55 мк. Но в этом случае формулы вида (4.19) 
и (4.20) уже неприменимы для расчета спектральных коэффи
циентов для других длин волн, так как коэффициенты ослабле
ния и прозрачности озона не являются непрерывными функциями 
длины волны. Общий коэффициент прозрачности чистого воз
духа и озона по этой причине также уже не следует в точности 
экспоненциальному закону (4.20).

Для спектральных промежутков 0,30—0,40, 0,40—0,70 и 
0,70—4,0 мк эффективные длины волн равны соответственно 0,35, 
0,51 и 0,95 мк.

Кроме эффективной длины волны, представляет интерес 
длина волны, при которой интегральный поток радиации делится
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на две равные части. Эта длина волны может быть названа ме
дианной. Вследствие смещения максимальной интенсивности ра
диации к длинноволновой границе спектра медианная длина 
волны также должна возрастать с увеличением числа оптических 
масс. Это подтверждают и данные, приведенные ниже:

S кал-см~2 • мия~х ............. So Sno Si S2 S3 S5 S^
Амед м к .............................................• . . . 0 , 7 1  0 , 7 3  0 , 7 7  0 , 8 0  0 , 8 4  0 , 8 9  0 , 9 9

Уточнение понятия «и деальн ая атмосф ера». Полученные ре
зультаты расчета радиации в слое чистого воздуха и озона при
водят к необходимости уточнения самого понятия идеальной ат
мосферы.

В существующей актинометрической литературе можно встре
тить два определения этого понятия. В одних случаях идеальная 
атмосфера определяется как атмосфера, состоящая только из по
стоянных газов и, следовательно, не содержащая ни водяных па
ров, ни аэрозольных частиц, т. е. сухая и чистая. В других слу
чаях под идеальной атмосферой понимается «релеевская атмо
сфера», т. е. атмосфера, ослабляющая радиацию только путем 
молекулярного рассеяния. Обычно термины «идеальная атмо
сфера» и «релеевская атмосфера» считаются синонимами [62], 
однако два упомянутых определения далеко не идентичны, так 
как атмосфера из постоянных газов не только рассеивает радиа
цию, но и селективно поглощает ее. Расхождение в величинах ко
эффициентов ослабления и прозрачности поглощающей и релеев- 
ской атмосферы становится особенно заметным, если к числу по
стоянных газов атмосферы отнести озон. Как было показано 
выше, при расчетах интегральных потоков радиации это может 
считаться вполне оправданным. Реальное существование погло
щающего озонного слоя, лежащего над слоем рассеивающей ат
мосферы, способствовало тому, что во всех перечисленных выше 
расчетах ослабления радиации идеальной атмосферой поглоще
ние озоном включалось в расчеты. При всех измерениях радиа
ции на уровнях ниже 25 км приходится иметь дело с потоками, 
прошедшими через слой озона. В соответствии с этими соображе
ниями в дальнейшем изложении под идеальной атмосферой будет 
подразумеваться газовая атмосфера, по составу тождественная 
с реальной, но не содержащая водяного пара и аэрозольных ча
стиц.

Оптическая плотность идеальной атмосферы. В соответствии 
с принятым определением идеальной атмосферы за ее оптическую 
плотность следует принимать сумму коэффициентов ослабления 
радиации озоном и чистым воздухом. Тогда оптическая плотность 
идеальной атмосферы т = ct{= 0 , 1 23. Оптическая плотность 8-ки- 
ламетрового слоя чистого воздуха близка к значению ав~0,1. 
Оптическая плотность слоя озона, несмотря на незначительное ос
лабление им интегрального потока, все же составляет около од- 
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ной четвертой части оптической плотности чистого воздуха. Все 
приведенные числовые значения соответствуют числу оптических 
масс атмосферы т  — 1. С увеличением числа Пг оптические плот
ности для интегрального потока уменьшаются вследствие влияния 
эффекта Форбса.

Интенсивность радиации в идеальной атмосфере на различных 
уровнях. При идеальной прозрачности атмосферы нетрудно рас
считать интенсивность солнечной радиации на любом уровне, вы
сота которого характеризуется атмосферным давлением Ъ мб. 
Для расчета спектрального распределения интенсивности нужно 
только перевычис'лить спектральные значения коэффициентов ос
лабления, уменьшив их в отношении = 6 - 1 0 _3. Коэффици
енты прозрачности рв при этом возрастут соответственно фор
муле.

рв =  е ~ ^ а° =  р р .  (4.21)

В тех случаях, когда необходимо определить только интег
ральную интенсивность радиации, вместо детального расчета по 
спектральным промежуткам можно воспользоваться приближен
ной формулой

> т , р (/) =  s 0 [ l  , 0 4  -  0 , 1 6 0  j / т  (0,949 +  0 , 0 5 1 ) (4.22)

полученной В. Г. Кастровым [28] и вполне удовлетворительно 
представляющей результаты более точных расчетов.

Тогда при Ъ =  Ьо (на уровне моря) формула (4.22) принимает 
вид

Sm(0 =  S 0(1,04 -  0,160 Ут\  • (4.23)

т. е. интенсивность радиации в идеальной атмосфере выражается 
убывающей линейной функцией квадратного корня из числа оп
тических масс (закон квадратного корня). Возможность приме
нения этого закона в качестве удовлетворительно точного прибли
жения к изменениям радиации в идеальной и реальной атмосфере 
была показана JI. Г. Махоткиным [31]. Формула (4.23) при 5 о =  
=  1,98 кал ■ см~2 • минг1 и т в пределах 1—5 дает отклонения 
от значений Sm (£) табл. 3, не превышающие 0,01 кал • смг2 • минг1. 
Однако эту формулу нельзя применять для экстраполяции при 
малых значениях т, так как при т = 0 она дает значения S, пре
вышающие величину солнечной постоянной.

На различных уровнях в тропосфере, характеризуемых вели

чиной отношения — формула (4.22) дает значения интенсив
но

ности , п р ед ставл ен н ы е  в  т а б л . 8.
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Т а б л и ц а  8
Интенсивность прямой солнечной радиации в идеальной атмосфере 

на различных уровнях, кал • см~2 • мин~1

Величина
отношения

Ь
6 0

Число оптических м а с с

1 2 3 4 6

0,00 1,93 1,91 1,90 1,89 1,88
0,25 1,88 1,82 1,77 1,73 1,65
0,50 1,83 1,74 1,66 1,60 1,49
0,75 1,78 1,67 1,58 1,51 1,38
1,00 1,75 1,61 1,51 1,43 1,29

П р  и м е ч а н и е .  В е л и ч и н ы  э т о й  т а б л и ц ы  п р и в е д е н ы  к  з н а ч е н и ю  с о л н е ч -  
н о й  п о с т о я н н о й  5 0 = 1 , 9 8  кал-см~2 ■ muhJ. П е р в а я  с т р о ч к а  т а б л и ц ы  д а е т  « п о д -  
о з о н н ы е »  з н а ч е н и я  и н т е н с и в н о с т и .

§ 13. Рассеянная и суммарная радиация в идеальной 
атмосфере

Современная теория рассеяния света в атмосфере позволяет 
вычислить интенсивность рассеянной радиации, исходящей из 
каждой точки безоблачного неба. Эта величина зависит от вы
соты солнца над горизонтом, высоты и азимута данной точки, 
прозрачности атмосферы, формы индикатриссы рассеяния, длины 
волны и альбедо земной поверхности. По этим аргументам может 
быть вычислена радиация, исходящая из горизонтальной круго
вой зоны шириной с?0, расположенной на угловом расстоянии 0 
от зенита. Для определения потока рассеянной радиации на гори
зонтальную поверхность необходимо просуммировать зональную 
радиацию по всем зонам небесного свода, а для получения ин
тегральной интенсивности — по всем длинам волн солнечного 
спектра. В случае идеальной атмосферы расчетные формулы уп
рощаются вследствие того, что прозрачность идеальной атмо
сферы является постоянной, форма индикатриссы рассеяния оп
ределяется наиболее простым уравнением Г =  1 +  соэ2ф (см. 
§ 9) и отпадает необходимость учитывать поглощение. Все же и 
при этих упрощениях расчетные формулы остаются очень слож
ными. Общий обзор теоретических исследований этого вопроса 
можно найти в монографии К. Я. Кондратьева [1.10].

В настоящем параграфе будут рассмотрены лишь некоторые 
результаты теоретических расчетов.

В 1954 г. Д. Дейрменджан и 3. Секера [70] опубликовали ре
зультаты расчета интенсивности радиации в идеальной атмосфере 
для четырех высот солнца: 1,2; 5,7; 36,9 и 90° и для трех значений 
альбедо подстилающей поверхности: А =  0,00 (неотражающая 
поверхность), Л = 0 ,2 5  (ландшафт «желтого» и «зеленого» типа,
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без снежного покрова) и А = 0 ,8 0  (сплошной снежный покров). 
Расчет произведен по теории радиационного переноса, разрабо
танной Чандрасекаром для плоскопараллельной модели земной 
атмосферы. Теория учитывает рассеяние всех порядков. Исход
ные значения внеземной интенсивности солнечной радиации взяты 
по расчету Николе. Солнечная постоянная принята равной 
1,99 кал-см~2-мин.-1.

Интегральные значения интенсивности (в пределах 0,29— 
4,00 мк) представлены в табл. 9.

Т а б л и ц а  9

Интенсивность рассеянной радиации в идеальной 
атмосфере, кал • смг2 • мант'

Альбедо

поверхности

Вы сота солнца, град

1.2 5,7 36,9 90

0 ,0 0 0 ,011 0 ,0 3 4 0 ,0 7 3 0 ,0 8 2
0 ,2 5 0 ,011 0 ,037 0 ,0 9 0 0 ,112
0 ,8 0 0 ,012 0,041 0 ,1 3 5 0 ,1 9 3

В 1959 г. Л. Г. Махоткин [34] показал, что удовлетворитель
ное согласие с расчетами Дейрменджана и Секера получается при 
вычислении интенсивности рассеянной радиации Di по очень про
стой формуле, предложенной Берлаге [68],

А  =  ^ ( 5 0 - 5 ;) s in /г. (4.24)

В этой формуле So — солнечная постоянная, S* — интенсив
ность прямой радиации при высоте солнца h. Формулу можно 
применять как для расчета Di в отдельных спектральных про
межутках, так и для интегральных потоков. Она основана на 
очень элементарных соображениях.

Если на данном уровне измерена интенсивность прямой сол
нечной радиации S, то потеря радиации в атмосфере равна раз
ности So — S, где S 0 — первоначальная интенсивность радиации 
до ее вхождения в рассеивающую атмосферу. В идеальной атмо
сфере вся энергия, потерянная потоком прямой радиации, пере
ходит в рассеянную. В конечном итоге рассеянная радиация либо 
направляется к земной поверхности, либо уходит от нее в мировое 
пространство. При симметричной форме индикатриссы молеку
лярного релеевского рассеивания к земной поверхности направ
ляется половина всего количества рассеянной радиации. Для  
получения вертикальной составляющей (т. е. для пересчета на го
ризонтальную поверхность) необходимо ввести в формулу в каче
стве сомножителя синус высоты солнца.
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За величину первоначальной интенсивности радиации 5о при 
расчетах рассеянной радиации следует принимать не астрономи
ческую солнечную постоянную, а подозонную интенсивность ра
диации (см. § Ц ), так как радиация рассеивается в атмосфере 
уже после прохождения через озонный слой стратосферы.

Расчет по формуле (4.24) с учетом значений 5 П0 и 5  по дан
ным табл. 3 дает для величин Di следующие результаты (при аль
бедо А= 0 ,0 ) :

Л ° ............................................................................  9 0  3 6 , 9  5 , 7

Di кал-см ~ 2 • мин~1 . . . 0 , 0 9 0  0 , 0 7 8  0 , 0 3 4

Совпадение этих значений Di с величинами табл/9 можно счи
тать удовлетворительным: расхождения при больших высотах 
солнца (h >  30°) составляют около 0,005—0,008 кал ■ смг2 ■ мин-1, 
а при малых — тысячные доли калории. Таким образом, формула
(4.24) вполне может быть применена для расчета интенсивности 
рассеянной радиации. Интенсивность суммарной радиации Q, при 
различных высотах солнца получается путем суммирования ин
тенсивности прямой радиации на горизонтальную поверхность 
(S' —Si • sin h) и рассеянной радиации Di. Из формулы (4.24)
также следует, что

Q( =  5 ; +  D t=f=-4-(-5„0 +  5,)sln.A. ,= (4.25)

Величины Di и Qi, рассчитанные по формулам (4.24) и (4.25), 
соответствуют значению А= 0,0 . Для действительной отражатель
ной способности естественных поверхностей суши достаточно при
нимать в расчет отсутствие снежного покрова (Л = 0,20) или его 
наличие (Л — 0,80). По расчетам В. В. Соболева [53, 54] интен
сивность суммарной радиации QA при альбедо А, отличном от 
нуля, прямо пропорциональна интенсивности Q, рассчитанной по 
значению А = 0 ,0 . Коэффициент пропорциональности k выра
жается в случае идеальной атмосферы формулой 

U____________ 4  +  Зтд________

4  +  3 ( 1  — Л )  а *  •

Так как в этом случае можно принять то= 0,1, то
4 , 3

4  + 0 , 3 ( 1  - А )

(4.26)

(4,27)

при Л =  0,20  ̂=  1,014, при Л = 0 ,8 0  k=l,06.
Величины интенсивности радиации для потоков S, S', D и Q 

приводятся в табл. 10.
Величины S', входящие в таблицу, интерполированы по дан

ным табл. 3. Величины D для Л = 0 ,0  вычислены по S  с помощью 
формулы (4.24), а для других значений Л получены как разность 
D =  Q — S'. Величины Q для Л = 0 ,0  получены путем суммирова-
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Т а б л и ц а  10

Интенсивность радиации (кал • см~2 • мин-') в идеальной атмосфере 
при различных высотах солнца и давлении 1000 мб

Вы сота  солнца, град

5 10 15 20 25 30 40 50 60 75 90

1 , 1 1
0 , 1 0

1 , 3 2
0 , 2 3

1 , 4 4
0 , 3 7

1 , 5 2
0 , 5 2

1 , 5 8
0 , 6 7

1 , 6 2
0 , 8 1

1 , 6 7
1 , 0 7

1 , 7 1
1 , 3 1

1 , 7 3
1 , 5 0

1 , 7 4
1 , 6 8

1 . 7 5
1 . 7 5

П р и  А= 0 , 0

D 0 , 0 3 0 , 0 4 0 , 0 5 0 , 0 6 0 , 0 7 0 , 0 7 0 , 0 8 0 , 0 8 0 , 0 8 0 , 0 9 0 , 0 9

Q 0 , 1 3 0 , 2 7 0 , 4 2 0 , 5 8 0 , 7 4 0 , 8 8 1 , 1 5 1 , 3 9 1 , 5 8 1 , 7 7 1 , 8 4

П р и 4  =  0 , 2 0

D 0 , 0 3 0 , 0 4 0 , 0 6 0 , 0 7 0 , 0 8 0 , 0 8 0 , 1 0 0 , 1 0 0 , 1 0 0 , 1 1 0 , 1 2

Q 0 , 1 3 0 , 2 7 0 , 4 3 0 , 5 9 0 , 7 5 0 , 8 9 1 , 1 7 1 , 4 1 1 , 6 0 1 , 7 9 1 , 8 7

П р и 4 = 0 , 8 0

D 0 , 0 4 0 , 0 6 0 , 0 8 0 , 0 9 0 , 1 1 0 , 1 2 0 , 1 5 0 , 1 6 0 , 1 7 0 , 1 9 0 , 2 0

Q 0 , 1 4 0 , 2 9 0 , 4 5 0 , 6 1 0 , 7 8 0 , 9 3 1 , 2 2 1 , 4 7 1 , 6 7 1 , 8 7 1 , 9 5

Ом кал

ния (Q=S' D), а для других значений А вычислены по Q и ко
эффициенту k, определенному по. формуле (4.27). Они также 
удовлетворительно согла
суются с данными Дейр менд- 
жана и Секера (см. табл. 9) 
для соответствующих значе
ний А.

Представление о спект
ральном составе рассеянной 
радиации в идеальной атмо
сфере дает рис. 21, на кото
ром представлены резуль-. 
таты расчетов Дейрменд- 
жана и Секера и по формуле
(4.24) для высоты солнца 
90°. И в этом случае можно 
отметить вполне удовлетво
рительное согласие резуль
татов, полученных обоими 
методами. Радиация безоб
лачного неба имеет два мак
симума, соответствующих

6*

Р и с .  2 1 .  С п е к т р а л ь н о е  р а с п р е д е л е н и е  
р а с с е я н н о й  р а д и а ц и и  в  и д е а л ь н о й  а т м о 

с ф е р е .
1 —  по р а с ч е т у  Д е й р м е н д ж а н а  и С е к е ра ,  2 —  

по ф о р м у ле Б е р л а г е  (4 .24) .
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длинам волн 0,33 и 0,41 мк. При малых высотах солнца интенсив
ность радиации имеет только один максимум при Х=,0,45 мк, 
смещенный в сторону длинных волн. Радиация с длиной волны 
К >  0,75 мк при уменьшении высоты солнца от 90 до 5° не ме
няется.

Необходимо отметить, что расчет рассеянной радиации в иде
альной атмосфере, произведенный в работе Гесса и Линке [79], 
дает гораздо меньшие (на 25—30%) значения интенсивности рас
сеянной радиации, чем расчет Дейрменджана и Секера. По-ви
димому, расхождение вызвано тем, что последними авторами уч
тено рассеяние всех порядков, тогда как в расчетах Гесса и Линке 
эффект многократного рассеяния не учитывался.

Г л а в а  5

РАСЧЕТ ИНТЕНСИВНОСТИ РАДИАЦИИ В РЕАЛЬНОЙ 
АТМОСФЕРЕ ПО ОПТИЧЕСКОЙ ПЛОТНОСТИ 

И КОЛИЧЕСТВУ ОСАЖДЕННОЙ ВОДЫ

§ 14. Общие основания методики расчета радиационных 
характеристик реальной атмосферы

При расчетах интенсивности прямой солнечной радиации в ре
альной атмосфере необходимо, кроме молекулярного рассеяния и 
поглощения постоянными газами, учесть ослабление радиации 
частицами атмосферного аэрозоля и поглощение ее водяным па
ром. При этом расчете естественно принять за исходные вели
чины ранее вычисленные значения интенсивности радиации в иде
альной атмосфере, на которые накладываются изменения, 

\ вызванные влиянием дополнительных факторов Количественной 
характеристикой, обобщающей влияние всех''отдельных компо
нент аэрозольного ослабления, может служить величина спект
рального коэффициента ослабления ax(d) твердой и жидкой 
дисперсной фазы атмосферного аэрозоля и интегрального коэф
фициента прозрачности p(d). Воздействие водяного пара также 
может быть учтено через коэффициенты прозрачности (функцию 
пропускания) водяного пара — спектральный p%(w) и интеграль
ный р (хю).

В этом случае интенсивность радиации может быть выражена 
формулой

ОО

Sm =  5 SX ш (0 ■ P t (d) • РТ И  dk ~ fz  (5 ‘1)
о

где
- s x, т (0 =  Я , х • Рх (оз) • рпх (в) =  SK по • р'1 (в)
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есть монохроматическая интенсивность радиации в идеальной ат
мосфере, соответствующая длине волны Я и числу оптических, 
масс т.

Так как аэрозольное ослабление радиации зависит от объём^" 
ной концентрации частиц и ее вертикального распределения, 
а также от распределения частиц по их размерам и составу, то 
расчет может быть произведен только для определенных, наперед 
заданных значений параметров, количественно характеризующих 
эти условия. То же следует сказать и об учете поглощения радиа
ции водяным паром, которое определяется общим запасом воды1 
в атмосфере. _-

Такой метод расчета может быть условно назван теоретиче
ским, так как при нем не используются результаты непосредст
венных измерений интенсивности..радиации/'Но он не является
чисто теоретическим, так как за исходны(Гзначения параметров 
принимаются здесь значения So, я и ря(оз), которые определяются 
экспериментально.

Теоретические методы расчета интенсивности радиации в ре
альной атмосфере имеют большое значение для выяснения роли 
отдельных факторов в формировании радиационного режима ат
мосферы, а также для установления изменчивости основных ак
тинометрических характеристик при возможных и наблюдаю
щихся изменениях физического состояния атмосферы.

|^Однако эти методы не могут быть применены для расчета ин
тенсивности радиации в конкретных условиях определенного ме
ста и времеш^Бызывается это тем, что необходимые для расчета 
физические характеристики состояния атмосферы в определен
ном месте и в определенные моменты времени, как правило,, 
остаются неизвестными. Такие показатели оптического состояния 
атмосферы, как концентрация аэрозольных частиц, их вертикаль
ное распределение и распределение по размерам, не измеряются 
непосредственно и не могут быть вычислены теоретическим пу
тем. Запас воды в атмосфере может быть подсчитан по абсолют
ной влажности у поверхности земли, но результаты подсчета 
в этом случае получаются очень приближенными, так как распре
деление водяного пара по вертикали в конкретных условиях 
климата и погоды может быть очень различным. Поэтому для вы
числения актинометрических характеристик, соответствующих 
конкретным условиям данного места и времени, приходится ис- 
пользовать менее строгие, но более простью.п.олуампи.риа£ские и 
э м п и р и чеекяе-кгетоды' р~асчеха7~ Д л я' т акшГ расчетов используется: 
обычно некотор6Т 1 ш 1Шмальное количество данных, получаемых- 
путем непосредственных измерений и характеризующих физиче
ское состояние атмосферы именно в данных конкретных усло
виях. Расчет необходимых радиационных характеристик по этим 
данным производится на основе закономерностей и связей, суще
ствующих между отдельными характеристиками радиационного
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режима, а также между характеристиками радиационного и ме
теорологического режима. Чем устойчивее эти связи и чем более 
общими оказываются устанавливаемые закономерности, тем 
ближе результаты таких расчетов к действительности. Как будет 
показано далее, многие полуэмпирические и эмпирические методы 
расчета радиационных характеристик дают точность, вполне до
статочную для большинства практических применений.

§ 15. Учет ослабления прямой радиации твердыми и жидкими 
частицами атмосферного аэрозоля

Для учета аэрозольного ослабления по формуле (5.1) должна 
быть задана величина показателя п в формуле (3.38), определяю
щая закономерность изменения спектральных коэффициентов 
аэрозольного ослабления радиации a%(d). Как отмечалось в § 9, 
величина п в реальной атмосфере может в отдельных конкретных 
случаях меняться в довольно широких пределах, от п—0,1 до 
п = 3,6. Этот диапазон изменений величины п значительно умень
шается, если рассматривать только наиболее часто повторяю
щиеся значения п. Так, с обеспеченностью около 80% в Потсдаме 
наблюдаются значения п, заключенные в пределах 0,9 <  п <  3,1. 
При обычных условиях прозрачности атмосферы по данным 
М. В. Савостьяновой [45] величина п близка к единице, по дан
ным Онгстрема пс^ 1,3. Поскольку при расчетах обычно прини
мается какое-либо одно значение п, представляется желательным 
установить, какое изменение в результаты расчетов потоков сол
нечной радиации может вносить изменение показателя п.

Представление о влиянии величины п на результаты расчета 
могут дать относительные величины спектральных аэрозольных 
коэффициентов ослабления, вычисленные по отношению к коэф
фициенту ослабления для эффективной длины волны Яо=0,55 мк

Значения этого отношения, вычисленные для различных п, 
приводятся в табл. 11.

Как показывают данные табл. 11, с увеличением показателя п 
(т. е. с уменьшением размеров аэрозольных частиц) возрастают 
коэффициенты ослабления для радиации с К  0,55 мк м умень
шаются для радиации с Я >  0,55 мк. Соответственно изменяются 
величины интенсивности радиации. Так как изменения направ
лены в противоположные стороны, они в значительной степени 
компенсируются и их влияние на величину интегрального потока 
сравнительно невелико. Но изменения спектрального состава в за
висимости от величины п могут быть очень существенными.

Второй характеристикой аэрозольного ослабления радиации 
служит величина коэффициента ослабления аа, (d), по которому

(5.2)
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Т а б л и ц а  1Г

О т н о с и т е л ь н ы е  с п е к т р а л ь н ы е  к о э ф ф и ц и е н т ы  а э р о з о л ь н о г о  
о с л а б л е н и я  п р и  р а з л и ч н ы х  з н а ч е н и я х  п о к а з а т е л я  п

А мк
п

0,5 1,0 1,3 2 ,0 3,0

0 , 3 5 1 , 2 6 1 , 5 7 1 , 8 0 2 , 4 6 3 , 8 7
0 , 4 5 1 , 1 0 1 , 2 2 1 , 3 0 1 , 4 9 1 , 8 2
0 , 5 5 1 , 0 0 1 , 0 0 1 , 0 0 1 , 0 0 1 , 0 0
0 , 6 5 0 , 9 2 0 , 8 5 0 , 8 1 0 , 7 2 0 , 6 1
0 , 7 5 0 , 8 6 0 , 7 3 0 , 6 6 0 , 5 4 0 , 3 9

вычисляется коэффициент прозрачности px(d). Для расчета 
обычно принимаются округленные значения а% (d), соответствую
щие эффективной длине волны Яо=0,55 мк. В качестве таких зна
чений целесообразно принять 0,1; 0,2 и 0,4. Значение 0,1 соответ
ствует сравнительно небольшой аэрозольной мутности, 0,2 — со
стоянию мутности, близкому к среднему, наблюдающемуся наи- 
болёе часто, и 0,4 — сильно повышенной аэрозольной мутности. 
Так как коэффициент релеевского рассеяния ав~ 0,1, то перечис
ленные значения а % (d) соответствуют значениям оптической.
плотности то, равной 0,2; 0,3 и 0,4.

Расчет интенсивности радиации в атмосфере с аэрозольной 
мутностью, но без учета поглощения водяным паром произво
дится в соответствии с формулой

ОО

S =  J s /lAe“ ex(‘i)'m dX. (5.3>
о

Величины интенсивности, вычисленные в соответствии с фор
мулой (5.3) по схеме расчета табл. 3, при т=  1, То=0,3 и раз
личных значениях показателя п представлены в табл. 12.

В соответствии со сказанным ранее можно считать, что влия
ние величины п как на интегральную интенсивность, так и на ин
тенсивность в указанных спектральных промежутках незначи
тельно. В коротковолновой области интенсивность уменьшается; 
с увеличением п, но при округлении небольших значений интен
сивности до сотых долей калории это уменьшение почти неза
метно. В области 0,40—0,70 мк, на середину которой приходится 
эффективное значение длины волны, происходит почти полная 
компенсация изменений при X< 0 ,5 5  мк иЯ>.0,55 мк. Наиболее за
метным оказывается влияние величины п в длинноволновой обла
сти спектра для Я >  0,70 мк, которое и определяет общее увели
чение интегральной интенсивности с ростом величины п. Среднее-
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значение интенсивности для всех участков совпадает со значе
нием 5  при п=  1,0. Наибольшие отклонения от этих средних зна
чений составляют около 2% величины 5. Учитывая точность рас
четов, такими отклонениями можно пренебречь. Благодаря этому 
отпадает необходимость в подробных расчетах для различных 
значений п и появляется возможность ограничиться только рас
четом по одному значению п —1,0.

Т а б л и ц а  1 2

Интенсивность солнечной радиации (кал ■ смг2 • минг1) 
в различных участках спектра при т = 0 ,3  и т = 1 в зависимости 

от величины п

п
Спектральные промежутки, мк

Интегральный

поток
0 , 2 2 - 0 , 4 0 0 , 4 0 - 0 , 7 0 > 0 , 7 0

0 , 5 0 , 0 6 0 , 5 6 0 , 8 7 1 , 4 9
1 , 0 0 , 0 6 0 , 5 5 0 , 9 1 1 , 5 2
1 , 3 0 , 0 6 0 , 5 5 0 , 9 2 1 , 5 3
2 , 0 0 , 0 5 0 , 5 5 0 , 9 5 1 , 5 5

Расчеты спектральной и интегральной интенсивности радиа
ций для п=  1,0 и оптической плотности т0 (Я0), равной 0,2; 0,3 
и 0,5 были опубликованы в работах О. Авасте, X. Молдау и 
К. С. Шифрина [1, 63]. Таблицы аэрозольного рассеяния рассчи
таны ими только до длины волны Х=0,70 мк, так как далее рас
положены полосы поглощения водяного пара и для реальной ат
мосферы необходимо учитывать не только аэрозольное рассеяние, 
но и поглощение, что и сделано авторами. Однако во многих слу
чаях могут оказаться полезными также и данные о спектральном 
распределении интенсивности радиации по всему спектру без 
учета поглощения водяным паром. Такие данные, вычисленные 
в соответствии с формулой (5.3) по величинам 5 г-, % табл. 3, пред
ставлены в табл. 13. Расчет произведен для тех же значений п и 
т;о(Яо), как в упомянутой работе [1], и для числа оптических масс 
т, равного 1—3, 5, 8. Результаты расчета для К до 0,70 мк прак
тически совпадают с данными Авасте, М олдау и Шифрина, 
приведенными к значению солнечной постоянной 5 0=  
=  1,98 кал • смг2 • мин-1 (расхождение составляет десятые доли 
процента).

§ 16. Учет поглощения радиации водяным паром
г  Из обзора, сделанного в § 8, можно видеть, что различными
I исследователями получены не вполне одинаковые эксперимен- 
/ тальные характеристики поглощения радиации водяным паром.

-S Различны и формулы, обобщающие результаты этих исследова



ний. Общим для всех методов расчета является вывод, что функ
ция пропускания в отдельных полосах поглощения и общее коли
чество поглощенной радиации определяются содержанием «осаж
денной воды» w  на пути солнечного луча, т. е. произведением wnu.

Результаты учета поглощения радиации водяным паром в ат
мосфере зависят от того, какие экспериментальные данные будут 
положены в основу расчета. В настоящее время наиболее обосно
ванными и близкими к действительным можно считать расчеты,, 
сделанные Авасте, Молдау и Шифриным в упомянутой ранее ра
боте [1]. В основу этих расчетов положены средние функции по
глощения водяным паром Аи и по данным Говарда, Берча и Вил-
лиамса [1.49]. Величины Аи для отдельных полос представлены 
как функции параметра х, в свою очередь определяемого запасом 
воды w и давлением' воздуха.

x„ =  Vw (Ь +  e f ' ?\ (5.4>

где е — парциальное давление водяного пара в мм. Для учета 
влияния изменений давления с высотой за величину Ь прини-

7мается взвешенное давление bB3B— —  b (z), где b (z) — давление

воздуха над данным уровнем. Величины Аи выражаются форму
лами:

Аа(х) =  сх  (5.5>

для слабых полос поглощения и
Aa(x) =  C + D lg *  (5.6>

для полос с интенсивным поглощением.
Здесь С, D и с — постоянные для данной полосы величины,,

приведенные в работе Говарда, Берча и Виллиамса. Авторами
вычислены значения функции пропускания ( 1 — Аи), рассчитан
ные для полос поглощения от 0,7 до 3,2 мк и для значений хт
от 1 до 30. Точность расчета величин Аи по этому методу состав
ляет + 5% .

Для нормального давления 6о=ЮОО мб, пренебрегая при дан
ной точности расчетов влиянием парциального давления водяного- 
пара, получаем 6Взв= 583 мм и

xw =  6 JV ^ -  (5.7>

Тогда функция пропускания для важнейших полос водяного 
пара может быть представлена табл. 14.

Данные табл. 14 позволяют учесть радиацию, поглощенную 
в каждой отдельной полосе, и суммированием по всем полосам 
определить общее количество радиации, поглощенной водяным
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Спектральное распределение прямой солнечной радиации (мкал • см • мин)

Спектральные Число опти

промежутки,

мк 1 2 3 5 8 1 2

"'о ( ^ о )  = 0 , 2

0 , 3 0 — 0 , 3 2 3 , 2 0 , 5 0 , 1 0 , 0 0 , 0 . 2 , 7 0 , 3

• 0 , 3 2 — 0 , 3 4 1 0 , 4 3 , 6 1 , 2 0 , 1 0 , 0 8 , 9 2 , 6

0 , 3 4 — 0 , 3 6 1 4 , 8 6 , 8 3 , 1 0 , 6 0 , 1 1 2 , 9 5 , 0
0 , 3 6 — 0 , 3 8 1 8 , 9 9 , 9 5 , 2 1 , 4 0 , 2 1 6 , 3 7 , 3
0 , 3 8 — 0 , 4 0 2 0 , 1 1 1 , 7 6 , 8 2 , 3 0 , 5 1 7 , 4 8 , 8

0 , 3 0 — 0 , 4 0 6 7 , 4 3 2 , 5 1 6 , 4 4 , 4 0 , 8 5 8 , 2 2 4 , 0

< 0 , 4 0 — 0 , 4 4 6 9 , 5 4 5 , 4 2 9 , 8 1 2 , 9 3 , 7 6 1 , 0 3 5 , 0
■ 0 , 4 4  0 , 4 8 8 8 , 9 6 4 , 4 4 6 , 7 2 4 , 5 , 9 , 4 7 8 , 9 5 0 , 7
0 , 4 8 — 0 , 5 2 8 6 , 7 6 6 , 7 5 1 , 4 3 0 , 4 1 3 , 9 7 7 , 7 5 3 , 5

• 0 , 5 2 — 0 , 5 6 8 6 , 5 6 8 , 8 5 4 , 6 3 4 , 5 1 7 , 3 7 8 , 1 5 6 , 1
0 , 5 6 — 0 , 6 0 8 6 , 8 7 0 , 5 5 7 , 2 3 7 , 8 2 0 , 2 7 9 , 0 5 8 , 3
• 0 , 6 0 — 0 , 6 4 8 1 , 0 6 7 , 6 5 6 , 5 3 9 , 4 2 3 , 1 7 4 , 0 5 6 , 6
. 0 , 6 4 — 0 , 6 8 7 8 , 6 6 7 , 8 5 8 , 5 4 3 , 8 2 8 , 2 7 2 , 2 5 7 , 4

0 , 6 8 — 0 , 7 0 3 6 , 6 3 2 , 1 2 8 , 3 2 1 , 9 1 4 , 9 3 3 , 7 2 7 , 4

. 0 , 4 0 — 0 , 7 0 6 1 4 , 6 4 8 3 , 3 3 8 3 , 0 2 4 5 , 2 1 3 0 , 7 5 5 4 , 6 3 9 5 , 0

0 , 7 0 — 0 , 7 2 3 5 , 1 3 1 , 1 2 7 , 6 2 1 , 7 1 5 , 2 3 2 , 5 2 6 , 7
0 , 7 2 — 0 , 7 6 6 5 , 9 5 9 , 2 5 3 , 4 4 3 , 1 3 1 , 4 6 1 , 2 5 1 , 1
, 0 , 7 6 - 0 , 8 0 6 1 , 3 5 5 , 7 5 0 , 6 4 2 , 0 3 1 , 6 5 7 , 1 4 8 , 3

, 0 , 4 0 — 0 , 8 0 7 7 6 , 9 6 2 9 , 3 5 1 4 , 6 3 5 2 , 0 2 0 8 , 9 7 0 5 , 4 5 2 1 , 1

. 0 , 8 0 — 0 , 8 5 6 9 , 0 6 3 , 3 5 8 , 0 4 8 , 9 3 7 , 8 6 4 , 5 5 5 , 3
0 , 8 5 — 0 , 9 0 6 2 , 3 5 7 , 6 5 3 , 2 4 5 , 6 3 6 , 0 5 8 , 5 5 0 , 8

Л ,  9 0 — 0 , 9 5 5 5 , 1 5 1 , 6 4 8 , 1 4 1 , 6 3 3 , 6 5 1 , 9 4 5 , 8
Л ,  9 5 — 1 , 0 0 5 1 , 8 4 8 , 6 4 5 , 6 3 9 , 9 3 2 , 8 4 9 , 0 4 3 , 5

1 , 0 - 1 , 5 3 1 5 , 2 3 0 0 , 5 2 8 6 , 3 2 6 0 , 0 2 2 5 , 5 3 0 1 , 7 2 7 5 , 3
1 , 5 — 2 , 0 1 2 0 , 3 1 1 6 , 6 1 1 2 , 9 1 0 5 , 8 9 6 , 0 1 1 6 , 7 1 0 9 , 8
2 , 0 — 2 , 5 5 2 , 2 5 1 , 0 4 9 , 8 4 7 , 4 4 4 , 2 5 1 , 0 4 8 , 6
2 , 5 — 3 , 0 2 5 , 8 2 5 , 2 2 4 , 8 2 3 , 8 2 2 , 4 2 5 , 2 2 4 , 2
, 3 , 0 — 3 , 5 1 4 , 3 1 4 , 0 1 3 , 8 1 3 , 3 1 2 , 7 1 4 , 0 1 3 , 5
3 , 5 — 4 , 0 8 , 2 8 , 1 7 , 9 7 , 7 7 , 4 8 , 1 7 , 8

. 4 , 0 — 5 , 0 8 , 8 8 , 7 8 , 6 8 , 4 8 , 1 8 , 7 8 , 5
5 , 0 — 6 , 0 4 , 6 4 , 5 4 , 5 4 , 4 4 , 2 4 , 5 4 , 4
6 , 0 — 7 , 0 2 , 4 2 , 4 2 , 3 2 , 3 2 , 3 2 , 4 2 , 3

> 7 , 0 2 , 8 2 , 8 2 , 8 2 , 7 2 , 7 2 , 8 2 , 7

0 , 8 0 — со 7 9 2 , 8 7 5 4 , 9 7 1 8 , 6 6 5 1 , 8 5 6 5 , 7 7 5 9 , 0 6 9 2 , 5

0 , 3 0 — оо 1 6 3 7 , 1 1 4 1 6 , 7 1 2 4 9 , 6 1 0 0 8 , 2 7 7 5 , 4 1 5 2 2 , 6 1 2 3 7 , 6
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Т а б л и ц а  13

при различной оптической плотности атмосферы на уровне 1000 мб

че ск и х  м а с с

3 5 8 1 2 3 5 8

хо (Хо) = 0,3 •ч) (>ч>) =  0,5
0,0 0,0 ' 0,0 1,9 0,1 0,0 0,0 0,0
0,7 0,1 0,0 6,4 1,3 0,3 0,0 0,0
2,0 0,3 0,0 9,4 2,7 0,8 од 0,0
3,3 0,7 0,0 12,1 4,0 1,4 0,2 0,0
4,4 1,1 0,1 13,1 5,0 1,9 0,3 0,0-

10,4 2,5 0,1 42,9 13,1 4,4 0,6 0,0.

20,2 6,8 1,3 47,0 20,8 9,2 1,8 0,2
32,6 13,5 3,6 62,2 31,4 16,0 4,1 0,5
37,0 17,6 5,8 62,3 34,5 19,1 5,8 0,9'
40,3 20,7 7,7 63,7 37,3 21,8 7,5 1,6
43,1 23,5 9,5 65,3 39,9 24,4 9,1 2,1
43,3 25,3 11,5 62,0 39,7 25,4 10,6 2,8
45,5 28,9 14,5 61,1 41,0 27,5 12,6 3,8-
22,2 14,7 7,9 28,7 19,9 13,8 6,6 2,2

284,2 151,0 61,8 452,3 264,5 157,2 58,1 14,1

21,9 14,7 8,2 27,9 19,6 13,8 6,8 2,4
42,8 29,8 17,4 52,8 38,0 27,4 14,2 5,3.
41,0 29,5 17,9 49,5 36,4 26,8 14,6 5,8

389,9 225,0 105,3 582,5 358,5 225,2 93,7 27,6.

47,4 35,0 22,1 56,4 42,2 31,7 17,8 7,6
44,1 33,3 21,7 51,6 39,5 30,3 17,7 7,9-
40,3 30,9 21,0 46,1 36,2 28,4 17,1 8,1
38,6 30,2 20,9 43,9 34,8 27,6 17,3 8,5

250,7 198,5 158,9 276,4 231,0 192,2 133,9 78,8
103,2 90,6 74,8 109,9 97,3 86,1 66,4 45,3
46,3 42,1 36,5 48,6 44,1 40,0 33,1 24,9
23,3 21,5 19,1 24,2 22,3 20,6 17,6 13,9
13,1 12,2 11,1 13,5 12,6 11,8 10,3 8,5
7,6 7,2 6,5 7,8 7,3 6,9 6,2 5,1
8,3 7,9 7,4 8,5 8,1 7,7 7,0 6,1
4,2 4,2 3,9 4,4 4,2 4,1 3,8 3,3
2,2 2,2 2,1 2,3 2,2 2,2 2,0 1,9-
2,7 2,6 2,6 2,7 2,6 2,6 2,5 2,5

632,0 518,4 408,6 686,3 584,4 492,2 352,7 222,4

1032,3 745,9 514,0 1311,7 956,0 721,8 447,0 250,0
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паром при данных условиях высоты солнца, оптической плотно
сти и запаса воды в атмосфере.

Т а б л и ц а  1 4

Функция пропускания водяного пара (1 — А и )  д л я  важнейших полос 
в зависимости от количества осажденной воды w m

W см xw

Полосы поглощения, мк

0,7 0,8
ра г 
0,94 ф 1,1 <Р 1,38 a  1,87 X 2,7 3,2

0 , 5 4 , 7 0 , 9 7 0 , 9 7 0 , 9 1 0 , 9 0 0 , 5 8 0 , 5 9 0 , 3 6 0 , 6 9
1 , 0 6 , 7 0 , 9 6 0 , 9 5 0 , 8 7 0 , 8 6 0 , 4 8 0 , 5 2 0 , 2 9 0 , 5 0

1 , 5 8 , 2 0 , 9 5 0 , 9 4 0 , 8 4 0 , 8 3 0 , 4 3 0 , 4 9 0 , 2 6 0 , 4 3
2 , 0 9 , 5 0 , 9 4 0 , 9 3 0 , 8 2 0 , 8 1 0 , 3 9 0 , 4 6 0 , 2 2 0 , 2 9
2 , 5 1 0 , 6 0 , 9 3 0 , 9 3 0 , 8 0 0 , 7 9 0 , 3 8 0 , 4 5 0 , 2 2 0 , 2 8
3 , 0 1 1 , 6 0 , 9 3 0 , 9 2 0 , 7 8 0 , 7 7 0 , 3 4  : 0 , 4 2 0 , 1 8 0 , 1 3
4 , 0 1 3 , 4 0 , 9 2 0 , 9 1 0 , 7 5 0 , 7 4 0 , 3 0 0 , 4 0 0 , 1 5 0 , 0 2
5 , 0 1 5 , 0 0 , 9 1 0 , 9 0 0 , 7 2 0 , 7 1 0 , 2 8  1 0 , 3 8 0 , 1 3 0 , 0 0

1 0 , 0 2 1 , 2 0 , 8 7 0 , 8 5 0 , 6 1 0 , 6 0 0 , 1 9 0 , 3 1 0 , 0 6 0 , 0 0
1 5 , 0 2 5 , 9 0 , 8 4 0 , 8 2 0 , 5 4 0 , 5 3 0 , 1 4 0 , 2 8 0 , 0 2 0 , 0 0
2 0 , 0 3 0 , 0 0 , 8 1 0 , 7 9 0 , 4 8 0 , 4 6 0 , 1 0 0 , 2 5 0 , 0 0 0 , 0 0

Энергия, поглощенная в отдельной полосе, может быть вычис
лена по формуле

Д5 =  А„(Д50>х), (5.8)

при этом величина Аи берется как дополнение до единицы вели
чин табл. 14, а AS0, а,— среднее для данной полосы значение 
-So, я — вычисляется по данным табл. 3.

