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О ВОЗМОЖНОСТИ ПРИМЕНЕНИЯ ТЕПЛОВИЗОРОВ 

ДЛЯ НАБЛЮДЕНИЯ МЕТЕОРОВ И ДРУГИХ АТМОСФЕРНЫХ ОБРАЗОВАНИЙ 
В ДАЛЕКОМ ИНФРАКРАСНОМ ДИАПАЗОНЕ 

 
Исследуются характеристики современных недорогих тепловизоров для возможных наблюдений метеоров и других атмосфер-

ных образований в далеком инфракрасном диапазоне 8–14 мкм. Приводится обзор наблюдений метеоров в нетрадиционных участках 
спектра: ультрафиолете, в начальном, ближнем, среднем и дальнем инфракрасных диапазонах. Кратко описывается современная 
аппаратура для инфракрасных наблюдений. На примере современной бюджетной модели тепловизора нижнего ценового сегмента 
приводятся результаты тестовых наблюдений облаков, потенциальных следов болидов и инверсных следов самолетов, метеоров и 
грозовых разрядов. Выполнен краткий анализ технических характеристик выбранной модели и соответствующего программного 
обеспечения, анализируются преимущества и недостатки данного типа наблюдательной аппаратуры. Делается вывод о перспекти-
ве использования тепловизоров в метеорной астрономии и геофизике. 

Ключевые слова: метеоры, метеорные атмосферные следы, видеонаблюдения метеоров, наблюдения в далеком инфракрасном 
диапазоне, тепловизоры, инфракрасные наблюдения атмосферных образований, инверсионные следы реактивных самолетов. 
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ON THE POSSIBILITY OF USING THERMAL VISION CAMERAS 

FOR OBSERVATIONS OF METEORS AND OTHER ATMOSPHERIC FORMATIONS 
IN LONG WAVE INFRARED 

 
The characteristics of the modern low-cost thermal vision cameras for possible observations of meteors and other atmospheric formations in 

long wave infrared spectrum range of 8-14 μm are investigated. An overview of meteor observations in non-traditional spectrum ranges: ultra-violet, 
near infrared, short wave, mid wave, and long wave infrared is done. A short description of the modern instruments for infrared observations is 
presented. By the example of a modern inexpensive model of thermal vision camera of the lower price segment there are presented results of test 
observations of clouds, possible atmospheric bolide tails and inversion t tracks of airplanes, meteors, and thunderstorm discharges. A short 
analysis of technical characteristics of the selected model, and corresponding software is given, the merits and demerits of the given type of 
observational instruments are analyzed as well. The conclusion for outlook of using in the future the thermal vision cameras in meteor astronomy 
and geophysics is done. 

Keywords: meteors, meteor atmospheric tails, video observations of meteors, observations in long wave infrared, thermal vision cameras, 
infrared observations of atmosphere formations, inversion tracks of airplanes. 
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ОЦІНКИ ПРЯМОГО РАДІАЦІЙНОГО ЕФЕКТУ АЕРОЗОЛІВ У АТМОСФЕРІ НАД КИЄВОМ 

ЗА ВИМІРЮВАННЯМИ ІЗ СОНЯЧНИМ ФОТОМЕТРОМ У 2008–2019 РОКИ 
 

Наведено короткий огляд проблеми впливу аерозолів на енергетичний баланс земної кліматичної системи загалом 
та атмосфери зокрема. Проаналізовано літературні джерела, у яких зроблено такі оцінки, наведено основні характе-
ристики аерозолів, необхідні для кількісного оцінювання їхніх кліматологічних ефектів. Сформульовано основні по-
няття, що використовуються при оцінюванні впливу зовнішніх та внутрішніх чинників кліматичної системи на її 
енергетичний баланс. Коротко викладено основні риси алгоритмів для обчислень так званого радіаційного форсингу 
за даними спостережень у міжнародній мережі сонячних фотометрів AERONET. Наведено оцінки аерозольного радіа-
ційного форсингу, що одержані за спостереженнями із сонячним фотометром AERONET у Києві, починаючи із 2008 р. 
Подано порівняння даних для Києва з даними для інших урбанізованих регіонів планети. 

Ключові слова: аерозоль, енергетичний баланс атмосфери, радіаційний форсинг, AERONET. 
 