Величины AS, определяемые по формуле (5.8), должны полу
читься преувеличенными, так как при таком способе учета при
нимается, что вся внеземная радиация в спектральных границах 
данной полосы испытывает поглощение. Между тем в действи
тельности часть радиации в этих спектральных пределах рассеи
вается, не подвергаясь поглощению. Если же в формулу (5.8) вме
сто величины ASo, \ подставить величину AS*, % (т. е. принять, что 
радиация поглощается только после прохождения слоя рассеи
вающей атмосферы и определенной оптической плотности) , то вы
численные величины Д5 окажутся преуменьшенными, так как 
поглощение происходит одновременно с рассеянием на всем пути 
от верхних пределов атмосферы до данного уровня. Можно ду
мать, что действительное количество энергии, потерянное при по
глощении радиации водяным паром атмосферы, лежит между ве
личинами AS, полученными обоими методами, и близко к средней 
из них, т. е. соответствует формуле

Д 5 =  - ф - [ Д 5 м  +  Д 5 ,.х ] . (5 .9 )
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§ 17. Некоторые результаты расчетов интенсивности 
прямой радиации в реальной атмосфере

Изменение интенсивности прямой солнечной радиации на пер
пендикулярную поверхность в зависимости от т, то (Я,0) и до на 
уровне 1000 мб представлено в табл. 15. Величины Sm при до=0,0 
взяты из табл. 3 и 13, а при ДО, отличных от нуля — из таблиц Ава
сте, Молдау и Шифрина.

Все величины табл. 15 относятся к значению S o =  
=  1,98 кал • см~г • мин~1.

Т а б л и ц а  1 5

И н т е н с и в н о с т ь  п р я м о й  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  п р и  р а з л и ч н ы х  с о с т о я н и я х  
п р о з р а ч н о с т и  а т м о с ф е р ы ,  кал • смг2 • мин-1

Число оптических м асс

*0 (К) w см
1 2 3 4 5 6

И д е а л ь н а я  а т м о с ф е р а 0 , 1 0 , 0 1 , 7 5 1 , 6 2 1 , 5 1 1 , 4 3 1 , 3 6 1 , 3 0

С л а б о е  п о м у т н е н и е 0 , 2
0 , 2
0 , 2
0 , 2

0 , 0
0 , 5

2 , 1
3 , 0

1 , 6 4
1 , 4 5
1 , 3 7
1 , 3 5

1 , 4 2
1 , 2 0

1 , 1 1
1 , 0 8

1 , 2 5
1 , 0 1
0 , 9 2
0 , 9 0

1 , 1 3
0 , 8 7
0 , 7 8
0 , 7 6

1 , 0 1
0 , 7 6
0 , 6 6
0 , 6 3

0 , 9 2
0 , 6 6
0 , 5 8
0 , 5 5

С р е д н и й  о п т и ч е с к и й  
р е ж и м

0 , 3
0 , 3
0 , 3
0 , 3

0 , 0
0 , 5

2 , 1
3 , 0

1 , 5 2
1 , 3 4
1 , 2 6
1 , 2 4

1 , 2 4
1 , 0 3
0 , 9 5
0 , 9 3

1 , 0 3
0 , 8 2
0 , 7 4
0 , 7 2

0 , 8 8
0 , 6 6
0 , 5 9
0 , 5 7

0 , 7 5
0 , 5 4
0 , 4 7
0 , 4 5

0 , 6 6
0 , 4 5
0 , 3 9
0 , 3 7

С и л ь н о е  п о м у т н е н и е 0 , 5
0 , 5
0 , 5
0 , 5

0 , 0
0 , 5

2 , 1
3 , 0

1 , 3 1
1 , 1 5
1 , 0 8
1 , 0 6

0 , 9 6
0 , 7 7
0 , 7 1
0 , 6 9

0 , 7 2
0 , 5 4
0 , 4 9
0 , 4 7

0 , 5 6
0 , 4 0
0 , 3 5
0 , 3 3

0 , 4 5
0 , 3 0
0 , 2 6
0 , 2 4

0 , 3 7
0 , 2 2
0 , 1 9
0 , 1 8

Зимним условиям средних широт соответствуют величины S  
для то(Ао)=0,2 (незначительное аэрозольное помутнение) и до= 
= 0 ,5  см. Средние условия прозрачности в летние месяцы харак
теризуются значениями 5  для т0 (Я0) = 0 ,3  и до=2,1 см. Эти значе
ния соответствуют, по Шифрину и Авасте, стандартной радиаци
онной модели атмосферы. Величины 5  для т0 (Ло)=0,5 и до=3,0 см 
близки к тем, какие могут наблюдаться в летние месяцы при вы
сокой температуре и влажности в сильно замутненной атмо
сфере.

Ход интенсивности радиации в зависимости от т представлен 
для этих случаев на рис. 22. Из этого графика и данных табл. 15 
можно видеть, что изменение оптической плотности оказывает на 
интенсивность радиации значительно большее влияние, чем изме
нение содержания водяного пара в атмосфере. Последнее за
метно влияет на интенсивность радиации только при малых
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значениях w (от 0,0 до 0,5 см). При изменении w от 2,1 до 3,0 см 
интенсивность радиации при всех значениях т и то(Яо) умень
шается всего лишь на 0,02—0,03 кал • см~2 • мин~1. Отсюда сле
дует, что и в реальной атмосфере солнечная радиация ослаб
ляется главным образом путем рассеяния.

S m кал-см '7- м ин'

Р и с .  2 2 .  З а в и с и м о с т ь  и н т е н с и в н о с т и  п р я м о й  
р а д и а ц и и  S m о т  т, т о ( Я о )  и  w.

1 — д л я  и де а л ь н о й  а т м о с ф е р ы ;  2 — по р а с ч е т у  д ля  
То(Яо)яяО,3 и ш = 0 , 0 ;  3  -  т о  ж е  и а д = 0 ,5  см; 4 — то  ж е  
н w=2,l см; 5 — т о  ж е  и ш = 3 , 0  см; 6 —  по н а б л ю д е 

ниям при с р е д н и х  у с л о в и я х  прозр ач нос ти .

Данные табл. 15 позволяют также вычислить интегральный 
коэффициент прозрачности аэрозольной атмосферы ра и устано
вить его связь с оптической плотностью То. Общий коэффициент 
прозрачности слоя воздуха с аэрозольными частицами вычис
ляется по формуле

4/~Sd /с im



а коэффициент прозрачности самих взвешенных в воздухе аэро
зольных частиц, т. е. дисперсной фазы атмосферного аэрозоля — 
по формуле

=  ( 5 Л 1 )

причем
;г P =  PiPd• (5-12)

Рассчитанные по этой формуле величины р а  указаны в табл. 16.

Т а б л и ц а  1 6

Коэффициенты прозрачности аэрозольной атмосферы ( S 0=  1,98 кал • смг2 ■ мин~')

Число оптических масс
El
Pi

*0 (*о )
1 2 3 4 5 6

Pd 0 , 2
0 , 3
0 , 5

0 ,9 3 4
0 , 8 6 9
0 , 7 4 9

0 ,9 3 6
0 ,8 7 5
0 ,7 7 0

0 , 9 3 9
0 ,8 8 0
0 ,7 8 1

0 ,9 4 3
0 , 8 8 5
0 ,7 9 1

0 ,9 4 2
0 ,8 8 8
0 ,8 0 2

0 , 9 4 4
0 ,8 9 3
0 ,8 1 1

1 ,0 1
1 , 0 3
1 , 0 8

р 0 , 2
0 , 3
0 , 5

0 ,8 2 8
0 ,7 6 8
0 ,6 6 2

0 ,8 4 7
0 ,7 9 1
0 ,6 9 6

0 ,8 5 8
0 , 8 0 4
0 , 7 1 4

0 ,8 7 0
0 ,8 1 6
0 ,7 2 9

0 , 8 7 4
0 ,8 2 4
0 , 7 4 3

0 ,8 8 0
0 , 8 3 3
0 ,7 5 6

1 , 0 6
1 ,0 8
1 , 1 4

Величины отношения ——  в последнем столбце таблицы ха-
Pi

рактеризуют влияние эффекта Форбса в аэрозольной атмосфере.
ОбД ля идеальной атмосферы, по данным табл. 6, величина ----- =
Pi

=  1,06. Для аэрозольной атмосферы при небольшой и средней 
величине оптической плотности это отношение существенно не ме
няется. И только для сильно замутненной атмосферы, при 
То(Яо)=0,5 влияние эффекта Форбса заметно усиливается. От
сюда следует, что результаты расчетов по формулам, представ
ляющим дневной ход радиации в зависимости от некоторого по
стоянного значения коэффициента прозрачности, будут наиболее 
существенно отличаться от действительных величин в случаях за
мутненной атмосферы.

Между оптической плотностью То (Я0) и интегральным коэф
фициентом прозрачности слоя аэрозольной атмосферы при m = 1 
существует линейная зависимость (рис. 23), которая может быть 
выражена формулой

т0(А0) =  1 ,7 - 1 ,8 / 7  (5.13)
или

р  =  0 , 9 4 0 -  0.56^0 (Х0). (5 .1 4 )
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Интересно отметить, что вычисленная по р величина 

трального коэффициента ослабления радиации ац = —

инте- 
1SP
lg е

в аэрозольной атмосфере оказывается несколько меньше оптиче
ской плотности то(Яо). Так, при т=  1 наблюдается следующее 
соотношение величин:

ч  Оо) ■
ад . .  .

Лэф

0 , 2 0  
. 0 , 1 9  

0 , 6 1

0 , 3 0
0 , 2 6 ;
0 , 6 3

0 , 5 0
0 , 4 1
0 , 6 5

Разность т0 (Я0) — аа возрастает с увеличением оптической 
плотности. Объясняется это тем, что в аэрозольной атмосфере

эффективная длина волны 
Р ЯЭф смещается в сторону

длинных волн. Поэтому 
для Яэф значение коэффи
циента ослабления полу
чается меньше, чем для 
Х0 = 0,55 мк, и расхожде
ние по мере увеличения 
то(Яо) становится все бо
лее заметным.
§ 18. Расчеты рассеянной 

и суммарной радиации
Теоретический расчет 

потока рассеянной радиа
ции в реальной атмосфере 
представляет значитель
ные трудности вследствие 

необходимости учитывать, кроме релеевского рассеяния, допол
нительное рассеяние на аэрозольных—пылевых, водяных и ледяг  
ных — частицах. В моногенных и монодисперсных аэрозолях до- ■ 
полнительное рассеяние зависит от природы, размеров и количе
ства аэрозольных частиц. В гетерогенном и полидисперсном 
аэрозоле, каким является реальная земная атмосфера, рассеяние, 
кроме перечисленных факторов, зависит еще и от распределения 
общего числа аэрозольных частиц по размерам и происхождению.

Методы приближенного решения основных уравнений теории 
рассеяния света в атмосфере были развиты в работах В. Г. Ка- 
строва [1.7, 8, 9], А. Н. Гордова [1.4], Е. С. Кузнецова и Б. В. Ов- 
чинского [30], В. В. Соболева [53, 54], К. С. Шифрина [1.22], Ре
зультаты расчета рассеянной радиации безоблачного неба для  
различных значений физических параметров опубликованы в мо
нографиях Е. С. Кузнецова и Б. В. Овчинского [30], а также 
Е. М. Фейгельсон и сотрудников [59]. В упомянутой выше ра
боте [1] сообщаются также результаты расчета рассеянной ра-

Р и с .  2 3 .  С о о т н о ш е н и е  м е ж д у  о п т и ч е с к о й  
п л о т н о с т ь ю  То ( Я 0) и  к о э ф ф и ц и е н т о м  п р о 

з р а ч н о с т и  р п р и  т=  1.
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диации, произведенного для стандартной радиационной модели 
атмосферы (т0(А0)= 0 ,3 , w —2,1 см) при т—2 и на уровне моря. 
Расчет производился по формуле приближенного метода В. В. Со
болева [54]:

где А%— спектральное альбедо подстилающей поверхности, к — 
= 0 ,9 7  — постоянная, характеризующая форму индикатриссы 
рассеяния, a R — функция h и то(Яо). Величины Ах для летних и 
зимних (наличие снежного покрова) условий были взяты по ра
боте Дирмхирн [71 ]. При расчетах вводилась поправка на систе
матические ошибки метода Соболева и учитывалось поглощение 
в полосах водяного пара и углекислого газа.

Легко видеть, что подобные расчеты оказываются достаточно 
сложными и очень трудоемкими. Поэтому, естественно, возникает 
вопрос, йельзя ли без существенного ущерба для точности резуль
татов использовать более простые методы расчета.

В качестве такого простого метода можно попытаться приме
нить формулу Берлаге, столь успешно использованную Л. Г. Ма- 
хоткиным для расчета спектрального распределения рассеян
ной радиации в идеальной атмосфере (см. § 13 ).

Такое вычисление было произведено для тех же условий стан
дартной радиационной модели (т о (Л о )= 0 ,3 ; ш = 2 ,1  см) и т = 2, 
как и в работе [1]. Оказалось, что вычисление по формуле

дает величины Dx очень близкие к вычисленным Авасте, Молдау 
и Шифриным для летних условий. При расчете по формуле (5 .1 6 ) 
подозонные величины Sno, х взяты по данным табл. 3 для т—2, 
а за величины Sm приняты спектральные интенсивности радиации 
аэрозольной атмосферы при то (А о )= 0 ,3 , ш = 0 ,0  и т = 2 
(табл. 1 3 ). Коэффициент 0 ,54  близок к 7 г , т. е. величине коэффи
циента В в формуле Берлаге для идеальной атмосферы.

На рис. 24  представлены результаты точного теоретического 
расчета Авасте, Молдау и Шифрина и расчета по простой 
формуле (5 .1 6 ) . Результаты, полученные по формуле Берлаге, 
можно признать вполне удовлетворительными: в коротковолновой 
области при К <  0 ,45  мк эта формула дает на 10—1 2 %  более вы
сокие величины D x . В области 0 ,45— 0,70  мк обе кривые спек
трального распределения почти сливаются, при Я >  0,70  мк вели
чины, рассчитанные по формуле Берлаге плавно уменьшаются 
с длиной волны, тогда как кривая, построенная по точному рас
чету, испытывает волнообразные колебания. Интегральная ин
тенсивность рассеянной радиации по формуле (5 .1 6 ) равна 
0,181 кал • см*2 • M U H ~ i , а по точному расчету 0 ,168  кал • см~2 • мин-1. 
Расхождение этих величин составляет около 8%.

4  +  (1 —  Л х) (3 —  х) т0] х (5.15)

Dk =  0 ,5 4 (S no, , -  х) sin A =  0,27 (Sn0> x x) (5.16)
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Спектральное распределение рассеянной радиации при нали
чии снежного покрова получается несколько иным вследствие 
различий спектрального альбедо естественной подстилающей по
верхности (рис. 25) . Так, альбедо зеленого ландшафта в области

и х мкал

Р и с .  2 4 .  С п е к т р а л ь н о е  р а с п р е д е л е н и е  р а с с е я н н о й  р а д и а ц и и .
1 —  по р а с ч е т у  А в а с т е ,  М о л д а у  и Шифри на , 2 —  по ф о р м у ле  Б е р л а г е .  

А

Р и с .  2 5 .  С п е к т р а л ь н о е  а л ь б е д о  з е л е н о г о  л а н д 
ш а ф т а  ( 1)  и  п о в е р х н о с т и  с н е г а  (2).

0,30—0,70 мк меняется в пределах 5— 10%, а для снега-— в пре
делах 65—70%. С дальнейшим увеличением длины волны аль
бедо земной поверхности Л^(з) возрастает, а альбедо снега Ах(с) 
уменьшается. При Я = 0,83 мк Л*,(з) = Л я(с), при Я >  0,83 мк со
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отношение становится обратным, Ая(з) >  Лд,(с). В соответствии 
с этим величины Dx(с) превышают величины D%{з) на 30—35% 
при % <  0,70 мк, при Я = 0,83 мк D%{з) = D j,(с), а для больших 
длин волн Dx(з) >  Dx(c). Для интегральных интенсивностей 
D(с) превышает величины £ (з) на 22% вследствие преобладаю
щего влияния расхождений в величинах спектрального альбедо 
в видимой части спектра.

Методы расчета интегрального потока рассеянной радиации 
при различных прозрачности атмосферы й высоте солнца будут 
рассмотрены в § 23.

Qхмкам см2-мин!(для д  0,01мк)

Р и с .  2 6 .  С п е к т р а л ь н о е  р а с п р е д е л е н и е  с у м м а р н о й  р а д и а ц и и .

Спектральное распределение интенсивности суммарной ра
диации наиболее просто получается путем суммирования спект
ральных интенсивностей прямой радиации на горизонтальную по
верхность и рассеянной радиации

Qx =  K +  Dx =  Sxsinh + Dx. (5.17)
Спектральное распределение суммарной радиации для стан

дартной радиационной модели атмосферы при т = 2 изображено 
на рис. 26. Представление о спектральном составе потоков пря
мой, рассеянной и суммарной радиации в этом случае дает 
табл. 17.

В интегральном потоке суммарной радиации на горизонталь
ную поверхность прямая радиация составляет 74% и рассеян
ная 26 %.

Если необходимо определить только интегральную интенсив7 
ность суммарной радиации без учета ее спектрального распреде
ления, то для расчета могут быть применены более простые: фор
мулы, которые будут рассмотрены в § 23.
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Т а б л и ц а  17

Спектральный состав прямой, рассеянной и суммарной радиации
при т = 2

Спектральные промежутки мк

0 , 3 0 - 0 , 4 0 0 , 4 1 - 0 , 7 0 О Т 4̂ О

rf”1ОСОо Отро"18о

0 , 41—0,70 0 , 7 1 - 4 , 0 0 , 3 0 - 4 , 0

мкал• см • мин 1 Проценты

S' 0 , 0 1 2 0 , 2 0 0 0 , 2 7 2 0 , 4 8 4 2 , 5 4 1 , 3 5 6 , 2 1 0 0 , 0

D 0 , 0 2 4 0 , 1 0 2 0 , 0 4 3 0 , 1 6 9 1 4 , 2 6 0 , 4 2 5 , 4 1 0 0 , 0

Q 0 , 0 3 6 0 , 3 0 2 0 , 3 1 5 0 , 6 5 3 5 , 5 4 6 , 3 4 8 , 2 1 0 0 , 0

Г л а в  а 6

РАСЧЕТ ИНТЕНСИВНОСТИ РАДИАЦИИ ПОДАННЫМ
ИЗМЕРЕНИЙ

§ 19. Обобщение результатов наблюдений

В связи с тем, что применить точные теоретические методы 
для расчета радиационных характеристик невозможно, определе
ние их в конкретных условиях данного места и времени должно 
основываться на некотором минимальном количестве исходных 
данных, получаемых путем непосредственных измерений. Для 
обоснования методики таких расчетов необходимо обобщить 
имеющийся наблюдательный материал и проанализировать его 
в целях выявления общих и устойчивых закономерностей, кото
рые можно было бы использовать для расчета.

Установить эмпирические закономерности, определяющие ин
тенсивность прямой солнечной радиации при отсутствии облачно
сти, стало возможно лишь после выработки достаточно точных 
методов измерений и организации регулярно действующих акти
нометрических станций. Первые работы в этом направлени появи
лись в 20—-30-х годах XX столетия.

До 1925 г. актинометрические наблюдения производились 
в произвольные сроки и без определенной программы. Измерен
ные величины интенсивности радиации относились к различным 
высотам солнца и состояниям прозрачности атмосферы, так что 
выделить влияние каждого из этих факторов в отдельности было 
очень трудно. Выявлению количественных зависимостей общего 
характера препятствовало также недостаточное число наблюде
ний, производившихся в очень небольшом числе пунктов и притом 
недостаточно регулярно.
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Положение существенно изменилось после того, как на конфе
ренции Международной комиссии по солнечной радиации, прохо
дившей в Давосе в августе—сентябре 1925 г., известным амери
канским актинометристом Г. Кимболлом было внесено предложе
ние об однотипной программе измерений, и публикации данных 
о солнечной радиации. Согласно этому предложению, величины 
интенсивности солнечной радиации должны были измеряться при 
постоянных высотах солнца h, равных 90; 41,7; 30,0; 23,5; 19,3; 
16,4; 14,3; 12,6; 11,3 и 10,2° и соответствующих числу относитель
ных оптических масс атмосферы т, равных 1,0; 1,5; 2,0; 2,5; 3,0; 
3,5; 4,0; 4,5; 5,0 и 5,5, по таблице Бемпорада.

При таком порядке наблюдений величина интенсивности ра
диации, измеренная при данной высоте солнца, определялась 
только степенью прозрачности атмосферы. При постоянной про
зрачности атмосферы наблюдения при различных значениях т 
характеризовали зависимость интенсивности радиации только 
от высоты солнца. Таким образом, создавалась возможность ис
следовать эмпирические зависимости интенсивности от каждого 
из этих двух основных факторов в отдельности.

Предложенная Кимболлом программа могла быть выполнена 
либо при непрерывной регистрации интенсивности радиации 
(когда величины интенсивности, соответствующие данной высоте 
солнца, могли быть непосредственно определены по записям), 
либо при проведении измерений в точно определенные сроки, 
когда высота солнца равна постоянной высоте, предусмотренной 
программой наблюдений. Так как регистрация прямой солнеч
ной радиации, однако, производилась лишь в крайне ограничен
ном числе пунктов, а непосредственные измерения радиации при 
постоянных высотах солнца были очень трудоемкими, программа 
Кимболла не могла быть принята конференцией в качестве обя
зательной. Однако ее преимущества были настолько очевидными, 
что несколько сокращенные варианты этой программы были по
ложены в основу программ наблюдений и публикации их резуль
татов в ряде отдельных пунктов различных стран и для сети 
станций США и СССР.

В СССР результаты актинометрических наблюдений с 1925 г. 
стали публиковаться в «Бюллетене Постоянной актинометриче
ской комиссии при ГГО», выходившем под редакцией Н. Н. Ка- 
литина. Величины интенсивности радиации при постоянных вы
сотах солнца 11,3; 14,3; 19,3 и 30,0° (т, равном 5, 4, 3 и 2) уже 
за 1926 г. были опубликованы для трех станций: Слуцка (Пав
ловска), Ташкента и Феодосии. Для первого из этих пунктов 
были добавлены данные для h 6,8° (т = 8), при котором наблю
дения могли производиться в течение всего года. В даль
нейшем сеть станций, производивших измерения интенсивности 
радиации, непрерывно расширялась, и в 1940 г. данные об
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интенсивности прямой солнечной радиации при постоянных высо
тах солнца были опубликованы уже для 13 станций СССР.

В связи с организацией в 1950— 1951 гг. широкой актиномет
рической сети в СССР, возникла необходимость изменить сроки 
наблюдений, и с 1951 г. измерения интенсивности прямой сол
нечной радиации стали производиться не при постоянных высо
тах солнца, а в постоянные сроки 6 час 30 мин, 9 час 30 мин, 
15 час 30 мин и 18 час 30 мин. Но полученный к этому времени 
материал наблюдений при постоянных высотах солнца уже позво
лял установить общие эмпирические закономерности, связываю
щие интенсивность солнечной радиации с высотой солнца и про
зрачностью атмосферы. Выяснению этих закономерностей был 
посвящен ряд работ, выполненных в основном в СССР в период 
1930— 1950 гг.

Так, в 1931 г. в работе С. И. Сивкова [46] было отмечено, что 
разность интенсивностей радиации при двух определенных высо
тах солнца (в промежутке от 11 до 30°) в течение года остается 
почти постоянной. Эта закономерность использована для опреде
ления интенсивности радиации в зимние месяцы, которая соответ
ствует высотам солнца 30,0 и 19,3° (т= 2 и 3) и не может быть 
измерена непосредственно. Например, для приведения к т — 2 и 
т = 3 к величинам интенсивности, измеренным при т = 4, прибав
лялась средняя разность между интенсивностями радиации при 
т== 2 и т = 4 или при т = 3 и т = 4, выведенная за те месяцы,, 
когда соответствующая высота солнца могла наблюдаться. Д аль
нейшее развитие и уточнение этого метода дано в работе [47], 
в 1938 г. В ней показано, что в действительности разность интен
сивностей радиации при двух различных высотах солнца (или оп
тических массах) должна зависеть от содержания водяного пара 
в атмосфере w или от связанной с ним абсолютной влажности 
у поверхности земли. С увеличением количества водяного пара 
разность интенсивностей возрастает. Однако если ограничиться 
интервалом изменения т от 1,5 до 5 и w от 5 до 25 мм, то для  
чистой (т. е. не содержащей пыли и продуктов конденсации) ат
мосферы величины разностей меняются лишь в небольших пре
делах (0,02—0,04 кал • см~2 • мин-1) . Для реальной же ат
мосферы эти пределы оказались еще более узкими (0,01— 
0,02 кал • см~г • мин~4) и почти одинаковыми для пунктов с такими 
различными условиями, как Арктика и Туркмения. Отсюда сле
довал вывод, что разности интенсивностей радиации при посто
янных высотах солнца (от 8 до 45°) можно считать «актиномет
рическими константами» и принять для них следующие средние 
значения:

Разность интенсивностей . . S i,5—S2 S 2—S3 S2—S4 S2—65 S2—Ss
Средние значения,

кал-см~2-мин- 1 ................................ 0 , 1 1  0 , 1 7  0 , 3 0  0 , 4 1  0 , 6 3
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Установление постоянства разностей 5  — 5 ^  позволяло ис
пользовать их средние значения для приведения величин интен
сивности, измеренных при любой высоте солнца, к какой-либо од
ной высоте, принятой за стандартную. Таким образом, появилась 
возможность сравнивать результаты измерений, произведенных 
в разных пунктах при различных высотах солнца, и освобождать 
вычисляемые характеристики прозрачности атмосферы от влия
ния эффекта Форбса.

Однако использование средних разностей S — S давало ре
шение вопроса лишь в первом приближении, так как в отдель
ных случаях очень чистого и сухого или, наоборот, очень влаж
ного и замутненного воздуха действительные значения разностей 
могли значительно отличаться от средних. Необходимо было ис
следовать по данным непосредственных измерений зависимость 
интенсивности радиации не только от высоты солнца, но и от про
зрачности атмосферы. Для решения этой задачи очень важное 
значение имела работа Н. Н. Калитина [22], опубликованная 
в 1943 г. В этой работе впервые приводятся средние значения ин
тенсивности радиации Sm, подсчитанные для каждой из 6 групп 
со средними величинами коэффициента прозрачности, равными
0,60; 0,65; 0,70; 0,75; 0,80; 0,85 (при т = 2). Данные подсчитаны 
для 7 станций СССР с различными климатическими условиями 
(Якутск, Иркутск, Саратов, Одесса, Евпатория, Владивосток и 
Ашхабад). Число использованных полных рядов наблюдений (от 
т = 1 , 5  до т = 8) составляло 1233. Все станции расположены на 
небольшой высоте над уровнем моря, так- что значения оптиче
ских масс для них можно считать одновременно и относитель
ными и абсолютными.

Полученные Н. Н. Калитиным результаты показали, что вели
чины Sm при одинаковых значениях т и р  для всех 7 станций по
лучились очень близкими, так что можно говорить о некоторой 
средней величине интенсивности, которую можно считать нор
мальной для данной высоты солнца и данного значения прозрач
ности атмосферы. Отсюда следует, что прозрачность атмосферы 
и число оптических масс можно считать единственными факто
рами, определяющими интенсивность прямой солнечной радиа
ции, и что общий, интегральный коэффициент прозрачности р мо
жет рассматриваться, как достаточно репрезентативная характе
ристика состояния прозрачности атмосферы.

Полученное Н. Н. Калитиным экспериментальное обоснование 
этих положений, далеко не очевидных с точки зрения строгой тео
рии, имеет первостепенное значение для дальнейшего развития 
методики расчета радиационного режима.

В 1949 г. таблица Н. Н. Калитина [22] была дополнена дан
ными С. И. Сивкова [48], причем число использованных рядов 
наблюдений возросло до 2168. Эта таблица, перевычисленная
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в единицах МПШ, дается ниже (табл. 18). Все величины интен
сивности приведены к среднему расстоянию от солнца.

Т а б л и ц а  1 8

Средние величины интенсивности прямой солнечной радиации  
(кал • см~2 ■ muhJ) в зависимости от числа масс и прозрачности атмосферы

Прозрачность Пределы
Число оптических м асс 03

ЕЙ К

Xев
S SО) о

атмосферы изменения S2
8 5 4 3 2 1.5

О»
о  о.Ч 1>
в  2  J5 со ЕГ я В 

п
ро

ц
 

от 
об

щ
 

ч
и

сл
а

О ч е н ь  н и з к а я  
С и л ь н о  п о н и 

< 0 , 7 8 0 , 1 5 8 0 , 2 9 8 0 , 3 9 0 0 , 5 2 5 0 , 6 9 8 0 , 8 5 2 1 7 1

ж е н н а я  . . 0 , 7 8 — 0 , 9 0 0 , 2 4 4 0 , 4 1 9 0 , 5 2 2 0 , 6 5 3 0 , 8 4 3 1 , 0 0 1 8 3 4

П о н и ж е н н а я  . 0 , 9 1 — 1 , 0 3 0 , 3 4 0 0 , 5 3 3 0 , 6 4 7 0 , 7 7 5 0 , 9 6 0 1 , 1 0 0 3 4 0 1 6
Н о р м а л ь н а я  . 1 , 0 4 — 1 , 1 5 0 , 4 7 0 0 , 6 8 2 0 , 7 9 1 0 , 9 2 3 1 , 1 0 3 1 , 2 2 0 1 0 2 3 4 7

П о в ы ш е н н а я  . 1 , 1 6 — 1 , 2 8 0 , 6 0 0 0 , 8 1 4 0 , 9 2 3 1 , 0 5 3 1 , 2 2 2 1 , 3 2 7 6 5 8 3 0

В ы с о к а я  . . . > 1 , 2 8 0 , 7 4 8 0 , 9 5 7 1 , 0 6 7 1 , 1 8 6 1 , 3 5 0 1 , 4 3 2 4 7 2

Эта таблица обобщает около 13 000 отдельных измерений ин
тенсивности радиации. Разбивка рядов наблюдений на группы 
производилась по величинам интенсивности радиации при 
т = 2.

Данные таблицы показывают, что прозрачность атмосферы, 
близкая к средней, наблюдается наиболее часто — в 47% общего 
числа случаев. Повышенная прозрачность наблюдается почти 
вдвое чаще, чем пониженная. Предельные состояния как наибо
лее высокой, так и наиболее низкой прозрачности наблюдаются 
очень редко.

Случайные ошибки средних значений интенсивности неодина
ковы для каждой горизонтальной строчки таблицы, вследствие 
различного числа случаев. Поэтому дневной ход интенсивности 
радиации получается наиболее правильным в случаях нормаль
ной, повышенной и пониженной, прозрачности и менее правиль
ным в остальных случаях.

В каждой отдельной группе средние значения интенсивностей 
по каждой отдельной станции не вполне совпадают, но расхожде
ния между ними незначительны, и ход кривых интенсивности 
в зависимости от числа т получается одинаковым. Этот ход пред
ставлен на рис. 27 для условий нормальной, очень низкой и высо
кой прозрачности.

Учитывая большое число измерений, обобщенных в табл. 18,. 
можно думать, что она с удовлетворительной точностью представ
ляет зависимости между интенсивностью радиации, высотой 
солнца и прозрачностью, наблюдаемые в реальной атмосфере. 
Поэтому интересно сопоставить данные этой таблицы с результа
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тами теоретических расчетов, в частности, расчетов Шифрина, 
Авасте и Молдау, представленных в табл. 15.

Прежде всего обращает на себя внимание то обстоятельство, 
что средняя стандартная радиационная модель атмосферы, для  
которой авторами работы [1] приняты определяющие значения 
Я,0= 0 ,5 5  мк, то(Яо)=0,3 и w = 2,1 см, дает значения интенсивно
сти радиации, больше соответствующие не нормальной, а пони
женной прозрачности атмо
сферы табл. 18, если сравни- shm-cm2muh' 
вать величины интенсивности, 
наблюдаемые при т —2, (или 
h —30°). Следовательно, в ог
ромном большинстве случаев 
(79% ) действительная про
зрачность атмосферы характе
ризуется значениями То (Ло) < 0,3  
или значениями оу<2,1 см. Бо
лее вероятно первое, так как 
ряды наблюдений табл. 18 от
носятся преимущественно к 
теплому периоду, для которого 
среднее значение ш = 2,1 см 
нельзя считать завышенным.
Наиболее высокие значения ин
тенсивности табл. 15 (т0(Ао) =
= 0,2; w = 0,5 см) близки к зна
чениям табл. 18 для повышен
ной прозрачности атмосферы, 
вероятность которой состав
ляет 30%. Следовательно, в 
реальной атмосфере могут, хо
тя и не часто, наблюдаться 
случаи, когда то(Яо) < 0 ,2  и да<С 
< 0 ,5  см. Минимальные значе
ния интенсивностей в табл. 15 
(to (Яо) = 0,5, ш = 3,0 см) и 
табл. 18 (очень низкая прозрачность атмосферы с вероятностью 
1% ) почти совпадают, так что указанные значения То(Ло) и w 
можно считать максимальными и для реальной атмосферы.

Систематические различия между вычисленными теоретиче
ски и полученными из наблюдений величинами Sm отмечаются 
в дневном ходе радиации. Это можно видеть из табл. 19, в ко
торой значения интенсивности округлены до сотых долей 
кал • смг2 • мин-1 .

В табл. 19 сопоставлены попарно те строчки табл. 15 и 18, 
в которых значения интенсивности при т —1,5 или равны, или от
личаются не более чем на 0,01 кал. При этом оказывается, что

Р и с .  2 7 .  Д н е в н о й  х о д  и н т е н с и в н о с т и  
р а д и а ц и и  п о  д а н н ы м  н а б л ю д е н и й ,  п р и  
в ы с о к о й  ( 1) ,  с р е д н е й  (2) и  н и з 

к о й  ( 3 )  п р о з р а ч н о с т и  а т м о с ф е р ы .
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Т а б л и ц а  19
Дневной ход  интенсивности радиации по теоретическому расчету 

при разных г и w (табл. 15 ) и наблюдениям (табл. 18) при разной
прозрачности

Данные
по

табл.
X W СМ Прозр ачность

1,5

Число

2

штическ

3

их мас с  

4 5

J 5 
">1,5

1 5 0 , 2 0 , 5 1 , 3 2 1 , 2 1 1 , 0 2 0 , 8 8 0 , 7 5 1 , 0 8
1 8 П о в ы ш е н н а я 1 , 3 3 1 , 2 2 1 , 0 5 0 , 9 2 0 , 8 1 1 , 0 9
1 5 0 , 2 3 , 0 1 , 2 1 1 , 1 0 0 , 9 1 0 , 7 6 0 , 6 2 1 , 1 0
1 8 Н о р м а л ь н а я 1 , 2 2 1 , 1 0 0 , 9 2 0 , 7 9 0 , 6 8 1 , 1 2
1 5 0 , 3 2 , 1 1 , 1 0 0 , 9 6 0 , 7 5 - 0 , 5 9 0 , 4 7 1 , 1 1
1 8 П о н и ж е н н а я 1 , 1 0 0 , 9 6 0 , 7 8 0 , 6 5 0 , 5 3 1 , 1 4
1 5 0 , 5 3 , 0 0 , 8 6 0 , 7 0 0 , 4 5 0 , 3 3 0 , 2 3 1 , 1 3
1 8 О ч е н ь  н и з к а я 0 , 8 5 0 , 7 0 0 , 5 2 0 ;  3 9 0 , 3 0 1 , 2 1

с увеличением т расхождения между значениями Sm также уве
личиваются. Можно отметить также увеличение расхождений и 
с понижением прозрачности атмосферы. В последнем вертикаль
ном столбце таблицы помещены величины отношения коэф
фициентов прозрачности, характеризующие влияние эффекта 
Форбса. Принимая во внимание, что для идеальной атмосферы,

Рьпо данным табл. 6, величина отношения ------ - =  1,03, можно ви-р 1 ,5

деть, что эффект Форбса проявляется тем сильнее, чем ниже про
зрачность атмосферы. Это вполне естественно, так как с пониже
нием прозрачности вследствие рассеяния и особенно селективного 
поглощения радиации водяным паром различия коэффициентов 
прозрачности в отдельных участках спектра резко увеличиваются. 
При этом эффект Форбса начинает проявляться и в длинноволно
вой области спектра (X >  0,70 мк), для которой в идеальной ат
мосфере он отсутствовал (см. табл. 7). Следует также отметить, 
что эффект Форбса сказывается более заметно на величинах, по
лученных из наблюдений, чем на величинах, определенных рас
четным путем.

Отмеченные выше расхождения между результатами расчета 
и наблюдения могут быть объяснены тем, что в реальной атмо
сфере средние значения то и w находятся в несколько иных соче
таниях, чем это было принято для стандартной радиационной мо
дели. Именно расчетным значениям w, по-видимому, соответ
ствуют средние значения То, несколько меньшие расчетных.

Данные табл. 18 могут быть использованы для: 1) определе
ния дневного хода радиации по немногим отдельным измерениям 
или даже одному измерению, 2) определения интенсивности ра
диации при некоторой высоте солнца Лг по интенсивности, изме
ренной при другой высоте солнца Аь 3) приведения к одной и той
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же высоте солнца величин интенсивности, измеренных в течение 
дня, что дает возможность определить действительные изменения 
прозрачности атмосферы, не искаженные влиянием эффекта 
Форбса. Для этих целей необходимо составить более детальные 
таблицы, интерполируя данные табл. 18 для более узких проме
жутков изменения высот солнца (или значений т) и характери
стик прозрачности атмосферы. За характеристику прозрачности 
атмосферы удобнее всего принять интенсивность радиации при 
h—30° (пг—2) или /г=90° ( m = 1). Такая характеристика про
зрачности может рассматриваться как первичная, по которой мо
жет быть вычислена любая другая характеристика. Кроме того, 
необходимо экстраполировать значения 5  Для высот солнца, боль
ших 42°, для которых непосредственных наблюдений не произво
дилось. Такая таблица, детализированная по значениям S i через
0,01 кал • смг2 • мин~х, но недостаточно детализированная по т ,  
приведена в работе [48]. Почти одновременно была опубликована 
таблица, составленная М. С. Аверкиевым [2]. В этой таблице зна
чения 5  даются через 0,02 кал • смг2 • мин~1 (при т = 2) и через 2° 
высоты солнца (от 6 до 60°) или через 5° (от 60 до 90°), а также 
для целых значений т .

В 1961 г. была издана номограмма, составленная К. А. Та- 
варткиладзе [55] и позволяющая графически определять вели
чины 5  для любых значений p a h  (или т). Все эти таблицы и но
мограмма дают почти одинаковые результаты для высот солнца 
до 45°, но для больших высот солнца определяемые по ним зна
чения интенсивности несколько расходятся. Расхождения яв
ляются следствием различий в методике экстраполяции величин 
для высот солнца, больших 45° (или т < 1 ,5 ) .  К сожалению, ме
тодика, примененная при составлении всех перечисленных 
таблиц, не может быть признана безупречной. Поэтому пред
ставляется целесообразным пересмотреть произведенные расчеты, 
уделив особое внимание обоснованию методики экстраполяции 
данных табл. 18.

Наиболее свободны от ошибок субъективного характера и наи
более легко поддаются проверке результаты математической экс
траполяции экспериментальных данных. Для математической экс
траполяции необходимо выразить результаты измерений интен
сивности радиации некоторой математической формулой. Вид 
формулы определяется либо на основании теоретических сообра
жений, либо чисто эмпирически по форме кривой, графически 
представляющей результаты наблюдений. Входящие в формулы 
значения постоянных параметров определяются так, чтобы вы
числяемые по формулам значения Sm наиболее близко подходили 
к измеренным при тех же значениях независимых переменных.

Так как через одни и те же экспериментальные точки графика 
можно провести несколько кривых, то результаты измерений ин
тенсивности могут быть представлены различными формулами.
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Эти формулы могут одинаково хорошо представлять результаты 
наблюдений в промежутке наблюдаемых изменений аргумента. 
Иначе говоря, формулы могут быть одинаково хороши как интер
поляционные. Но они могут давать совершенно различные ре
зультаты за исследованными пределами изменений аргумента 
(в данном случае для значений h >  42° или т <  1,5), а некото
рые формулы могут оказаться непригодными в качестве экстра
поляционных. Возможно также, что формулы удовлетворительно 
согласуются с наблюдениями при нормальных, средних усло
виях прозрачности и значительно отклоняются от действительно
сти при высокой или низкой прозрачности. Большинство формул 
проверялось на ограниченном материале наблюдений, проверка 
же применимости нескольких формул на одном и том же доста
точно надежном материале наблюдений вообще не производи
лась. Между тем такая проверка необходима для обоснованного 
выбора количественной зависимости, которая может быть поло
жена в основу расчета интенсивности интегрального потока пря
мой солнечной радиации в реальной атмосфере.

§ 20. Эмпирические и полуэмпирические формулы дневного 
хода интенсивности прямой солнечной радиации

За 120 лет существования актинометрии в разное время было 
предложено и применялось для представления дневного хода ра
диации большое число формул чисто эмпирического или полуэм- 
пирического происхождения. Из этих формул мы рассмотрим те, 
которые наиболее часто применялись при обобщении и анализе 
результатов наблюдений, а также некоторые формулы, предло
женные в последние годы.

1. Формула Бугера (1.4), которая была применена Пуйе при 
обработке первых серий наблюдений с его «пиргелиометром» 
в 1838 г. Из сказанного в § 12 об эффекте Форбса следует, что 
эта формула в применении к интегральному потоку радиации не 
может дать удовлетворительного согласия с действительностью 
и должна приводить к систематическим ошибкам. Но именно по 
этой причине сопоставление результатов проверки этой и других 
формул представляет интерес.

2. Формула Форбса—Радо

S m =  A  +  ( S 0 - A ) < T -  ( 6 . 1 )

Эта формула, предложенная Форбсом [74], основывается на 
допущении, что интегральный поток S m состоит из двух потоков: 
потока А, очень мало ослабляемого атмосферой, и потока 
(So — А), который ослабляется атмосферой по закону Бугера и 
которому соответствует коэффициент прозрачности q. Радо
[1.70] применял эту формулу ко многим рядам измерений и при

108



шел к выводу, что формула дает удовлетворительное согласие 

с наблюдениями при q = — ..
О

3. Формула Крова [69], имеющая чисто эмпирическое проис
хождение

( 6 . 2 )S o

( 1  + с т )» '
где b и с  — постоянные для данного ряда.

4. Формула Бемпорада [66]
Sm =  S0p'»n . (6.3)

Так как при т=  1 Sm=Sop, величина р в формуле Бемпорада 
также означает бугеровский коэффициент прозрачности при т=  
=  1. Кроме того, дополнительной характеристикой прозрачности 
атмосферы служит величина п.

5. Формула Кастрова [26]

Здесь прозрачность атмосферы характеризуется величиной ко
эффициента с.

С. И. Савинов [44] отмечал, что формула Кастрова аналогична 
формуле Крова. Однако это не совсем так. Вычисления по форму
лам Крова и Кастрова дают близкие результаты только при не
больших значениях т и с  или при значениях Ь, близких к единице. 
Формула Кастрова, в отличие от других формул (кроме фор
мулы Бугера), имеет физическое обоснование. В связи с тем зна
чением, которое имеет эта формула для дальнейшего изложения, 
здесь приводится вывод формулы в том виде, в каком он был дан 
ее автором.

При выводе за исходную формулу принимается формула 
(1.10), выражающая интенсивность интегрального потока радиа
ции Sm (см. § 5). При этом за нижний предел интегрирования 
принимается не нуль, а Л = 0,25 мк, т. е. наименьшая длина волны, 
которая может наблюдаться в солнечном спектре на уровне моря.

Представим функцию S0, я в виде
5 0,х =  5 ( Х - Х 0Г е - а(Х- Л")_1, (6.5)

где В, г и а — некоторые постоянные. Эту функцию подчиняем
условию, чтобы она достигала максимума, равного So, % при том
же значении А ,= Л=0,47 мк, как и кривая внеземного распреде
ления радиации (см. табл. 3). При этом условии постоянная В 
принимает значение

B  =  S o ,x { l  - А 0) г е - а ( 1 - Л° Г \

где а —г (К— Я0).
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^

Я — Яо
П - 1

Е сли  ввести  о бозн ачен и е 0 =  — — , то

S 0 > x  =  S o , x e ~ r e r e ~ rS ( 6 . 6 )

Д ля р% принимаем, согласно эмпирической формуле Виль-
синга,

Рх =  е  =  (6.7)

где а  — характеристика прозрачности атмосферы.

Величина s =  ■_  а—  так же, как и а, характеризует про- 
Я — Яо 

зрачность атмосферы.
Принимая во внимание формулы (6.5) и (6.6), получаем

со со
S m =  $ S 0, xP? d k  =  S QlX ( у  —  Х 0)  J  Ь~г е ~ ^ ш )  =

К о

S o . x f t - b o V r C r - l )

“  (r +  s m ) ^ ---------------’ ( 6 ‘ 8 )

где Г (г — 1) есть гамма-функция от (г — 1).
Д ля солнечной постоянной So получаем путем интегрирования 

уравнения (6.6)
00 со

S 0 =  j* S 0, x dX =  S 0, i  (J. A0) e  j* 9 e  9 =
0  о

=  5 о .х (Х -Х 0) е гГ ( г - 1 ) г - (г- 1). (6.9)
Сопоставляя (6.8) и (6.9), можем написать

« . “ т г — ( « - 1 0 )
1 Н----------т IV г J

Величина г должна быть определена таким образом, чтобы 
формула (6.8) наиболее точно выражала спектральное распреде
ление интенсивности радиации за пределами атмосферы. Это 
наилучшее приближение достигается при значении г^2. Обозна- 

s а
чая — =,;----- ----------- через с  и принимая 2, получаем фор-

т 2 (Я ■—■ Яо)
мулу Кастрова в обычной форме

S o
1 +  cm ( 6 . 1 1 )

Очевидно, формула Кастрова может соответствовать действи
тельности в той мере, в какой является справедливой формула
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Вильсинга, выражающая спектральное распределение коэффи
циентов прозрачности реальной атмосферы. Между тем справед
ливость формулы Вильсинга для всех очень разнообразных ус
ловий поглощения и рассеяния радиации в реальной атмосфере 
далеко не очевидна. В. Г. Кастров считал, что в расчеты по его 
формуле следует вводить поправку на селективное поглощение 
радиации в полосах водяного пара. Но наряду с этим он выска
зывал предположение, что формула может достаточно хорошо 
выражать зависимость S m от с и т и без введения поправки на 
поглощения. Для выяснения этого вопроса формула Кастрова 
должна быть проверена путем сопоставления с результатами 
измерений.

6. Формула Гульницкого [17]
S m =  S 0k - m2p m ( 6 . 1 2 )

при т=  1, Sm=Sokp.
Постоянный параметр k, лишь немногим меньший единицы 

(разность 1 — k составляет тысячные доли единицы), введен для  
исключения эффекта Форбса. Коэффициент прозрачности р наз
ван автором предельным коэффициентом прозрачности атмо
сферы. Он не равен в точности бугеровскому коэффициенту про
зрачности, но близок к нему по величине (рбуг=&г-теРпред). Лога
рифмируя обе части уравнения (22) и полагая 1 g p  =  a и \gk — 
= —Ь, получим

\gSm =  \gS0 + atn + bTn?, (6.13)

т. е. формула Гульницкого получается при допущении параболи
ческой зависимости между логарифмом интенсивности радиации 
и числом оптических масс. Формула (6.13) была использована 
как интерполяционная для расчета интенсивности радиации при 
т=  1 в работе [48].

7. Формула Сивкова [50]
1

Sm^ S 0p asinli+^-aK (6.14)

В этой формуле р — бугеровский коэффициент прозрачности 
атмосферы при т=  1, а — постоянный параметр, не зависящий 
от т и р. Формула представляет по существу формулу Бугера 
с измененным показателем степени при р. Цель изменения — ис
ключить эффект Форбса и сделать вычисляемые по формуле ве
личины Sm независящими от т.

8. Формула Мюрка [40]
Sm =  S0pmrnBm. (6.15)

В этой формуле р — также бугеровский коэффициент прозрач
ности при т~  1 (при т =  1 Sm=Sop). Эффект Форбса исклю
чается путем введения множителя тВт, в котором В является
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функцией прозрачности атмосферы (наряду с р). Как и формула 
Кастрова, формула Мюрка выведена математически при допуще
нии, что уменьшение интегрального коэффициента ослабления 
радиации а в реальной атмосфере пропорционально относитель
ному увеличению числа оптических масс

Отсюда видно, что величина В численно равна изменению ве-
d m

личины а, соответствующему =  1.
Чтобы перечисленные формулы представляли результаты на

блюдений с удовлетворительной точностью, они должны удовлет
ворять следующим условиям:

1. Для ряда наблюдений при различных высотах солнца, но 
при одной и той же прозрачности атмосферы вычисляемые по 
формулам значения характеристик прозрачности должны полу
чаться одинаковыми при всех значениях т от 1,5 до 8. Другими 
словами, значения характеристик прозрачности должны быть сво
бодны от влияния эффекта Форбса.

2. Входящие в формулы постоянные параметры также не дол
жны зависеть от т.

Если формулы применяются не только для интерполяции S  
в пределах 1,5 <  т <  8, но и для экстраполяции при т <  1,5, 
то к ним предъявляется дополнительное требование, чтобы усло
вия 1 и 2 удовлетворялись в более широком диапазоне измене
ний т, от 0 до 8.

Из рассматриваемых формул условию 1 явно не удовлетво
ряет формула Бугера, поскольку, как было показано ранее, вели
чины бугеровских коэффициентов прозрачности при разных зна
чениях т получаются различными. Можно думать, что условиям 1 
и 2 удовлетворяют формулы (6.12) — (6.15), поскольку в них пу
тем введения дополнительных параметров исключен эффект 
Форбса. Формулы (6.2) — (6.3) не дают оснований для предва
рительных заключений об их применимости и должны быть про
верены по данным измерений. Для проверки формул мы исполь
зуем данные табл. 18.

Так как формулы должны применяться в пределах изменений 
т от 1 до 8 (или h от 7 до 90°), то для каждой из них необходимо 
проверить выполнение не только условий 1 и 2, но и условия 3. 
Такая проверка представляется на первый взгляд трудно выпол
нимой, так как для высот солнца, больших 42° (или для т <  1,5), 
в табл. 18 данных не имеется. Однако она все же может быть 
произведена.

В каждую формулу, кроме величины т, принимаемой за неза
висимую переменную, входят два или три постоянных параметра, 
среди которых общим для всех формул является параметр So —
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величина солнечной постоянной. Для определения значений всех 
параметров необходимо число уравнений, равное числу парамет
ров. Эти уравнения получают, подставляя в формулы результаты 
наблюдений при двух или трех различных значениях т или h. Ре
шая полученные системы уравнений в общем виде, можно полу
чить формулы, выражающие значения каждого параметра через 
величины mi, тг, /из и соответствующие им измеренные величины 
интенсивности радиации S , -S , Sт .

Для суждения о применимости рассматриваемых формул мы 
воспользуемся результатами вычислений по ним величины сол
нечной постоянной 5 . Если бы все формулы одинаково хорошо 
удовлетворяли условиям 1—3, то все рассчитанные величины So 
должны были бы получиться одинаковыми или, во всяком случае, 
очень близкими. Поскольку, однако, такое допущение маловеро
ятно, то можно ожидать, что рассчитанные по разным формулам 
значения So окажутся различными. Таким образом, заключение 
о применимости той или иной формулы можно сделать по вели
чине «метеорологической солнечной постоянной», вычисленной по 
этой формуле.

§ 21. Метеорологическая солнечная постоянная

Попытки вычислять солнечную постоянную по изменению ин
тенсивности радиации делались многократно еще на первых эта
пах развития актинометрии. До разработки Ланглеем и Абботом 
спектроболографического метода (т. е. вплоть до XX столетия) 
такой метод определения солнечной постоянной представлялся 
единственно возможным. Для вычислений использовались резуль
таты наблюдений за очень небольшой промежуток времени, часто 
всего лишь за один день. Так, первое определение величины So 
было произведено Пуйе по измерениям интенсивности радиации 
пиргелиометром его конструкции в течение 5 дней июня, июля и 
сентября 1837 г. и двух дней мая 1838 г. Расчеты по формуле 
Бугера (которую Пуйе считал хорошо согласующейся с резуль
татами измерений) дали значение S o =  1,7633 кал- см~2 • минг1, 
вычисленное Пуйе с точностью до пятой значащей цифры. Однако 
аналогичные расчеты, произведенные различными исследовате
лями (Форбсом, Виоллем, Крова, Пернтером, Савельевым) по 
другим рядам наблюдений и приборам, давали величины So, 
очень резко расходящиеся между собой (от 2 до 4 кал • смг2 • минг*), 
так что не могло быть уверенности в правильности определения 
даже первой значащей цифры So.

Такое расхождение результатов вычислений So вызвало ряд 
исследований, в которых анализировались причины расхож
дений и подвергались критике принципиальные основы мето
дики расчета. Так была выявлена и обоснована недопустимость
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использования для расчетов формулы Бугера [95, 96]. Но и в рас
четах по другим формулам не было согласованности. Даже одна 
и та же формула в применении к различным рядам наблюдений 
давала различные результаты. Была высказана мысль о преиму
ществе определения солнечной постоянной по изменению интен
сивности радиации с высотой. Для расчета So по этому методу 
итальянский метеоролог Риццо предложил особую формулу

Sm^A ' + B ' (\ -m )^ ,  (6Л6>

в которой постоянные А' и В' должны были определяться из на
блюдений на разных высотах над уровнем моря. Формула Риццо 
предназначалась для вычисления интенсивности радиации при 
значениях т <  1. Очевидно, что в этой формуле величина т 
должна означать абсолютное число оптических масс. Величина So 
по формуле Риццо определялась путем распространения эмпири
ческой закономерности изменения интенсивности радиации, най
денной для слоя атмосферы (mi — m2), на весь слой атмосферы 
(mz:— 0), лежащий выше уровня верхнего пункта наблюдений. 
Поскольку не могло быть уверенности в правильности такой экс
траполяции, и этот метод вычисления So не мог быть признан без
упречным. Величина So, вычисленная по методу Риццо, также 
менялась, хотя и в более узких пределах (от 2,4 до 
2,8 кал • смг2 • мин-1) . Так, различными исследователями были 
получены следующие So:

Автор М е с то  наблюдений Год S 0 кал - см~2 • мин~~̂

В и о л л ь М о н б л а н 1 8 7 5 2 , 8

К р о в а  и Г а н с к и й Т о  ж е 1 8 9 7 2 , 5
Л а н г л е й М а у н т - У и т н и 1 8 8 1 2 , 4  и  2 , 5
Р и ц ц о 1 8 9 7 2 , 8

Рассмотрение результатов исследований Ланглея еще в 1886 г. 
привело Пернтера [88] к выводу, что расчеты по изменению ин
тегрального потока радиации не могут дать величины солнечной 
постоянной в ее обычном понимании (как средней интенсивности 
радиации у внешних пределов земной атмосферы). По мнению 
Пернтера, в результате подобных вычислений может быть полу
чена особая величина, отличная от солнечной постоянной, хотя и 
близкая к ней. Эту величину Пернтер назвал «актинометрической 
солнечной постоянной». К такому же заключению пришел в 1908 г. 
Шейнер [91], который в своей работе об исследовании солнечной 
постоянной писал: «Поглощение, которое происходит уже в самых 
верхних слоях атмосферы . . .  не может быть получено из наблю
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дений над радиацией на различных высотах или при различных 
зенитных расстояниях солнца; его можно определить только 
опытным путем в лаборатории. Другую постоянную часть радиа
ции я назвал радиационной постоянной, так как она представляет 
величину, определяемую из одних только наблюдений над радиа
цией». Шейнер получил из наблюдений величину радиационной 
постоянной в пределах 1,84—2,21 кал - см-2-минг1, в среднем 
2,02 кал • смг2 • мин-1 по графической экстраполяции и 1,95 кал X  
X  сж_2-жын-1 из расчетов по формулам. За вторую часть солнеч
ной постоянной Шейнер принимал величину, равную 9,5% радиа^ 
ционной постоянной ( 1 % — поглощение углекислым газом, 
1,5% — озоном и 7% — водяными парами). Отсюда полное зна
чение солнечной постоянной So (после приведения к среднему 
расстоянию от солнца) , получалось равным 2,29 кал • смг2 • мин-1 
(по графикам) или 2,2 кал • см~2• мин-1 (по формулам).

Введение понятия о радиационной постоянной встретило воз
ражение со стороны А. Бемпорада [67], который указывал на то, 
что различные формулы приводят к значениям So, отличающимся 
на десятки процентов. Основываясь на этом, Бемпорад отрицал 
существование какой-либо определенной постоянной, подобной 
радиационной постоянной Шейнера. В самом деле, если не только 
для  каждой формулы, но для каждого ряда наблюдений полу
чается свое особое значение радиационной постоянной, то это 
понятие теряет определенность и не может иметь научного зна
чения. Такая точка зрения неизбежно приводила к заключению 
о невозможности определения величины солнечной постоянной 
по изменениям интегрального потока радиации и о бесперспек
тивности дальнейших исследований в этом направлении.

Так как к этому времени уже была разработана более совер
шенная методика определения солнечной постоянноой по спектро
болометрическим измерениям, то начиная с первых годов XX 
столетия определения So по измерениям только интегрального 
потока прекращаются. В работах Н. Н. Калитина [19] и В. Г. Фе- 
сенкова [60] для вычисления солнечной постоянной используются 
данные не только об интенсивности солнечной радиации, но и об 
ее поглощении водяным паром: в первой работе — по абсолютной 
влажности у поверхности земли и во второй — по поглощению 
радиации водяным фильтром. Так как поглощение радиации 
водяным паром и молекулярное рассеяние являются не единст
венными причинами ослабления радиации в реальной атмосфере, 
то и полученные результаты (1,90 и 1,88 кал • см~2 • мин_1 по 
шкале Онгстрема) могут оцениваться лишь как приближенные.

В последние годы вопрос о величине солнечной постоянной, 
определяемой по изменениям интегрального потока радиации, 
был вновь поднят немецким метеорологом И. Георги [76, 77]. 
К этому времени работы прежних исследователей этого вопроса 
•были забыты уже настолько основательно, что Георги о них даже
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не упоминает. Однако его работа по существу является прямым 
их продолжением. Георги рассматривает результаты современ
ных вычислений величины солнечной постоянной (которую он 
называет «астрофизической солнечной постоянной») и отмечает, 
что лишь часть этой величины можно считать надежно опреде
ленной и постоянной. Эта часть соответствует спектральной об
ласти 0,346—2,4 мк, т. е. области пропускания кварцевой оптики 
смитсонианского спектрографа, и таким образом измеряется 
непосредственно. Что же касается радиации с длинами волн ко
роче 0,346 и длиннее 2,4 мк, то она определяется косвенными 
методами; результаты этих определений меняются с изменением 
методики определения ультрафиолетовой и инфракрасной попра
вок и даже последние полученные результаты еще не могут 
считаться бесспорными и окончательными. Значительная часть 
радиации, учитываемой поправками, поглощается в верхних 
слоях атмосферы и никогда не доходит до земной поверхности. 
Таким образом, спектральное распределение радиации у земной 
поверхности отличается от внеземного не только количественно — 
пониженной для всех длин волн интенсивностью в результате 
ослабления радиации атмосферой, но и качественно — вследствие 
укорочения спектра у его концов, коротковолнового и длинновол
нового. Часть потока радиации, поглощаемой в верхних слоях 
атмосферы, не участвует в наблюдаемом у земной поверхности 
суточном ходе интегрального потока радиации. Отсюда следует, 
что в формулы, характеризующие суточный ход радиации, дол
жна в качестве постоянного параметра входить не величина 
астрофизической солнечной постоянной S o =  1,98 кал • см~2 • мин~1, 
а некоторая другая величина, меньше 1,98 кал • смг2 • мин~х. 
Георги предлагает принять за эту величину среднюю интенсив
ность солнечной радиации у внешних пределов земной атмо
сферы в спектральном интервале 0,346—2,4 мк, в котором радиа
ция может быть непосредственно измерена. Эту величину Георги 
называет «метеорологической солнечной постоянной» и в соот
ветствии с хорошо согласующимися подсчетами Николе [I, 64, 65], 
Фрица [75], Хоутона [80] и других авторов принимает ее равной
1,80 кал • см~2 • мин-1.

Метеорологическая солнечная постоянная Георги не тождест
венна с актинометрической постоянной Пернтера и радиацион
ной постоянной Шейнера, от которых отличается своей опреде
ленностью. «Постоянные» же Пернтера и Шейнера должны 
вычисляться по данным измерений интегрального потока солнеч
ной радиации, которые, как было показано выше, приводят 
к различным значениям этих постоянных. Однако было бы непра
вильно, основываясь на этом, отрицать существование определен
ной величины, играющей роль солнечной постоянной в актино
метрических формулах, но отличной от астрономической солнеч
ной постоянной. Такое отрицание было бы справедливым только
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в том случае, если бы применяемые формулы можно было считать 
равноценными. Но даже изложенные выше предварительные 
соображения приводят к противоположному выводу: за преде
лами охваченной наблюдениями области изменений m от 1,5 до
8 экстраполированные по разным формулам значения интенсив
ности могут значительно расходиться и приводить к различным 
значениям метеорологической солнечной постоянной. Естественно 
считать, что формулы, наиболее хорошо представляющие действи
тельные соотношения, должны давать близкие друг к другу зна
чения So и что эти значения должны быть также близки к дей
ствительной величине So. Относительно этой величины также 
могут быть высказаны некоторые предположения.

Очевидно, что величина, вычисляемой по формулам дневного 
хода метеорологической солнечной постоянной не может быть 
больше подозонной интенсивности S no, равной 1,93 кал-см~2Х 
X минг1 (при т — 1). Можно думать, что эта величина не должна 
значительно отличаться от указанной Георги величины S o =  
=  1,80 кал • смг2 - минг1. Действительно, согласно данным табл. 3, 
интенсивность подозонной радиации в пределах предложенного 
Георги спектрального промежутка 0,346—2,4 мк составляет 
1,81 кал • смг2 • минг1. Оставшаяся вне этих пределов коротковол
новая (Ж 0 ,3 5  мк) радиация настолько сильно рассеивается 
атмосферой, что до уровня моря даже при идеальной прозрач
ности атмосферы доходит только очень незначительное ее коли
чество, составляющее при т=  1 немногим более 1% интеграль
ного потока, а при т = 3  — менее 0,5%. В реальной атмосфере 
эта доля еще меньше вследствие дополнительного рассеяния и 
поглощения крупными частицами атмосферного аэрозоля. Радиа
ция с длиной волны X >  2,4 мк очень сильно поглощается водя
ным паром атмосферы в полосах 2,5—3,5 и 5—8 мк, так что на 
уровне моря радиация этой области спектра также составляет 
около 1% интегрального потока. Таким образом, общая интен
сивность радиации (за пределами 0,35—2,4 мк) лежит в пределах 
точности измерений и расчетов и вряд ли может оказать заметное 
влияние на результаты расчета.

Для проверки этих предположений по формулам, перечислен
ным в § 20, и по величинам интенсивности табл. 18 были вычис
лены значения метеорологической солнечной постоянной для раз
личных условий прозрачности реальной атмосферы, а также для  
идеальной атмосферы по данным табл. 3.

Величины S о вычислялись по значениям интенсивности радиа
ции Sm, измеренной при т, равном 1,5 и 3 (для формул с двумя 
параметрами). В расчетах по формулам, содержащим три пара
метра, использовалось третье значение интенсивности при т = 2. 
Таким образом, для всех формул So вычисляли по данным, соот
ветствующим одному и тому же промежутку измерения. Вести 
расчет по величинам So, измеренным при т > 3, нецелесообразно,
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так как при дальнейшем увеличении т спектр радиации, доходя
щей до уровня моря, все более укорачивается как со стороны 
коротких, так и со стороны длинных волн, что не может не отра
зиться на вычисляемой величине So. Так как эта величина осо
бенно необходима для экстраполяции дневного хода радиации 
при больших высотах солнца, то для ее вычисления целесооб
разно использовать наблюдения при возможно меньшем числе 
оптических масс.

Результаты вычислений метеорологической солнечной посто
янной представлены в табл. 20.

Т а б л и ц а  2 0

Величины метеорологической солнечной постоянной (кал ■ см~2 ■ мин4), 
вычисленные по различным формулам
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Н и з к а я  . . . 1 , 0 0 1 , 5 3 2 , 0 0 2 , 1 4 2 , 0 0 2 , 5 3 2 , 4 0
П о н и ж е н н а я 1 , 1 0 1 , 5 6 1 , 8 6 2 , 2 9 4 , 8 2 1 , 8 9 1 , 8 6 2 , 0 9 2 , 2 0
Н о р м а л ь н а я 1 , 2 2 1 , 6 1 1 , 7 6 2 , 2 5 2 , 4 8 1 , 8 0 1 , 7 3 1 , 7 8 1 , 8 5
П о в ы ш е н н а я 1 , 3 3 1 , 6 7 1 , 7 5 1 , 7 9 1 , 9 7 1 , 7 9 1 , 7 5 1 , 7 8 1 , 8 3
В ы с о к а я  . 1 , 4 3 1 , 7 3 — — 1 , 6 4 1 , 8 1 1 , 6 7 1 , 6 8 1 , 6 2
И д е а л ь н а я  . . 1 , 6 8 1 , 8 7 1 , 9 8 — — 1 , 8 9

Данные таблицы на первый взгляд не подтверждают целесо
образности введения понятия о метеорологической солнечной 
постоянной. Значения So меняются в широких пределах в зависи
мости прежде всего от примененной для расчета формулы. Рас
четы по одной и той же формуле приводят к различным величи
нам So в зависимости от степени прозрачности атмосферы. Уста
новить какую-либо определенную величину метеорологической 
солнечной постоянной трудно. . •

Однако, если более внимательно рассмотреть данные таблицы, 
можно подметить некоторые особенности, позволяющие говорить 
о существовании такой величины.

Прежде всего необходимо отметить, что пять из восьми иссле
дуемых формул дают близкие значения So в очень широком диа
пазоне изменений прозрачности. Такими формулами являются
(6.3), (6.13) — (6.15), а из более старых — формула Форбса — 
Радо. При нормальной и повышенной прозрачности (т. е. в 77% 
общего числа случаев, представленных в табл. 18) по этим пяти 
формулам получается средняя величина So =  1,78 кал - смггХ 
Хминг1 — величина очень близкая к указанной Георги и, по-ви
димому, близкая к действительной. При пониженной прозрач
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ности атмосферы величины So возрастают, превосходя по неко
торым формулам даже величину астрономической солнечной 
постоянной. Исключение составляет формула Бугера, для кото
рой So с понижением прозрачности уменьшается.

Для оценки расхождений между величинами So и объяснения 
причин возрастания So при пониженной прозрачности атмосферы 
следует выяснить вопросы о возможных ошибках при определе
нии величины So.

Так, величина So определяется по формуле Кастрова из урав
нения ,

т=1.5  ш = 3

2 S  ,  —  S  ■ 1К/71=3 т = 1,5
(6.17)

Дифференцирование обеих частей уравнения по Sm=ig и 

5 ™ = з  Д а е т :

ds0 -2 dS0 1
dS I  S  dS „ I 2S „

/7 1 = 1 ,5  | 2 ______ m = l  >5 j  m= 3 I m—3  j

\ ^m= 3 J  \ ^ /1 1 = 1 ,5

После подстановки в эти формулы значений S m=15 и S m=3, 
взятых из табл. 18, получается: 
при повышенной прозрачности атмосферы

dS0«  3,5 dS,n=U5«  - 3  dSm=з, (6.18)
при нормальной прозрачности атмосферы

dS0 я» 4 dSm = l t 5 —4 dSm=,3, (6.19)
при пониженной прозрачности атмосферы

rfS0 6 dSm=h5 я» - 6  rfSm=3. (6.20
Эти соотношения показывают, как меняется вычисляемая ве

личина So при изменении исходных интенсивностей. Изменение 
интенсивности радиации при т = 1 , 5  вызывает изменение So 
в ту же сторону, при т = 3 — в противоположную сторону. Коэф
фициент пропорциональности между dSm и dSo по абсолютной 
величине во всех случаях больше единицы и возрастает с умень
шением прозрачности атмосферы. При средних условиях про
зрачности изменение вычисленной величины солнечной постоян
ной получается в 4 раза больше, чем изменение одной исходной 
величины S m=15 или S' . При одинаковом изменении обеих
исходных интенсивностей в одном направлении (равносильном
изменению прозрачности атмосферы) влияние их на величину So 
почти компенсируются, и So остается без существенных измене
ний. Это обстоятельство объясняет постоянство значений So, полу
ченных при высокой и нормальной прозрачности атмосферы.
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Иначе получается при больших изменениях прозрачности 
в сторону ее ухудшения, когда So резко возрастает. Можно д у 
мать, что причина этого возрастания заключается в следующем: 
при очень пониженной прозрачности атмосферы в слое от т = 1 , 5  
до т = 3 в некоторых участках спектра радиация ослабляется 
настолько сильно, что при т—Ъ ее доля в интегральном потоке 
радиации получается очень незначительной. Так может полу
чаться на крайнем ультрафиолетовом конце спектра вследствие 
повышенного рассеяния аэрозолем, а также в полосах погло
щения водяного пара вследствие интенсивного поглощения. В ре
зультате интегральная интенсивность радиации при т = 3  пони
жается больше, чем это должно было бы иметь место при одина
ковом спектральном составе радиации для т, равного 1,5 и 3. 
Как было показано выше, понижение интенсивности при т = 3 
должно приводить к кажущемуся увеличению солнечной посто
янной So, что и наблюдается в действительности.

Такое объяснение подтверждается тем, что при пониженной 
прозрачности коэффициент с  из формулы Кастрова, рассчитан
ный по значению S o =  1,80 кал-см~2-минг1, систематически воз
растает с увеличением т. В частности, с изменением т от 1,5 до 
3 величина с  возрастает от 0,424 до 0,441, тогда как при нормаль
ной и повышенной прозрачности атмосферы величины с  для этих 
значений т получаются почти одинаковыми (табл. 22).

Формулы (6.18) — (6.20) показывают также, что для  вычисле
ния величин So с точностью до сотых долей калории, исходные 
значения Sm должны быть определены с точностью до тысячных 
долей. Это значит, что для вычисления солнечной постоянной 
могут быть использованы только величины S m, осредненные из 
большого числа рядов наблюдений. При вычислении So по немно
гим рядам, а тем более по одному ряду, ошибки возрастают и 
вычисленные величины могут дать очень грубое приближение 
к действительным.

Эти выводы объясняют огромные расхождения в величинах 
•So, которые получались ранее при вычислении этих величин по 
результатам актинометрических наблюдений. Как раз те фор
мулы, по которым наиболее часто производились вычисления,— 
•формулы Бугера, Крова и Бемпорада — оказываются совершенно 
непригодными для этой цели. Первая из них завышает величины 
радиации с увеличением т и, следовательно, занимает величины 
5о. Только при высокой прозрачности атмосферы они прибли
жаются к величине, указанной Георги. По данным измерений 
американских высокогорных станций, формула дает So =  
1,76 кал • см~2 • мин~1. Исходя из этого, Георги считает, что при
менять формулы Бугера для вычисления солнечной постоянной 
в условиях высокой прозрачности атмосферы допустимо. При 
средних условиях прозрачности величины So получаются сильно 
заниженными.
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Интересно отметить, что в 1920 г. Н. Н. Калитин [19 ], приме
нив формулу Бугера к результатам 325 рядов измерений радиации 
в Павловске, получил среднее значение S o = l ,5 9  кал • смг2 • минг1 
(приведенное к МПШ). При вычислениях он принимал m i= 2  и 
/712=3. По данным табл. 18 и формуле (6 .1 7 ) при тех же значе
ниях mi и т г  и нормальной прозрачности атмосферы получается 
So = 1 ,5 7  кал • смг2 • мин~1. Такое сходство результатов свидетель
ствует о значительной устойчивости величин So, вычисляемых по 
формуле Бугера при средних условиях прозрачности атмо
сферы.

Формулы Крова и Бемпорада уже при нормальной прозрач
ности атмосферы дают значения So, превышающие величину 
астрономической солнечной постоянной. Величины солнечной 
постоянной около 2 ,2 —-2,5 кал • см~2 • мин~х, полученные в X IX  и 
начале XX столетия, объясняются в основном применением этих 
формул.

Совершенно очевидно, что вычисление солнечной постоянной 
по формулам, непригодным для экстраполяции к т = 0 ,  при недо
статочном числе измерений, производившихся к тому же при 
различных условиях прозрачности атмосферы, могло давать и 
давало в действительности только случайные и несравнимые 
между собой величины So. Случайным следует считать и близкий 
к величине метеорологической солнечной постоянной результат 
первого ее «определения», полученный Пуйе по очень неточным 
измерениям интенсивности радиации его пиргелиометром. По-ви- 
димому, в данном случае систематические ошибки измерения и 
расчета, имеющие различные знаки, почти полностью компенси
ровались, так что окончательный результат оказался близким 
к действительности. Этого нельзя сказать о последующих вычи
слениях солнечной постоянной; противоречивость полученных 
результатов дала основание Пернтеру назвать «варварским» 
метод ее определения по изменению интегральной интенсивности 
солнечной радиации. Однако этот метод может быть существенно' 
улучшен путем применения экстраполяционных формул, пра
вильно учитывающих действительные закономерности изменения 
интенсивности радиации в зависимости от числа оптических масс 
атмосферы, проходимых солнечным лучом. К числу таких фор
мул могут быть отнесены формулы, дающие близкие величины 
солнечной постоянной хотя бы при нормальной и повышенной 
прозрачности атмосферы.

Из этих формул только формула Кастрова имеет физическое 
обоснование, приведенное выше. Формула Форбса—Радо также 
обоснована, хотя и элементарными, но качественно правильными 
соображениями. Интересно отметить, что формула Форбса —  
Радо дает почти такие же значения So, как и формула (6.13), 
основанная на предположении о существовании параболической 
зависимости между величинами lg S m и т .  Что же касается
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формул (6.14) и (6.15), то они все получены путем обобщения 
большого числа измерений с целью исключить влияние эффекта 
Форбса на величину входящих в них характеристик прозрачности. 
Поэтому вполне понятно, что эти формулы в качестве экстрапо
ляционных оказываются более пригодными, и полученные по ним 
величины So оказываются близкими.

Обобщая результаты произведенного исследования, можно 
считать, что величина метеорологической солнечной постоянной 
составляет 1,80 кал- см~2 • минг1, как и предлагал Георги. При
менение этой величины вместо астрономической солнечной посто
янной следует признать целесообразным для вычисления днев
ного хода интенсивности радиации, так как в этом случае умень
шается влияние эффекта Форбса и рассчитанный по постоянному 
значению характеристики прозрачности суточный ход интенсив
ности получается более близким к действительному. Для вычис
ления же характеристик прозрачности необходимо пользоваться 
величиной астрономической солнечной постоянной.

В заключение следует упомянуть, что против применения 
метеорологической солнечной постоянной В. Шюппом [92] были 
выдвинуты возражения, которые сводятся к следующему:

1) метеорологическая солнечная постоянная в спектральных 
границах, предложенных Георги, не учитывает биологически 
активную ультрафиолетовую радиацию с длинами волн Я <  
< 0,346  мк, в частности эритемную радиацию (Я<0,32 мк)\ не 
учитывается также длинноволновая радиация с Я > 2,4 мк, имею
щая значение в тепловом балансе тропосферы;

2) спектральные границы 0,346—2,4 мк не связаны с какими- 
либо особенностями радиационных потоков или свойствами атмо
сферы и определяются только пропускательной способностью 
призм смитсонианского спектроболографа.

Первое из этих возражений справедливо в принципе, но не 
имеет существенного значения при измерениях или расчетах ин
тегрального потока радиации. Как показывают данные табл. 3, 
коротковолновая радиация с Ж 0,346 мк даже в идеальной атмо
сфере при h—90° составляет всего лишь около 0,02 кал-см~2Х 
X мин-1 или немногим более 1% интегрального потока, а длинно
волновая с Я > 2,4 мк — м,енее 4% интегрального потока. В реаль
ной атмосфере при обычных состояниях ее прозрачности дохо
дящая до земной поверхности энергия на этих концах спектра 
очень мала и лежит в пределах ошибок измерения.

Второе возражение опровергается хорошим совпадением вы
численных по формулам (6.1), (6.4), (6.13) — (6.15) величин So 
с принятой Георги величиной метеорологической солнечной по
стоянной. Таким образом, выбор этих границ следует признать 
удачным. г.



§ 22. Результаты исследования эмпирических 
и полуэмпирических формул

Вычисленные по исследуемым формулам величины метеоро
логической солнечной постоянной характеризуют также примени
мость каждой формулы как интерполяционной или экстраполя
ционной для вычисления интегральной интенсивности радиации 
при тех высотах солнца, для которых отсутствуют данные непо
средственных измерений.

S0 нал-см2- мин’

Р и с .  2 8 .  М е т е о р о л о г и ч е с к а я  с о л н е ч н а я  п о с т о я н 
н а я  п р и  р а з л и ч н ы х  у с л о в и я х  п р о з р а ч н о с т и .

/  —  по формуле Ф о р б с а — Радо, 2 —  Кастрова, 3 — Гуль
ницкого,  4 —  Си вкова ,  5  —  М ю р к а.

О непригодности для этой цели формулы Бугера говорилось 
ранее. Очевидно, столь же непригодны и формулы Крова и Бем
порада, сильно завышающие значения 5  при больших высотах 
солнца.

О применимости остальных пяти формул дает наглядное пред
ставление график (рис. 28), построенный по данным табл. 20. 
По горизонтальной оси этого графика отложены величины ин
тенсивности радиации при /п =  1,5 (табл. 18), характеризующие 
степень прозрачности атмосферы. По вертикальной оси — вели
чины So. Через точки, соответствующие значениям So табл. 20, 
проведено пять кривых (кривые / и 3 совпадают), каждая из ко
торых характеризует изменение величин So, вычисленных по од
ной из формул (6.1), (6.4), (6.13)— (6.15) в зависимости от про
зрачности атмосферы. На графике проведены пунктирные гори
зонтальные линии, которыми отмечено предельное значение S o =  
=Sno — 1,93 кал • см~2 • мин~1 и значение метеорологической сол
нечной постоянной Георги S o = 1,80 кал • см~2 • мин*1. Вертикаль
ными пунктирными линиями отмечена область значений Sm от
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1,16 до 1,38 кал • см~2 • мин~1 при т —1,5. Этому промежутку со
ответствует состояние нормальной и повышенной прозрачности 
атмосферы. Ход кривых в нем представляет особенный инте
рес, так как 77% общего числа измерений табл. 18 относятся 
к этой области.

Все пять кривых графика в области, ограниченной вертикаль
ными пунктирными линиями, располагаются довольно узким пуч
ком вблизи пунктирной линии 5 о = 1,80  кал- см~2 • минг1. Отсюда 
следует, что при нормальной и повышенной прозрачности атмо
сферы значения интенсивности радиации, интерполируемые или 
экстраполируемые по этим формулам, должны получаться очень 
близкими. Небольшие расхождения в величине солнечной посто
янной имеют тем меньшее значение, что при вычислении интен
сивности радиации для т ^  1 ошибка результата должна быть 
в несколько раз меньше ошибки определения So, как это следует 
из формул (6.18) — (6.20).

В подтверждение этого заключения можно привести резуль
таты вычисления интенсивности радиации при т =  1 (й= 90°) по 
данным табл. 18 и формулам (6.1), (6.4), (6.13)— (6.15). При 
этом вычислении можно использовать для величины So либо зна
чение, определенное именно для данной формулы (вариант 1), 
либо-одно общее значение S o = l,8 0  кал • смг2 • мин~1 (вариант 2).

Из сказанного выше следует, что расхождение вычисленных 
значений должно быть несущественным.

Так, например, для формулы Кастрова получены следующие 
величины интенсивности радиации (кал • см~2 • мин~1) :

Прозрачность  атмосферы

Вариант
высокая повышенная нормальная пониженная

очень пони
женная

1 1 , 5 3 9 1 , 4 5 3 1 , 3 6 7 1 , 2 7 9 1 , 2 1 5

2 1 , 5 3 7 1 , 4 5 4 1 , 3 6 7 1 , 2 6 4 1 , 1 7 5

Эти результаты можно считать практически совпадающими 
в случаях высокой, повышенной и нормальной прозрачности. Но 
для пониженной, и в особенности очень пониженной прозрачно
сти расхождения становятся заметными. Это объясняется тем, 
что в подобных случаях наблюдениям соответствует значе
ние метеорологической солнечной постоянной, превышающее
1,80 кал • смг2 • минг1.

Вследствие практической равноценности расчетов по вариан
там 1 и 2, расчет величин S go„ по всем формулам сделан по вари
анту 2, т. е. по общему для всех формул значению S 0. Результаты 
расчета представлены в табл. 21. За исходное значение S  принято 
значение при т=  1,5.
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Т а б л и ц а  21

И н т е н с и в н о с т ь  с о л н е ч н о й  р а д и а ц и и  (кал ■ смг2 • минт1) п р и  m = 1 (h—9 0 ° )

Прозрачность  атмосф еры s m = l , 5

Формулы

Среднее

(6.1) (6.4) (6.13) (6.14) (6.15)

В ы с о к а я ......................................... 1 , 4 3 1 , 5 4 1 , 5 3 1 , 5 3 1 , 5 2 1 , 5 3

П о в ы ш е н н а я ............................... 1 , 3 3 1 , 4 4 1 , 4 5 1 , 4 5 1 , 4 5 1 , 4 5 1 , 4 5

Н о р м а л ь н а я ................................ 1 , 2 2 1 , 3 8 1 , 3 7 1 , 3 5 1 , 3 6 1 , 3 7 1 , 3 7

П о н и ж е н н а я ............................... 1 , 1 0 1 , 2 8 1 , 2 8 1 , 2 9 1 , 3 0 1 , 2 9 1 , 2 9

Н и з к а я  . . . . . . . 1 , 0 0 1 , 2 2 1 , 2 2 1 , 2 2 1 , 2 5 1 , 2 9 1 , 2 4

С р е д н е е  ......................................... 1 , 2 2 — 1 , 3 7 1 , 3 7 1 , 3 8 1 , 3 8 1 , 3 8

Данные этой таблицы показывают, что вычисленные по раз
ным формулам величины S 90„, как и можно было ожидать, очень
близки друг к другу. Расхождения между ними при всех состоя
ниях прозрачности, кроме низкой, можно считать лежащими 
в пределах ошибок их определения. Для расчетов дневного хода 
радиации все эти формулы можно считать практически равно
ценными.

Так как применение многих различных, хотя и равноценных, 
формул все же нежелательно, то представляется целесообразным 
выделить какую-либо одну из этих формул и рекомендовать ее 
для практического применения. Принимая во внимание не только 
точность формул, но и другие их существенные особенности, при
ходится отметить ряд преимуществ формулы Кастрова (6.4).

Во-первых, эта формула должна давать при пониженной и 
очень пониженной прозрачности лучшее приближение к действи
тельности, чем формулы (6.14) и (6.15), о чем можно судить по 
меньшему отклонению величины So от принятого значения метео
рологической солнечной постоянной. Правда, по формулам (6.1) 
и (6.13) при низкой прозрачности отклонения от этого значения 
еще меньше, но при высокой прозрачности эти формулы усту
пают по точности формуле Кастрова.