Вступ. Дослідженням вмісту аерозолю в земній атмосфері, його динаміки та фізичної природи й характеристик 

аерозольних частинок приділяється значна увага науковцями, урядовими структурами та громадськими організація-
ми багатьох країн світу, міжнародними організаціями, як одному з важливих кліматичних та метеорологічних чинни-
ків. Зокрема це пов'язано із проблемою адекватного оцінювання впливу життєдіяльності людства (антропогенного 
чинника) на зміни клімату Землі у регіональному і глобальному масштабах [1–3]. Аерозоль впливає на формування 
клімату двома головними шляхами: по-перше, він безпосередньо змінює прозорість атмосфери для сонячного ви-
промінювання залежно від вмісту в атмосфері та від оптичних і мікрофізичних властивостей аерозольних частинок 
(прямий ефект), а по-друге, аерозольні частинки в атмосфері за відповідних метеорологічних умов стають ядрами 
конденсації водяної пари і таким чином впливають на інтенсивність формування хмар (непрямий аерозольний 
ефект) [1]. Внесок аерозолів у перерозподіл сонячної енергії в атмосфері трансформується у відповідні метеороло-
гічні процеси та зміни кліматичних умов, див. наприклад [4, 5]. 

Розподіл аерозолю в атмосфері пов'язаний із локалізацією джерел його надходження у атмосферу і тому дуже 
неоднорідний у просторі та часі. Надходження аерозолів у атмосферу може змінюватись унаслідок природних або 
антропогенних подій. Так, вміст аерозолів природного походження, наприклад, таких як двоокис сірки і попіл унаслі-
док вивержень вулканів, значно збільшується за короткий час, проте через рідкісність таких явищ він відносно швид-
ко (за місяці й роки) зменшується. Ще коротший час перебування в атмосфері частинок пилу після сильних пилових 

© Данилевський В., 2019



ISSN 1728-273х                                           АСТРОНОМІЯ. 2(60)/2019 ~ 39 ~ 
 

 

бур. Одначе надходження аерозольних частинок антропогенного походження, наприклад сульфатів або ж ґрунтово-
го пилу від транспорту, диму від спалювання пального у двигунах автомобілів чи у печах підприємств постійно під-
тримується, або ж навіть збільшується практично у всіх урбанізованих регіонах. Відповідно змінюються й оптичні 
характеристики аерозольного шару як у регіональному, так і у глобальному масштабах. Ця змінність створює труд-
нощі для моніторингу вмісту й характеристик аерозолю у земній атмосфері і, відповідно, ускладнює оцінювання його 
кліматичного ефекту. Тому для досліджень розподілу концентрації аерозольних частинок у атмосфері та їхніх фізич-
них характеристик використовуються різноманітні засоби, як дистанційні, так і місцеві вимірювання у різних регіонах 
земної кулі та на різних висотах. Для оцінювання метеорологічних та кліматологічних ефектів необхідно знати вміст і 
характеристики частинок у всьому стовпі атмосфери над досліджуваною місцевістю або ж їхній розподіл у всій зем-
ній атмосфері. Для цього використовуються дані дистанційних досліджень. Зокрема, для досліджень динаміки аеро-
золю у певних частинах світу та у масштабах земної кулі створюються спеціальні національні, регіональні та глоба-
льні мережі дослідницьких установ (спостережних станцій) з однотипними або технічно узгодженими засобами й 
методами досліджень. Найбільш розвинутою та продуктивною сучасною міжнародною наземною мережею дистан-
ційного глобального моніторингу аерозолю є AERONET (AErosol RObotic NETwork, http://aeronet.gsfc.nasa.gov/) – 
міжнародна об'єднана мережа сонячних фотометрів [6, 7]. Базовим обладнанням цієї мережі є автоматичні сонячні 
фотометри СЕ318, що керуються мікропроцесорами, з автономним живленням від сонячних батарей. Вони призна-
чені для вимірювань освітленості земної поверхні у місці спостережень прямим випромінювання Сонця і яскравості 
неба в окремих вузьких ділянках оптичного спектра (півширина смуги пропускання світлофільтрів приблизно 10 нм) у 
діапазоні 340–1600 нм та ступеня поляризації розсіяного світла (залежно від моделі), дані вимірювань опрацьову-
ються за стандартними алгоритмами AERONET. Основною кліматологічною характеристикою аерозолю є його спек-
тральна оптична товща (АОТ – Aerosol Optical Thicknes), оскільки ця величина дозволяє визначити внесок аерозолю 
у сумарну прозорість атмосфери та в енергетичний баланс кліматичної системи Землі. Спектральна АОТ пропорцій-
на кількості аерозольних частинок у стовпі атмосфери над місцем спостережень і визначається зі спостережних да-
них на основі відомого закону Бугера – Ламберта – Бера для екстинкції випромінювання. При цьому спектральні оп-
тичні товщі інших складових атмосфери у цих же спектральних ділянках, таких як розсіяння та поглинання випромі-
нювання молекулами основних атмосферних газів, водяної пари, вуглекислого газу та інших малих складових атмо-
сфери, враховуються за спеціальними процедурами. Процедура калібрування цих фотометрів, за якою визначається 
їхня абсолютна чутливість у кожному зі спектральних каналів, дозволяє за виміряним потоком прямого сонячного 
випромінювання знаходити спектральні AOT із середньоквадратичними похибками, що не перевищують 0,02 [6, 8]. Ці 
значення, а також розподіл яскравості небосхилу вздовж альмукантарата Сонця та кола його висоти у цих же спект-
ральних ділянках є тими основними величинами, за якими обчислюються оптичні характеристики та параметри  
аерозольних частинок, усереднені у стовпі атмосфери над місцем спостережень шляхом розв'язання відповідної 
оберненої задачі [9–11]. За цими алгоритмами також визначається і прямий кліматологічний ефект аерозолів у кож-
ному з місць спостережень, тобто їхній внесок у енергетичний баланс атмосфери.  