Во-вторых, расчеты по формуле Кастрова более просты, чем 
по другим формулам, и занимают значительно меньше времени.

Наконец, формула Кастрова не содержит показательных 
функций, вследствие чего суммы радиации с помощью этой фор
мулы выражаются интегрируемыми функциями, что позволяет 
выразить аналитически суммы радиации в зависимости от ши
роты, склонения солнца и характеристики прозрачности атмо
сферы.

Чтобы формула Кастрова наиболее хорошо удовлетворяла ре
зультатам наблюдений, входящая в нее характеристика прозрач
ности — коэффициент с  — должна быть свободна от влияния эф
фекта Форбса. Но влияние этого эффекта на величину с  зависит
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от принятого значения солнечной постоянной So, как это следует
So — Sm „из определяющего с  соотношения с = ------- -------■. Производя вы-

Ш т
числения величины с  по данным табл. 18 для различных значе
ний т и So, можно определить непосредственно, при каком значе
нии солнечной постоянной величина с  наименее подвержена 
влиянию эффекта Форбса. Основываясь на высказанных ранее 
соображениях, можно ожидать, что это значение So должно быть 
близко к 1,80 кал • смг2 ■ мин-1. Это предположение подтверж
дается данными табл. 22. Включенные в таблицу значения с  при 
т=  1 вычислены по значениям интенсивности S 9QO, взятым из
табл. 21.

Т а б л и ц а  2 2

К о э ф ф и ц и е н т ы  с ф о р м у л ы  К а с т р о в а  п р и  р а з л и ч н о м  ч и с л е  о п т и ч е с к и х  м а с с  
и  р а з л и ч н ы х  з н а ч е н и я х  с о л н е ч н о й  п о с т о я н н о й

S0
Число оптических м асс

кал*см~~2 . мин~~1 1 1,5 2 3 • 4 5 8
Cq—С\

В ы с о к а я  п р о з р а ч н о с т ь  (т—1 , 5 ,  S = l , 4 3  кал- см~2 • минг1)
1 , 7 0
1 , 8 0
1 , 9 0
2 , 0 0

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

0 , 1 2 6
0 , 1 7 1
0 , 2 1 9
0 , 2 6 6

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

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

0 , 1 4 7
0 , 1 7 2
0 , 1 9 4
0 , 2 1 7

0 , 1 5 4
0 , 1 7 6
0 , 1 9 6
0 , 2 1 7

0 , 1 5 9
0 , 1 7 6
0 , 1 9 3
0 , 2 0 9

0 , 0 5 5
0 , 0 0 9
0 , 0 4 1
0 , 0 9 0

Н о р м а л ь н а я  п р о з р а ч н о с т ь  ( т = =  1 , 5 ,  5 = 1 , 2 2  кал • смг2 -минг1)
1 , 7 0
1 , 8 0
1 , 9 0
2 , 0 0

0 , 2 4 1
0 , 3 1 4
0 , 3 8 7
0 , 4 6 0

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

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

0 , 2 8 1
0 , 3 1 3
0 , 3 5 3
0 , 3 8 9

0 , 2 8 7
0 , 3 1 3
0 , 3 5 1
0 , 3 8 2

0 , 2 9 9
0 , 3 2 8
0 , 3 5 7
0 , 3 8 7

0 , 3 2 7
0 , 3 5 4
0 , 3 8 0
0 , 4 0 7

0 , 0 8 6
0 , 0 4 1
0 , 0 3 6
0 , 0 7 8

П о н и ж е н н а я  п р о з р а ч н о с т ь  (т-=  1 , 5 ,  5  == 1 , 1 0  кал ■ смг2 •минг’ )

1 , 7 0
1 , 8 0
1 , 9 0
2 , 0 0

0 , 3 2 8
0 , 4 0 6
0 , 4 8 4 -
0 , 5 6 3

0 , 3 6 4
0 , 4 2 4
0 , 4 8 5
0 , 5 4 5

0 , 3 8 5
0 , 4 3 8
0 , 4 9 0
0 , 5 4 2

0 , 3 9 8
0 , 4 4 1
0 , 4 8 4
0 , 5 2 7

0 , 4 0 7
0 , 4 4 6
0 , 4 8 4
0 , 5 2 3

0 , 4 4 0
0 , 4 7 7
0 , 5 1 5
0 , 5 5 3

0 , 5 0 0
0 , 5 3 7
0 , 5 7 4
0 , 6 1 0

0 , 1 7 2
0 , 1 3 1
0 , 0 9 0
0 , 0 8 7

Д ля характеристики изменения величины с  в последнем 
столбце таблицы указана амплитуда этого изменения. Данные 
таблицы подтверждают заключения, сделанные при анализе ре
зультатов вычисления So. В условиях высокой и нормальной про
зрачности атмосферы при изменении т от 1 до 5 коэффициент с  
меньше всего меняется при величине S o = l,8 0  кал • смг2 • мин-1.. 
Эти изменения особенно незначительны в промежутке от т=  1 
до т =  3, т. е. при высотах солнца, превышающих 20°. Таким об
разом, вычисления по формуле Кастрова с постоянной S o =  
=  1,80 кал • смг2 • мин-1 позволяют получить значения S  при боль
126



ших высотах солнца с достаточно высокой точностью. При пони
женной прозрачности атмосферы амплитуды изменений с  при 
всех значениях 5  сильно увеличиваются и наименьшая амплитуда 
отмечается уже при величине So =  1,90 кал • смг2 • мин.-1. При этих 
условиях формула Кастрова становится уже менее точной. Это 
обстоятельство принято во внимание в дальнейшем при расчете 
нормального хода интенсивности радиации (§ 24).

Эффект Форбса заметно сказывается на величине с  при ма
лых высотах солнца даже при нормальной прозрачности и осо
бенно при пониженной. Вследствие этого расчет интенсивности 
при высотах h <  15° по величинам с, вычисленным для т  =  1,5 
или т = 2, дает заниженные величины. Для получения более 
близких к действительности величин расчет в этом случае целесо
образно заменить интерполяцией по данным непосредственных 
измерений, как это делается далее.

§ 23. Закономерности дневного хода интенсивности 
рассеянной и суммарной радиации

Исследование результатов измерений позволяет установить 
количественные связи рассеянной радиации с определяющими ее 
факторами — высотой солнца, прозрачностью атмосферы и отра
жательной способностью земной поверхности. Так как интенсив
ность прямой радиации также определяется высотой солнца и 
прозрачностью атмосферы, то между характеристиками прямой и 
рассеянной радиации должны существовать определенные коли
чественные соотношения, которые могут быть использованы для  
расчета. В отличие от очень сложных теоретических методов, 
расчет характеристик рассеянной радиации с использованием эм
пирических и полуэмпирических закономерностей получается 
очень простым. Оказывается, однако, что и такие упрощенные ме
тоды расчета могут дать вполне удовлетворительные по точности 
результаты. Установить эмпирические закономерности удалось 
только после того, как методы измерений рассеянной радиации 
достигли необходимой степени точности, т. е. во второй половине 
30-х годов нашего столетия. В это время и начали появляться пер
вые исследования в этом направлении.

Так, Г. Рейц [89] показал, что дневной ход интенсивности рас
сеянной радиации по наблюдениям во Франкфурте-на-Майне и 
в Таунусской обсерватории удовлетворительно представляется 
формулой Берлаге (см. § 13) вида

D = B (S 0- S h) • sin А, (6.21)

если величина Б ~ 7з  (в отличие от идеальной атмосферы, для ко
торой В = 7 г ) .

В. Г. Кастров [27] нашел, что зависимость интенсивности рас
сеянной радиации от числа оптических масс (по наблюдениям
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1936 г. в Саратове в ясные дни при отсутствии мглы) соответст
вует формуле

— lg D =  0,77 +  0,53 lg т  (6.22)
или

D — A m rb, (6.23)
в которой для Саратова А=0,170, а 6 =  0,53, при т =  1 D=A. 
Таким образом, в этой формуле А означает интенсивность рассе
янной радиации при т =  1, т. е. при высоте солнца h = 90° (на 
уровне моря).

М. С. Чумаковой по материалам регистрации рассеянной ра
диации в Карадаге была обнаружена прямая пропорциональ
ность между интенсивностью радиации D и величиной f m ,  т .  е. 
зависимость вида (6.23) при величине 6 =  0,5

D =  A V  s in T - (6.24)
Величина А является функцией прозрачности атмосферы и, 

как и в предыдущей формуле, означает интенсивность D при 
h = 90°.

М. С. Аверкиев [4] показал применимость формул (6.21),
(6.23) и (6.24) на более обширном наблюдательном материале и
представил в табличной форме зависимость коэффициентов А и 
В от коэффициента прозрачности атмосферы рг при т = 2.

Связь между формулами вида (6.21) и (6.23) была установ
лена J1. Г. Махоткиным [32]. Подставляя в формулу Берлаге
S = S o  — k^m ,  согласно полученному им ранее [31] приближен
ному соотношению, он пришел к формуле

D =  B k Y т  sin h =  Bk Y  sin h  (6.25)
и таким образом показал, что формулы (6.23) и (6.24) являются 
вариантами формулы (6.21).

Для дальнейшего изложения особенный интерес представляет 
еще один вариант формулы Берлаге, устанавливающей связь 
между потоками рассеянной радиации и прямой радиации на пер
пендикулярную поверхность. Этот вариант формулы получается 
путем подстановки в формулу Берлаге величины S, определяемой
формулой Кастрова, и величины s i n k — ——

D =  В ( s 0 -  . _f° ) • —  =  В с  - ,-f °  = B c S .  (6.26)I и 1 + cm J m 1 + cm 4 ’

Это соотношение также установлено JI. Г. Махоткиным. По
лученная формула (6.26) утверждает существование прямой про
порциональности между интенсивностью рассеянной радиации D 
и величиной произведения cS. При неизменном с  величина D 
прямо пропорциональна интенсивности прямой радиации на пер
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пендикулярную поверхность. Если же прозрачность атмосферы 
меняется, то при изменении с  в какую-либо сторону величина S 
меняется в противоположную сторону. Так как при этом преоб
ладающее значение имеет изменение величины с, тр величина D 
увеличивается с увеличением с, т. е. с уменьшением прозрачности 
атмосферы.

Таким образом, из формул Берлаге и Кастрова следует, что 
существует прямая пропорциональность между интенсивностями 
D и S. Коэффициенты В и с  зависят от состояния прозрачности 
атмосферы.

Как было показано ранее, формула Кастрова вполне удовлет
ворительно представляет соотношение между величинами 5  и т  
в реальной атмосфере. Что же касается формулы Берлаге, то 
она не учитывает рассеяние радиации аэрозольными частицами 
и отражение ее земной поверхностью. Не принимается во внима
ние также и радиация, поглощенная в атмосфере. Первые два 
фактора должны вызывать увеличение рассеянной радиации в ре
альной атмосфере по сравнению с атмосферой идеальной. Третий 
фактор действует в противоположном направлении. Можно ду
мать, что совместное влияние этих факторов должно отразиться 
главным образом на величине коэффициента В, не затрагивая ос
тальных членов формулы Берлаге. Но это предположение дол
жно быть проверено на возможно более обширном материале на
блюдений.

К сожалению, для рассеянной радиации еще не имеется дан
ных о зависимости интенсивности радиации от высоты солнца 
и прозрачности атмосферы, обобщенных по столь большому чи
слу измерений в разных пунктах, как это было сделано для пря
мой радиации. Для проверки формул рассеянной радиации можно 
использовать только обобщенные М. С. Аверкиевым [4] резуль
таты измерений рассеянной радиации. Для этой цели им исполь
зованы данные Н. Н. Калитина [23] для Павловска, Г. Рейца [89] 
для Франкфурта-на-Майне и Таунусской обсерватории, В. Г. Ка
строва [27] для Саратова и некоторые данные для Москвы. Ре
зультаты обобщения сведены в таблицу и систематизированы по 
величине коэффициента прозрачности рг, вычисленного по значе
нию солнечной постоянной 5о=1,88 кал  • см~2 • мин-1. Эти резуль
таты в несколько переработанной форме, более удобной для со
поставления с величинами S, представлены в табл. 23.

Переработка таблицы Аверкиева произведена так, чтобы ее 
данные соответствовали тем же значениям высоты солнца и ха
рактеристик прозрачности, какие используются далее в таблицах 
для представления нормальных дневных ходов интенсивности 
прямой радиации. С этой целью по величинам р% в таблице Авер
киева были вычислены значения интенсивности прямой радиа
ции S  при т = 2 и интерполированы величины D для значений S, 
принятых для характеристики условий прозрачности в таблицах

9 Заказ № 501 12$



Т аб л и ц а  23

Интенсивность рассеянной радиации в зависимости от высоты солнца 
и прозрачности атмосферы, кал ■ см~2 • мин"1

П розрачность

атмосферы
CSII£со

Высота солнца, г р а д

1 0 15 20 25. 30 40 50 60 75 90

Низкая . . . 0,84 0,10 0,12 0,15 0,17 0,19 0,21 0,23 0,24 0,25 0,26
Пониженная 0,96 0,08 0,11 0,13 0,15 0,16 0,19 0,20 0,21 0,22 0,22
Нормальная 1,10 0,07 0,09 0,11 0,12 0,13 0,15 0,17 0,17 0,18 0,18
Повышенная 1,22 0,05 0,07 0,08 0,10 0,11 0,12 0,13 0,14 0,14 0,14
Идеальная . . 1,62 0,04 0,05 0,06 0,07 0,07 0,08 0,08 0,08 0,09 0,09

нормального хода интенсивности. Данные табл. 23 дают возмож
ность исследовать вопрос о применимости формулы Берлаге— 
Кастрова к условиям реальной атмосферы и о величине коэффи
циента В. Из этой формулы следует, что для каждого горизон
тального ряда табл. 23 величина отношения D/S при всех 
значениях 5 должна оставаться постоянной, а для рядов с раз
личной прозрачностью величина В должна либо также оставаться 
постоянной, либо зависеть только от величины коэффициента с 
формулы Кастрова.

Величины отношений D/S приводятся в табл. 24.

Т а б л и ц а .24
Отношение интенсивностей рассеянной радиации и прямой радиации 

на перпендикулярную поверхность

П розрачность

атмосф еры СМ
II
S

Высота солнца, г р а д Величина с

10 15 20 30 40 50 60 75

ср
ед

не
е о00

О- о ECO

СОСП
1ЛECO

Низкая . . . 0,84 0,26 0,22 0,22 0,22 0,21 0,21 0,21 0,22 0,22 0,571 0,679
Пониженная 0,96 0,16 0,16 0,16 0,17 0,18 0,17 0,17 0,18 0,17 0,437 0,531
Нормальная 1Д0 0,11 0,11 0,12 0,12 0,12 0,13 0,13 0,13 0,12 0,333 0,400
Повышенная 1,22 0,07 0,08 0,08 0,09 0,09 0,09 0,10 0,10 0,09 0,238 0,311
Идеальная . . 1,62 0,04 0,05 0,05 0,05 0,05 0,056 0,111

Данные этой таблицы показывают, что величины отношений 
в каждом горизонтальном ряду таблицы, если не остаются вполне 
постоянными, то во всяком случае очень мало меняются с возра
станием высоты солнца от 10 до 75°.. Учитывая точность, с кото
рой измеряются значения D и S, можно принять для каждого
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ряда среднее значение D/S за постоянное. Это значение, совпат 
дает со значением, определенным при h =30°.

Соотношение между величинами отношения D/S и коэффи
циента с  показано на рис. 29. Точки, определяющие на графике 
это соотношение, располагаются на прямой линии или очень 
близко от нее. На график нанесены две группы точек. Одна из них 
(прямая 1) соответствует значениям коэффициента с, вычислен
ного по значениям S ж  и метеорологической солнечной постоянт
ной So= 1,80 кал • см г2 • миьтх, вторая (прямая 2) — по значе
ниям S 30„ и астрономической солнечной постоянной S o=
= 1,98 кал • см~2 • мин~1. Как видно ^  
на графике, прямая, проведенная 
Через точки первой группы, про
ходит, через начало координат и
свидетельствует о наличии пря- 
мой пропорциональности между ’

величинами с  и — = В с .  Отсюда
01следует постоянство величины ’ 

коэффициента В в формуле Бер
лаге—Кастрова.. Вычисленная по 
данным табл. 23 эта величина по- 0
лучается равной в среднем 0,38.

£> ■ Рис- 29. Связь между величинами
при С = 0 также равно нулю, отношения D/S и коэффициента с

* формулы Кастрова.
что естественно, так как при аб- ;
солютной прозрачности атмосферы рассеянная радиация отсут
ствует. Отсюда следует, что в случае вычисления величин коэф
фициента с  по метеорологической солнечной постоянной формула 
Берлаге может быть записана в форме

D =  0,38 (1,80 -  S) sin h, (6.27)

а формула Берлаге—Кастрова в форме
D =  0,38cS. (6.28)

При вычислении коэффициентов с  по астрономической солнеч
ной постоянной прямая 2 не проходит через начало координат и 
соотношение между с  и D/S уже не является прямой пропорцио
нальностью, а выражается более сложной линейной функцией

~  =  0,35с - 0 ,0 2 .  (6.29)

При вычислении величины D удобнее пользоваться более про
стой зависимостью (6.28). Таким образом, при расчетах интен
сивности рассеянной радиации, как и при расчетах прямой, за
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величину солнечной постоянной лучше принимать не астрономи
ческую, а метеорологическую постоянную.

Величины табл. 24 получены из наблюдений при отсутствии 
снежного покрова. Можно считать, что они соответствуют вели
чине альбедо земной поверхности 0,2 (или 20%) и отража
тельной способности зеленого типа ландшафта. Необходимо ус
тановить, насколько они могут измениться при наличии снежного 
покрова (Л= 0,8) и неизменных прочих условиях. Выяснению 
этого вопроса посвящена работа М. С. Аверкиева [7]. За основу 
принимается формула поправочного множителя для суммарной 
радиации, которая при отсутствии облачности имеет вид

при Л = 0,20 множитель kQ— 1,04, при Л = 0,80 &q =  1,19. Отсюда 
для перехода от А=0,20 к А =0,80 получается для суммарной 
радиации величина kq =  1,14. ,

Величину D при Л =0,20 и А =  0,80 можно определить как 
разность интенсивностей суммарной и прямой радиации на гори
зонтальную поверхность:

откуда переходный множитель от Do,го к Do.so получается равным

сит от прозрачности атмосферы и высоты солнца. Эта зависи
мость представлена графически на рис. 30 для различных значе
ний sin /г и величин отношения D/S табл. 24. Как следует из этого 
графика, величина kD может меняться в довольно широких пре
делах. Если принять во внимание, что снежный покров может на
блюдаться при h >  30° очень редко и только в течение короткого 
времени в конце весеннего снеготаяния и что прозрачность воз
духа при наличии снежного покрова обычно бывает повышенной, 
то пределы изменения величины kv суживаются приблизительно 
от 1,25 до 1,70.

Таким образом, определить множитель для перехода к усло
виям снежного покрова очень просто для потока суммарной ра
диации, но довольно сложно для радиации рассеянной.

D0M =  {S' +  D) • l , 0 4 - S '  =  S ' [ ( l  +  -|r) * 1.04 -  l ]  ; 

А ш г=  (S' +  D) • 1,19 - S '  =  5 ' [ ( !  +  -§-) • 1,19 — l j ,

(6.31)

Так как —«J
D 1 
S sin h  ’

переходный множитель kD зави-
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Из формул для расчета прямой радиации на горизонтальную 
поверхность и рассеянной радиации очень легко получается фор
мула для расчета суммарной радиации

Q =  5 ' +  D =  5sinA  +  0,38c5. (6.32)
So — S

Так как с  = ■sinЛ, а для расчетов интенсивности ра
диации можно принять So= l,80  кал - см г2 • мин-1, то интенсив

но

2,0 

18 

16 

V*

1,2 

Ю 0,1 0,3 0,5 sin h
Рис. 30. График для определения множителя kn для 

перехода от D0,2 к D0lS.

ность суммарной радиации может быть выражена через интен
сивность прямой и более простой формулой

Q =  (0,625 +  0,68) sin h. (6.33)
Величина Q может быть представлена и формулой другого 

вида, сходной с формулой Кастрова,
S q  sin h  /j _| _ 0>38c
1 + cm sin h (6.34)

т. e. интенсивность суммарной радиации равна произведению ин
тенсивности прямой радиации на горизонтальную поверхность 
на множитель, больший единицы. Величина этого множителя за
висит от прозрачности атмосферы и высоты солнца.
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М. Е. Берлянд [12], исходя из теоретических соображений, по
лучил аналогичную формулу

Q — S°sinh . (6.35)^  1 + ejTo т v ’
где 8i — коэффициент, характеризующий асимметрию индикат- 
риссы рассеяния, а то — оптическая плотность.

Та же зависимость была получена К. Я. Кондратьевым и 
Г. П. Волковой [29] и J1. Г. Махоткиным. Так как при средних 
условиях прозрачности по В. В. Соболеву ei~0,3, а то=0,3, то 
коэффициент f=8iT0 имеет порядок 10-1, т. е. его величина зна
чительно меньше коэффициента с  формулы Кастрова. Знамена
тель формулы (6.35) соответственно меньше, чем у формулы 
(6.34). Очевидно, уменьшение знаменателя равнозначно умноже
нию дроби на величину, большую единицы, что свидетельствует 
об эквивалентности формул (6.34) и (6.35). J1. Г. Махоткиным 
показано также, что расчеты по формуле (6.35) совпадают с рас
четами по формулам Гордова и Соболева.

Влияние альбедо земной поверхности на интенсивность сум
марной радиации, по В. В. Соболеву, может быть учтено попра
вочным множителем kQ, величина которого определяется фор
мулой

и _ 4+(.3 —*х) т0 /лом
4 + (3 — jq) (1 — A) -cq ’ (6 -36)

Для средних условий прозрачности *i~0,6, т0= 0,3. Тогда для 
Л =  0,20 kQ =  1,03 и для А =  0,80 £q=1,14.

Множитель для перехода от Л =0,20 к Л =0,80 получается
I 14равным отношению ’ =  1,11. Это значение на 3% меньшеX ̂ U

значения 1,14, полученного по формуле (6.30). Такое расхожде
ние в величинах поправочного множителя можно признать допу
стимым.

§ 24. Нормальный дневной ход интенсивности прямой, 
рассеянной и суммарной радиации

После установления преимуществ формулы Кастрова как экс
траполяционной для вычисления интенсивности прямой радиа
ции, становится возможным продолжить табл. 18 для высот сол
нца, превышающих 42°. Для этой цели были вычислены значе
ния S для высот солнца 50, 60, 75 и 90° (т , равного 1,30; 1,15; 
1,04 и 1,00). Сначала по интенсивности радиации при т =  1,5 вы
числялась величина с, которая и подставлялась в формулу Ка
строва для вычисления Sm■ Величина So принималась равной 
1,80 к а л - см -2 • мин-1. Для высот солнца, меньших 30°, величины 
интенсивности определялись интерполяцией между величинами 
табл. 18 для данного ряда. При этом принято во внимание, что
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в случаях низкой и очень низкой прозрачности атмосферы фор
мула Кастрова с So =1,80 кал • см г г • м ин г1 дает заниженные ве
личины. В таблицу добавлен ряд интенсивностей радиации при 
идеальной прозрачности атмосферы, взятый из табл. 3.

Следует отметить, что величины S 90„, указанные в табл. 21, 
на 0,03—0,04 кал • см г2 • мин~1 меньше величин, приводимых в ра
боте [48] и монографии К. Я. Кондратьева. Мнение о том, что по
следние величины завышены, было высказано X. Мюрком [39] 
в результате применения к таблице значений Sm предложенного 
им критерия рациональности характеристик прозрачности. Это 
заключение следует признать справедливым. Величины Sgo„ в ра
боте [48] оказались завышенными вследствие экстраполяции ве
личин Sm к значению астрономической солнечной постоянной, ко
торое было принято равным 1,88 кал • см г2 • мин~1 в единицах 
шкалы Онгстрема. Величины, указанные в табл. 21, следует счи
тать более близкими к действительности. Они почти совпадают 
с величинами, указанными в таблице М. С. Аверкиева [2].

Результаты вычисления величин S  для высот солнца от 7 до 
90° приводятся в табл. 25. Полученные ряды интенсивностей ха
рактеризуют изменение радиации в зависимости только от высоты 
солнца при неизменной прозрачности атмосферы. Они представ
ляют дневной ход интенсивности, который в дальнейшем для 
краткости будет называться нормальным дневным ходом. Для 
промежуточных значений высот солнца и состояний прозрачно
сти величины S определяются интерполяцией.

В табл. 25 помещены также величины интенсивности радиа
ции, падающей на горизонтальную поверхность. Эти величины 
получены путем умножения величин S  для перпендикулярной по
верхности на соответствующее значение синуса высоты солнца.

На рис. 31 по данным табл. 25 изображены кривые нормаль
ного дневного хода для средней, наиболее высокой и наиболее 
низкой прозрачности атмосферы. Ограниченная кривыми 1 и 3 по
лоса представляет область возможных изменений интенсивности 
прямой радиации, которые могут наблюдаться в реальной атмо
сфере. Кривая 2, соответствующая среднему нормальному состоя
нию прозрачности, проходит не по середине этой области, а зна
чительно ближе к кривой 1. Объясняется это тем, что за нормаль
ное состояние прозрачности (см. табл. 18) было принято не сред
нее из возможных, а наиболее часто наблюдаемое. Отклонения 
от этого состояния при ухудшении условий прозрачности могут 
быть более значительными, чем отклонения, которые могут полу
чаться при оптимально высокой прозрачности реальной атмо
сферы. Предельные относительные отклонения интенсивности 
радиации составляют при высотах солнца 30—50° от +20 до 
•—30%. Эти отклонения увеличиваются при 30° и умень
шаются при h >  50°.

135



Т а б л и ц а  25

Нормальный дневной ход интенсивности прямой солнечной радиации 
при различных условиях прозрачности атмосферы, кал ■ смг2 • мин*1

ю Высота солнца, г р а д

п
£ 7 10 15 20 25 30 40 50 60 75 90

Со

На перпендикулярную поверхность
0,85
1,00
1,10
1,22
1,33
1,43
1,68

0,85
1,00
1,10
1,22
1,33
1,43
1,68

0,17
0,25
0,35
0,48
0,61
0,77
1,21

0,02
0,03
0,04
0,06
0,07
0,09
0,15

0,26
0,38
0,49
0,63
0,76
0,90
1,33

0,41
0,55
0,67
0,81
0,93
1,08
1,45

0,54
0,67
0,79
0,93
1,06
1,20
1,52

0,63
0,76
0,88
1,02
1,15
1,29
1,58

0,70
0,84
0,96
1,10
1,22
1,35
1,62

0,83
0,98
1,08
1,21
1,32
1,42
1,67

0,94
1,08
1,16
1,27
1,37
1,47
1,71

1,00
1,13
1,21
1,32
1,42
1,51
1,73

На г оризонтальную поверхность
0,05
0,07
0,09
0,11
0,13
0,16
0,23

0,10
0,14
0,17
0,21
0,24
0,28
0,37

0,18
0,23
0,27
0,32
0,36
0,41
0,52

0,27
0,32
0,37
0,43
0,49
0,55
0,66

0,35
0,42
0,48
0,55
0,61
0,68
0,81

0,53
0,63
0,69
0,78
0,85
0,91
1.07

0,72
0,83
0,89
0,97
1,05
1,13
1,31

0,87
0,98
1,05
1,14
1,23
1,31
1,50

1,04
1,16
1,25
1,35
1,44
1,53
1,74

1,00
1,12
1,21
1,30
1,39
1,48
1,68

1,06
1,17
1,27
1,37
1,46
1,54
1,75

1,06
1,17
1,27
1,37
1,46
1,54
1,75

Аналогичные кривые для горизонтальной поверхности пред
ставлены на рис. 32. На графике по горизонтальной оси отложены 
значения синуса высоты солнца.

Вычисление нормального дневного хода интенсивности для 
рассеянной радиации было произведено по формуле Берлаге— 
Кастрова D = B cS  с коэффициентом В =0,38 и величиной с, вьь 
численной для т =  1,5 по значению 5о=1,80 кал  • см г2- • мин~1. Ве
личины S взяты по табл. 25. Полученные величины D соответст
вуют условиям зеленого ландшафта.

Нормальный дневной ход суммарной радиации получался пу
тем суммирования интенсивностей прямой радиации на горизон
тальную поверхность, взятых из табл. 26, и рассеянной радиации.

Результаты вычисления рассеянной и суммарной радиации 
приводятся в табл. 26.

Так как изменения интенсивности прямой и рассеянной радиа
ции при изменениях прозрачности атмосферы направлены в про
тивоположные стороны, то суммарная радиация меняется при 
этом в менее широких пределах, чем прямая. Представление 
об амплитуде изменений в зависимости от величин D и Q дает 
рис. 33.

Интересно сопоставить данные табл. 26 с результатами непо  ̂
средственных измерений суммарной радиации на станциях ак- 
тинометрической сети СССР. Такое сопоставление для условий
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нормальной прозрачности дается на рис. 34. Интенсивность Qo 
при безоблачном небе по данным наблюдений [10] представ
лена на графике точками. Кривая соответствует данным 
табл. 26 при наиболее часто наблюдаемой прозрачности (5 =  
=  1,22 кал • см г2 ' м ин г1 при т =  1,5). Эта кривая проходит посре
дине полосы точек, т. е. данные табл. 26 очень хорошо согла
суются с результатами новых измерений. Это согласие особенно

Рис. 31. Нормальный дневной ход Рис. 32. Нормальный дневной ход
интенсивности п р я м о й " радиаций прямой радиации на горизонтальную

поверхность.
НОСТЬ. _  ' У ел . обозн. н а рис. 31.

1  — при н аи б о лее  вы сокой  п розр ач 
ности, 2  — средн ей , 3  — н аи бо лее н из

кой.

показательно, так как величины табл. 26 и величины, представ
ленные точками графика, получены из совершенно различных ря
дов наблюдений.

Нормальный дневной ход интенсивности рассеянной и сум
марной радиации при наличии снежного покрова дается в табл. 27. 
Величины D и Q в этой таблице получены следующим, образом.

Для получения величин Q значения интенсивности суммарной 
радиации табл. 27 умножались на переходный коэффициент 1,14, 
полученный по формуле (6.30). Величины D при наличии снеж
ного покрова получались путем вычитания величин S', взятых
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Т а б л и ц а  26

Нормальный дневной ход интенсивности рассеянной и суммарной радиации 
при отсутствии снежного покрова кал ■ смг'1 ■ минг1

ю
Высота солнца г р а д

II
S

В с

7 10 15 20 25 30 40 50 60 75 90Оо

Ра с с е я нна я  радиация
0,85
1,00
1,10
1,22
1,33
1,43

0,283
0,203
0,161
0,120
0,089
0,065

0,05
0,05
0,06
0,06
0,05
0,05

0,07
0,08
0,08
0,08
0,07
0,06

0,12
0,11
0,11
0,10
0,08
0,07

0,15
0,14
0,13
0,11
0,09
0,08

0,18
0,15
0,14
0,12
0,10
0,08

0,19
0,17
0,15
0,13
0,11
0,09

0,23
0,20
0,17
0,15
0,12
0,09

0,27
0,22
0,19
0,15
0,12
0,10

0,28
0,23
0,19
0,16
0,13
0,10

0,29
0,24
0,20
0,16
0,13
0,10

0,30 
0,24 
0,20 
0,16 
Ь, 13 
0,10

Сумма рна я  радиация
0,85
1,00
1,10
1,22
1,33
1,43

0,283
0,203
0,161
0,120
0,089
0,065

0,07
0,08
0,10
0,12
0,12
0,14

0,12
0,15
0,17
0„19
0,20
0,22

0,22
0,25
0,28
0,31
0,32
0,35

0,33
0,37
0,40
0,43
0,45
0,49

0,45
0,48
0,51
0,55
0,59
0,63

0,54
0,59
0,63
0,68
0,72
0,77

0,76
0,83
0,86
0,93
0,97
1,00

0,99
1,05
1,08
1,13
1,17
1,23

1,15
1’2\1,24
1,30
1,37
1,41

1,29 
1,36 
1,41 
146 
П52 
1,58

1,36
1,411,47
1,53
1,59
1,64

по табл. 27, из величин Qr 
вычисленных с учетом нали
чия снежного покрова,-

Вычисление проведено 
только до высоты h = 30°, так 
ка,к при больших высотах 
солнца снежный покров 
вблизи уровня моря быстро 
тает и разрушается.

Рассмотренные в настоя
щей главе методы позволяют 
рассчитать интенсивности 
прямой, рассеянной и сум
марной радиации при без
облачном небе по одному из
мерению интенсивности толь
ко прямой радиации, при 
условии, что прозрачность 
атмосферы не изменяется.
Рис. 33. Нормальный дневной ход 
суммарной и расеянной радиации 
(при отсутствии снежного по

крова).
Уел. обозн. на рис. 31.
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Рис. 34. Нормальный дневной ход сум
марной радиации при сопоставлении 

с результатами наблюдений.
Таблица 27

Нормальный дневной ход интенсивности суммарной и рассеянной радиации 
при наличии снежного покрова

$ т = 1 , 5

Высота солнца, г р а д

7 10 15 20 25 30 7 | 10 15 20 25 30

0,85 
1,00 
1,10 
1,22 
1,33 
1,43

Р а
0,06
0,06
0,07
0,08
0,07
0,07

с е я
0,09
0,10
0,10
0,11
0,10
0,09

н  н  а  я

0,15
0,14
0,15
0,14
0,12
0,12

р а ;
0,20
0,19
0,19
0,17
0,15
0,15

и  а ц
0,24
0,23
0,21
0,20
0,18
0,17

и  я

0,27
0,25
0,24
0,23
0,21
0,20

Сумма
0,08 0,14 
0,09 0,17 
0,11 0,19 
0,14 0,22 
0,14 0,23 
0,16 0,25

р н  а
0,25
0,28
0,32
0,35
0,36
0,40

ра
0,38
0,42
0,46
0,49
0,51
0,56

циац
0,51
0,55
0,58
0,63
0,67
0,72

и я

0,62
0,67
0,72
0,78
0,82
0,88
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Гак как дневной ход интенсивности определяет и суточные суммы 
радиации, то расчет суточных сумм может быть построен на том 
же принципе. Этот вопрос рассматривается в следующей главе.

Г л а в а  7

СУТОЧНЫЕ СУММЫ РАДИАЦИИ ПРИ ОТСУТСТВИИ 
ОБЛАЧНОСТИ

§ 25. Возможные суммы радиации

Уже при первых обобщениях данных о радиационном режиме 
отдельных пунктов в работах Крова [69], Вестмана [94], Горчин- 
ского [78] и других авторов делались попытки подсчета сумм сол
нечной радиации при допущении постоянно безоблачного состоя
ния неба. Эти суммы использовались для приближенного под
счета действительных сумм и оценки влияния облачности на при
ход солнечной радиации к земной поверхности.

Суммы радиации при отсутствии облачности получили в акти
нометрии название возможных сумм. Однако долгое время этот 
термин оставался недостаточно определенным, так как возмож
ные суммы радиации не связывались с какой-либо определенной 
степенью прозрачности атмосферы.

Так, в одной из первых монографий о суммах солнечной ра
диации, опубликованной Н. Н. Калитиным [20], возможные 
суммы определяются как «суммы тепла солнечной радиации для 
постоянно безоблачного неба». Аналогичные определения даются 
в работах С. И. Савинова [43] и Б. П. Вейнберга [13].

По мере накопления данных об интенсивности радиации ста
новилась ясной зависимость радиации при безоблачном небе не 
только от астрономических факторов—-склонения солнца и ши
роты места, но и от прозрачности атмосферы. И в опубликован
ной пятнадцатью годами позже книге «Актинометрия» [21]
Н. Н. Калитин дает уже следующее определение: «Возможными 
суммами называются те суммы тепла солнечной радиации, кото
рые получились бы для данного места, если бы в течение всего 
года было безоблачно и при той прозрачности атмосферы, кото
рая имеется в данном месте».

Существенно отличное от этого определение возможных сумм 
было дано в одной из работ К- Г. Трофимова [56]. Возможными 
суммами называются здесь суммы радиации, относящиеся к «со
вершенно безоблачным дням с исключительно хорошей прозрач
ностью воздуха». При этом, однако, не уточнялось, что следует 
понимать под «исключительно хорошей прозрачностью». Оче
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видно, что при исключительно хорошей прозрачности суммы ра
диации получаются значительно выше, чем при обычных усло
виях, и такие суммы нельзя считать достаточно характерными. 
Поэтому определение К. Г, Трофимова не получило широкого 
распространения. Однако вычисление возможных сумм по дан
ным наблюдений иногда производилось в соответствии с этим 
определением.

Учитывая значение возможных сумм радиации для расчета 
действительных сумм, необходимо дать для этого термина ясное 
и не допускающее различных истолкований определение.

В дальнейшем изложении под возможными суммами радиа
ции за какой-либо период будут пониматься такие суммы, кото
рые могут быть получены в данном пункте при среднем за данный 
период состоянии прозрачности атмосферы и полном отсутствии 
облачности.

Это определение применимо для всех видов коротковолновой 
радиации — прямой, рассеянной и суммарной. Из него следует 
также, что возможные суммы радиации могут вычисляться для 
периодов любой длительности: года, месяца, декады, пятидневки, 
группы дней, отдельных дней и даже отдельных часовых проме
жутков. Таким образом, помимо обычного применения как сред
них радиационно-климатических характеристик, возможные 
суммы могут применяться и для характеристики «радиационной 
погоды» того или иного конкретного периода. До настоящего 
времени такому применению препятствовали сложность и тру
доемкость методики вычисления возможных сумм. Однако, 
как будет показано далее, эту методику можно существенно 
упростить.

Методы, применяемые для вычисления, возможных сумм 
радиации, могут быть подразделены на эмпирические и расчет
ные. Первые основываются на полученных из непосредственных 
измерений данных об интенсивности радиации в отдельные сроки 
или на результатах регистрации прямой солнечной радиации ак- 
тинографами. Расчетные методы позволяют вычислить возмож
ные суммы радиации, исходя из теоретических соотношений 
между суммами радиации и определяющими их географическими, 
астрономическими и геофизическими параметрами: широтой ме
ста, склонением солнца и характеристиками прозрачности атмо
сферы.

Для различных целей могут потребоваться данные о возмож
ных суммах радиации как за короткие — часовые, так и за более 
длительные промежутки времени: сутки, несколько суток, декаду, 
месяц, год. Наиболее часто используются суточные и месячные 
суммы радиации. Зная суточные суммы, нетрудно получить 
суммы радиации и за любые более длительные промежутки. По
этому в дальнейшем будут рассматриваться главным образом ме
тоды определения суточных сумм радиации.
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§ 26. Эмпирические методы расчета возможных 
сумм радиации

Для определения возможных сумм радиации по данньщ на
блюдений используются либо результаты измерений интенсивно
сти радиации в отдельные сроки, либо результаты регистрации 
интенсивности радиации в безоблачные дни.

При вычислении возможных сумм радиации по измерениям, 
произведенным в определенные сроки, необходимо уделить осо
бое внимание отбору исходных данных. Эти данные не должны 
быть искажены влиянием облачности. Поэтому для определения 
возможных сумм прямой радиации должны использоваться 
только измерения, произведенные при отсутствии облаков на ди
ске солнца и в околосолнечной зоне радиусом 5°. Вне этой зоны 
облака могут присутствовать, так что для расчетов могут быть 
использованы и облачные дни. Для получения возможных сумм 
рассеянной и суммарной радиации должны использоваться 
только данные, полученные при безоблачном небе. При недоста
точном числе таких случаев считается допустимым использовать 
и случаи измерений при общей облачности, не превышающей
2 баллов, так как столь небольшая облачность не оказывает за
метного воздействия на интенсивность рассеянной и суммарной 
радиации.

При небольшом числе измерений (в зимние месяцы или при 
определении возможных сумм за небольшие промежутки вре
мени) желательно, чтобы число измерений за отдельные сроки 
было приблизительно одинаковым. Иначе форма кривой дневного 
хода интенсивности радиации может получиться искаженной за 
счет нетипичных, слишком высоких или слишком низких, величин 
для сроков с небольшим числом измерений.

Суточные суммы радиации по измерениям в отдельные сроки 
обычно определяются графическим методом. Для этого резуль
таты измерений за рассматриваемый период наносятся на гра
фик, по горизонтальной оси которого откладывается время на
блюдения (в часах и долях часа), а по вертикальной оси— из
меренная интенсивность.

Нанесенные на график точки являются опорными для по
строения кривой дневного хода интенсивности радиации. К числу 
опорных точек добавляются точки восхода и захода солнца, для 
которых интенсивность радиации принимается равной нулю. Про
межуточные точки кривой определяются путем графической ин
терполяции. С полученной кривой снимаются значения интенсив
ности радиации для середины каждого часового промежутка и 
переводятся в часовые суммы радиации путем умножения на 60. 
Эта последняя операция оказывается излишней, если ординаты 
графика были выражены в калориях на квадратный сантиметр
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в час. Суточная сумма радиации подсчитывается путем сложения 
сумм за отдельные часовые промежутки.

Для более точной интерполяции хода кривой в промежутках 
между сроками измерений желательно иметь достаточное число 
опорных точек, т. е. достаточное число сроков. Идеальными с этой 
точки зрения можно было бы считать ежечасные измерения. Од
нако столь частые систематические измерения практически невы
полнимы. Принятая на станциях СССР программа измерений 
с трехчасовыми промежутками (от трех до пяти дневных сроков 
в зависимости от времени года) дает недостаточное число опор
ных точек и графическое интерполирование кривой дневного хода 
интенсивности солнечной радиации становится затруднительным, 
особенно между сроками 9 час  30 мин, 12 час  30 мин  и 15 час 
30 мин. Простейший прием интерполяции основывается на пред
положении, что интенсивность радиации, между сроками измере
ний меняется со временем линейно. В этом случае кривая днев
ного хода интенсивности радиации апроксимируется на графике 
ломаной линией, вершины которой соответствуют срокам наблю
дений. Суточная сумма радиации численно равна площади, за
ключенной между линией дневного хода и осью ординат. При ли
нейной интерполяции между п  сроками эта площадь ординатами 
вершин разбивается на (п — 1) трапеции и :2  прямоугольных 
треугольника; площадь каждой фигуры может быть легко вычис
лена по ординатам вершин в калориях на квадратный сантиметр 
в минуту и времени в минутах между сроками наблюдений.

Такой наиболее простой метод подсчета суточных сумм, назы
ваемый методом трапеций, принят на станциях СССР для п р т 
ближенного подсчета действительных месячных сумм радиации и 
подробно описан в «Руководстве по контролю актинометрических 
наблюдений» [41]. Очевидно, он может быть применен и для под1 
счета возможных сумм радиации. Однако метод трапеций позво
ляет определить только суммы радиации за трехчасовые проме
жутки и общую суточную сумму, но не суммы за каждый часовой 
промежуток в отдельности. Кроме того, предположение о линей
ном изменении интенсивности радиации между сроками измере
ний не всегда и не для всех видов радиации соответствует 
действительности. Поэтому в тех случаях, когда необходимо опре
делить ежечасные суммы радиации или желательно получить воз
можно более точные суточные суммы, необходимо пользоваться 
другими методами интерполяции хода радиации между сроками 
наблюдений. Особенно важно правильно интерполировать ход 
кривых в промежутках 9 ча с  30 мин —• 12 час  30 мин  и 12 час  
30 мин — 15 час  30 мин, в которых прямолинейная интерполя
ция дает наибольшее отклонение от действительного хода и 
сумма радиации за которые составляет основную часть общей 
суточной суммы. Так как в околополуденные часы высота солнца 
и синус высоты меняются сравнительно медленно, то для расче
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тов суточного хода радиации при составлении расчетного гра
фика удобно по горизонтальной оси его откладывать не время, 
а значения синуса высоты солнца. Для определения часовых 
сумм радиации по такому графику необходимо знать величины 
sin h  для середин часовых промежутков в тот день, для которого 
вычисляется сумма радиации. Формула, необходимая для вычис
ления высоты солнца, приводится далее в § 30. График позво
ляет по вычисленному значению синуса высоты солнца найти со
ответствующую середине данного часового промежутка интенсив
ность радиации и умножением ее на 60 получить часовую сумму. 
Этой последней операции можно избежать, откладывая по оси 
ординат произведение измеренной интенсивности на 60. Тогда 
ординаты графика будут давать непосредственную сумму радиа
ции за данный часовой промежуток.

В качестве конкретного примера (табл. 28) рассмотрим слу
чай расчета возможных сумм по данным срочных наблюдений на 
ст. Джаныбек 16 августа 1954 г. [41].

Таблица 28
Данные, необходимые для расчета сумм прямой SS и суммарной 2Q

радиации

Исходные данные

Сроки наблюдений

6 час 
30 мин

9 час 
30 мин

12 час 
30 мин

15 час 
30 мин

18 час 
30 мин

h° ............................. 14,7 42,2 54,4 35,3 6,4
sin Л......................... 0,254 0,672 0,813 0,578 0,112
S кал-смГ2 • мин~г 0,70 1,15 1,32 1,03 0,27
5 X 6 0 ..................... 42 69 79 62 16
Q кал-смГ2 • мин~1 0,28 0,91 - 1,21 0,70 0,07
<?Х 6 0 . .................. 17 55 73 42 4

Пр имечание.  Восход солнца в 4 час 30 мин, заход в 19 час 14 мин 
(среднего времени), sin ф sin 6=0,181, cos <p cos 6=0,632.

График для определения часовых сумм по синусу высоты 
солнца представлен на рис. 35, а рассчитанные по нему кривые 
дневного хода радиации — на рис. 36.

Данные срочных наблюдений представлены на графиках кру
жочками. Пунктирные линии представляют результат линейной 
интерполяции для подсчета дневной суммы по методу трапеций.

На рис. 35 расчетная кривая проведена плавно между точ
ками, представляющими результаты срочных наблюдений. Она 
представляет таким образом-зависимость между S, Q и sin h, со
ответствующую средней для данного дня прозрачности атмо
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сферы. Величины часовых сумм, снятые с этого графика для се
редин часовых промежутков, получаются одинаковыми для про
межутков, расположенных симметрично относительно истинного 
полудня. Таким образом, для 
отдельных промежутков по- Ткал-см2-час' 
лучаются следующие суммы so 
радиации ( к а л ' см~2 * ча с -1) :

П ром еж утки  времени SS S  Q

4 — 5 ,  1 9 — 2 0 1 0
5 — 6 ,  1 8 — 1 9 1 9 4

. 6 — 7 ,  1 7 — 1 8 4 1 17
7 — 8 ,  1 6 — 1 7 5 5 31
8— 9 ,  1 5 — 1 6 6 3 4 4
9 — 1 0 ,  1 4 — 1 5 7 0 5 5

1 0 — 1 1 ,  1 3 — 1 4 7 5 6 6
1 1 — 1 2 ,  1 2 — 1 3 7 9 7 2

2  з а  1 / 2  с у т о к
( к а л  • с м ~ 2 )  .  .  . 4 0 3 2 8 9

2  з а  с у т к и
( к а л  •  с м ~ 2 )  . . . 8 0 6 5 7 8

0,8 sin h
Рис. 35. График для определения 
часовых сумм прямой и суммарной 
радиации по синусу высоты солнца. 

Джаныбек, 16/VTII 1964 г.

Дневные суммы, вычисленные по методу трапеций, состав
ляют 2 5 = 7 5 7 , Z Q  =549 к а л '  См~2 за сутки. Расхождение сумм,

Рис;. 36. Дневной ход прямой (а) и суммарной (б) ра
диации, интерполированной по наблюдениям в пять 

сроков. Джаныбек. 16/VIII 1964 г.
1  — д ей стви тельн ы й  х о д , 2  — л и н ей н ая  и нтерп оляц и я.

полученных обоими методами, характеризует систематические 
ошибки расчета возможных сумм методом трапеций. Что метод 
трапеций систематически занижает суммы радиации, можно 
видеть непосредственно из графика. Ошибка в данном случае
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составляет около 6% для прямой радиации и около 5% для сум
марной.

Вычислять возможные суммы радиации можно также по дан
ным регистрации интенсивности радиации. Для этого исполь
зуются суммы, полученные в полностью безоблачные дни, в тече
ние которых дневной ход интенсивности не искажался влиянием 
облачности. Осредняя суммы радиации, полученные в разные дни 
за одни и те же часовые промежутки, нетрудно определить днев
ной ход часовых сумм и получить средние суточные суммы радиа
ции для рассматриваемого периода. При недостаточном числе 
полностью безоблачных дней можно использовать и частично яс
ные дни, осредняя такие суммы, которые получены при отсутствии 
облачности в течение всего данного часового промежутка. Такой 
метод был использован Н. И. Гойса [16] при вычислении возмож
ных сумм суммарной радиации для Киева.

Если нет необходимости в получении ежечасных сумм солнеч
ной радиаци^, а нужны только суточные суммы, то можно вос
пользоваться для их нахождения графическим методом, впервые 
примененным Н. Н. Калитиным [20]. Для этого на график, по го
ризонтальной оси которого откладываются дни месяца или года, 
а по вертикальной оси — величины сумм, наносятся суточные 
суммы радиации по записям самописцев за полностью безоблач
ные дни. Образец такого графика для Ташкента по данным 
1946—1950 гг. приводится на рис. 37. При достаточном числе дан
ных точки на графике располагаются полосой, через середину 
которой проводится плавная кривая. Эта кривая и характеризует 
годовой ход возможных сумм данного вида радиации.

При отсутствии указаний о том, какие из суточных сумм от
носятся к безоблачным дням, возможные суммы определяют 
иногда по методу В. Н. Украинцева. За кривую годового хода 
возможных суточных сумм по этому методу принимается верхняя 
граница полосы точек графика, на который в этом случае нано
сятся все суточные суммы, полученные за данный период. Не
трудно видеть, что получаемые этим методом возможные суммы 
соответствуют определению К. Г. Трофимова (§ 25), а не приня
тому выше определению возможных сумм, соответствующих сред
ним условиям прозрачности атмосферы. Очевидно также, что по 
методу Украинцева возможные суммы прямой и суммарной ра
диации получаются значительно завышенными, что было уже от
мечено ранее Б. М. Гальперин [15] и Н. И. Гойса [16]. Как сле
дует из рис. 37, метод Украинцева для Ташкента дает суточные 
суммы, завышенные на 4—8%.

Описанные выше эмпирические методы могут применяться для 
вычисления возможных сумм любых видов радиации, а также для 
периодов различной деятельности (месяцев, декад, пятидневок) 
и даже отдельных конкретных дней. Основным недостатком этих 
методов является их значительная трудоемкость, из-за которой
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они применяются главным образом при подсчете возможных 
сумм для небольшого числа отдельных пунктов.

нал-см2- ситни' 
800 г

•200

600

400

О J_
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Рис. 37. График для определения возможных сумм радиации по записям 
актинографа в безоблачные дни. Ташкент, 1946—1950 гг.

§ 27. Общие основания теоретического расчета возможных 
сумм солнечной радиации

При постоянной интенсивности радиации / сумма ее за про
межуток времени t  равна произведению интенсивности радиации 
на время

2 / = - Л .  ( 7 - 1 )

Если интенсивность выражается в кал - см~2-мин-1, а время 
в минутах, то сумма радиации будет выражена в кал • см~%. В еди
ницах СИ интенсивность (поверхностная плотность потока излу
чения) измеряется в мвт-см~2, а время в секундах. Тогда сумма 
радиации (энергетическое количество освещения) выразится 
в джм~2 или мет ■ час • см г2.

В общем случае интенсивность радиации меняется со време
нем. Если зависимость интенсивности от времени может быть 
представлена функцией I = f ( t ) ,  то сумма радиации за время / 
выражается величиной интеграла

(7.2)
о о
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Практически при вычислении сумм радиации по зарегистриро
ванным кривым интенсивности интегрирование заменяется сум
мированием по часовым промежуткам, в течение которых интен
сивность принимается постоянной и равной среднему значению 
интенсивности за этот промежуток.

Если вид функции f  ( t ) установлен, то можно вычислять суммы 
радиации по формуле (7.2), Функция f  (t) должна представлять 
интенсивность радиации I  в зависимости не только от t, но и от 
других определяющих ее факторов, т. е. от некоторой характери
стики прозрачности атмосферы р  и числа оптических масс т  
или высоты солнца h. Между величинами т и к  при расчетах
сумм радиации без ущерба для точности расчетов может быть

1принято соотношение т  =  ——- .sin п ,
Величина sin h  определяется известной формулой сферической 

астрономии
sin h  =  sin ср sin 8 - f  cos <p cos 8 cos i ,  (7.3)

в которой ф — широта места, б — склонение солнца, а т — его 
часовой угол, отсчитываемый от точки юга.

Со временем t (отсчитываемым от момента истинного полуг 
дня) часовой угол т; связан соотношением

(7-4)2те ’

в котором Т — продолжительность суток, равная 24 час, или 
1440 мин.

При расчетах суточных сумм радиации обычно значения <р и 
б берут для истинного полудня и изменением их в течение дня 
пренебрегают. Принимается также, что прозрачность атмосферы 
в течение дня остается постоянной и, следовательно, кривая су
точного хода интенсивности симметрична относительно истинного 
полудня. В этом случае суточная сумма радиации может быть 
представлена в виде

t t
^ 1  =  2 ^  I d t  =  2\  f ( t ) d t ,  (7.5)

o o

где t — время восхода или захода солнца, отсчитанное в минутах 
от момента истинного полудня.

Замена в формуле (7.5) аргумента t  аргументом т приводит 
к общей формуле, связывающей суточную сумму радиации с оп
ределяющими ее факторами,

=  (7.6)
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Возможные суммы обычно вычисляются только для прямой • 
радиации на горизонтальную поверхность и для суммарной ра
диации. Однако, как будет показано далее, вычисление возмож
ных сумм прямой радиации на перпендикулярную поверхность и 
сумм рассеянной радиации имеет не меньшее значение и во мно
гих случаях позволяет значительно повысить точность расчета.

Дальнейший ход расчета зависит от вида функции /’’ (т), пред
ставляющей дневной ход радиации. До настоящего времени за 
основу для большинства расчетов прямой радиации принималась 
формула Бугера, т. е. за характеристику прозрачности атмо
сферы принимался коэффициент прозрачности р.

§ 28. Расчет возможных сумм прямой радиации 
по коэффициенту прозрачности

Расчет возможных сумм по бугеровскому коэффициенту про
зрачности производился для прямой солнечной радиации на го
ризонтальную поверхность. Аналогичным способом он мог бы 
быть произведен и для поверхности, перпендикулярной к сол
нечным лучам.

Формула Бугера для горизонтальной поверхности дает
1

S' =  S  sin h  =  Sopm sin h  =  S0/,sln * sin (7-7)

Принимая в формуле (7.6) функцию F (x )= S ' ,  получим

2 S ' =  -= £ - J  Р **"* s in h d t ,  (7.8)
о

причем s in /г выражается через т по формуле (7.3) .
Подынтегральная функция здесь не интегрируется непосред

ственно, но приближенное значение 2 5 ' может быть получено ме
тодами численного интегрирования. Впервые подобные вычисле
ния были произведены в работе А. Анго [64], опубликованной
в 1883 г.; результаты их представлены в виде таблиц, которые
были вычислены для значений коэффициента прозрачности 0,6;. 
0,7; 0,8; 0,9 и 1,0 (последняя величина означает абсолютную про
зрачность атмосферы, в радиационном отношении равнозначную- 
ее полному отсутствию). Вычисления произведены для широт от
0 до 90° через 10° и для склонений солнца от 0 до ±23,5° через 4°. 
Для промежуточных значений р, ср и б суточные суммы должны, 
определяться интерполированием.

Так как ко времени выполнения работы величина солнечной 
постоянной еще не была точно установлена, то суточные суммы 
радиации были выражены в особых условных единицах. За 1000 
таких условных единиц была принята дневная сумма радиации; 
(2 S ') , получаемая горизонтальной поверхностью при условиях,
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когда интеграл формулы (7.8) обращается в единицу. Такими 
условиями являются значения р =  1 (т. е. отсутствие атмосферы),

J t
широта ф = 0 (экватор), б =Оит о  =  —  (день равноденствия). 
При этих условиях

2  S ’ =  S 0 =  So =  458,4S0.

Принимая по современным рекомендациям S о =  
=  1,98 кал - см"2 • м ин г1, легко найти, что 1000 условных единиц 
Анго соответствуют 907,6 кал ■ см~2, откуда одна единица Анго 
получается равной 0,908 к а л - см г2. Таким образом, таблицы Анго 
могут и в настоящее время использоваться для расчета сумм с пе
ресчетом условных табличных сумм в абсолютные по перевод
ному множителю 0,908.

Таблицы Анго были использованы для расчета возможных 
месячных сумм прямой радиации на горизонтальную поверхность 
С. И. Савиновым [43] и В. Н Украинцевым [57]. Для этих рас
четов были приняты значения So= 1,946 кал • см г2 • м и н г1 в пер
вом случае (значение солнечной постоянной по американской 
шкале Аббота) и S0= l,8 8  кал ■ см~2 ■ мин-1 во втором (значение 
по шкале Онгстрема).

А. Бальди [65] и М. Миланковичем [38] были составлены таб
лицы, аналогичные таблицам Анго и отличающиеся от них только 
принятым числовым значением солнечной постоянной So и интер
валами между значениями склонения солнца, принятыми для 
расчетов. В частности, таблицы Миланковича вычислены для зна
чения солнечной постоянной So=2,00 кал-см~2-мин~1, почти сов
падающего с принятым в настоящее время значением So= 
=  1,9,8 кал-см~2-мик*1..

Новый расчет возможных сумм радиации на горизонтальную 
поверхность был произведен М. С. Аверкиевым (3, 5, 6]. Для 
расчета была использована таблица нормального дневного хода 
интенсивности, аналогичная табл. 18. За характеристику про
зрачности, определяющую значения интенсивности, были при
няты значения коэффициента прозрачности р2 при т = 2, рав
ные 0,70; 0,75; 0,80 и 0,85;расчеты были произведены для тех же 
15 значений склонения солнца, как и в таблицах Анго. Коэффи
циенты прозрачности определялись по значению солнечной по
стоянной So= 1,88 кал - см~2- мин~1, т. е, соответственно шкале 
•Онгстрема.

Для каждой пары значений склонения солнца б и широты ф, 
принятых для расчета, вычислялись прежде всего высоты солнца 
А, соответствующие целым часам по истинному времени. Затем 
по этим значениям h  и таблицам нормального дневного хода на
ходились значения интенсивности радиации S ' —S s in /г, по кото
рым строились графики суточного хода S ';  суточные суммы ра
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диации подсчитывались по площадям, ограниченным кривыми и 
осью абсцисс. Образец такого графика приводится на рис. 36.

Таблицы М. С. Аверкиева выгодно отличаются от перечислен
ных выше таблиц определенностью значений коэффициента про
зрачности, отнесенных к т = 2. Но эти таблицы вычислены только 
для широт 40, 50, 60 и 70°. Кроме того, принятое при их вычисле
нии значение солнечной постоянной 5о=1,88 кал • см г2 • мин-1 
значительно (более чем на 6%) отличается от современного.

Что же касается других таблиц, то недостатком, препятст
вующим их применению, является отсутствие указаний, к какой 
высоте солнца или к какому числу оптических- масс должна 
относиться величина коэффициента прозрачности, с которой сле
дует входить в таблицы для определения суточной суммы радиа
ции. Этого затруднения можно избежать, введя понятие об эф
фективном коэффициенте- прозрачности атмосферы и установив 
методику его нахождения.

§ 29. Эффективный коэффициент прозрачности атмосферы
При вычислении суточных сумм радиации по формуле вида 

(7.8) величина коэффициента прозрачности р  принимается по
стоянной. В действительности же в след ствие-эффекта Форбса при 
неизменном, состоянии прозрачности.атмосферы величина коэф
фициента прозрачности при разном числе одтических масс полу
чается различной. Так, при нормальной прозрачности атмосферы 
значениям интенсивности радиации таблицы соответствуют зна
чения коэффициента прозрачности, меняющиеся при изменении 
числа оптических масс т  от 1,5 до 8 в отношении 1 : 1,15. Соот
ветствующие суточные суммы прямой радиации на горизонталь
ную поверхность по таблицам Миланковича для широты 50° и 
для летнего солнцестояния будут меняться в отношении 1 : 1,24, 
как показывает следующая таблица:
т .......................................  1,5 2 3 4 5 8

.................. 0,724 0,747 0,774 0,795 0,808 0,835
2S' кал ■ см-2 ..............  608 636 672 700 716 754

Очевидно, что коэффициент пр.оар.ашш.с-ти.—оярдцедяющий 
суточную сумму,радиации..соответственно формуле (7.8), следует 
отлш^?ь^ох коафф5цкента.„п,р.озр.аш1асхи™р,№г_вьши.сля.емого по 
формуле Бугера для определ.еннот»значения™ш. Первый из этих 
коэффициентов может быть назван,эффективным коэффициентом 
прозрачности. Для практического использования таблиц суточ
ных сумм, подобных таблицам Анго и Миланковича, необходимо 
установить связи между значениями эффективных коэффициентов 
прозрачности рэ и коэффициентами рт . Для установления этой 
связи необходимо располагать достаточно надежными вели
чинами возможных суточных сумм радиации, полученными из
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непосредственных измерений, что стало возможно лишь сравни
тельно недавно.

В 1935 г. в работе Г. Перль [87] были опубликованы возмож
ные суточные суммы прямой радиации на горизонтальную по
верхность для географических широт от 0 до 90° и различных 
долгот солнца. Пользуясь этими данными, А. X. Хргиан [61] вы
числил для этих условий величины эффективных коэффициентов 
прозрачности. Почти одновременно такие же вычисления были 
произведены В. Н. Украинцевым [57] для 5 пунктов СССР по 
записям актинографов. Эти работы показали, что величина эф- 
ф екти вн о го !^  в'завй-'
симости от широты и времени года и что величины эффективных 
коэффициШтШ"*^'1 Шученнь1ё для средних’условий определен
ных широт или отдельных пунктов, не могут быть применены для 
других условий без очень существенного ущерба для точности 
результатов. Задача определения эффективного коэффициента 
прозрачности по данным актинометрических наблюдений не была 
разрешена полностью этими работами.

В опубликованной вслед за этим работе В. Н. Украинцева и 
А. О. Шепелёвского [58] была сделана попытка связать величины 
коэффициентов рэ и рт. Однако попытка эта оказалась неудач
ной вследствие Использования очень неточного метода определе
ния возможных сумм радиации по данным наблюдений. Именно, 
возможные суммы вычислялись по действительным суммам
Z S 'n ’ полученным при средней облачности п  с помощью фор
мулы, неоднократно применявшейся для радиационно-климато- 
.логических расчетов

2 s ; = 2 s ; ( i - « ) .  (7i9)
При этом множитель 1—п  определялся по методу С. И. Сави

нова (§ 38) как средняя из дополнения общей облачности до 
единицы и относительной продолжительности солнечного сияния

—  по записям гелиографа (1  — п = ------- ------— 1.So 2 /
При вычислении по формуле (7.9) возможной суммы радиа

ции в знаменатель определяющего ее выражения входит раз
ность 1 — п, в большинстве случаев значительно меньшая еди
ницы. Благодаря этому неизбежные погрешности в определении
величины п  могут при таком методе расчета вносить очень боль
шие искажения в результаты вычислений. Относительные ошибки, 
•особенно в месяцы со значительной средней облачностью, могут 
составлять десятки процентов. Неудивительно, что результатом 
применения этого метода явилось «полное исключение из вычи
слений коэффициента прозрачности» и что полученные кривые
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годового хода эффективного коэффициента прозрачности в раз
ных пунктах «не имеют ничего между собой общего и не обнару
живают каких-нибудь правильностей в ходе». Неудача иссле
дования в немалой степени была вызвана также тем, что авторы 
на эффективный коэффициент прозрачности смотрели, как на 
какой-то «условный» коэффициент, который «не соответствует 
никакой реальной прозрачности атмосферы, а лишь является до
вольно отвлеченной характеристикой средней прозрачности ее».

Однако такой взгляд нельзя считать правильным. Поскольку 
эффективный коэффициент прозрачности определяет суммы ра
диации, действительно получаемые земной поверхностью при 
ясном небе, он не менее реален, чем любая другая характери
стика прозрачности атмосферы. Можно думать, что между ко
эффициентами р э и рт должно существовать вполне определенное 
соотношение.

Действительно, в суточных суммах прямой радиации, падаю
щей на горизонтальную поверхность при безоблачном небе, опре
деляющее значение имеют суммы, получаемые за околополуден- 
ныб часы. Так, напрймер, на широте 45° в июне около 80% суточ
ной суммы радиации поступает от 8 до 16 час. За это же время 
высота солнца h  меняется в пределах 37—68°, а число проходи
мых солнечным лучом оптических масс т  — в пределах 1,1—1,7. 
Для шестичасового промежутка 9—15 час. сумма радиации со
ставляет 64% суточной суммы, высота солнца h  изменяется в пре
делах 47—68°, а число оптических масс т — всего лишь в преде
лах 1,1—1,4. Соответствующее изменение коэффициента прозрач
ности вследствие эффекта Форбса оказывается очень незначи
тельным, от 0,698 до 0,718. Отсюда следует, что величина эф
фективного коэффициента „прозрачности должна быть „близка 
к средней величине коэффициентов рт за околополуденные часы 
и долЖШ~Шть'Тёао '^Гй'зада с величинш.,,козффидиента,.р.п, вы- 
числекшогопо интенсивности радиации в истинный полдень и со
ответствующему значению т.

Эти соображения подтвердились при проверке на материале 
наблюдений в Карадаге [49]. Для этого по данным измерений ин
тенсивности радиации за 1933—1947 гг. были построены кривые 
дневного хода интенсивности прямой радиации на горизонталь
ную поверхность для безоблачного дня середины каждого месяца 
и подсчитаны суточные суммы радиации. Затем по таблицам, 
аналогичным таблицам Миланковича, но более удобным для 
пользования, были по возможным суммам, полученным из наблю
дений, определены эффективные коэффициенты прозрачности р8- 
Далее, по наблюдениям в истинный полдень и по формуле Бугера: 
были вычислены полуденные коэффициенты прозрачности рп. 
Таким образом, оказалось возможным сопоставить коэффи
циенты прозрачности р3, и рг, соответствующие числу оптиче
ских масс т = 2.



Годовой ход этих коэффициентов показан на рис. 38. Для 
всех трех коэффициентов максимум в годовом ходе наблюдается 
в декабре, минимум — в июле. На¥боЖеГрёжГвьГр1Гжен годовой f 
ход полуденного™!?”'эффективного коэффициентов, для которых \

влияние годового хода 1 
прозрачности атмосферы / 
усиливается влиянием эф-/ 
фекта Форбса. Соотноше
ние между полуденным и 
эффективным коэффи
циентами представлено на 
рис. 39. Как видно из ри
сунка, связь между р э и 
рп линейная и может быть 
с удовлетворительной точ
ностью представлена урав
нением
р э= 0,95/?п+0,060. (7.10)

Коэффициент при р и в этом уравнении близок к единице и без 
существенного понижения точности расчета может быть заменен 
ею. Тогда связь между вели- рэ 
чинами рэ и ра выражается о,9г  
еще более просто

..(7-11)
В целях проверки приме

нимости эффективного коэф
фициента прозрачности для 
вычисления возможных сумм 
радиации за отдельные дни 
суммы радиации были вы
числены по значениям эф
фективного коэффициента 
прозрачности (в свою оче
редь определявшимся по из
меренным полуденным ин
тенсивностям радиации) для 
38 отдельных дней июня, 
в течение которых запись 
актинографа не искажалась 
влиянием облачности. Вычисленные по рэ суммы были со
поставлены с суммами, непосредственно зарегистрированными 
актинографом. Расхождение вычисленных (2 5 'э) и изме
ренных (25 'а) суточных сумм оказалось незначительным. 
Среднее отклонение вычисленных сумм от измеренных со
ставило 11 кал - см -2 или около 2% суточной суммы, макси

Рис. 39. Связь между эффективным и 
полуденным коэффициентами прозрач

ности. Карадаг.

Рис. 38. Годовой ход коэффициентов 
прозрачности р0, Рп и рг в Карадаге.
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мальное — 38 кал - см г2 или 7%. При этом положительные и от
рицательные отклонения наблюдались одинаково часто, а откло
нения свыше 3% суточной суммы (всего 6 дней из 38) приходи
лись главным образом на дни с аномальным суточным ходом 
прозрачности атмосферы. Для всех 38 дней средняя из вычислен
ных суточных сумм получилась равной 626 кал • см г2, а из заре
гистрированных актинографом 624 кал • см~2, т. е. результаты 
расчетов и регистрации практически совпали.

Соображения, которые были положены в основу исследования' 
связи между эффективным и полуденным коэффициентами про
зрачности атмосферы в Карадаге, остаются в силе и для- других 
пунктов. Однако вряд ли соотношения, выраженные формулами 
(7.10) и (7.11), окажутся действительными при всех возможных 
условиях места и времени. Для установления количественных 
закономерностей общего характера необходимо исследовать со
отношение между величинами рв и рп при различных состояниях 
прозрачности, в различные сезоны и в нескольких пунктах, рас
положенных возможно более равномерно между экватором и 
полюсами.

В качестве исходных данных для такого исследования были 
использованы таблицы нормального дневного хода интенсивно
сти прямой радиации на горизонтальную поверхность (см. 
табл. 25). Из этих таблиц для вычислений были выбраны три 
случая дневного хода интенсивности радиации, соответствующие 
очень высокой, средней и очень низкой прозрачности атмосферы 
(характеризуемой интенсивностями S при высоте солнца 30°, рав
ными соответственно 1,35; 1,10 и 0,70 кал  • см г2 • мин~1). По этим 
рядам для широт от 0 до 75° через 15°, а для более высоких ши
рот через 5° широты были вычислены полуденные значения ин
тенсивности радиации и возможные суточные суммы. Такие вы
числения были произведены для трех дней года: дня летнего 
солнцестояния, дня равноденствия и дня зимнего солнцестояния. 
По полуденным интенсивностям радиации 5П были вычислены 
полуденные коэффициенты прозрачности рп, а по возможным су
точным суммам радиации и таблицам — эффективные коэффи
циенты прозрачности рэ. Соотношение полученных таким путем 
величин рэ и рп и в этом случае оказывается линейным. Оно мо
жет быть представлено уравнением

рэ =  0,92рп +  0,080. (7.12)
При рп= 1 это уравнение дает и рэ= 1 , что естественно при абсо
лютной прозрачности атмосферы.

Уравнение (7.12) несколько отличается своими постоянными 
параметрами от уравнений (7.10) и (7.11), полученных ранее 
для Карадага. Однако необходимо отметить, что данные, из ко
торых оно получено, характеризуют почти втрое более широкий 
диапазон изменений коэффициентов прозрачности атмосферы, и
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таким образом, это уравнение имеет несравненно более общий 
характер. Результаты вычислений, в Карадаге, представленные 
уравнением (7.12), дают удовлетворительную точность. Расхож
дение значений рэ, вычисленных по уравнениям (7.10) и (7.12), 
составляет при рп=0,700 менее 0,2% величины рэ, а при рп=  
=  0,850 — около 0,8%. Уравнение (7.12) представляет резуль
таты вычислений р8 с практически одинаковой точностью для всех 
широт и склонений солнца при высокой и нормальной прозрачно
сти атмосферы (отклонения отдельных значений рэ от вычислен
ных по формуле большей частью составляют десятые доли про
цента и не превышают 1%).  Только при очень пониженной про
зрачности атмосферы предельные отклонения в низких широтах 
(ф <  45°) могут возрастать до 3—4%.

Таким образом, расчет возможных сумм прямой радиации по 
эффективному коэффициенту прозрачности рэ, а величин рэ по 
формуле (7.12) по точности получаемых результатов можно 
считать практически равноценным с эмпирическими методами 
подсчета.

Несмотря на вполне удовлетворительную точность вычисле
ния возможных сумм как по методу Анго—Миланковича, так и по 
методу Аверкиева, составленные ими таблицы очень редко при
меняются для расчетов. Это объясняется их общим и весьма су
щественным недостатком. При вычислении по ним возможных 
сумм приходится производить интерполяцию по трем аргумен
там: широте, склонению солнца и коэффициенту прозрачности, 
причем по аргументу р — между значениями, расположенными 
на различных страницах таблицы. Такая интерполяция настолько 
неудобна практически, что авторы актиноклиматологических ис
следований до настоящего времени предпочитают подсчитывать 
возможные суммы радиации эмпирическими методами или поль
зоваться обобщенными среднеширотными возможными сумма
ми. Более удобных таблиц, где бы трудности интерполяции сво
дились к минимуму, пока не опубликовано. В составлении таких 
таблиц в настоящее время и нет необходимости, так как более 
простым и удобным представляется чисто аналитический метод 
вычисления возможных сумм, основанный на представлении 
дневного хода интенсивности радиации формулой Кастрова.

§ 30. Аналитический метод расчета возможных сумм прямой 
радиации с применением формулы Кастрова

Как было показано в главе 6, дневной ход радиации наиболее 
удовлетворительно представляет формула Кастрова. Другим пре
имуществом этой формулы является то, что с ее помощью су
точная сумма радиации может быть вычислена путем непосредст
венного интегрирования. Возможные суммы радиации могут
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вычисляться как для перпендикулярной, так и для горизонталь^ 
ной поверхности. Хотя в существующей актинометрической лите
ратуре вычисление возможных сумм радиации на перпендику
лярную поверхность не рассматривается, этому вопросу все же 
необходимо уделить достаточное внимание. Через возможные 
суммы радиации на перпендикулярную поверхность могут быть 
наиболее просто выражены возможные суммы всех других видов 
коротковолновой радиации, как это будет показано далее.

Подстановка в формулу Кастрова вместо числа оптических
масс т. его первого приближения т  — дает для интен

сивности радиации на перпендикулярную поверхность

Подстановка этого значения Sm вместо функции F(x) в фор
мулу (7.6) с последующей заменой sin h  правой частью фор
мулы (7.3) приводит к формуле, определяющей суточную сумму 
радиации,

В этой формуле то—-часовой угол солнца в момент его захода, 
/4 =  sincpsin Sy B=cos<pCos б.

В правой части формулы интегрирование может быть выпол
нено непосредственно. Величина 'интеграла выражается различно 
в зависимости от знака разности (с +  А)2— В2.

Если эта разность положительна, т. е. (с+ А ) 2 >  В2, то

Таким приемом Б. М. Гальперин [14] были получены выраже
ния подобного же вида для сумм прямой радиации на горизон
тальную поверхность, a JI. Г. Махоткиным [33] — для сумм рас
сеянной радиации. Однако до настоящего времени эти формулы 
не нашли применения для расчетов не только из-за их сложно
сти, но главным образом вследствие зависимости определяе
мых ими сумм от четырех аргументов (В, А, с  и то). Поэтому

50 sin h л S0c (7.13)

(7.14)

(7.15)

Если же (с +' А)2 <  В2, то
2 5  =

s

(7.16)
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оказывается невозможным табулировать или представить в виде 
номограммы значения сумм радиации в зависимости от значений 
этих аргументов.

Однако формулы (7.15) и (7.16) могут быть представлены 
в виде, более удобном для практических применений.

Из формулы (7.3) следует:
coST0= - t g c p t g S  =  — А ;  (7.17)

''о 1 /1 — cos то _  -I/cos (<р — 8) -.'./7 iqv
tg  ~ 2  — У  1 T'cos70 —  У  cos (9 +  8)" -  У  В = А  ’

откуда

.'■^0 =  2 arctg l/" . (7.19)

Коэффициент с в  фор>муле Кастрова, характеризующий ослаб
ление радиации в атмосфере, может быть вычислен по интенсив
ности радиации Sm, измеренной при числе оптических масс т

‘SV ~S"' (7.20)• mSm

В предыдущем параграфе было показано, какое значение для 
точности вычисления возможных сумм имеет нахождение эффек
тивного значения применяемой характеристики прозрачности. 
Для коэффициента прозрачности, очень сильно подверженного 
влиянию эффекта Форбса, эффективное значение оказывалось 
близким к его полуденному значению. Как было показано выше, 
на величине коэффициента с  формулы Кастрова эффект Форбса 
сказывается очень незначительно. Поэтому без существенной по
грешности можно принять, что эффективное значение коэффи
циента с а равно его значению сп, вычисленному по интенсивности 
радиации в истинный полдень. Тогда, согласно формуле (7.20),

Sin К  =  (А +  В  cos ТП), (7.21)

причем cosTn =  l • -
Подстановка в формулы (7.15) и (7.16) величин t g - ^ —, то

и с  из формул (7.18), (7.19) и (7.21), со введением для краткости 
обозначений

te Jr = / § = 7 = ^  (7-22>
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приводит эти формулы к виду

2 S =  2S°T Гarctg R ---------------------Ш. arctg l / Щ^  я & / ( U i V WWf f 2 - n  ь Г 1
N№—1

для случая R2 >  - ~

V (1 +  N) (NR2 — 1)

(7.24)

2 5 =
2S7Y)

для случая i?2 <  

N

1

2 / ( 1  +  ЛГ) ( 1 —  NR2) y i  +  N — V l —NR2
(7.25)

yv •
При R2=  - г -  формула значительно упрощается, В этом

случае
2 5  =  _2|Г arctg R  — (7.26)

Формулы (7.24) и (7.25) не менее сложны, чем ранее полу
ченные формулы (7.15) и (7.16), но выражают сумму радиации 
как функцию всего лишь двух аргументов: R и N. При этом ве
личина R определяется только широтой места и склонением 
солнца, а N — только полуденной интенсивностью радиации. 
В этом заключается очень существенное преимущество данного 
варианта формул, так как для вычисления функции двух аргу
ментов можно составить таблицы или номограммы, удобные для 
практического применения.

Необходимо отметить, что для некоторых сочетаний широты 
места и склонения солнца величина R может получаться мнимой. 
Из формул (7.22) и (7.18) следует, что для этого величины 
cos (ф— б1) и cos((p+ б) должны иметь разные знаки, что при 
положительных значениях ф (т. е. в северном полушарии) воз
можно при

cos (ср — § )< 0 , т. е. при (ср — 8)> 90°
или при

cos (ср -f- 8 ) < 0, т. е. при (ср +  8) > 90°.
Первый случай становится возможным при отрицательных 

значениях б (т. е. в зимние месяцы) и при величинах ф, близких 
к 90° (т. е. в высоких широтах). В этом случае солнце не появ
ляется из-за горизонта в течение всего периода, пока ф >  90° +  б 
(полярная ночь). Суточные суммы радиации в это время, оче
видно, равны нулю.

Второй случай возможен также при значениях ф, близких 
к 90°, но уже при положительных значениях б. Все время, пока
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выполняется условие б >  90° — <р, солнце не заходит за горизонт 
(полярный день). В этом, случае в формулах (7.5), (7.6), (7.14) 
и др. необходимо взять в качестве верхнего предела интегрирова
ния 4 = 1 2  ча с  и т0= я , в результате чего вместо формул (7.24) и 
(7.25) получается одна более простая формула

____ )

(7.27)

Г
80

60

U0

20

°-2Ч -20 -16 -12 -8 -Ц 0 4 8 12 16 20 24$°
Рис. 40. Номограмма для определения величины R.

Несмотря на сложный вид формул (7.24) — (7.27), вычисление 
сумм радиации по ним может быть произведено очень быстро 
с помощью двух таблиц или номограмм. Первая из таблиц со
ставляется для определения величины R по данным значениям <р 
и б, вторая для определения по данному значению 5 П и най
денному по первой таблице или номограмме значению R.

Номограмма для вычисления величины R представлена на 
рис. 40. По горизонтальной оси номограммы отложены значения 
склонения солнца of от —23,5 до +23,5°, по вертикальной оси — 
значения широты <р от 0 до +90° (т. е. для северного полушария). 
Кривые линии номограммы представляют изолинии равных зна
чений R, указанных при каждой кривой. Любой паре значений <р 
и б соответствует определенная точка номограммы, расположен
ная либо на какой-нибудь изолинии R, либо между двумя изоли
ниями. Целые и десятые доли величины R для этой точки отсчи-

2 5  =  5 / 1 -
V (с + Л)2 —

s 0T  1 -

В — А 
В +  А
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тываются по ближайшей линии, проходящей под точкой (при 
б >  0) или над точкой (при б <  0). Сотые доли R отсчиты
ваются на глаз по положению точки между двумя изолиниями. 
Если нанесенная по данным <р и б точка приходится выше верх
ней изолинии R = оо, то при положительных значениях склоне
ния солнца это означает полярный день, а при отрицательных — 
полярную ночь.

LQ кал смг-суткй1 и
3,0 

f2,0 

,1,5

fl,0

fO,8

,0,6
,0 ,5

,0 ,4

О 0,Ц 0,8 1,2 1,6 Sn нал- см*мин?
Рис. 41. Номограмма для определения возможных 

сумм радиации SS.

Из формулы (7.18) и номограммы следует, что в северном по
лушарии при б >  0 (т. е. в течение теплого полугодия) R >  1 
и возрастает с широтой. При б <С 0 (холодное полугодие) R <  1 
и с широтой уменьшается. В дни осеннего и весеннего равноден
ствий (при б = 0 ) R — 1 на всех широтах. На экваторе R — 1 в те
чение всего года.

Образец номограммы для вычисления суммы 5  представлен 
на рис. 41. По горизонтальной оси графика отложены не сами 
значения N, а определяющие их величины полуденной интен
сивности радиации 5 П кал - см~2- мин~1. Таким образом, для

ил/i/
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определения сумм радиации не требуется предварительного вы
числения N, что значительно упрощает расчет. По вертикальной 
оси отложены вычисленные по формулам для данного значения 
Sn суммь! 5  в кал - см г г • сутки~К Кривые линии номограммы 
представляют изолинии равных значений R. Для определения £ jS 
на номограмме находят точку, соответствующую исходным зна
чениям 5 П и R. Отсчет ординаты этой точки по шкале, указанной 
на вертикальной оси номограммы, дает искомое значение

Вычисление возможных сумм прямой радиации на поверх
ность, перпендикулярную направлению потока, производится 
очень редко. Однако эти суммы имеют первостепенное значение* 
так как через них наиболее просто могут бы^ь выражены возмож
ные суммы всех других видов коротковолновой радиации.

Для горизонтальной поверхности S '= S : s in /г. Поэтому в со
ответствии с формулой (7.13) можно написать

S ' - S „ ( s i „ 4 - j i ^ ^ s i n A - i .  +  T ^ r T r )  (7.28)

или, переходя к суточной сумме,

| ( а — c  +  B c o s t  + С2
с А +  В  c6s т dx. (7.29)

Таким образом, сумма радиаций для горизонтальной поверх-

fi dx
J  ;— , . „ ---------ЧТО
О

ности выражается через тот же интеграл J — , ------
_ С “J-  A  “j-  Lj COS Т

и сумма для перпендикулярной поверхности. 
После интегрирования получается:

+

[ ( A - < N  +  S s in ,0 +

2с2 arctg (]/|с +  А —  в
V  (С + А)2 — В2 с +  А +  В

или

s QT (А -- С) Тд —|— В  sin Tg -|—

с2 У в + ( С  +  А)  + V B - ( C  +  A)  t g - ^  

/ В 2 _ (С + Л)2 у В+ {с + А)_ у В _ {с + А) tg ja .
In

(7.30)

(7.31)

Формулы (7.30) и (7.31) были впервые получены Б. М. Галь
перин.
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Введение аргументов N и R аналогично тому, как это было 
сделано выше для £\S, дает

S 5 ' : 2Sn7’ cos (ср — 8) 

N2R

R2 — 1
2^2 — N ) arc^S-R 4" 2 R

У(1 +N) (NR2 — 1)

при R2 > — , или NR2 >  1,

2SnT cos (cp — 8) 

N2R

R2 — 1
2R2

NR2 ■— 1 
■N

— ЛП arctg/?-

(7.32)

2/? +

при R2<i

2]/(l + jV) (1— NR2) 
1

In / l+ iV  + y i — NR2 
y i + N  —УХ-N R 2

(7.33)

N

S  S ' =  S0T cos (cp -  8) a r c t g +  2/ (2̂  1} ] (7.34)

для случая • 1
N

Для непрерывного полярного дня суточная сумма радиации 
выразится формулой

2 S '  =  S 07’ c o s ( c p - 8 ) r i^ ± — ----  т  = -1 . (7.35)
0 L 2 /(ЛГ + 1) (N — р) J v '

Формулы (7.32) — (7.35) можно упростить, если выразить _2S' 
через Из сопоставления формул (7.28) и (7.20) следует

5л =  S0 sin h  — c S h . 
Отсюда при интегрировании получается

и0
2  S' =  j  S0 sin h d t  — с 2  5 .