Характеристики кліматичного ефекту атмосферних складових. Поняття радіаційного форсингу. Земна атмо-
сфера, як один з елементів кліматичної системи, створює так званий "парниковий ефект", завдяки якому підтримуються 
придатні для життя умови на Землі. Без атмосфери температура земної поверхні дорівнювала б температурі радіацій-
ної рівноваги. Наприклад, при усередненому по всій земній поверхні значенні альбедо 0,3 її температура радіаційної 
рівноваги була б приблизно 255 К. Реальна ж її температура становить приблизно 288 К, а різниця у 33 К і становить 
парниковий ефект (див. [4, 12]). За останніми даними інтегральна по спектру опроміненість на верхній межі земної ат-
мосфери для відстані до Сонця 1 а. о. (так звана сонячна стала) становить приблизно 1361 Вт/м2 при похибках вимірю-
вань порядку 0,1 % [13] і внаслідок еліптичності земної орбіти змінюється протягом року приблизно на 7 % [5]. Приблиз-
но 99 % цього потоку припадає на оптичний діапазон довжин хвиль від 0,2 до 4,0 мкм. Частка цієї енергії, відбитої назад 
земною атмосферою й поверхнею (планетарне альбедо Землі), становить приблизно 30 %, решта йде на нагрівання 
земної поверхні й атмосфери. Приблизно 18 % від поглинутої кліматичною системою Землі енергії сонячного випромі-
нювання поглинається озоном і водяною парою, головним чином у діапазоні спектра 0,20–0,35 мкм (О3) та 0,9–2,1 мкм 
(Н2О). При цьому випромінювання з довжинами хвиль, коротшими за 0,285 мкм проникає до висот приблизно 20 км, а 
земної поверхні досягає випромінювання з довжиною хвилі більшою від приблизно 0,295 мкм. Приблизно 50 % енергії, 
що досягає земної поверхні, поглинається нею і перевипромінюється у діапазоні довжин хвиль, довших за ≈3 мкм, і 
частина цього потоку поглинається у атмосфері "парниковими" газами (водяна пара, СО2, О3 та ін.), а решта випромі-
нюється у навколоземний простір переважно у діапазоні спектра 8–13 мкм [5].  