(7.36)

(7.37)

Произведение So sin h= S 'A есть интенсивность радиации, па
дающей на горизонтальную поверхность при отсутствии атмо
сферы или при ее абсолютной прозрачности. Следовательно,

=  (7.38)

Эта формула представляет существенный интерес, так как с ее 
помощью устанавливается количественное соотношение между 
суточными суммами радиации на горизонтальную и перпендику
лярную поверхность.
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Суточную сумму радиации на горизонтальную поверхность 
при абсолютной прозрачности атмосферы легко вычислить по ве
личинам А, В и R

2 ^  =  ^ | ( Л  +  5 с о 8 ,) аГт =  ^ ( Л , 0 +  5 8 т г 0) =
О
=  ̂ ( Л т 0+ К 5 ^ Г Ж )  =

arctg /? +  ^ ] .  (7.39)=  4 r^ c o s  (ср — 8)

Рис. 42. График для определения сумм 
радиации при абсолютной прозрачности 

атмосферы.

Если ввести обозначение

и принять во внимание, что cos (ф — б ) =  sin hu, то

S s ; = V i n A n.

(7.40)

(7.41)

Величина зависит только от R и эта зависимость может 
быть представлена таблицей или графиком (рис. 42)..
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2 S '  =  (£a — jV 2 S )s in A n (7.42)
или

2  s ' =  ( t s - “  N ) 2  5  sin hn =  kS'% S  sin h n , (7.43)

т. e. суточные суммы радиации на горизонтальную поверхность 
пропорциональны суммам радиации на перпендикулярную по
верхность и синусам полуденных высот солнца. Коэффициент 
пропорциональности k , при отсутствии облачности является
функцией R и N или R и 5П. Вычисления показывают, что вели
чина этого коэффициента медленно уменьшается с возрастанием 
величин R и Sa (табл. 29).

Таблица 29 
Зависимость коэффициента ks , от R и Sn

Из формул (7.20), (7.38) и (7.41) следует, что

Я
кал-см—2 ‘ мин -

0,40 0,80 1,20 1,60

0,4 0,81 0,78 0,75 0,71
1,0 0,78 0,76 0,73 0,69
2,0 0,76 0,74 0,71 0,67

Таким образом, величина коэффициента в очень различных 
условиях может меняться только в сравнительно небольших пре
делах (0,67—0,81) и в среднем может быть принята равной 0,75.

Существование прямой пропорциональности между суммами 
прямой радиации на горизонтальную и перпендикулярную по
верхности соответственно формуле (7.43) было эмпирически ус
тановлено Е. П. Барашковой для сумм, получаемых при действи
тельных условиях облачности. По данным шести регистрирующих 
прямую радиацию станций СССР (Якутск, Свердловск, Иркутск, 
Карадаг, Владивосток и Тбилиси) за периоды регистрации 14— 
25 лет величины коэффициента kff как в годовом ходе, так и для
различных станций менялись в пределах 0,68—0,83, что почти 
совпадает с данными табл. 29. Также совпадают и значения ко
эффициента k s , для средних условий (по Барашковой среднее
значение kff =  0,75-е-0,76). Этим подтверждается общий характер
эмпирически установленной ранее зависимости и она получает 
теоретическое обоснование.

Как следует из полученных выше соотношений, вычислять 
суммы радиации на горизонтальную поверхность практически 
наиболее удобно по формуле (7.42). При этом можно использо
вать таблицы или номограммы, предназначенные для вычисле
ния величин Ад и после чего вычисляется очень просто.
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Для суждения о точности расчета возможных сумм прямой 
радиации по изложенной выше методике необходимо установить, 
насколько соответствуют действительности предположения и до
пущения, сделанные при выводе применяемых для расчета 
формул.

Основным допущением следует считать то, что дневной ход 
интенсивности радиации при неизменной в течение дня прозрач
ности атмосферы с удовлетворительной точностью выражается 
формулой Кастрова. В предыдущей главе было уделено большое 
внимание обоснованию этого допущения и полученные резуль
таты исследования формулы Кастрова свидетельствуют о его 
справедливости. Особенно хорошее согласие с результатами на
блюдений получается при вычислении по значению So =  
=  1,80 кал  • см гг • мин~1. При средней и повышенной прозрачности 
атмосферы и при высоте солнца больше 15° (в летние месяцы) 
величины интенсивности, вычисленные по значению с  при т =  1,5, 
практически совпадают с результатами непосредственных наблю
дений.

Вторым допущением следует считать принятое условие о не
изменности прозрачности атмосферы в течение всего дня. В дей
ствительности прозрачность атмосферы в большинстве случаев 
меняется в течение дня, в результате чего состояние прозрачно
сти, отмеченное в полдень, может оказаться нехарактерным для 
всего дня. Поэтому очень желательно выяснить, в какой степени 
изменения прозрачности атмосферы могут отразиться на точно
сти суточных сумм, вычисленных без учета этого изменения.

Изменения прозрачности атмосферы в течение дня могут 
быть периодическими или непериодическими. Периодические из
менения прозрачности связаны с увеличением влагосодержания 
и запыленности воздуха по мере прогревания деятельной поверх
ности, а также с ростом или уменьшением конденсационной мут
ности. В результатее этих изменений дневной ход радиации мо
жет оказаться несимметричным относительно истинного полудня. 
В летние месяцы дополуденные значения интенсивности прямой 
и суммарной радиации обычно получаются несколько выше по
слеполуденных. В зимние месяцы может наблюдаться обратное 
соотношение вследствие уменьшения конденсационной мутности 
под действием солнечной радиации. В том и другом случае сумма 
радиации, вычисляемая по полуденной интенсивности, получится 
больше действительной суммы за одну половину дня, но меньше 
за другую. В целом за весь день вычисленная сумма в большин
стве случаев оказывается близкой к действительной, так как 
амплитуды периодических изменений прозрачности обычно 
невелики.

Непериодические изменения прозрачности вызываются сме
ной воздушных масс различного происхождения. В таких случаях 
прозрачность атмосферы в течение дня возрастает или умень
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шается, и дневной ход радиации может быть резко асимметричен 
относительно истинного полудня. Но и в этих случаях сумма ра
диации, вычисленная по 5П, соответствует средней за день про
зрачности и не будет заметно отличаться от действительной. 
Наиболее существенные ошибки могут получаться в тех случаях, 
когда прозрачность атмосферы изменяется скачком незадолго 
до полудня или вскоре после полудня. В этом случае полуденная 
прозрачность будет характерна для одной половины дня, но неха
рактерна для другой. В отдельные дни значительных промежут
ков времени (порядка декады, месяца и более) непериодические 
изменения прозрачности наблюдаются в разное время дня и 
бывают направлены в различные стороны. Поэтому их влияние 
на суммы радиации в значительной степени сглаживается и не 
вносит существенных ошибок в результаты расчетов. Но при рас
чете возможных сумм для отдельных дней расхождение между 
вычисленными и наблюдаемыми суммами иногда может стано
виться заметным.

При выводе формул принималось также, что число оптических

масс т ~ — Д-г-., тогда как по Бемпораду при h  <  30° вели- sm h
чина т  < — :—;— . Следствием расхождения величин т  и  ̂ sin h
■ является расхождение между величинами, вычислен
ными по формуле Кастрова и формуле (7.13). Для высот солнца, 
меньших 10°, при So =1,80 кал • см~2 • м инг1 и с=0,32 (для сред
него, наиболее часто повторяющегося состояния прозрачности ат
мосферы) получаются следующие соотношения:
h° . . ...........................
т (̂Бемпорад) . . .  .

sin Л ' * ‘ ' ' ‘ ‘ ‘ *
S' (формула Кастрова)
S' [формула (7.13)] . .
S' (по наблюдениям) .

Из этих данных следует, что замена в формуле Кастрова чи-
1

ела оптических масс т  на — ^ ■ не только не приводит к ухуд
шению результатов расчета, но значительно приближает их к дей
ствительности даже при очень малых высотах солнца. По-види
мому, это объясняется тем, что в реальной атмосфере со значи
тельной аэрозольной мутностью действительная длина пути лучей 
в атмосфере несколько превышает величины таблицы Бемпорада 
(см. § 7). Таким образом, можно считать, что допущение от =

.=  не вн°сит сколько-нибудь существенных ошибок в ре
зультаты расчетов.

10
5,60

6,8
8,0

5
10,4

3
15,4

2
19,8

1
27,0

5,76 8,5 11,5 19,1 28,6 57,1
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0,51
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0,30
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Других допущений, кроме рассмотренных выше, при выводе 
формул не делалось. Поэтому можно ожидать, что в преобладаю
щем большинстве случаев возможные суммы радиации, вычис
ляемые изложенным методом, должны находиться в удовлетвори
тельном согласии с действительными суммами. Более заметные 
расхождения могут быть только для отдельных дней с резкими 
изменениями прозрачности атмосферы в моменты, близкие к по
лудню.

регистр

О 200 UOO 600 800 W00 Ъ5выч кал-смгсутки1
Рис 43. Соотношение суточных сумм SS в безоблачные дни, 

вычисленных и полученных путем регистрации в Ташкенте.

Для проверки этого заключения и установления величины воз
можных расхождений по формулам (7.24) и (7.25) были вычис
лены возможные суточные суммы для 25 дней июня (1939— 
1950 гг.) и 22 дней декабря (1946—1950 гг.), отмеченных как со
вершенно безоблачные по записям актинографа в Ташкенте.

Сопоставление результатов расчета и регистрации представ
лено графически на рис. 43. Как видно из графика, отклонения 
вычисленных сумм от сумм, полученных путем регистрации, 
имеют случайный характер. Среднее значение 2*5 Для июля со
ставляет по расчету 913 кал - см г2 за сутки, а по регистрации 
926 кал • см~2 за сутки; расхождение получается около 1,5%. В де
кабре среднее значение по расчету равно 522 кал  • см г2 за 
сутки, а по регистрации 515 к а л - см г2 за сутки, т. е. расхождение 
также около 1,5%. Среднее отклонение без учета знака состав
ляет для июня 32 кал-см~2, т. е. около 3,5%, а для декабря 
34 к а л - см -2 или около 6,5% суточной суммы. Максимальное от
клонение в июне составило 12%, а в декабре 17%. Таким обра
зом, даже для отдельных дней возможные суммы, полученные 
путем расчета, можно считать удовлетворительно точными.
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Рассмотренный способ расчета возможных сумм удобен тем,, 
что он предъявляет минимальные требования к объему необходи
мой информации, поскольку измерения интенсивности прямой ра
диации в истинный полдень производятся на каждой актиномет
рической станции, а результаты их используются для расчетов 
без какой бы то ни было переработки.

§ 31. Расчет возможных сумм рассеянной и суммарной
радиации

Возможные суммы рассеянной радиации редко используются' 
для расчетов. Однако методику их вычисления все же необхо
димо рассмотреть, так как эти суммы могут быть с успехом ис
пользованы для расчета действительных сумм рассеянной и сум
марной радиации.

Из формул дневного хода рассеянной радиации, рассмотрен
ных в § 23, наиболее целесообразно использовать формулу, свя
зывающую интенсивность рассеянной радиации с интенсивностью1 
прямой

D =  kDcS. (7.44)'

Так как коэффициенты kD я  с  можно считать постоянными: 
в течение дня, то при интегрировании они выносятся за знак ин
теграла и тогда

'ZD =  kDc- , '2S  =  kDN;'2i S s m h n, (7.45>

т. е. формула для дневных сумм рассеянной радиации имеет та
кой же вид, как и для сумм прямой радиации на горизонтальную' 
поверхность и отличается от последней только величиной коэффи
циента пропорциональности kD. Отсюда следует, что для расчета 
возможных сумм рассеянной радиации могут использоваться 
те же таблицы и номограммы, как и для расчета прямой ра
диации.

При отсутствии снежного покрова альбедо различных есте
ственных поверхностей обычно меняется в сравнительно узких 
пределах, от 15 до 25%, и лишь в редких случаях выходит за эти 
пределы. Столь небольшие изменения альбедо не вызывают за
метных изменений рассеянной радиации. Но при наличии снеж
ного покрова рассеянная радиация возрастает. Поэтому при вы
числении возможных сумм рассеянной радиации необходимо1 
в случаях отсутствия или наличия снежного покрова пользоваться 
двумя различными значениями коэффициента kD. Как показано* 
в § 23, при расчете величины с  по постоянной So— 
=  1,80 кал  • см~2 • мин~1 для условий зеленого ландшафта (без 
снега) &и=0,38. При наличии устойчивого снежного покрова ве
личина k-n может быть вычислена по формуле (6.31).
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Возможные суточные суммы суммарной радиации в соответст
вии с формулами (7.43) и (7.45) также могут быть выражены че- 
рез 2JS

2 Q  =  2 S '  +  2£> =  {h '  +  kDN) sin К  2  S. (7.46)

В формуле. (7.46) сумма ks, +  knN зависит от прозрачности 
атмосферы в соответствии с формулой (7.23). В умеренных широ
тах в летние месяцы величина произведения kDN меняется в пре
делах 0,15—0,30, так как полуденная интенсивность радиации со
ставляет обычно 60—70% величины So.

Как показано в настоящей главе, суточные суммы всех видов 
■солнечной радиации связаны между собой и могут быть вычи
слены по полуденной интенсивности радиации. Таким образом, 
расчет всех основных показателей режима солнечной радиации 
может быть произведен при минимальном объеме информации — 
одной величине интенсивности прямой радиации, достаточно ре
презентативно характеризующей условия прозрачности.

Г л а в а  8

ВЫЧИСЛЕНИЕ ХАРАКТЕРИСТИК ПРОЗРАЧНОСТИ 
АТМОСФЕРЫ

§ 32. Целесообразность применения различных характеристик 
прозрачности атмосферы

Количественные характеристики прозрачности атмосферы для 
^прямой солнечной радиации применяются в актинометрии либо 
при расчетах радиационных потоков, либо для получения инфор
мации о свойствах естественного атмосферного аэрозоля. 
В первом случае характеристики прозрачности имеют значение 
только расчетных параметров и не являются предметом ис
следования. Во втором случае основной интерес представляют 
сами характеристики и выбор их определяется стремлением из
влечь из них возможно больше сведений о физическом состоянии 
атмосферы. Естественно, что в качестве расчетных параметров 
целесообразно использовать наиболее простые комплексные ха
рактеристики прозрачности, обеспечивающие достаточную точ
ность расчетов. Для исследований же самого атмосферного аэро
золя больше подходят характеристики, позволяющие выделить 
хотя бы основные компоненты общего ослабления радиации, т. е. 
релеевское и аэрозольное рассеяние и селективное поглощение 
водяным паром.
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Различные задачи, ставящиеся при исследованиях прозрачно
сти атмосферы, способствовали выработке и применению значи
тельного числа различных характеристик прозрачности. Некото
рые из этих характеристик были рассмотрены в предыдущих 
главах с точки зрения их применимости в расчетных формулах. 
В настоящей главе характеристики прозрачности рассматри
ваются как показатели физического состояния атмосферного 
аэрозоля. Изменения этого состояния обусловлены физическими 
процессами, происходящими в атмосфере. Таким образом, с х а 
рактеристиками прозрачности связана важная обратная задача 
актинометрии — получение информации об атмосферных процес
сах по непериодическим изменениям радиационного поля, в дан
ном случае — по изменениям прямой солнечной радиации.

§ 33. Коэффициент прозрачности и другие комплексные 
характеристики прозрачности атмосферы

Как было показано ранее, коэффициент прозрачности р  фор
мулы Бугера является простым, ясным по своему физическому 
смыслу и удобным для расчета сумм радиации параметром. При
менять его для расчетов суточного хода радиации менее удобно 
вследств1^ м 7гитая-'эф~ф'еКта 'ФЬрб с̂а“ и необходимости учитывать 
зависимость величины р  от высоты солнца. Для устранения этого 
неудобства был предложен ряд формул, в которых величина р  со
храняет значение бугеровскоТо коэффициента прозрачности при 
т== 1. Вид функциональной'зависимости, связывающей вычис
ляемую интенсивность радиации с величиной р  и числом оптиче
ских масс т  или высотой солнца h, выбирается при этом с тем 
расчетом, чтобы величина р  получалась независящей от т  или h, 
т. е. чтобы исключался эффект Форбса. Таковы рассмотренные 
в § 20 формулы Бемпорада (6.3), Сивкова (6.14), Мюрка (6.15). 
Однако результаты исследования этих формул, приведенные 
в § 22, показывают, что по л но стью_и сключить_.эффекх. Ф ор б са 
все же не удается и он остается заметным при пониженной про
зрачности атмосферы и небольшихвысотаххолнца (т > 5 ) . То 
же относится и к предельному коэффициенту прозрачности Гуль
ницкого (6.12).

Вычисление коэффициента р  по измеренной интенсивности ра
диации с помощью соответствующих формул затруднений не вы
зывает. При этом вычислении, как и для остальных характери
стик прозрачности атмосферы, для солнечной постоянной прини
мается ее астрофизическое значение 5о==1,98 кал  • см~г • мин~1.

Как характеристика оптических свойств атмосферного аэро
золя коэффициент прозрачности имеет значительные недостатки. 
К числу этих недостатков относится прежде всего его малая чув- 
ствительность к изменениям прозрачности. Так, изменениёТштён-' 
сивности радиации прит=2Ъ т0^7СГ~до 1,35 кал  • см~г • м инг1
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(табл. 18), т. е. в 1,9 раза, вызывает возрастание величины рг от 
0,594 до 0,826, т. е. всего лишь на 40%. Вторым существенным не
достатком является трудность разделения, основных.доставляю^
щих общехсьаслайления ,радиации. Все же, несмотря на эти недо
статки, коэффициент прозрачности нередко используется и для 
оценки степени прозрачности атмосферы.

Для исключения э ф ф е кт.а_Ф орбса_в е л и ч и н ы р . получаемые при 
различных высотах солнца h. необхолимо-привопить в какой-либо 
одной определенной высоте. Удобно за такое «нормальное» зна
чение Я принимать значение, соответствующее целому числу опти
ческих масс т. Так как при А=90° (т  =  1) измерений произво
дить не удается, то целесообразно принять за основу /г=30° 
( т = 2), при котором мо1КШ̂ ТГр1э'изводить нёпос]зёдственныё йзме- 
рения в течение большей части года. Для приведения можно ис
пользовать соотношения между величинами р при разных значе
ниях т, вычисленные по данным наблюдений (табл. 18) и приве
денные в табл. 30.

Таблица 30
Величины коэффициентов прозрачности при различном числе оптических масс 

(So=l,98 кал • см г2 • минг1)

П розрачность атмосферы

Число оптических масс

1 1,5 2 3 4 5 8

Очень низкая . . . . 0,535 0,570 0,594 0,642 0,666 0,685 0,729
Сильно пониженная . . 0,591 0,635 0,652 0,691 0,717 0,733 0,770
Пониженная................. 0,641 0,676 0,697 0,731 0,756 0,769 0,802
Нормальная.................. 0,692 0,724 0,747 0,775 0,795 0,808 0,835
Повышенная................. 0,737 0,766 0,786 0,810 0,826 0,837 0,861
Высокая....................... 0,778 0,806 0,826 0,843 0,857 0,865 0,886
Идеальная.................. 0,884 0,896 0,904 0,914 0,922 0,927 0,939

Величины р при m =  1 вычислены по значениям S, помещен
ным в табл. 25. Приведение величин р к т —2 наиболее удобно 
делать путем введения в значения рт поправок Ар, зависящих 
как от самой величины рт, так и от числа т, для которого была 
вычислена эта величина

Р2 =  РтЛ~^Р- (8.1)

Для определения поправок Ар может быть использована но
мограмма, составленная по данным табл. 30 и изображенная на 
рис. 44. По горизонтальной оси графика отложены значения коэф
фициента прозрачности р т, который нужно привести к т.= 2 .  
По вертикальной оси — величина поправки Др —р  ̂— рт. Данные 
табл- 30 на графике изображены кружками, через которые про
ведены кривые линии, представляющие осредненное значение по-
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правки Ар в зависимости от рто. Соответствующие значения т  
указаны при каждой кривой. Поправки положительны для знау 
чений m <  2 и отрицательны для т >  2. —'

При сравнении величин р, вычисленных по измерениям в раз
личных пиргелиометрических шкалах или по различным значе
ниям солнечной постоянной, необходимо обеспечить сравнимость

&Р-Рт ~Р2

Рис. 44. Величина поправок для приведения коэффициента 
прозрачности к т=2.

сопоставляемых величин. В формулу коэффициента прозрачности 
входит отношение величин S/So. Это отношение не меняется при 
переходе от одной пиргелиометрической шкалы к другой, если 
относительное изменение S и So одинаково. Поэтому коэффици
енты прозрачности остаются неизменными при переходе от евро
пейской шкалы Онгстрема со значением солнечной постоянной
1,88 кал • см~2 • м инг1 к американской шкале Аббота со значением 
S 0= l,9 5  кал ■ см~2 • мин~1 или к новой МПШ 1956 г. со значением 
S 0=  1,91 кал • см~2- м ин -1. Но при переходе от европейской или
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американской шкал к МПШ 1956 г. и новому значению солнечной 
постоянной So= l,98  кал  • см~2 • м ин г1 относительное изменение S 
и So получается уже неодинаковым. В первом случае

Соответственно

(Рт)нов ]/^0,964 (Рт )Пр- (8.2)

В частности, при т = 2
( Л в  =  0,982 (р2)пр. (8.3)

Во втором случае при переходе от американской . шкалы 
к МПШ 1956 г. и новому значению солнечной постоянной

т. е. соотношение между прежними и новыми величинами коэф
фициентов прозрачности в обоих случаях получается практиче
ски одинаковым и выражается одной общей формулой (8.2). 
/"'Интегральный коэффициент ослабления радиации а =  

/ = —1 п р = —2,30 lg  р  еще в большей степени, чем коэффициент 
! прозрачности, подвержен влиянию эффекта Форбса, так как ло- 
! .гарифмы коэффициентов прозрачности меняются значительно бы-
I стрее, чем сами коэффициенты р. Например, как показывает 
табл. 30, при нормальной прозрачности атмосферы отношение

pe//?i= 1,20, тогда как —2,04. Величина коэффи-
«8 lg р8

циента ослабления не дает наглядного представления о степени 
прозрачности атмосферы, о величине и соотношении основных 
компонент общего ослабления радиации. По этим причинам комп
лексный коэффициент ослабления радиации до настоящего вре
мени не применяется в качестве характеристики прозрачности 
атмосферы. Одна из его составляющих — коэффициент аэрозоль
ного и релеевского рассеяния или оптическая плотность атмо
сферы— находит применение в расчетах (как это было показано 
в главах 4 и 5), но как характеристика прозрачности атмосферы 
обладает теми же существенными недостатками, как и комплекс
ный коэффициент ослабления радиации.

Рассматривавшийся ранее в главах 6 ja JL.. коэффициент Ка
строва с  как характеристика, прозрачности атмосферы имеет не- 

. которые преимущества перед другими комплексными характери
стиками прозрачности. Этими преимуществами следует считать 
большую чувствительность к изменениям прозрачности атмо
сферы и. меньшее влияние на его величины эффектгГФорбса. Од
нако при расчете этого коэффициента по астрономической зели-
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чине солнечной постоянной влияние эффекта Форбса становится, 
заметным, как это можно видеть по данным табл. 22. Величина с  
также не дает наглядного представления о степени прозрачности1 
атмосферы и не позволяет выделить основные компоненты об
щего ослабления радиации. Поэтому коэффициент Кастрова до 
сих пор в качестве индекса оптического состояния атмосферы не? 
применялся.

§ 34. Интенсивность радиации как первичная 
характеристика прозрачности атмосферы

Все; характеристики интегральной прозрачности атмосферы: 
вычисляются по интенсивности прямой солнечной радиации 5,. 
падающей на перпендикулярную к направлению лучей поверх
ность. Поэтому вполне естественно эту интенсивность (приведен
ную к среднему расстоянию от Солнца и отнесенную к какой-либо 
определенной высоте его над горизонтом) принять за первичную" 
характеристику прозрачности атмосферы. По соображениям, из
ложенным в предыдущем параграфе, целесообразно за основное 
значение._5..принять значение, соответствующее /г =  30° и т = 2 .  
Величины ^. измеренные при других, высотах солнца, могутТэыть. 
приведены к /г=30о благодаря существованию общих закономер
ностей, выражающих изменение величин- S  в зависимости от h. 
По величинам S, соответствующим h== 30°, могут быть вычислены: 
любые характеристики прозрачности атмосферы, свободные- 
от влияния эффекта Форбса. Такой путь получения характери
стики прозрачности представляется наименее трудоемким и наи
более надежным, так как избавляет от необходимости разраба
тывать методику приведения к одной и той же высоте солнца для 
каждой характёристики в отдельности, значительно уменьшает 
возможность ошибок приведения и дает более сравнимые значе
ния характеристик.

Приведение измеренных интенсивностей S к среднему расстоя- 
нию между Землей . и~Солнцем удобнее всего делать путем введе
ния в величины ^  поправок AS, величина которых;меняется в те
чение года от —3,3%..(в декабре и январе) до ..+3,4% (в июле)..
Учитывая точность измерений и точность приведения^можно ок
руглить относительные поправки до целых процентов. Ошибка- 
за счет округления поправки в этом случае не будет превышать. 
0,5%). Зато период, в течение которого может применяться одна 
и та же поправка, может быть очень продолжительным. Так, по
правка —3% может применяться с 23 ноября по 13 февраля, 
а поправка 4-3% может применяться с 22 мая по 16 августа. Эти 
поправки, относительные (в процентах) и абсолютные (в кало
риях на квадратный сантиметр в минуту), для различных перио
дов указаны в табл. 31. Табличные величины поправок с указан
ным знаком придаются измеренной интенсивности.
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05
Т а б л и ц а  31

Поправки AS для приведения интенсивности солнечной радиации к среднему расстоянию Земли от. Солнца

Период применения 
поправки

Д5
П ределы 

изменений 5 AS
Пределы 

изменений S
Д5

П ределы 
изменений S Д5

П ределы 
изменений 5 Д5

% к а л - с м — 2  • м и н -1

1 1—13 II —3 0,17—0,49 —0,01 0 , 5 0 — 0 , 8 3 — 0,02 0,84—1,16 — 0,03 1,17—1,50 —0,04
14 II—7 III —2 <0,26 0,00 0,26—0,74 — 0,01 0,75—1,25 — 0,02 >1,25 —0,03
8 III—25 III —1 <0,51 0,00 0,51—1,49 —0,01 >1,49 —0,02
26 III—11 IV 0 0,0 при любых значениях S
12 IV—30 IV . +1 <0,51 0,00 0,51—1,49 +0,01 >1,49 +0,02

1 V—21 V +2 <0,26 0,00 0,26—0,74 +0,01 0,75—1,25 +0,02 >1,25 +0,03
22 V—16 VIII +3 0,17—0,49 +0,01 0,50—0,83 +0,02 0,84—1,16 +0,03 1,17-1,50 +0,04

17 VIII—7 IX +2 <0,26 0,00 0,26-0,74 +0,01 0,75—1,25 +0,03 >1,25 +0,04

8 IX—25 IX +1 <0,51 0,00 0,51—1,49 +0,01 >1,49 +0,02
26 IX—13 X 0 0,0 при любых значениях S
14 X—31 X —1 <0,51 0,00 0,51—1,49 —0,01 >1,49 —0,02
1 XI—22 XI —2 <0,26 0,00 0,26—0,74 —0,01 0,75—1,25 —0,02 >1,25 —0,03

23 XI—31 XII — з 0,17—0,49 —0,01 0,50-0,83 —0,02 0,84—1,16 —0,03 1,17-1,50 —0,04



В § 20—22 было показано, что ни одна из предлагавшихся 
формул не представляет с. достаточной точностью соотношений 
между интегральной интенсивностью солнечной радиации, высо
той солнца и прозрачностью атмосферы при всех наблюдающихся 
сочетаниях этих факторов. Учитывая сложный характер инте
гральных показателей прозрачности и различное распределение 
их составляющих при разных условиях, вряд ли можно надеяться 
на получение такой универсальной формулы и в дальнейшем. Но 
эмпирические соотношения .между.„интенсивностью радиации и 
высотой солнца при различных условиях прозрачностиполуча- 
ются'вполне определенными. Именно эти соотношения и целесо
образно положить в основу при выработке методики приведения 
интенсивности радиации к определенной высоте солнца. Приве
денные к h = 30° значения интенсивности S 3Q, в зависимости от
значений Sh, измеренных при другой высоте h , могут быть пред
ставлены в форме таблицы или графика. Для составления таб
лицы или графика могут быть использованы величины интенсив
ности, приведенные в табл. 25. Путем интерполяции данных, ука
занных в ее строчках и столбцах, может быть получена более 
удобная для применения детализированная таблица. По такой 
таблице любое измеренное значение 5  может быть найдено в од
ной из ее горизонтальных строчек и в вертикальном столбце, со
ответствующем значению h  в момент измерения. Тогда в той Же 
горизонтальной строчке и вертикальном столбце для h = 30° 
можно прочитать искомое значение S 3Q0. Такая детализированная
таблица, однако, велика по размерам или ее приходится разме
щать на нескольких листах. Более компактной является номо- 
грамма,предназначенная для приведения к h = 30° и воспроиз
веденная на рис. 45. Эта номограмма также построена По данным 
табл. 25. По горизонтальной_.о.сИ-Шжограммы откладываются зна
чения интенсивности Sh, измеренные при какой-либо высоте 
солнца h. По оси ординат" отсчитываются приведенные значения 
S w , соответствующие тому же состоянию-паозрачности атмо
сферы, при котором производилось измерение. Проведерные на 
графике кривые соответствуют значениям h, указанным при каж 
дой кривой. Каждая пара значений Sh и h  определяет на графике 
точку, ордината которой дает приведенное значение 5 30„. Если
точка приходится между двумя кривыми графика, то ее положё- 
ние определяется на глаз. С помощью графика приведенные зна
чения 5 30О получаются с точностью ±0,01—0,02 кал • см гг • мингК.

Положенные в основу редукционных таблиц и графика дан
ные табл. 15 получены из наблюдений на небольших высотах над 
уровнем моря. Однако эти таблицы можно применять и для более 
высоких уровней. Это подтверждается расчетами интенсивностей 
радиации на различных уровнях в свободной атмосфере, опубли-
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0,2 0,4 0,6 0,8 1,0 1,2 1,к 1,6Sb нал см2мин'
Рис. 45. Номограмма для приведения интенсивности радиации к т.=2.

вкал-см^мин' Н-20км

Рис. 46. Дневной'ход интенсивности 
. радиации в свободной атмосфере 
. по расчету Авасте и Шифрина (1) и 

по номограмме рис. 43 (2).

$ кал-см2- мин''

Рис. 47. Изменения интенсивности 
радиации с высотой по расчету 

(а) и по наблюдениям (б).



кованными в упоминавшейся ранее работе Авасте, Молдау и 
Шифрина [II.1]. По этим расчетам на рис. 46 сплошными кри
выми представлен ход интенсивности радиации в зависимости от 
высоты солнца на уровнях 0,0; 0,5; 3,0; 6,5; 9,0 и 20 км для стан
дартной радиационной модели атмосферы (тоА,о=0,3; ш=2,1 см). 
На этом же графике нанесены точки, полученные с помощью но
мограммы рис. 45 для различных высот солнца по значению S 30„,
совпадающему с рассчитанными теоретически. Как можно видеть 
по расположению точек относительно кривых, результаты расчета 
дневного хода радиации по номограмме рис. 45 вполне удовлет
ворительно согласуется с результатами теоретического расчета.
В свою очередь результаты теоретического расчета Авасте, 
Молдау и Шифрина хорошо согласуются с результатами непо
средственных измерений радиации в свободной атмосфере, про
изводившихся в последнее время с помощью высотных аэроста
тов. В качестве примера можно привести результаты измерения 
интенсивности прямой солнечной радиации на высотах до 30 км, 
опубликованные в статье К. Я. Кондратьева, Г. А. Никольского и 
Е. Н. Есиповой. Результаты этих измерений представлены на 
рис. 47. Измеренные интенсивности приведены к высотам солнца 
60° (2 подъема, 1963 г.) и 26,5° (3 подъема, 1964 г.) и к среднему 
расстоянию от Солнца. На графике представлены осредненные 
результаты двух первых подъемов (кривая 1) и трех последних 
(кривая 2). Результаты теоретического расчета, также приведен
ные к высотам солнца 60 и 23,5°, обозначены кружками. Кружки 
располагаются на кривых или очень близко к ним, подтверждая 
этим полную применимость теории потоков коротковолновой ра
диации в свободной атмосфере, изложенную в работе [63]. От
сюда можно заключить и о применимости описанной выше мето
дики приведения интенсивности радиации к определенной высоте 
солнца в условиях высокогорных станций и свободной атмо
сферы. Преимущество этой методики заключается также в том, 
что она позволяет использовать для вычисления характеристик 
прозрачности атмосферы измерения, произведенные при различ
ных высотах солнца, тогда как ранее для получения сравнимых 
значений этих характеристик требовалось производить измерения 
при постоянных высотах солнца, что очень осложняло производ
ство наблюдений.

Величины интенсивности радиации, приведенные к определен-^ 
ной высоте солнца, зависят только от состояния прозрачности ат-) 
мосферы и сами его характеризуют. Сопоставление этих величин/ 
полученных в различных условиях климата, погоды и Географид 
ческой широты места позволяет делать заключение об изменениях! 
прозрачности атмосферы под влиянием этих условий. Но при та-/ 
ких сопоставлениях необходимо иметь в виду, что вычисляемые\ 
по S 30„ значения характеристик прозрачности могут считаться \



сравнимыми только в том случае, если из м.ерения. делались при 
аТНосферном давлении, не отличающемся значительно от нор
мального давления 6о= 1000 мб, при котором число..относитель
ных м асс ^ ^др-оходим.ь1х~сол11£ндь1м - лучом-В-ат-м осф ер е. р авно 
числу абсолютных масс М. П ри меныцих—давлеаиях (т. е. при 
больших высотах над уровнем моря) это равенство нарушается
в соответствии с формулой М = —г— т. В этом случае приведение

___Оо----
значений 6’ к h = ,30° описанным выше методом равносильно при
ведению к • чисЛТ*Ш^тейтёЖЯШ'Ъйтических_ м_асс т —2. В § 10 
было показано,' что 'хараетёрйсгики' Прозрачности, вычисляемые 
по относительному числу оптических масс, относятся к действи
тельной толщине слоя однородной атмосферы над уровнем изме

рения Н = Н о—-г--. Следовательно, при раз личных ...значениях Ъ О 0
числовые„значения .этих' характеристик несравнимы. Для обес
печения их сравнимости можно сопоставлять только нормализо
ванные значения характеристик прозрачности, т. е. значения, при
веденные к одинаковому числу абсолютных оптических масс М. 
в частнЬсти_:к_Ж=§. Такое приведение нЖболеё просто можно 
произвести для величин интенсивности радиации 5 с помощью 
тех же таблиц или графиков, которые применяются для приведе
ния величин 5  к h = 30°. В этом случае приведение измеренных
значений S следует делать не к /г=30°, а к той высоте, солнца, 
которой при данном атмоеферном-давлении b соответствует чи- 
сло абсолютных оптических масс М = 2. Эту высоту легко опреде
лить из условия ——

М  — 4 - т  — 2,оо
откуда

2000 /0
т = Т Ж '  <8-4)

Остается определить по таблице Бемпорада высоту солнца, 
для которой число относительных оптических масс, выражается 
формулой Т87£)П

В табл. 32 указаны полученные таким образом значения вы
сот солнца, для которых при данном давлении число М = 2.

'  ^Приведение к одинаковому числу абсолютных масс атмо
сферы позволяет сопоставить ослабление радиации в различных 
условиях, но при одинаковой физической длине пути солнечного 
луча в атмосфере. Тогда число молекул воздуха на этом пути 
во всех случаях остается постоянным и меняются только фак
торы, определяющие аэрозольное и селективное ослабление ра
диации. Изучение этих факторов и составляет одну из важнейших 
задач исследования атмосферной прозрачности.
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Т а б л и ц а  32

Высоты солнца {град), при которых число абсолютных оптических масс
атмосферы М=2

Атмосфер
ное д авле

ние, мб
0 10 20 30 40 50 60 70 80 90

1000 30,0 30,3 30,6 31,0 31,3 31,6
900 27,0 27,3 27,6 27,9 28,2 28,5 28,8 29,1 29,4 29,7
800 23,5 23,8 24,1 24,5 24,8 25,1 25,4 25,7 26,1 26,4
700 20,3 20,6 20,9 21,3 21,6 21,9 22,2 22,5 22,9 23,2
600 17,3 17,6 17,9 18,2 18,5 18,8 19,1 19,4 19,7 20,0
500 14,3 14,6 14,9 15,2 15,5 15,8 16,1 16,4 16,7 17,0
400 11,3 11,6 11,9 12,2 12,5 12,8 13,1 13,4 13,7 14,0

Таким образом, к одинаковому числу оптических масс (отно
сительных или абсолютных) можно приводить исходные вели
чины интенсивности радиации. Вычисленные по ним характери
стики прозрачности будут относиться к одинаковым значениям т
и, следовательно, будут вполне сравнимы. При этом становится 
излишним рассмотрение методики приведения к определенным 
значениям т  различных характеристик прозрачности.

§ |5.хФактор мутности Линке
Отмеченные в ы и »  недостатки коэффициента прозрачности 

как характеристики (самой прозрачности побудили Ф. Линке 
в 1922 г. предложить новую характеристику прозрачности атмо-. 
сферы, названную им фактором мутности [84].

Фа)сто|)^иуд;н^ст11_1 -..йЩ. .ЛП.р-еделен- -как-отношение--коэффи- 
ттиентов ослабления рапиа-пии в реальной и идеальной атмосфере 
при данном дасле--оптическйх масс:

Т __ _gm_ _  . (8.5)
а.  1 я р .  V /

Так как в реальной атмосфере всегда ат >  сц,т, то фактор 
мутности всегда больше единицы. Только"ала-иягаЯьн^ой атмо,- 
с ф <. 1, очевидно, невозможен,^сли~коэффи
циенты ат и at, т относятся к одинаковой толщине слоя нормаль
ной однородной атмосферы. ■

Уже из формулы (8.5) можно видеть, что фактор мутности как 
характеристика прозрачности должен обладать значительными 
преимуществами по сравнению с коэффициентом прозрачности 
Бугера. Он должен быть более чувствителен к изменениям про
зрачности, так как логарифмы коэффициентов прозрачности ме- 
н я ют оГ в 'б  о л ее широких пределах, чем сами эти коэффициенты.
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Что же касается эффекта Форбса, то он в одинаковом направле
нии действует на величины ат и fli,m и поэтому изменение вели
чин Т с изменением m  получается значительно меньше, чем для 
к о э ф ф и ц и е н т а " ' м у т н о с т и  дает наглядное 
представЯШйё~об_ ослаблении радиации,'характеризуя перемен
ное ослабление в реальной атмосфере по отношению к постоян
ному ослаблению идеальной атмосферы. Наконец, фактор 
мутности позволяет легко выделить основные составляющие ком
плексного ослабления радиации, что следует считать наиболее су
щественным его преимуществом.

•Представляя комплексный коэффициент ослабления радиации 
реальной атмосферы как сумму основных его составляющих, 
можно представить формулу (8.5) в виде

Л. Л . -j- d---- d , m^  w.m =  г _[_ W +  ^
it m .... ...

f где ац, m. и aw,m — соответственно коэффициенты аэрозольного и
1 селективного ослабления радиации, а а г-,т — сумма коэффициен- 
t тов ослабления компонентами идеальной атмосферы, т. е. чистым
воздухом и озоном. Величины —Uw' - - - и R =  йа,т— могут 

/ а{, т ai, щ
/ быть определены в отдельности, так как aw, т есть функция об

щего содержания водяного пара в вертикальном столбе атмо
сферы, измеряемого толщиной слоя осажденной воды w  см, и 
числа оптических масс атмосферы т. Сама величина w, как было- 
отмечено в § 8, может быть приближенно представлена форму
лой вида (3.36), так что можно положить

W - - » ( e 0), (8.7)
1где во есть упругость водяного пара на уровне измерения.

Вид функции ср(е0) может быть определен эмпирически. Не
редко применяется зависимость наиболее простого вида (линей
ная): W—beo, причем величины b определяются эмпирически. 
Для условий средних широт они меняются в пределах ОД^—0Д2 
(при величинах е0, выраженных в миллиметрах). В работе [Т. 17] 
по наблюдениям в Карадаге получена нелинейная зависимость 
W= е°>43. Для уточнения вида функции <р(ео) и закономерностей 
изменения ее параметров необходимо дополнительное исследова
ние на более обширном материале.

П<эсле того как определена «влажная мутность» W, величина 
R определяется как разность ~

R - - T  — i -  W, (8.8)
почему и называется «остаточной мутностыо».

Входящие в формулу (8.6) величины щ ,  т ,  aw, т  и а а ,  т ,  оче
видно, должны измеряться в одних и тех же единицах, т. е. отно
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ситься к толщине слоя однородной атмосферы над местом изме
рения.

^  Для вычисления фактора мутности необходимо знать интен
сивность радиации в идеальной атмосфере S i ,m для данного зна
чения т., которой определяются величины коэффициентов ait т 
и pi, т- Из формулы Бугера—Ламберта следует

<8-9>
где Р (т) есть постоянный для данного значения т  коэффициент

- ................... W - W P — >■£*-■ <№>& и ь tj т i,m
Таким образом, величины коэффициентов Р (т) зависят как 

от положенных в основу расчета значений S i,m, так и от приня
той величины солнечной постоянной. Как было показано в табл. 4, 
с 1922 по 1964 г. различными авторами получались значительно 
отличающиеся друг от друга результаты расчетов интенсивности 
радиации в идеальной атмосфере. В соответствии с этим меня
лись и величины постоянных Р ( т) .  Наименьшие значения Р (т)  
были получены Линке по старым данным о спектральном распре
делении радиации вне пределов земной атмосферы. Поэтому по
стоянные коэффициенты Р( т) ,  а следовательно, и значения Т 
оказались заниженными на 25% по сравнению с более поздними 
и более близкими к действительности расчетами Фейснера и Дю
буа. Так, по расчету Линке величина Р ( т —2) =  10,30, а По Фейс- 
неру и Дюбуа Р ( т = 2) =  12,86. Это обстоятельство необходимо 
иметь в виду при использовании данных о факторе мутности, 
полученных до 1930 г., например данных, рассчитанных А. И. Баты
гиной для нескольких пунктов СССР. После опубликования ра
боты Фейснера и Дюбуа вычисленные ими значения коэффициен
тов Р  (т ) применялись вплоть до последнего времени. В частно
сти они рекомендовались для применения в Международном 
руководстве по актинометрическим наблюдениям во время МГГ 
[1.44], хотя введение нового значения солнечной постоянной тре
бовало их перевычисления. Такое перевычисление Р  (т ) по но
вому расчету интенсивности радиации в идеальной атмосфере 
(табл. 3 и 4) и значению So= 1,98 кал  • смг~2 • м ин г1 приводит к не
сколько меньшим значениям Р  (т ), чем было получено по расче
там ,Ф ей снер а и Дюбуа, так, величина Р ( т = 2) =  11,5 вместо 
прежнего'значения Р ( т = 2) =  12,86. Соотношение между вели
чинами Р  (т ) по старому и новому расчетам представлено на 
рис. 48.

Для фактора мутности остается справедливым то, что было 
сказано в § 33 относительно изменений коэффициента прозрачно
сти при переходе от одной пиргелиометрической шкалы к другой 
или при изменении величины So. Так, например, изменение вели
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и
а- 2 .

Sozчины Т при переходе от шкалы Онгстрема 
=  1,88 кал • см~2 • м ин г1 к шкале МПШ и So =  1,98 кал  • слг-2 • лшн-1 
равно изменению, полученному при измерении по одной и той же 
шкале МПШ и изменении величины So от 1,91 до
1,98 кал 
P(mj

см-2 , мин~

Рис. 48. Коэффициент Р(пг) по Фейс- 
неру и Дюбуа (!) и по новому рас

чету (2).
Рис. 49. Величина фактора мутности Т 
по прежним Тпр и новым Т'нов ПОСТО

ЯННЫМ.

При таком переходе соотношение между прежним и новым 
значением фактора мутности определяется формулой

1,91
Т = Т1 нов  ̂ пр рг * 1

’g~5- нов
пр lg

1,98

При т —2 получается

Т ' н о в  =  Г П р  • 0,891

АТ =  Т   Т — ТЛ 1 нов 1 пр 1 пр

1 +

0,109

0,0158
lg 1,91 — lg Sm 

0,0141
■]=

lg 1,91 — lg S„

(8.11)

(8.12)

(8.13)

Таким образом, величины Tz (при t n—2) по новым постоян
ным получаются несколько меньше, чем по старым, причем по
правка АТ зависит от интенсивности радиации и уменьшается с ее 
возрастанием. Соотношение между прежними и новыми значе
ниями Т представлены на рис. 49.
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Представление о.виртуальном ходе фактора мутности и об эф
фекте Форбса дает табл. 33, вычисленная по значениям интен
сивности радиации табл. 18 и интенсивности радиации идеальной 
атмосферы Si ,m табл. 3.

Таблица 33
Факторы мутности атмосферы при различном числе оптических масс

Прозрачность атмосферы
Число оптических масс

1 1,5 2 3 4 5 8

Очень низкая . . . . 5,05 5,32 5,20 4,91 5,01 5,01 5,05
Сильно пониженная . . 4,25 4,30 4,26 4,09 4,10 4,11 4,18
Пониженная................. 3,59 3,71 3,62 3,47 3,45 3,48 3,52
Нормальная.................. 2,98 3,06 2,92 2,82 2,88 2,83 2,88
Повышенная................. 2,46 2,52 2,41 2,33 2,36 2,36 2,39
Высокая....................... 2,03 2,04 1,91 1,89 1,90 1,92 1,94

Данные таблицы подтверждают предположение о высокой 
чувствительности фактора мутности к изменениям прозрачности. 
Так, при m= 2  величины Т изменяюхся в пределах 5,20—1,91, т. е. 
в 2и7 раза, а соответствующие им величины S — только в 1,9 раза. 
Если же считать переменной частью фактора мутности только 
разность Т — 1, то эта разность может изменяться в пределах 
4,20—0,91, т. е. более чем в 4,5 раза. Эффе.кт_ф_а[хйса.проявляется 
только при малых -Зданениях~т_.от 1. до 3.. причем максимальные

Ti 5значения J  отмечаются при п г = 3. Отношение — получается — . _ .  j  з 
почти одинаковым при всех условиях прозрачности атмосферы и 
в среднем составляет 1,08. Наибольшее изменение Т наблюдается 
в промежутке от m = 2  до т —Ъ.

Виртуальный ход фактора мутности для интегрального по
тока радиации можно признать незначительным. Однако при 
вычислении Т для инфракрасной области (Я >  0,625 мк) вирту
альный ход оказывается выраженным настолько резко, что вели
чины, вычисленные для различного числа оптических масс, ста
новятся несравнимыми.

Для устранения этого неудобства Лщке^в 1942 г. предложил 
применять в качестве характеристики прозрачности атмосферы
«новый фактор..мутности», который характеризует мутность
реальной атмосфер.Ы-..по....отн.о ш.ению не к идеальной сухой атмо
сфере, а к некоторой «идеальной влажной» атмосфере. В качестве 
такой атмосферы была принята чистая~^без аэрозольных частиц) 
атмосфера с общим содержанием водяного пара ш=1,0 см  слоя 
осажденной воды. Расчет нового фактора мутности производится 
по тем же формулам (8.5), (8.9) и (8.10), в которые вместо ве
личин d i , m, pi, пг И m ПОДСТаВЛЯЮТСЯ ВеЛИЧИНЫ &w, mi Pw, wi,
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Sw, m и Pw, m, отнесенные к идеальной влажной атмосфере. По 
расчетам Линке, для такой атмосферы и интегрального потока 
радиации следует принимать:

m .............. . , 1 1,5 2 3 4 6 8
Sw, m . . . . .1,64 1,53 1,45 1,32 1523 1,06 0,92
рг w> m • • . . . 0,844 0,856 0,866 0,881 0,892 0,904 0,912
р . . . 13,57 9,60 8,97 6,04 5,02 3,80 3,10

Эти величины относятся к американской пиргелиометрической 
шкале и значению солнечной постоянной 5о= 1,94 кал • см г2 •мин-1. 
Необходимость применения нового фактора мутности не является 
бесспорной.
• Прежде всего вызывает сомнение обоснованность выбора ве

личин w =  1,0 см, положенной в основу определения идеальной 
влажной атмосферы. Этой величине на уровне земной поверхно
сти соответствует упругость водяного пара во, приблизительно 
равная 7 мб  и наблюдаемая в средних широтах в весенние и осен
ние месяцы. В летние месяцы (а также в более низких широтах 
в течение всего года) запас воды в атмосфере, значительно пре
вышает 1 см слоя осажденной воды и приближается к 2 см. Сами 
величины Sw, т могут меняться в зависимости от исходных 
данных и методики расчета. Все это делает расчет фактора 
мутности по отношению к какой-либо идеальной влажной атмо
сфере недостаточно определенным и в значительной степени ус
ловным.

Неясно также, почему новый фактор мутности относится 
к атмосфере, не содержащей аэрозольных частиц, если в ре
альной атмосфере ослабление радиации происходит преимуще
ственно путем аэрозольного рассеяния. Более целесообразно 
было бы новую характеристику мутности определять по от
ношению к некоторой модели атмосферы, учитывающей все 
основные компоненты ослабления радиации (например, к радиа
ционной модели атмосферы Шифрина). Еще проше было быпри- 
нять за основу состояние прозрачности, наиболее часто наблю
даемое в реальной атмосфере («нормальная» прозрачность, 
табл. 18). В этих случаях влияние эффекта Фоцбса даже в ин
фракрасной части спектра можно свести к минимуму. Величина 
такого «нормализованного» фактора мутности могла бы полу
чаться как меньше единицы (при высокой прозрачности атмо-

I сферы), так и значительно больше (при сильной замутненности). 
упределив нормализованный фактор мутности Tn как отноше
ние коэффициентов ослабления радиации в реальной и «нормаль
ной» атмосфере

Т » = 1 ^ '  <8-14>
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можно легко вычислить Tn по величинам общего фактора мут
ности для реальной (Т) и нормальной (Гн) атмосферы

T N =  ^ ~ ,  ( 8 .1 5 )1 Н
В табл. 34 приводятся величины нормализованного фактора 

мутности, вычисленного по данным табл. 33.

Таблица 34
Нормализованный фактор мутности Tn

Прозрачность атмосферы
Число оптических масс

1 1.5 2 3 4 5 8

Очень низкая . . . . 1,70 1,74 1,77 1,74 1,77 1,77 1,75
Сильно пониженная . . 1,43 1,41 1,46 1,45 1,45 1,45 1,45
Пониженная................. 1,20 1,21 1,24 1,23 1,22 1,23 1,22
Нормальная.................. 1,00 1,00 1,00 1,00 1,00 1,00 1,00
Повышенная................. 0,83 0,82 0,83 0,83 0,83 0,83 0,83
Высокая . . . . . . 0,68 0,67 0,65 0,67 0,67 0,68 0,67

Данные таблицы показывают, что величина нормализован
ного фактора мутности практически не зависит от числа оптиче
ских масс. Величины TN<C 1 свидетельствуют о том, что атмо
сфера в данный момент прозрачнее,нормальной, величины Tn>  
> 1  — что она более-замутнена. Таким образом, нормализован
ный фактор мутности представляет некоторые преимущества по 
сравнению с новым фактором мутности Линке.

Необходимо все же отметить, что новые факторы мутности, 
относимые в какой-либо нормальной атмосфере, не исключают 
применения общего фактора мутности Т как характеристики про
зрачности атмосферы. Рассмотренные выше новые характери
стики не позволяют выделить основные компоненты мутности 
атмосферы так просто, как это можно сделать с помощью фор
мулы (8.6). Значительно проще обойтись без этих новых харак
теристик, так как основная цель их введения в практику — ис
ключение эффекта Форбса — может быть достигнута другим 
путем: приведением к определенной высоте солнца величин ин
тенсивности радиации.

§ 36. Индекс мутности Махоткина

В 1957 г. Л. Г. Махоткин [33] предложил применять в каче
стве характеристики прозрачности атмосферы новый индекс, 
названный им индексом мутности. Этот индекс, как и норма
лизованный фактор мутности, характеризует наблюдаемую
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/мутность атмосферы по отношению к мутности некоторой нор
мальной атмосферы.

В качестве исходного положения принимается, что изменения 
интенсиввоаи.....р.адиашш. в зависимости от т  могут быть с удов
летворительной точностью представлены формулой

При прозрачности, отличающейся от нормальной, интенсив
ность радиации 5 будет наблюдаться при числе оптических масс 
т ф т п .Ш ш е к с  мутности N определяется как отношение числа 
масс дяй^нормальной и фактической прозрачности атмосферы

/ Если атмосфера в данный момент прозрачнее нормальной, то 
(интенсивность 5  наблюдается при большем числе оптических 
j масс, чем это было бы в нормальной атмосфере, т. е. m '> tnN и 
(^индекс ЛГ< 1. При более замутненной атмосфере N >1.

Для оценки предложенного индекса в табл. 35 представлены 
величины N, вычисленные по данным табл. 18 с помощью гра
фика рис. 50. При этом необходимо иметь в виду, что величины- 
Sm в формуле (8.18) выражены в европейской актинометрической 
шкале.

[ S m =  a ~  b \ g m . \ (8.16)
При т  =  1 5  90„ =  а, так что

(8.17)

За нормальную прозрач
ность атмосферы Махоткин 
принимает среднюю прозрач
ность атмосферы, наблюдав
шуюся в Карадаге. При этой 
прозрачности зависимость меж
ду Sm и tn (в интервале 1 ,6^  
^  Sm ̂  0,1 кал • см -2 • минг1 хо
рошо выражается формулой
S m +  0,5 (Sm— 0,8)3 =  1,41 -

— 1,11 lg (8.18)

Рис. 50. Значения тп при нормальной 
прозрачности атмосферы по Махот- 

кину.

0 0,4 0,8 1,2 Sm кал-см~* мин!

По этой формуле для каж 
дого значения Sm в указанном 
интервале может быть вычис
лено соответствующее значе
ние m N для нормальной атмо
сферы. Зависимость m N от S m 
представлена графически на 
рис. 50.

(8.19)
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Таблица 35'
Индекс мутности Махоткина N при различной прозрачности атмосферы

Прозрачность атмосферы
Число оптических масс

1 ■ 1,5 2 3 4 5 8

Очень низкая . . . . 2,00 2,13 2,08 2,13 2,25 2,28 2,12
Сильно пониженная . . 1,55 1,53 1,65 1,60 1,55 1,64 1,65
Пониженная................. 1,20 1,20 1,25 1,23 1,20 1,24 1,26'
Нормальная............. 0,92 0,93 0,91 0,93 0,90 0,90 0,91
Повышенная................. 0,65 0,67 0,68 0,67 0,70 0,70 0,68
Высокая....................... 0,48 0,47 0,45 0,47 0,50 0,50 0,49"

Индекс мутности. Махоткина по своему определению сходен 
с нормализованным фактором мутности TN. Можно думать, что 
между величинами "“обоих ~ “ ' .
этих индексов должна суще
ствовать тесная связь.' Это 
предположение подтверж
дается при сопоставлении 
величин TN табл. 34 и N 
табл. 35 (рис. 51). Связь 
между ./V и 'TN с удовлетво
рительной точностью может 
быть выражена эмпириче
ской формулой

= 0,407^ 1 ЛСП'7’2

1 2N0
Рис. 51. Соотношение между величинами' 
индекса мутности N и нормализованного* 

фактора мутности T n .

■0,50Т%.
~~--------- (8.20)

Как и нормализованный
фактор.... мутлосхи, индекс
Махоткина практически—не 
имеет вирту-адьаохп—ход-а. .
Как характеристика проз
рачности атмосферы ин
декс Махоткина не имеет существенных преимуществ перед фак- 
тором мутности и не дает никакой новой информации о физиче
ском состоянии атмосферы.

§ 37. Индекс прозрачности Мюрка
В § 20—22 рассматривалась формула Мюрка (6.15). В эту 

формулу входят параметр р, имеющий значение бугеровскога 
коэффициента прозрачности при т =  1, и параметр В, меняю- 
щийся с изменением прозрачности атмосферы. По. Мюрку, вели
чина^  JaвлfflтoxJШЩ№HIpдшLилeлJ^тв.a,_acляйлякШ]^m-paдиa- 
ииюГпрактически не зависих от числа оптиче.ских„ма.сс.ш д_может 
быть использована как характеристика прозрачности атмосферы.
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Pm =  PimB> (8-21)
из которого следует "

(8 -2 2 )

При постоянном т  отношение характеризует влияние эф

фекта Форбса, Поскольку это влияние ослабевает с возрастанием 
прозрачности, в еличина-В^ействйтёль»о~а&'й§ана~с величиной ко
эффициента р, функцией которой, . она. является. Это подтвер
ждается приведенным в работе [63] эмпирическим соотношением

lg A  = - 1 ,8 4 8 5 - 0 ,0 0 9 ,
т. е.

В =  —0,54 lg Рл — 0,005. (8.23)
Таким образом, в действительности единственной характери

стикой прозрачности в формуле Мюрка следует считать коэффи
циент pi. Что же касается величины. В, то она является только 
вспомогательным параметром, исключающим эффект Форбса. 
Благодаря введению этого параметра становится возможным 
рассчитывать дневной ход интенсивности радиации по формуле 
Мюрка, пользуясь постоянным значением р=,р\. Что же касается 
величины Б, то ее нельзя считать самостоятельной характеристи- 
кой прозрачности атмосферы.

Необходимо также отметить, что предположение о независи
мости величины В от т  не подтверждается результатами наблю
дений. Так, при нормальной прозрачности атмосферы вычисление 
по данным табл. 30 и формуле (8.22) дает величины В, умень
шающиеся от 0,12 при т = 1 ,5  до 0,09 при т = 8 . При незначи
тельной величине В  такое уменьшение нельзя считать прене
брежимо малым, так как оно составляет 25% первоначальной 
величины В при т =  1,5. Вычисление же величины В по формуле
(8.23) дает значение, равное 0,08, т. е. результаты расчета по 
этой формуле также недостаточно хорошо согласуются с резуль
татами наблюдений. Возможно, такое расхождение получилось 
вследствие различия в величине солнечной постоянной, принятой 
при вычислении коэффициентов прозрачности в табл. 30 и в ра
боте Мюрка.

По приведенным выше соображениям применение рщекса 
Мюрка в качестве характеристики прозрачности атмосферы сле
дует признать нецёлесоббразным."" ~

С величинами р т ,  р  и т  величина В  связана соотношением



Р А С Ч Е Т  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  
П Р И  Н А Л И Ч И И  О Б Л А Ч Н О С Т И

Ч А С Т Ь  III

Г  л а в а  9

ВЛИЯНИЕ ОБЛАЧНОСТИ НА КОРОТКОВОЛНОВЫЕ 
ПОТОКИ РАДИАЦИИ

§ 38. Перенос солнечной радиации в облаках
С физико-химической точки зрения облака представляют 

аэрозоль с водной дисперсной фазой (твердой или жидкой), но 
с концентрацией аэрозольных частиц, во много раз превышаю
щей их обычную концентрацию в безоблачной атмосфере. По
этому перенос радиации в облачной среде определяется теми же 
законами рассеяния и поглощения лучистой энергии, что и в без
облачной атмосфере. Различия в поглощении и рассеянии по 
сравнению с безоблачной атмосферой вызываются только разли
чиями в величине и концентрации аэрозольных частиц.

Размеры облачных частиц как в облаках верхнего яруса, 
состоящих из ледяных кристаллов, так и в капельножидких об
лаках среднего и нижнего ярусов наиболее часто имеют диаметр 
нескольких (5—15) микрон. Более крупные капли (диаметром 
в несколько десятков микрон) наблюдаются в облаках форм Ns 
и СЬ, особенно в средних и верхних частях последних. Как по
казывают результаты теоретических исследований, индикатрисы 
рассеяния водяных капель такого размера оказываются очень 
вытянутыми в направлении «вперед», т. е. в направлении падаю
щей радиации. По расчетам К. С. Шифрина, для капли радиусом
6  мк  и длиной волны 0,5 мк  радиация рассеянная «вперед» (при 
углах рассеяния р<90°) превосходит радиацию рассеянную 
«назад» (р >  90°) приблизительно в 3400 раз.

Поэтому в тонких облачных слоях с незначительной концен
трацией облачных частиц преобладает однократное рассеяние 
радиации и наблюдаются яркие ореолы около солнца и неравно
мерное распределение яркости по небу. Но в более плотных обла
ках со значительной обемной концентрацией капель (порядка
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сотен в 1  см?) направленный поток радиации при распростра
нении в облаке испытывает многократное рассеяние, в резуль
тате которого на некоторой глубине «назад» будет рассеиваться 
уже большая часть потока. Этим объясняются значительные ве
личины альбедо облаков, близкие к величинам альбедо чистого 
снега. Радиация, отраженная земной поверхностью вверх, также 
в большей части снова отражается к земле нижней поверхно
стью облачного покрова, увеличивая тем самым интенсивность 
рассеянной радиации. Благодаря этому изменения величины аль
бедо подстилающей поверхности оказывают на интенсивность 
рассеянной радиации большее влияние при наличии облачности, 
чем при ее отсутствии.

В облаках значительной вертикальной мощности (при тол
щине облака более 1 0 0  м) в результате многократного рассеяния 
на некотором расстоянии от верхней и нижней границ облачного 
слоя устанавливается стационарный радиационный режим, 
определяемый коэффициентами поглощения и рассеяния этого 
слоя и формой его обобщенной индикатрисы рассеяния. При та
ком стационарном режиме в любой точке слоя поверхности оди
наковой яркости имеют форму, близкую к сферической.

Кроме рассеяния, радиация в облаке может частично погло
щаться каплями или кристаллами, образующими облако. Однако 
теоретические расчеты [4] показывают, что отношение объемного 
коэффициента рассеяния облачной среды к объемному коэффи
циенту полного ослабления мало отличается от единицы и, сле
довательно, поглощением в облаке при расчетах интегрального 
потока радиации можно пренебречь. В таком случае основной 
радиационной характеристикой облака можно считать его объем
ный коэффициент рассеяния а, определяемый водностью облака, 
объемной концентрацией составляющих его частиц и их распре
делением по размерам. Коэффициент а, очевидно, связан с без
размерным коэффициентом рассеяния т на пути определенной 
длины, который, как и в случае безоблачной атмосферы, может 
быть назван оптической плотностью облака. Помимо чисто тео
ретического расчета по заданным микрофизическим характери
стикам облака, оптическая плотность может быть определена 
экспериментально по метеорологической дальности видимости LM, 
измеренной внутри облака. Если величина Ьм выражена в кило
метрах, то между нею и величиной натурального коэффициента 

•ослабления а, отнесенного к расстоянию 1 км, существует извест
ное соотношение

^ = 4 г .  ( 9 . 1 )

откуда

а  =  ~ -  ( 9 .2 )
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Данные о метеорологической дальности видимости (МДВ), 
полученные по измерениям на северо-западе Европейской терри
тории СССР, в Арктике и на Дальнем Востоке в облаках раз
личных форм и в тумане, опубликованы в работе Г. М. Заброд- 
ского [16]. Измерения МДВ производились во время летних экс
педиций 1954—1959 гг. с помощью измерителя видимости, уста
новленного на самолетах-лабораториях.

Вычисленные по этим данным величины оптической плотно
сти облаков представлены в табл. 36.

Т а б л и ц а  36

Повторяемость величин оптической плотности облаков различных форм
и тумана* %

Оптическая
Форма облаков

плотность
облака St, Fs Sc Ns, As Си, Cb Ас Cs

Туман

< 5 0 2 5 59 3
5—8 8 7 16 3 18 22 8
8— 13 И 13 25 11 5 4 18

13—20 22 19 12 16 16 2 22
20—40 36 31 26 13 31 2 33
40—80 22 22 11 34 29 3 10

> 8 0 2 6 5 23 2 8 6

Среднее
взвешенное

значение

31 33 25 49 33 10 27

Как видно из этой таблицы, наибольшей оптической плот
ностью отличаются кучевые и кучево-дождевые облака, наимень
шей— перисто-слоистые, состоящие из ледяных кристаллов. 
Измерения водности облаков q, производившиеся одновременно 
с определением оптической плотности облаков т, показали, что 
оптическая плотность облаков связана с их водностью, хотя эта 
связь не является линейной. Выражающее эту связь уравнение 
регрессии имеет вид

a  =  cqn, (9.3)
причем параметры с и п  различны для разных форм облаков. 
Если водность q выражается в граммах на кубический метр, 
а коэффициент ослабления относится к расстоянию 1  км, то для 
слоисто-кучевых облаков п=0,63, а для слоистых п = 0,72.

Для всех форм капельно-жидких облаков наиболее часто по
вторяющиеся значения оптической плотности лежат в пределах 
20—80. Если принять во внимание, что даже в сильно замутнен
ной безоблачной атмосфере значения оптической плотности редко 
превосходят 0,5 (причем эти значения отнесены к 8 -километро
вому слою однородной атмосферы), то можно считать, что рас
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сеяние радиации в облаках происходит в десятки и сотни раз 
более интенсивно, чем в безоблачной атмосфере.

Теоретическое исследование и общее решение задачи пере
носа радиации в облаках дано в работах Е. С. Кузнецова и 
В. В. Овчинского [11.30], Е. М. Фейгельсон [11.59,29], М. Е. Бер- 
лянд и Е. П. Новосельцева [4, 21]. Полученные ими очень слож
ные формулы позволяют рассчитать интенсивность нисходящей 
суммарной радиации облачного неба в зависимости от микрофи- 
зических характеристик облаков и потока радиации, падающей 
на их верхнюю границу. Теория позволяет исследовать влияние 
изменений каждого параметра на интенсивность радиации и уяс
нить роль каждого из действующих факторов на общий результат 
переноса радиации облаками. Но в конкретных условиях опреде
ленного места и момента времени числовые значения необходи
мых для расчета параметров обычно остаются неизвестными и 
теоретический метод расчета оказывается неприменимым.

Поэтому для практического расчета радиационных характе
ристик при наличии облачности приходится применять менее точ
ные, но значительно более простые эмпирические методы. Основ
ным приемом, который используется при разработке|этих мето
дов, является установление количественных зависимостей между 
характеристиками радиационного режима, подученными из непо
средственных измерений, и наблюдаемыми одновременно метео
рологическими характеристиками облачности, которые опреде
ляются регулярно на широкой сети метеорологических станций. 
Для расчетов! могут быть использованы различные характери
стики облачности, для каждой из, которых : методика расчета 
имеет свои особенности, а в результаты расчетов могут входить 
систематические и случайные ошибки различной величины и 
знака. Для выбора метода расчета, наиболее соответствующего 
поставленной задаче, следует рассмотреть метеорологические 
характеристики облачности с точки зрения их связи с физическим 
состоянием облачного покрова и радиационным режимом под 
этим покровом.

§ 39. Метеорологические характеристики облачности

К о л и ч е с т в о  и фо р м а  о б л а к о в .  Метеорологической 
характеристикой облачности, наиболее часто используемой при 
расчетах радиационного режима, является оценка количества 
облаков по десятибалльной шкале ( 0  — отсутствие облаков, 1 0 — 
сплошной облачный покров) в долях единицы или в процентах.

Для потока прямой солнечной радиации количество облаков 
раздельных форм, выраженное в процентах, оказывается близким 
к вероятности покрытия солнечного диска облаками, а среднее 
количество облаков за некоторый период— с отношением вре
мени, в течение которого солнечный диск закрывался облаками,
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к общей длительности рассматриваемого периода. Так как покры
тие солнечного диска облаком значительно уменьшает приток, 
прямой радиации или вовсе прекращает его, то суммы прямой, 
радиации уменьшаются с возрастанием облачности. Связь между 
количеством облаков и суммами прямой радиации оказывается, 
достаточно тесной для получения удовлетворительных результа
тов при расчетах.

Вследствие многократного рассеяния света в облаках энерге
тическая яркость участка нёба, покрытого облаком, значительно’ 
больше яркости такого же участка безоблачного неба. Поэтому 
рассеянная радиация неба в большинстве случаев возрастает 
с увеличением облачности, а сумма рассеянной радиации может 
в первом приближении рассматриваться как функция облачности.

Уменьшение прямой радиации с возрастанием, облачности, 
как правило, не компенсируется увеличением рассеянной радиа
ции. Поэтому суммарная радиация, как и прямая, уменьшается; 
по мере увеличения облачности, т. е. также может рассматри
ваться как функция количества облаков.

Кроме общего количества облаков, имеет значение их распре
деление по небесному своду. Так, облака, находящиеся в околозе- 
нитной зоне, оказывают большое влияние на рассеянную радиа
цию и значительно меньшее на прямую. Наоборот, облачность- 
вблизи горизонта не сказывается на рассеянной радиации, но при 
малых высотах солнца может уменьшать прямую. Различия; 
в распределении облачности могут оказывать влияние на резуль
таты измерений в отдельных случаях, но при расчетах суточных, 
и месячных сумм радиации это влияние можно считать несуще
ственным.

Наряду с оценкой количества облаков на метеорологических, 
станциях при каждом наблюдении определяется и их форма- 
В основу международной классификации облачных форм поло
жены главным образом морфологические признаки. Однако 
классификация в известной степени характеризует и оптические 
свойства облаков различных форм (агрегатное состояние облач
ных элементов, их размеры, оптическую плотность, вертикальную» 
мощность облачного слоя). Поэтому влияние облачности на ра
диационный режим существенно зависит не только от количества 
облаков, но и от их формы. Обычная метеорологическая группи
ровка облаков по ярусам хорошо отражает и различие их влияния, 
на радиационный режим. Облака верхнего яруса (Ci, Cis, Сс), 
состоящие из ледяных кристаллов со сравнительно небольшой 
объемной концентрацией, оказывают на радиационный режим 
лишь небольшое воздействие, уменьшая незначительно прямую 
солнечную радиацию и увеличивая рассеянную. Облака среднего 
яруса (As и Ас) очень заметно уменьшают прямую радиацию и 
сильно увеличивают рассеянную. Наконец, облака нижнего яруса, 
закрывая солнечный диск, полностью прекращают доступ
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к земной поверхности прямой солнечной радиации. При значи
тельной вертикальной мощности эти облака ослабляют и рассе
янную, а следовательно, и суммарную радиацию. Так как наи- 
.болыиее влияние на радиационный режим оказывают облака 
нижнего яруса, то существенное уточнение расчетов радиацион- 
лых характеристик оказывается возможным в тех случаях, когда 
кроме определения общего количества облаков, оценивается в от
дельности и степень покрытия неба облаками нижнего яруса.

На метеорологических станциях наблюдения над облачно
стью ведутся в установленные сроки. В таблицах для каждого 
срока отмечается среднее значение облачности за месяц и среднее 
.из всех сроков для каждого дня. Вследствие небольшого числа 
сроков наблюдений средние значения для отдельного дня недо
статочно точно характеризуют дневной ход облачности. Более 
детальные ежечасные отсчеты области производятся лишь в не
многих обсерваториях.

По средним за сутки величинам количества облаков опреде
ляется также число ясных и пасмурных дней. Ясным днем счи
тается такой, когда среднее за все сроки значение облачности по 
Д 0 -балльной шкале меньше или равно двум, пасмурным — когда 
это значение больше или равно восьми. Число ясных и пасмурных 
дней за определенный период также может быть использовано 
для  расчета радиационных характеристик этого периода.

Все оценки облачности на станциях производятся визуально, 
>без применения каких-либо приборов.

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 г о  с ияния .  Ха
рактеристикой облачности может считаться также продолжи
тельность солнечного сияния, которая регистрируется на широкой 
•сети станций посредством гелиографов. Хотя станций с гелиогра
фами значительно меньше, чем станций, ведущих визуальные 
наблюдения над облачностью, однако их во много раз больше, 
ч̂ем станций, производящих актинометрические наблюдения.

Промежуток времени от восхода до захода солнца определяет 
максимально возможную (астрономическую) продолжительность 
солнечного сияния. Отмечаемая гелиографом продолжительность, 
естественно, получается меньше астрономически возможной. 
Запись солнечного сияния гелиографом начинается только после 
того, как интенсивность солнечной радиации достигнет опреде
ленной величины, называемой порогом чувствительности гелио
графа. У гелиографов типа Кемпбелля—Стокса со стеклянным 
шаром, применяемых на большинстве станций, порог чувстви
тельности меняется в пределах 0,25—0,35 кал  • смг 2  • минг1 в зави
симости от прозрачности стеклянного шара и цвета лент, исполь
зуемых для записи. Падение интенсивности радиации ниже по
рога чувствительности вызывает прекращение записи. В дневные 
часы перерыв в записи означает, что в это время солнечный диск 
•закрывался облаками, достаточно плотными для очень сущест
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венного уменьшения интенсивности прямой радиации. Относи
тельная продолжительность солнечного сияния (т. е. отношение 
продолжительности, записанной гелиографом, к астрономически 
возможной для данного дня или периода) характеризует, таким 
образом, условия облачности по тому влиянию, которое она ока
зывает на прямую солнечную радиацию. Поскольку прямая ра
диация тесно связана с другими видами солнечной радиации, 
между продолжительностью солнечного сияния по гелиографу и 
суммами всех видов радиации существуют устойчивые количест
венные соотношения, которые могут быть использованы для рас
четов.

§ 40. Общие основания методики учета влияния облачности
При наличии облачности интенсивность радиации меняется 

в зависимости от оптической плотности облаков, их распределе
ния по небесному своду и положения по отношению к диску 
солнца. Эти изменения происходят настолько быстро и в таких 
широких пределах, что отдельные значения интенсивности радиа
ции имеют случайный характер и влияние основных определяю
щих факторов — высоты солнца, характера облачности и длины 
дня может быть выявлено только при обобщении очень большого 
числа измерений.

Наибольший интерес представляет определение сумм радиа
ции (часовых, суточных, декадных или месячных), получаемых 
горизонтальной поверхностью при действительных условиях об
лачности, наблюдаемых в данном пункте в данное время.

Обычный прием, используемый для расчета действительных 
сумм радиации £ 1  при отсутствии ее регистрации, состоит в том, 
что величина суммы представляется в виде

2 / = 2 / в - / ( Л 0 ,  (9.4)
где Ц/в — возможная сумма радиации, a f(N) — функция какой- 
либо характеристики облачности N, принимаемой за основу при 
расчете.

Многочисленные предложенные и применяемые в настоящее 
время методы расчета различаются между собой по выбору рас
четной характеристики облачности N, по виду функции f (N) и по 
методу определения возможных сумм 2 УВ.

Очевидно, результаты расчета по формулам вида (9.4) будут 
тем ближе к действительности, чем лучше выбранная характери
стика облачности N отражает влияние облачности на радиацию и 
чем удачнее выбран вид функции f(N ). Эта функция опреде
ляется часто эмпирически по действительным суммам радиации, 
полученным путем регистрации в отдельных пунктах. Соответ
ственно формуле (9.4),

f ( N )  =  ^ - .  (9 .5 )
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Отношение действительной суммы радиации к возможной мо
жет быть названо относительной суммой радиации. Для опреде
ления вида функции f (N) относительная сумма радиации должна 
быть возможно более точной, что в свою очередь требует воз
можно более точного вычисления возможной суммы 2 Ув-

Методы, используемые различными авторами для определе
ния возможных сумм радиации (главным образом суммарной), 
могут быть представлены, в порядке их возрастающей точности, 
следующими вариантами, при которых за возможную сумму при
нимается:

а) сумма радиации при данной широте и склонении солнца и 
абсолютной прозрачности атмосферы (что в отношении радиаци
онного режима равнозначно отсутствию атмосферы);

б) то же при наличии идеальной атмосферы;
в) то же при наличии реальной атмосферы со средней для 

данного периода и широты прозрачностью (по обобщенным воз
можным суммам);

г) суммы радиации, соответствующие реальной прозрачности 
атмосферы для данных условий (определенные эмпирическими 
или теоретическими методами).

При определении возможных сумм радиации по методам а) и
б) относительные суммы радиации получаются с систематиче
скими ошибками в сторону занижения (;гак как возможные суммы 
2 ]/в завышаются) тем большими, чем больше принимаемая при 
их вычислении прозрачность атмосферы отличается от действи
тельно наблюдающейся в данный период. Эти систематические 
ошибки могут получаться различными по величине в зависимо
сти от широты и склонения солнца и годового хода прозрачности 
атмосферы. Возможные суммы по методу в) определяются с мень
шими систематическими ошибками, но эти ошибки все же не ис
ключаются полностью. Использование для расчета недостаточно 
точных возможных сумм может приводить к искажению вида 
функции f(N) и к тому, что входящие в эту функцию параметры 
получатся постоянными только для использованных рядов зна
чений Е/.иЦ/в. Так как вид функции f(N) и значения ее посто
янных параметров могут быть определены только для небольшого 
числа пунктов, производящих регистрацию сумм радиации, то по
лученные для этих пунктов соотношения приходится распростра
нять на районы с иными географическими и климатическими ус
ловиями. Вычисляемые таким путем суммы радиации окажутся 
тем ближе к действительности, чем меньше зависят постоянные 
параметры расчетных формул от географических, сезонных и 
местных условий. Выполнение этого требования имеет особенно 
важное значение, когда необходимо определить возможно точнее 
действительные суммы радиации не для средних условий, а для 
конкретных периодов, т. е. для определенных месяцев, декад 
или отдельных дней определенного года. Поэтому для возмож
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ного уточнения и обобщения методики расчета следует пользо
ваться наиболее точными методами вычисления возможных 
сумм с учетом действительных условий прозрачности атмосферы 
для данного периода.

Г л а в  а  10

РАСЧЕТ РАДИАЦИОННЫХ ХАРАКТЕРИСТИК 
ПО ВИЗУАЛЬНЫМ ОЦЕНКАМ ОБЛАЧНОСТИ

§ 41. Методы расчета по общей облачности

Метод расчета действительных сумм радиации по общей об
лачности основан на очень простых предпосылках. Если средняя 
за некоторый период общая облачность (в долях единицы) рав
на п, то разность 1  — п, называемая «степенью ясности» по об
щей облачности, представляет часть небесного свода, свободную 
от облаков. Средняя степень ясности соответствует также относи
тельной продолжительности периода, в течение которого солнце не 
закрывалось облаками. В первом приближении, считая облака 
непрозрачными для прямой солнечной радиации, относительную 
сумму прямой радиации можно принять равной степени ясности 
по общей облачности

или 2<S =  2 S B( 1 - л ) .  (Ю.1)

Таким методом С. И. Савинов [II. 43] в 1925 г. впервые под
считал суммы прямой радиации с учетом облачности и дал пер
вые карты географического распределения прямой радиации для 
0—60° с. ш.

Очевидно, что расчет по формуле (10.1) дает заниженные 
суммы прямой радиации так как для прямой радиации не
прозрачны только плотные и достаточно мощные облака ниж
него яруса. Если в качестве второго приближения принять, что 
облака в среднем пропускают к земной поверхности часть падаю
щей на них радиации k, то

V О
=  1  — п +  kn или =  [ 1  — « ( 1  — ^)]. (1 0 . 2 )

Как было показано в § 31, при ясном небе суточные суммы 
суммарной радиации пропорциональны суммам прямой радиа
ции. При наличии облачности величины 21S и меняются 
в одну и ту же сторону, так что между ними сохраняется зависи
мость, близкая к пропорциональной. Поэтому формулы вида 
( 1 0 .1 ) и ( 1 0 .2 ) с соответственно измененными параметрами ока
зываются применимыми и для расчета суммарной радиации. Так,
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формула вида (10.2) была получена Г. Кимболлом по данным 
станций США и также использована для построения карт гео
графического распределения 2 Q- Эта же формула была приме
нена Т. Г. Берлянд для исследования географического распреде
ления суммарной радиации на территории СССР [2, 3, 5] и пост
роения карт суммарной радиации для Атласа теплового баланса 
[1]. Для этих работ была предварительно определена зависи
мость коэффициента k от широты, причем было установлено воз
растание k от 0,32 для 25 - -̂35° с. ш. до 0,55 для 75° с. ш.

Q нал- см 2-су т  нй1

800

600

т

200

О 200 400 600 800 Q нал-см * су т к и '

Рис. 52. Соотношение между суммами Q, измеренными 
и рассчитанными [3].

/ — декабрь, 2 — июнь.

Зависимость между суточными суммами суммарной радиации 
по непосредственным измерениям и рассчитанными по формуле 
2]Q=ZjQb(1 сп) представлена на рис. 52. Как можно видеть 
на рисунке, точки, представляющие эту зависимость, распола
гаются вблизи биссектрисы координатного угла, но все же не 
вполне симметрично относительно нее. Рассчитанные величины 

получаются выше измеренных при малых значениях 2 Q> 
т..е. при значительной облачности, и ниже измеренных при малой 
облачности. Такое соотношение позволяет предположить, что дей
ствительная зависимость суточных от п не является прямо
линейной. Действительно, исследование по данным 75 пунктов, 
расположенных в различных климатических условиях, привело 
Т. Г. Берлянд к выводу [2], что связь между величинами и п 
наиболее точно выражается функцией второй степени относи
тельно п

2 Q  = 2  Qb [1 -  ( а  +  Ь п )  п \ .  ( 1 0 .3 )
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При этом параметр 6 ~ 0,38, т. е. оказывается при всех усло
виях приблизительно постоянным, а параметр а  зависит от ши
роты.

В среднем для 0—60° с. ш. а ~ 0 ,38» 6  и тогда
2 Q  =  S Q B[1 — 0,38(1 + л ) я ] .  (Ю.4)

Возможные суммы радиации QB (средние суточные) вычис
лены по методу Украинцева, осреднены по широтам и представ
лены в таблице для широт от +90° (с. ш.) до —90° (ю. ш.) через 
5° по месяцам. Как отмечалось в § 26, по методу Украинцева по
лучаются завышенные возможные суммы. Это завышение ком
пенсируется соответствующим уменьшением коэффициентов а  и b 
формулы (10.3).

Аналогичную квадратичную зависимость по данным 8 8  стан
ций Западной Европы и США получил Д. Блек [35]:

2 Q  =  S 5 A(0 ,8 0 -0 ,3 4 « -0 ,4 6 / z 2), (10.5)
где за возможную сумму принимается сумма прямой солнечной 
радиации при абсолютной прозрачности атмосферы 2 ^1 =  2 jQa- 
Необходимо отметить, что формула (10.5) при полном покрытии 
неба (п— 1 ) дает Jj]Q = 0 , тогда как в действительности суммы, 
близкие к нулю, получаются только при покрытии неба очень 
мощным слоем облаков.СЬ в течение всего дня. Формула (10.3) 
дает удовлетворительно точные результаты при вычислении по 
ней многолетних средних для данного месяца суточных сумм ра
диации. Среднее отклонение вычисленных сумм от измеренных 
составляет 8 — 1 0 % без учета знака отклонения и около 3% с уче
том знака.

Таким образом, метод расчета по общей облачности можно 
считать вполне применимым для определения средних месячных 
характеристик радиационного климата.

Однако при переходе от многолетних средних месячных ус
ловий к конкретным периодам небольшой длительности и, в осо
бенности, к отдельным дням точность расчетов сумм радиации по 
общей облачности снижается очень существенно.

На рис. 53 представлено соотношение между средней за ме
сяц облачностью п и относительными месячными суммами сум-

Z Q
марной радиации - для отдельных месяцев 1963 г. в Воей-

k o b o . Пунктирная линия на графике соответствует формуле 
(10.3) с коэффициентом а =  0,36 для широты Воейково. Точки 
графика располагаются по обе стороны этой линии, но несиммет
рично и их расположение нельзя признать случайным. Все точки, 
лежащие ниже пунктирной линии, соответствуют месяцам холод
ного полугодия, тогда как выше этой линии располагаются точки, 
соответствующие месяцам теплого полугодия. Для этих меся
цев среднее отклонение вычисленных сумм от действительных
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составляет 1 1 %, причем для всех 6  месяцев вычисленные суммы 
оказываются заниженными. Наибольшее отклонение для июля 
составляет— 17%.

Z Q
2 .Qe \

III *' чч
V, V!