Внесок атмосфери у кількість відбитої від Землі сонячної енергії становить приблизно 70 % і є наслідком розсію-
вання світла молекулами, аерозолями і хмарами [4]. Однак через зазначені вище причини внесок аерозолів у цьому 
процесі дуже складно оцінити кількісно. Узагальнено їхня роль може бути приблизно означена таким чином, залежно 
від типу аерозольних частинок. Вуглець (сажа внаслідок спалювання біопалива) поглинає сонячне світло і впливає 
на градієнт температури в атмосфері. Нерозчинні у воді частинки неорганічного складу (SO2, NO3, NH4) та конденсо-
вані органічні частинки розсіюють сонячне світло, стають ядрами конденсування водяної пари і справляють непря-
мий кліматичний ефект, впливаючи на кількість і характеристики хмар. Мінеральний пил частково поглинає, а част-
ково розсіює сонячне світло, і також стає центром конденсування водяної пари. Загалом слід зазначити, що майже 
90 % аерозолів у земній атмосфері мають природне походження [5]. 

Проходячи через земну атмосферу сонячне світло взаємодіє з її складовими й унаслідок поглинання і розсію-
вання його інтенсивність зменшується, а також змінюється спектральний розподіл та стан поляризації. Цей процес 
кількісно описується рівнянням перенесення випромінювання, параметрами якого є спектральні коефіцієнти роз-
сіювання та поглинання окремих атмосферних складових, а характеристики світлового пучка залежать від глиби-
ни його проникнення в атмосферу, або ж від довжини шляху, пройденого світловими хвилями в атмосферному 
середовищі. Ослаблення світлового пучка на цьому шляху називається оптичною товщиною, яка залежить від 
довжини світлової хвилі λ:  



~ 40 ~ В І С Н И К  Київського національного університету імені Тараса Шевченка            ISSN 1728-3817 

 

 

( ) ( )
0

, ,
L

L l dlτ λ = κ λ ⋅ ,                                                                          (1) 

де κ(λ,l) – спектральний коефіцієнт екстинкції (ослаблення) пучка на одиниці шляху в атмосфері, який є сумою кое-
фіцієнтів поглинання і розсіювання світла атмосферним середовищем на цьому шляху. Він є сумою коефіцієнтів екс-
тинкції всіх атмосферних складових для зазначеної довжини хвилі, і тому кожна із цих складових має власну оптичну 
товщину. Отже, оптична товщина визначає прозорість атмосфери і є основною кліматологічною характеристикою 
атмосфери загалом та її окремих складових, у тому числі й аерозолю. Відповідно, спектральна інтенсивність світло-
вого пучка на глибині L (або ж на відповідній висоті) в атмосфері обчислюється за відомою з фізики формулою Буге-
ра – Ламберта – Бера, що є розв'язком зазначеного рівняння перенесення випромінювання у земній атмосфері: 

( ) ( ) ( ),, ,0 LI L I eτ λλ = λ ⋅ ,                                                                         (2) 
де I(λ,0) – спектральна інтенсивність сонячного випромінювання на верхній межі атмосфери. Таким чином кліматич-
ний ефект окремих складових атмосфери полягає в їхньому внеску до сумарного ослаблення інтенсивності світлово-
го пучка (і відповідно опроміненості) на земній поверхні чи на певній висоті над нею. При цьому, очевидно, внесок 
кожної атмосферної складової залежить як від коефіцієнта екстинкції відповідної речовини, так і від її вмісту та роз-
поділу з висотою в атмосфері у місці спостережень, що є головним чинником формування погоди й клімату.  

При оцінюванні внеску різних чинників у формування і зміни земного клімату, зокрема при його моделюванні, 
вважається, що початковим станом земної кліматичної системи є стан радіаційної рівноваги, при якому кількість ене-
ргії, що випромінюється нею протягом року, приблизно дорівнює кількості енергії, що протягом цього ж часу надхо-
дить від Сонця як головного зовнішнього джерела [4, 12, 14]. При цьому, як зазначено вище, близько 70 % цієї енер-
гії сонячного випромінювання становить власне енергетичний бюджет (енергетичний баланс) земної кліматичної 
системи. Зміни цього бюджету можливі загалом і внаслідок змін потоку енергії від Сонця, і внаслідок змін у самій 
кліматичній системі, наприклад при зміні альбедо поверхні чи вмісту або фізичних характеристик атмосферних скла-
дових. Відомими прикладами таких змін є збільшення площі поверхні Світового океану унаслідок підвищення його 
рівня, зменшення площі льодових полів, лісів, потужні виверження вулканів, площа хмар, вміст у атмосфері озону, 
водяної пари та інших парникових газів, таких як вуглекислий, метан та ін., у тому числі і вміст та оптичні характери-
стики аерозолю в атмосфері. Такі зміни у кліматичній системі призводять до змін енергії, що нею випромінюється. 
Для кількісного оцінювання зазначених змін використовується поняття радіаційного форсингу (РФ) [15, 4]. Підсумко-
вий (сумарний) потік випромінювання визначається на межі кліматичної системи Землі як різниця між потоком соня-
чного випромінювання ФS, що надходить до цієї системи, і потоком випромінювання земної поверхні і атмосфери ФE, 
що покидає її. Зазначені потоки, усереднені по всій земній поверхні та протягом доби оцінюються як 
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де ES – сонячна стала (енергетична освітленість Сонцем верхньої межі земної атмосфери), AE – альбедо системи 
земна поверхня–атмосфера; та 