л VII
//. 4  /v  
1,9 ' •  .VIII

/J4
\

х / / *\
\

XI в \ 
X* \

\

S  6 7 8 9~п баллы
SQ

Рис. 53. Соотношение между п и 

для 1963 г. в Воейково.

EQe

Рис. 54. Средние суточные суммы суммарной радиа
ции в зависимости от общей облачности. Июнь 1963 г.,

Воейково.

Еще большие расхождения могут получаться при вычислении 
суточных сумм радиации по средней за сутки облачности (по 
срокам 7, 13 и 19 час.) для отдельных дней. Так, в Воейково 
в июне того же 1963 г. (рис. 54) почти для половины общего
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числа дней месяца действительные суммы радиации оказались 
выше вычисленных по формуле (10.3) на десятки процентов. Осо
бенно большие отклонения вычисленных сумм в сторону заниже
ния отмечались при пасмурном небе (при облачности 8— 10 бал
лов) , когда вычисленные суточные суммы в большинстве случаев 
составляли менее 50% действительных сумм.

Показанное на этих примерах уменьшение точности расчетов 
при переходе от многолетних средних к небольшому числу дней 
или отдельным дням наблюдается во всех случаях и его следует 
признать вполне закономерным. Общая облачность учитывается 
независимо от формы облаков. Между тем влияние облачности 
на радиацию определяется не только количеством облаков, но и 
их формой. При обобщении очень большого числа случаев вели
чины постоянных параметров в расчетных формулах статистиче
ски обобщают типичные сочетания различных форм и их повто
ряемость, характерные для данного пункта. Так как эти средние 
характеристики облачности мало меняются в пространстве, то и 
постоянные параметры формул оказываются сравнительно устой
чивыми. В формулах вида (10.2) и (10.3) учитывается изменение 
параметров k, а  и b с широтой, но не учитываются изменения, 
связанные с различной повторяемостью форм облачности в раз
личные сезоны и в конкретных условиях погоды отдельных дней. 
Эти неучитываемые изменения и приводят к существенным рас
хождениям между вычисляемыми и действительными суммами 
радиации. Отсюда можно сделать вывод, что возможности метода 
расчета радиационных характеристик по общей облачности 
исчерпываются расчетом их многолетних средних значений. Для 
уточнения расчетов и расширения возможностей их применения 
необходимо наряду с общей облачностью использовать также и 
другие метеорологические характеристики облачности.

§ 42. Комбинированные методы расчета по визуальным 
оценкам облачности

На станциях метеорологической сети СССР начиная с 1929 г. 
одновременно с оценкой общей облачности производится оценка 
покрытия неба облаками нижнего яруса. Облачность нижнего 
яруса оказывает наиболее существенное воздействие на радиа
ционный режим, так как облака нижнего яруса, закрывающие 
солнечный диск, почти совсем не пропускают прямую солнечную 
радиацию. Как было отмечено выше, степень ясности 1 — га по 
общей облачности при расчетах по формуле ( 1 0 .1 ) оказывается 
заниженной, так как наличие на солнечном диске облаков, 
вообще говоря, не означает прекращения притока прямой радиа
ции. Если же вычислять степень ясности по нижней облачности 

. 1 ;—/гн, то она окажется завышенной, так как прямую радиацию 
ослабляют не только облака нижнего яруса, но и более высоких
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ярусов. Соответственно суммы радиации, вычисленные по фор
муле ( 1 0 . 1 ) с подстановкой в нее нижней облачности пн, должны 
получаться систематически завышенными. Отсюда следует, что 
близкие к действительности суммы радиации могут быть полу
чены при подстановке в формулу ( 1 0 . 1 ) некоторого значения п, 
лежащего в промежутке между значениями средней и нижней 
облачности. В качестве первого приближения можно было бы по
пытаться применить формулу

Такой метод расчета сумм радиации, предложенный С. И. Сив- 
ковым, был впервые проверен Н. М. Копыловым [20] на материа
лах Карадага и Павловска. При этом было показано, что 
результаты расчета сумм радиации получаются удовлетворитель
ными в теплое полугодие. Для холодного полугодия относитель
ные ошибки вследствие уменьшения прихода радиации значи
тельно возрастают и получаются около 20%. Для Павловска 
вычисленные суммы систематически завышались для всех меся
цев в среднем на 3%. Следует отметить, что вычисление сумм 
производилось по Карадагу для отдельных месяцев периода 
1934—1937 гг., а для Павловска по средним за пятилетний период 
1928—1932 гг.

Проверка этого метода на более обширном материале была 
произведена Б. М. Гальперин [11]. Для проверки были использо
ваны средние за различные периоды (от 3 до 1 0  лет) результаты 
регистрации прямой солнечной радиации на 15 станциях СССР, 
расположенных на различных широтах и в различных климати
ческих условиях. Эта проверка подтвердила, что, как правило, 
вычисленные суммы получаются систематически завышенными и 
что ошибка расчета наиболее велика в холодном полугодии (ок
тябрь—февраль). За период апрель—сентябрь в целом ошибка 
получилась не более 5% до 11 станций из 15.

Наличие систематических ошибок расчета, постоянных по 
знаку и отмечаемых при самых разнообразных условиях, свиде
тельствует о возможности существенного повышения точности 
расчета при сравнительно небольшом изменении исходных поло
жений. Н. М. Копыловым было предложено для уточнения 
вводить в результаты расчета по формуле ( 1 0 .6 ) постоянную 
поправку в 3%. Однако исследование, произведенное Б. М. Галь
перин, показало, что эта поправка меняется в течение года, уве
личиваясь в зимние месяцы. В летнее же время она зависит от 
относительных сумм радиации.

Чтобы наметить пути уточнения методики расчета, необхо
димо проанализировать основные предпосылки метода.

Если п означает общую, а пн— нижнюю облачность в долях 
единицы, то разность п—пн дает количественную оценку покры

(1 0 .6 )
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тия неба облаками верхнего и среднего ярусов. Далее предпола
гается, что:

а) степень ясности по общей облачности совпадает с относи
тельной (по отношению к длине дня) продолжительностью пе
риода, в течение которого радиация совершенно не ослабляется 
облаками;

б) облака верхнего и среднего ярусов пропускают к земной 
поверхности некоторую часть радиации k (где k — правильная 
дробь);

в) покрытие солнечного диска облаками нижнего яруса пол
ностью прекращает приток прямой солнечной радиации.

При этих предположениях должно оправдываться соотноше
ние

=  1 — п -f- k (п — йн) =  1 — (1 — k )n  — knn. (10.7)

Если совершенно произвольно принять, что облака верхнего и 
среднего яруса пропускают 50% падающей радиации, т. е. &=0,5, 
то в этом случае формула (10.7) переходит в формулу (10.6). 
Результаты проверки этой формулы показывают, что среднее зна
чение k= 0 ,b  может рассматриваться как первое приближение 
к действительным условиям и что в качестве второго приближе
ния, повышающего точность расчетов, следует принимать значе
ние &<0,5. Определение величины k по полученным из наблюде
ний величинам 2 ]S, п и ян может быть произведено из уравнения

2 5  , 1 4------- ( 1 — п)
-------------- , (Ю.8 )(п — пн) '  '

являющегося следствием формулы (10.7). Так как степень ясно
сти по общей облачности всегда меньше относительной суммы 

2 5
радиации , то величина k во всех случаях остается положи-

тельной. По определению Б. М. Гальперин, среднее значение k 
по всем станциям для периода март—сентябрь получается близ
ким к 0,40. При этом значении k формула (10.7) принимает вид

S 5  =  S 5 B( 1 ' - 0 ,6 л - 0 ,4 / д .  (10.9)
Применение этой формулы к средним месячным величинам 

п и п н, полученным из наблюдений в Воейково в 1963 Г., 
показало, что среднее отклонение вычисленных сумм от действи
тельных за период март—сентябрь составило 6 % (без учета 
знака отклонения), а наибольшее отклонение (для июня) — 15%.  
Для холодного полугодия относительные ошибки получаются бо
лее высокими вследствие малых величин суточных сумм, абсо
лютные же отклонения не превосходят ± 3  кал • cm~z • суткиг1.
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Возможность использовать для расчетов формулу с коэффициен
тами, не меняющимися в годовом ходе и независящими от ши
роты, может рассматриваться как существенное преимущество 
метода расчета по общей и нижней облачности, хотя возможная 
максимальная ошибка 15% выходит за пределы допустимой 
точности расчета ( 1 0 %).

Рассмотренный метод был предложен для вычисления сумм 
прямой радиации. В силу существования зависимости между сум
мами всех видов солнечной радиации он может быть применен 
и для вычисления суммарной радиации с соответствующим изме
нением числовых значений и физического смысла входящих 
в формулы постоянных параметров.

Вариант этого метода был применен Н. И. Гойса для приве
дения средних месячных сумм суммарной радиации к длин
ному ряду [13, 14] и для расчета географического распределения 
суммарной радиации по территории Украины и Молдавии [15]. 
Для расчетов была использована формула вида

S Q  =  S Q b( i - ^ i -£V ?l-)- (10Л0>

В этой формуле коэффициент k± оказывается различным для 
месяцев теплого периода (май—сентябрь). Так, для Киева по ма
териалам регистрации и наблюдений над облачностью за 
1953—1958 гг. были получены средние значения &i=0,65 (за ок
тябрь—апрель). Среднее отклонение от этих значений ki для от
дельных месяцев составило (без учета знака) 6 %, наибольшее — 
около 1 0 %.

Точность расчетов 2]Q по этому методу для отдельных меся
цев отдельного года была проверена по материалам регистрации 
в Воейково в 1963 г. Величина коэффициентов ki для Воейково 
получилась на 20—25% выше, чем для 6 -летних средних по 
Киеву. При этом соотношение между величинами ki для теплого 
и холодного периодов получилось такое же, как в Киеве: &i=0,67 
в среднем для периода май—сентябрь и &i=0,80 для периода 
октябрь—апрель. Среднее отклонение для отдельных месяцев со
ставило (без учета знака) около 5%, максимальное — около 12%.

Эти результаты показывают, что точность расчетов суммар
ной радиации по формуле ( 1 0 .1 0 ) приблизительно соответствует 
точности расчетов прямой радиации по формуле (10.7).

В формулу (10.10) величины общей и нижней облачности вхо
дят с одинаковым весом. Более естественным представляется до
пущение, что эти веса различны. В таком случае большую точ
ность расчета должна была бы дать формула вида

2 Q  =  2 Q b ( 1  —  —  < у г н) .  ( 1 0 . 1 1 )

Аналогичная формула была предложена П. П. Кузьминым 
[18, 19] и также проверялась Н. И. Гойса. Оказалось, что коэф- 
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фициенты Ci и с% очень неустойчивы и даже для одного и того же 
месяца в разные годы меняются в очень широких пределах в за
висимости от соотношения между общей и нижней облачностью, 
что препятствует применению формул вида ( 1 0 . 1 1 ) для расчетов 
суммарной радиации.

К этой же группе формул может быть отнесена формула Аль
брехта [31]

S  Q =  2  Qb {1  -  [l -  (о,615 +  0,157 -£ .)  <Р (Ап) ] п } . (10, 12 )

Эта формула представляет попытку уточнения формул вида
(10.7) и (10.9) путем представления их постоянных параметров 
как функций отношения средних месячных величин общей и 
нижней облачности и полуденной высоты солнца. Введение 
множителя <р(/гп) имеет целью учесть годовой ход функции про
пускания радиации облаками. Предполагается, что при этом ус
ложнении формулы числовые параметры 0,615 и 0,157 окажутся 
независящими от широты и сезона. Это предположение требует 
проверки.

Еще более сложный вид имеет формула, примененная Берн
гардтом и Филиппсом [34] для расчетов географического распре
деления радиации по поверхности земного шара. В формулу вхо
дят суммы солнечной радиации при абсолютной прозрачности 
атмосферы возможные суммы прямой 2*5. в > рассеянной
J^DB и суммарной 2 Qb радиации, суммы радиации при пасмур: 
ном небе ^Qio и средняя облачность п. В этих обозначениях рас
четная формула имеет вид

Эта формула получена на основе теоретических предпосылок. 
В работе [34] Бернгардт сопоставлял результаты расчетов сум
марной радиации по этой формуле и по формулам (10.2 и 10.5) и 
пришел к выводу, что эти расчеты находятся в удовлетворитель
ном согласии. Но это означает, что сложные формулы вида 
(10.12) или (10.13) не имеют преимуществ в отношении точности 
перед более простыми, и можно думать, что возможности повы
шения точности расчетов ограничиваются недостаточной репре
зентативностью самих применяемых характеристик облачности. 
Эта недостаточная репрезентативность, по-видимому, связана 
с использованием оценок облачности, получаемых из небольшого 
числа дневных сроков наблюдений (обычно трех или даже двух 
сроков). Такие оценки, осредненные за небольшое число дней,

Ч  х

w  Г (1 —- п) +  SQiprc 1
Х  SQB (10.13)
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оказываются близкими к средним, полученным из ежечасных 
наблюдений. Этим объясняется удовлетворительная точность 
расчетов по визуальным оценкам облачности при получении мно
голетних средних характеристик радиационного режима. Но при 
расчетах за более короткие промежутки времени отклонения 
действительного суточного хода облачности и повторяемости от
дельных облачных форм от многолетних средних оказывают 
очень существенное влияние на радиационный режим, что за
метно понижает точность расчетов. Для отдельных дней расчет 
радиационного режима по визуальным оценкам облачности дает 
совершенно неудовлетворительные результаты. Более перспектив
ным в этом отношении представляется использование количест
венных оценок режима облачности, получаемых с помощью ге
лиографов.

Г л а в а  11

УЧЕТ ВЛИЯНИЯ ОБЛАЧНОСТИ 
ПО ПРОДОЛЖИТЕЛЬНОСТИ СОЛНЕЧНОГО с и я н и я

§ 43. Методы расчета радиационных характеристик 
по относительной продолжительности солнечного сияния

Продолжительность солнечного сияния, регистрируемая ге
лиографами, подсчитывается по часовым промежуткам и выра
жается в часах и долях часа. Абсолютная продолжительность 
солнечного сияния за сутки зависит не только от условий облач
ности, но и от длины дня, т. е. от широты и склонения солнца.. 
Влияние астрономических факторов можно исключить, сопостав
ляя абсолютную продолжительность солнечного сияния с астро
номически возможной, т. е. с промежутком времени от восхода 
до захода солнца, также выраженным в часах. Отношение первой 
величины ко второй представляет относительную продолжитель-

sность солнечного сияния — , выраженную в долях астроноМиче-
S в

ски возможной продолжительности. Относительная продолжи
тельность солнечного сияния определяется только условиями 
облачности и сама может рассматриваться как характеристика 
облачности. По своему смыслу она соответствует степени ясно
сти, т. е. дополнению облачности до единицы. По величине в тече
ние большей части года она занимает промежуточное положение 
между степенью ясности по общей и по нижней облачности, под-

Sходя ближе к последней (1 — п <  —  <  1 — пн). Так как гелио-
«в

граф на сети станций является весьма распространенным при
бором, естественно возникла мысль об использовании данных па
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продолжительности солнечнего сияния для расчетов сумм радиа
ции в тех пунктах, где непосредственных актинометрических 
наблюдний не производилось.

При расчетах по этому методу предполагается существование 
функциональной зависимости между относительными суммами

Ц 1радиации и относительной продолжительностью солнечного

5сияния — . Считая, что эта зависимость линейная, для суммар- 

ной радиации получим формулу вида:

2 Q =  2 QB(a +  & ^ ) .  (1 1 .1 )

А. Онгстрем [32], предложивший эту формулу, нашел из 
наблюдений в Стокгольме, что a = 0,25 и 6  =  1 — a =0,75. Так 
как коэффициенты а  и Ь, очевидно, зависят от форм облаков и их 
вертикальной мощности, то значения а  и b меняются в известных 
пределах. Вариантом формулы (11.1) является формула

2 0  =  2 ^  +  ^ ) ,  (И.2 )

в которую вместо возможной суммы суммарной радиации входит 
сумма прямой радиации на горизонтальную поверхность при аб
солютной прозрачности атмосферы, с соответствующим измене
нием коэффициентов а  и Ъ.

Формулы вида (11.1) и (11.2) находят широкое примене
ние для актинометрических расчетов. Однако изменчивость ко
эффициентов а  и b в зависимости от географических условий и 
сезона значительно ограничивает применение этих формул для 
обширных территорий и коротких промежутков времени.

У. О
Предположение о линеиности связи между величинами п -

Sи —  несколько снижает точность расчетов для многолетних сред-
5 в

них величин, так как в действительности соотношение между 
этими величинами не вполне линейно. В качестве примера при
водится рис. 55, заимствованный из статьи Блека, Бонитона и 
Прескотта [35]. На графике представлено соотношение средних 

Q  s

месячных значений - т- и —  по данным 32 станции, расположен- 
Q A  s E

ных на различных континентах от 64,8° с. ш. до 6,3° ю. ш. Точки, 
характеризующие это соотношение, располагаются довольно ши
рокой полосой, причем линия 2, соответствующая середине этой
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полосы, явно изогнута и с удовлетворительным приближением 
может быть представлена кривой второго порядка

0 .2 0  +  0 , 2 ^  +  0,5 ( - i ” (11.3)

Между тем авторы, задавая прямолинейную зависимость (ли
ния /), получают

—  -  — 0,23 -j- 0,48 —S Q (11.4)

Ж
£ йд

по [35].

Легко видеть, что формула (11.4) дает завышенные величины
при малых значениях относительной продолжительностит

солнечного сияния | С  0,5 j  и заниженные при больших

>  0,7 j .  Таким образом, применение квадратичной зависи

мости (11.3) вместо линейной, (11.4) позволяет несколько уточ- 
2 1 0



нить результаты расчетов. Но эта замена не делает связь между
H Q  S

отношениями и —  более тесной. Из графика видно, что наи-
2LjQa sb

большие отклонения вычисленных относительных месячных сумм 
от действительных могут составлять до 20%, т. е. ошибки в от
дельных случаях даже для средних месячных сумм могут полу
чаться чрезмерно большими. Можно было бы ожидать повыше
ния точности расчета путем определения локальных постоянных 
параметров для сравнительно небольших районов со сходными 
географическими условиями. В качестве примера исследования 
в этом направлении можно привести работу Дж. Дея о распреде
лении суммарной радиации в Англии и по окружающей ее аква
тории и территории [38]. Для расчетов были использованы реги
страции суммарной радиации на 17 станциях, расположенных на 
территории Англии. Для каждой из этих станций были опреде
лены величины параметров а\ и расчетной формулы (11.2). 
К каждой из этих опорных станций было отнесено несколько (от 
1 до 13) метеорологических станций, расположенных в сходных 
условиях и производящих регистрацию солнечного сияния. Для 
каждой из этих станций были вычислены месячные суммы радиа
ции по параметрам си и bi соответствующих опорных станций. 
Таким образом, для характеристики территориального распреде
ления суммарной радиации стало возможным использовать дан
ные 57 станций (не считая кораблей погоды) вместо 17 станций 
с непосредственно актинометрическими наблюдениями. Таким 
путем Дею удалось построить карты распределения радиации 
значительно более детализированные, чем карты, построенные по 
материалам только актинометрических станций. Однако и при 
таком методе расчета ошибки вычисленных месячных сумм в от
дельных случаях могут достигать 25%, и точность расчетов по 
сравнению с универсальной формулой Блека и соавторов (11.4) 
не повышается. Причины, препятствующие повышению точности 
расчетов, будут рассмотрены далее.

Степень ясности по общей облачности и относительная про
должительность солнечного сияния отклоняются от относитель-

ных сумм солнечной радиации в разные стороны. Это было

использовано С. И. Савиновым [23, 24] для разработки комбини
рованного метода расчета сумм прямой солнечной радиации 
по общей облачности и продолжительности солнечного сияния. 
Относительная сумма радиации была принята равной среднему 
значению степени ясности по общей облачности 1—п и относи
тельной продолжительности солнечного сияния. В этом случае

=  ( 1 _ л +  ^ .  (П.5)
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Метод С. И. Савинова проверялся им самим, Н. М. Копыло
вым [20], Б. М. Гальперин [11], Н. И. Гойса [14, 15], причем про
верка подтвердила вполне удовлетворительную точность расчета 
средних месячных сумм радиации этим методом. В большинстве 
случаев относительная ошибка вычисленных сумм получается 
меньше 10%.  Она возрастает в те месяцы, когда общая облач
ность особенно отличается от нижней (до 2 0 %).

По точности результатов расчета метод С. И. Савинова можно 
признать одним из лучших методов, предложенных до насто
ящего времени для расчетов прямой солнечной радиации. Его 
широкому применению препятствует трудность получения дан
ных о продолжительности солнечного сияния, так как эти дан
ные при публикации результатов актинометрических наблюдений 
приводятся редко.

§ 44. Расчет радиационных характеристик по абсолютной 
продолжительности солнечного сияния

Сопоставление суточных и месячных сумм прямой и суммар
ной радиации с соответствующими величинами продолжитель
ности солнечного сияния s, выраженными в часах, показывает,, 
что между величинами SS, 2Q и s существует довольно тесная 
количественная связь. В первом приближении эта связь может 
быть принята прямолинейной, как это было сделано В. Н. Укра
инцевым [28]:

2 Q = m s-{-п. (И-6 )

Коэффициенты т и п  были определены Украинцевым для не
большого числа станций, причем оказалось, что оба эти коэффи
циента имеют широтный и годовой ход. Зависимость их от широ
ты для каждого месяца года была представлена в работе в таб
личной форме.

Так как для работы Украинцева были использованы недоста
точно точные измерения суммарной радиации, то Е. П. Бараш
ковой по данным шести станций СССР были получены уточнен
ные значения коэффициентов т '  и п ' [1 1 .1 0 ].

Существование отчетливо выраженного годового хода коэф
фициента п с максимумом в июне и минимумом в декабре позво
ляло предположить, что этот ход связан с годичным изменением 
высоты солнца. Как было показано в §§ 30 и 31 одним из основ
ных факторов, определяющих суточные суммы радиации, яв
ляется синус полуденной высоты Солнца. Поэтому представляла 
интерес проверка этого предположения на возможно более об
ширном наблюдательном материале.

Для проверки были использованы результаты регистрации 
суммарной радиации за 1958 г. на 20 станциях СССР, располо
женных в широтной зоне 40—65° с. ш. вблизи уровня моря и
2 1 2



в различных географических условиях. Разнообразие условий  ̂
широты, режима облачности, прозрачности атмосферы и , 
состояния подстилающей поверхности при этом представлялось 
достаточно обеспеченным, так что можно было ограничиться из- 
мерениями одного года. По каждой станции были вычислены 
значения коэффициентов т и п ,  причем эти коэффициенты, как i 
получалось и ранее, оказались различными для разных станций ) 
и разных месяцев. Однако оказалось возможным обобщить эти 1 

результаты, причем величину п с удовлетворительной точностью s 
можно было представить как функцию синуса полуденной высоты ] 
солнца, а величину m — как функцию продолжительности сол- ; 
нечного сияния. Зависимость между т  и s, а также между п и ' 
sin hn оказалась, однако, не линейной, а значительно более слож
ной. После этих уточнений формула для расчета месячных сумм ' 
суммарной радиации приняла вид 1

2 Q =  4 9 sb3 i. ю -4+ Ю ,5 (sin A^2-1. (1L7) j

Эта формула не содержит никаких локальных параметров, ! 
что облегчает ее применение. Сложный вид формулы не затруд- 
няет ее применение, так формула легко может быть табулирована 
или представлена в виде номограммы. ’

Проверка формулы на разнообразном наблюдательном ма- 
териале показала, что она дает удовлетворительно точные ре- 
зультаты не только в применении к многолетним средним, но и | 
при вычислении сумм за отдельные месяцы определенных годов ? 
(рис. 56 и 57). Отклонение вычисленных месячных сумм от изме- > 
ренных в большинстве случаев получается менее 10%.  Благодаря - 
этому формула (11.7) была рекомендована для критического ; 
контроля сумм радиации, получаемых путем регистрации. Рас
четы по формуле показали, что она применима также и для пунк- ? 
тов, расположенных вне территории СССР в соответствующей 
широтной зоне и даже значительно южнее. Севернее широты 65° , 
формула дает заниженные суммы 2 Q вследствие наличия в этой f 
зоне снежного покрова в те месяцы, когда в более южной зоне 
снежный покров отсутствует. Г. В. Гирдюк [1.2] установил, что 
на территории Кольского полуострова (66—70° с. ш.) формула 5
(11.7) дает особенно заниженные (на 15—30%) суммы радиации 
в марте, апреле и мае, т. е. в месяцы, которые на меньших широ
тах считаются весенними, но в условиях Кольского полуострова 1 
являются скорее зимними. В остальные месяцы вычисленные 1 

суммы также получаются заниженными в среднем на 4—6 %. Это , 
свидетельствует о необходимости применять для северной зоны 
несколько увеличенные значения постоянных параметров или , 
вводить в величины, вычисляемые по формуле (11.7), попра
вочные коэффициенты. Для всех пунктов Кольского полуост
рова получились близкие месячные значения поправочных ко- j 
эффициентов. Применение формулы (11.7) с поправочными



Рис. 56. Соотношение рассчитанных (/) и действи
тельных (2) сумм суммарной радиации 2Q. Москва, 

1959 г.
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Рис. 57. Соотношение рассчитанных (1) и 
действительных (2) сумм суммарной радиа

ции. Улан-Батор, 1958 г.



коэффициентами дало возможность получить месячные суммы 
радиации для 16 пунктов вместо 4 пунктов с актинометрическими 
наблюдениями, что позволило существенно уточнить территори
альное распределение суммарной радиации в пределах полуост
рова.

В расчетные формулы вида (10.1) — (10.7) не входят явно ни 
характеристики прозрачности атмосферы, ни возможные суммы 
радиации. Этим методы расчета по абсолютной продолжительно
сти солнечного сияния отличаются от других ранее рассмотрен
ных методов. Однако средние условия прозрачности и их 
изменение в годовом ходе неявно входят в числовые значения 
постоянных параметров формул и учитываются ими. Такой учет 
соответствует определению возможных сумм радиации по сред
ним условиям прозрачности в формулах § 35—-37.

Сопоставление рассмотренных выше методов расчета сумм 
радиации как по характеристикам облачности, так и по продол
жительности солнечного сияния приводит к выводу, что все они 
имеют точность одного и того же порядка. Все они дают удовлет
ворительные результаты при расчетах средних климатических 
характеристик радиационного режима: ошибки в большинстве 
случаев получаются меньше 10%.  При переходе к расчету харак
теристик для отдельных месяцев определенного года ошибки воз
растают до 20—30%. Применение этих методов к вычислениям 
для отдельных дней приводит к совершенно неудовлетворитель
ным результатам: ошибки составляют многие десятки процентов. 
Попытки повысить точность расчета путем усложнения вида фор
мул, учета дополнительных факторов и введения локальных пара
метров не приводят к желательным результатам и точность не 
удается повысить сколько нибудь существенно. Очевидно, эти 
неудачи имеют какую-то общую причину.

Можно думать, что этой причиной служит неучитываемый 
дневной ход облачности, который в отдельные месяцы и, в осо
бенности, в отдельные дни может коренным образом отличаться 
от среднего дневного хода, получаемого' при осреднении данных 
за несколько лет. Ввести в расчеты показатели дневного хода по 
визуальным оценкам облачности не представляется возможным. 
Иначе обстоит дело с учетом дневного хода продолжительности 
солнечного сияния, данные по которому имеются в таблицах об
работки записей гелиографов как для месяца в целом, так и для 
каждого отдельного дня.

Такой путь повышения точности расчетов представляется 
очень перспективным, но до настоящего времени используется 
очень мало. В качестве обнадеживающего примера возможности 
повышения точности расчета для отдельных конкретных дней 
можно привести результат расчета сумм прямой радиации за 
первую декаду июля 1958 г. в Воейково [22]. Для каждого дня 
производился подсчет сумм радиации по отдельным часовым
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промежуткам, причем для подсчета использовались данные 
гелиографа и график, представлявший сумму радиации за дан
ный час как функцию продолжительности солнечного слияния за 
час и синуса высоты солнца для середины промежутка. Суточные 
суммы радиации получились путем сложения часовых сумм. 
Результаты такого расчета представлены графически на рис. 58, 
Они оказались в очень хорошем согласии с суммами, зарегистри
рованными актинографом, хотя вычисленные для отдельных ча
совых промежутков суммы во многих случаях заметно отлича
лись от измеренных. Так как отклонения в отдельных случаях

£ 5нал- см2 сутки1

Рис. 58. Суточные суммы прямой радиации 
ES по актинографу (1) и по гелиографу (2).

имели различные знаки, то в общей суточной сумме они компен
сировались почти полностью. Можно думать, что применение та
кого метода для расчетов рассеянной и суммарной радиации даст 
менее точные результаты, но и в этом случае точность расчета 
будет все же значительно выше, чем при расчетах методами, не 
учитывающими дневного хода облачности.

Некоторое повышение точности расчетов может также быть 
достигнуто путем уточнения подсчетов относительной продолжи
тельности солнечного сияния. При ее вычислении по астрономи-

s
чески возможной продолжительности величины —  в разных

So
пунктах могут получаться не вполне сравнимыми вследствие воз
можных различий в прозрачности стеклянного шара гелиографа 
и цвете лент, используемых для записи, а также различной закры
тости горизонта на месте установки гелиографов. Поэтому, как 
было отмечено А. Онгстремом [32], за возможную продолжитель-
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ность солнечного сияния следовало бы принимать возможную ; 
для данного гелиографа продолжительность, определяемую как ' 
промежуток времени между началом и окончанием записи при 
незакрытом облаками солнечном диске. Метод определения этой 
величины предложен в работе [26]. 1

Из сделанного выше обзора видно, что разработка методики 
расчета радиационных характеристик еще далека от заверше
ния. В настоящее время можно считать удовлетворительно раз- ! 
работанными методы расчета только основных интегральных ха- j 
рактеристик радиационного режима вблизи земной поверхности, 
и только их многолетних средних значений. Уточнение расчетов , 
для коротких конкретных периодов, расчет радиационных харак- а 
теристик в отдельных участках спектра и на различных уровнях 
в свободной атмосфере следует считать важнейшими задачами 1 

дальнейшего развития расчетной актинометрии. I
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ПРИЛОЖЕНИЕ I
Таблица для перевода кал ■ с м г2 • м и н г 1 в м ет  ■ см г2 

(1 кал • см~2 • м и н ' 1=69,8 м ет  • с м г 2)

1
.а
-а

сз 
' 1 

ч

■чв«

0 1 2 3 4 5 6 7 8 9

0 ,0 0 0 0 ,1 0 ,1 0 ,2 0 ,3 0 ,4 0 ,4 0 ,5 0 ,6 0 ,6
,0 ,0 0 0 ,0 0 ,7 1 ,4 .2 ,1 2 ,8 3 ,5 4 ,2 4 ,9 5 ,6 6 ,3
0 ,1 0 7 ,0 7 ,7 8 ,4 9 ,1 9 ,8 1 0 ,5 1 1 ,2 1 1 ,9 1 2 ,6 1 3 ,3
.0 ,2 0 1 4 ,0 1 4 ,7 1 5 ,4 16 ,1 1 6 ,8 1 7 ,5 1 8 ,2 1 8 ,9 1 9 ,6 2 0 ,3
0 ,3 0 2 0 ,9 2 1 ,6 2 2 ,3 2 3 ,0 2 3 ,7 2 4 ,4 25 ,1 2 5 ,8 2 6 ,5 2 7 ,2

0 ,4 0 2 7 ,9 2 8 ,6 2 9 ,3 3 0 ,0 3 0 ,7 3 1 ,4 32 ,1 3 2 ,8 3 3 ,5 3 4 ,2

0 ,5 0 3 4 ,9 3 5 ,6 3 6 ,3 3 7 ,0 3 7 ,7 3 8 ,4 39 ,1 3 9 ,8 4 0 ,5 4 1 ,2

0 ,6 0 4 1 ,9 4 2 ,6 4 3 ,3 4 4 ,0 4 4 ,7 4 5 ,5 46 ,1 4 6 ,8 4 7 ,5 4 8 ,2
-0 ,70 4 8 ,9 4 9 ,6 5 0 ,3 5 1 ,0 5 1 ,7 5 2 ,4 5 3 ,1 5 3 ,8 5 4 ,5 5 5 ,2

.Л, 80 5 5 ,8 5 6 ,5 5 7 ,2 5 7 ,9 5 8 ,6 5 9 ,3 6 0 ,0 6 0 ,7 6 1 ,4 6 2 ,1

0 ,9 0 6 2 ,8 6 3 ,5 6 4 ,2 6 4 ,9 6 5 ,6 6 6 ,3 6 7 ,0 6 7 ,7 6 8 ,4 6 9 ,1
1 ,0 0 6 9 ,8 7 0 ,5 7 1 ,2 7 1 ,9 7 2 ,6 7 3 ,3 7 4 ,0 7 4 ,7 7 5 ,4 7 6 ,1

1 ,1 0 7 6 ,9 7 7 ,6 7 8 ,3 7 9 ,0 7 9 ,7 8 0 ,4 81 ,1 8 1 ,8 8 2 ,5 8 3 ,2

1 ,2 0 8 3 ,9 8 4 ,6 8 5 ,3 8 6 ,0 8 6 ,7 8 7 ,4 88 ,1 8 8 ,8 8 9 ,5 9 0 ,2

1 ,3 0 9 0 ,9 9 1 ,6 9 2 ,3 9 3 ,0 9 3 ,7 9 4 ,4 95 ,1 9 5 ,8 9 6 ,5 9 7 ,2

1 ,4 0 9 7 ,9 9 8 ,6 9 9 ,3 1 0 0 ,0 1 00 ,7 101 ,4 102,1 102 ,8 103 ,5 104 ,2

1 ,5 0 1 04 ,8 1 05 ,5 106 ,2 1 0 6 ,9 1 07 ,6 1 0 8 ,3 1 0 9 ,0 1 09 ,7 1 10 ,4 111,1

1 ,6 0 1 11 ,8 1 2 2 ,5 1 13 ,2 1 13 ,9 1 1 4 ,6 1 1 5 ,3 1 1 6 ,0 1 16 ,7 1 17 ,4 118,1

1 ,7 0 1 18 ,8 1 1 9 ,5 1 20 ,2 120 ,9 1 2 1 ,6 1 2 2 ,3 1 2 3 ,0 1 2 3 ,7 1 2 4 ,4 126,1

1 ,8 0 1 25 ,8 1 2 6 ,5 1 27 ,2 1 2 7 ,9 128 ,6 1 2 9 ,3 130 ,0 1 30 ,7 1 3 1 ,4 132,1

1 ,9 0 132 ,8 133 ,5 1 34 ,2 134 ,9 135 ,6 1 3 6 ,3 1 3 7 ,0 1 3 7 ,7 1 3 8 ,4 139,1
2 ,0 0 139 ,8 140 ,5 1 41 ,2 141 ,9 142 ,6 1 4 3 ,3 1 4 4 ,0 144 ,7 1 4 5 ,4 146,1

Таблица для перевода мет • см~2 в кал • см 2 мин 1 
(1 мет • см~2=0 ,01433 кал • см~2 мин~1)

Мет -см- 2

о
1 0

2 0

30
40
50

г60
70
80
90

1 0 0

1 1 0

1 2 0

130
140

0 , 0

0 ,1 4 3
0 ,2 8 7
0 ,4 3 0
0 ,5 7 3
0 ,7 1 6
0 ,8 6 0
1 ,0 0 3
1 ,1 4 6
1 ,2 9 0
1 ,4 3 3
1 ,57 6
1 ,7 2 0
1 ,8 6 3
2 ,0 0 6

0 ,0 1 4
0 ,1 5 7
0 ,3 0 7
0 ,4 4 4
0 ,5 8 7
0 ,7 3 0
0 ,8 7 4
1 ,01 7
1 ,1 6 0
1 ,3 0 4
1 ,4 4 7
1 ,5 9 0
1 ,7 3 4
1 ,8 7 7

0,001

0 ,0 2 9
0 ,1 7 2
0 ,3 1 6
0 ,4 5 9
0 ,6 0 2
0 ,7 4 5
0 ,8 8 9
1 ,03 2
1 ,17 5
1 ,31 9
1 ,46 2
1 ,60 5
1 ,74 9
1 ,89 2

0,003

0 ,0 4 3
0 ,1 8 6
0 ,3 3 0
0 ,4 7 3
0 ,6 1 6
0 ,7 5 9
0 ,9 0 3
1 ,04 6
1 ,18 9
1 ,33 3
1 ,47 6
1 ,61 9
1 ,7 6 3
1 ,90 6

0,004

0 ,0 5 7
0 , 2 0 1

0 ,3 4 4
0 ,4 8 7
0 ,6 3 0
0 ,7 7 4
0 ,9 1 7
1 ,0 6 0
1 ,2 0 4
1 ,34 7
1 ,4 9 0
1 ,63 4
1 ,77 7
1 ,9 2 0

0,006

0 ,0 7 2
0 ,2 1 5
0 ,3 5 9
0 ,5 0 2
0 ,6 4 5
0 ,7 8 8
0 ,9 3 2
1 ,0 7 5
1 ,21 8
1 ,362
1 ,5 0 5
1 ,64 8
1 ,792
1 ,9 3 5

0,007

0 ,0 8 6
0 ,2 2 9
0 ,3 7 3
0 ,5 1 6
0 ,6 5 9
0 ,8 0 2
0 ,9 4 6
1 ,08 9
1 ,232
1 ,376
1 ,51 9
1 ,66 2
1 ,8 0 6
1 ,949

0,009

0 , 1 0 0

0 ,2 4 4
0 .3 8 7
0 ,5 3 0
0 ,6 7 3
0 ,8 1 7
0 ,9 6 0

103
247
390
533
677

1 ,8 2 0
1 ,9 6 3

0,010

0 ,1 1 5
0 ,2 5 8
0 ,401
0 ,5 4 4
0 ,6 8 7
0 ,831
0 ,9 7 4
1 ,11 7
1,261
1 ,40 4
1 ,547
1 ,691
1 ,8 3 4
1 ,977

0 ,0 12

0 ,1 2 9
0 ,2 7 3
0 ,4 1 6
0 ,5 5 9
0 ,7 0 2
0 ,8 4 5
0 ,9 8 9
1 ,1 3 2
1 ,27 6
1 ,4 1 9
1 ,5 6 2
1 ,7 0 6
1 ,8 4 9
1 ,9 9 2

0 ,0 13
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ПРИЛОЖЕНИЕ II
Таблица для перевода калорий в милливатт-часы (1 кал—1,162 мет ■ час)

Калории 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9

0 1 2 4 5 6 7 8 9 1 0
1 0 1 2 13 14 15 16 17 19 2 0 21 2 2
2 0 23 24 26 27 28 29 30 31 33 34
30 35 36 37 38 40 41 42 43 44 45
40 46 48 49 50 51 52 54 55 56 57
50 58 59 60 62 63 64 65 6 6 67 6 8
60 70 71 72 73 74 76 77 78 79 80
70 81 82 84 85 8 6 87 8 8 90 91 92
80 93 94 95 96 98 99 1 0 0 101 1 0 2 103
90 105 106 107 108 109 1 1 0 1 1 2 ИЗ 114 115

1 0 0 116 128 139 151 162 174 186 197 209 2 2 0
2 0 0 232 244 255 267 279 290 302 314 326 337
300 349 361 372 384 395 407 419 430 442 453
400 465 477 488 500 511 523 535 546 558 569
500 581 593 604 616 627 639 651 662 674 685
600 697 709 720 732 743 755 767 778 790 801
700 813 825 836 848 860 871 883 895 907 918
800 930 942 953 965 976 988 1 0 0 0 1 0 1 1 1023 1034
900 1046 1058 1069 1081 1092 1104 1116 1127 1139 1150

1 0 0 0 1162 1174 1183 1197 1208 1 2 2 0 1232 1243 1255 1267
1 1 0 0 1278 1290 1302 1313 1324 1336 1348 1359 1371 1383
1 2 0 0 1394 1406 1417 1429 1440 1452 1464 1475 1487 1499

Таблица для перевода калорий в джоули (1 к а л = 4,19 дж )

Калории 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9

0 , 0 0 0 , 0 0 0,04 0,08 0,13 0,17 0 ,2 1 0,25 0,29 0,34 0,38
0 , 1 0 0,42 0,46 0,50 0,54 0,59 0,63 0,67 0,71 0,75 0,80
0 , 2 0 0,84 0 , 8 8 0,92 0,97 1 ,0 1 1,05 1,09 1,13 1,18 1 ,2 2
0,30 1,26 1,30 1,34 1,39 1,43 1,47 1,51 1,55 1,60 1,64
0,40 1 ,6 8 1,72 1,76 1,81 1,85 1,89 1,93 1,97 2 , 0 2 2,06
0,50 2 , 1 0 2,14 2,18 2,23 2,27 2,31 2,35 2,39 2,44 2,48
0,60 2,51 2,55 2,59 2,64 2 , 6 8 2,72 2,76 2,80 2,85 2,89
0,70 2,93 2,97 3,01 3,06 3,10 3,14 3,18 3,22 3,27 3,310,80 3,35 3,39 3,43 3,48 3,52 3,56 3,60 3,64 3,69 3,730,90 3,77 3,81 3,85 3,90 3,94 3,98 4,02 4,06 4,11 4,15
1 ,0 0 4,19 4,23 4,27 4,32 4,36 4,40 4,44 4,48 4,53 4,57
1 , 1 0 4,61 4,65 4,69 4,74 4,78 4,82 4,86 4,90 4,95 4,99
1 ,2 0 5,03 5,07 5,11 5,16 5,20 5,24 5,28 5,32 5,37 5,41
1,30 5,45 5,49 5,53 5,58 5,62 5,66 5,70 5,74 5,79 5,831,40 5,87 5,91 5,95 6 , 0 0 6,04 6,08 6 , 1 2 6,16 6 ,2 1 6,25
1,50 6,28 6,32 6,36 6,41 6,45 6,49 6,53 6,57 6,62 6 , 6 6
1,60 6,70 6,74 6,78 6,83 6,87 7,91 6,95 6,99 7,04 7,08
1,70 7,12 7,16 7,20 7,25 7,29 7,33 7,37 7,41 7,46 7,50
1,80 7,54 7,58 7,62 7,67 7,71 7,75 7,79 7,83 7,88 7,92
1,90 7,96 8 , 0 0 8,04 8,09 8,13 8,17 8 ,2 1 8,25 8,30 8,34
2 , 0 0 8,38
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