4ΦE eT=σ⋅ , 
де σ – стала Стефана – Больцмана, Те – ефективна температура кліматичної системи Землі. Отже, сумарний потік 
на межі кліматичної системи 

Ф = ФS – ФE.                                                                                   (3) 
 

У випадку енергетичної рівноваги Ф = 0. Одначе, якщо рівновага порушується, можна оцінити зміну сумарного по-
току як 

ΔФ = ΔФS – ΔФE,                                                                               (4) 
 

що і є означенням радіаційного форсингу, який може бути і додатним, що призводить до збільшення енергетичного 
бюджету і, відповідно, до глобального потепління так і від'ємним, що супроводжується похолоданням у кліматичній 
системі [4].  

Ефективність впливу радіаційного форсингу на кліматичну систему оцінюється за допомогою коефіцієнта чутли-
вості клімату λ, що визначається співвідношенням 

 

ΔT = λ⋅ΔФ,                                                                                      (5) 
 

тут ΔT – зміна глобальної температури кліматичної системи, що перебуває у стані рівноваги, і характеризує реакцію 
системи (кліматичний відгук) на форсинг. Коефіцієнт чутливості клімату залежить від внутрішніх зворотних зв'язків у 
кліматичній системі, які визначають і метеорологічні наслідки форсингу [4, 12].  

Джерелом радіаційного форсингу може бути будь-який чинник, що здатний змінити енергетичний баланс у кліма-
тичній системі. Головним зовнішнім джерелом радіаційного форсингу є щорічні зміни приблизно на 7 % потоку вхід-
ного сонячного випромінювання. До того ж, триває дискусія щодо зв'язку змін льодовикових періодів та періодів по-
тепління з довготерміновими змінами опроміненості Сонцем Землі як планети, зокрема з так званими циклами Мі-
ланковича, див. напр. [16–18]. Однак на коротших часових масштабах важливішими джерелами форсингу є внутріш-
ні чинники кліматичної системи Землі, зазначені вище [4, 2]. 

Загалом можливі різні визначення радіаційного форсингу залежно від рівня в атмосфері, на якому визначаються 
зміни сумарного радіаційного потоку, і залежно від того, чи враховується адаптування профілю стратосферної тем-
ператури до цих змін. Радіаційний форсинг, визначений на рівні тропопаузи, називається ще миттєвим РФ. Нині при 
моделюванні кліматичних змін частіше використовується поняття РФ, визначеного на верхній межі атмосфери, який 
називається ще адаптаційним, оскільки при його обчисленнях враховуються викликані ним зміни вертикального роз-
поділу температури у стратосфері, а температура тропосфери при цьому вважається такою, що не змінюється під 
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дією РФ. Підставою для використання цього РФ є те, що вертикальний профіль температури у стратосфері відновлю-
ється після збурень протягом декількох місяців, тоді як час релаксації тропосферної температури становить декілька 
десятків днів. Тому адаптаційний РФ краще використовувати для оцінок очікуваного відгуку клімату на збурення, які 
діють протягом декількох місяців. Адаптаційний форсинг на верхній межі атмосфери нескладно обчислювати, оскільки 
сумарний потік випромінювання через стратосферу можна вважати сталим в умовах радіаційної рівноваги [19]. 

Також використовується поняття прямого і непрямого радіаційного форсингу. Прямий РФ впливає на радіаційний 
баланс кліматичної системи, безпосередньо діючи на радіаційні потоки в атмосфері, наприклад через відбивання 
прямого сонячного короткохвильового випромінювання хмарами або аерозолем, або ж через поглинання інфрачер-
воного випромінювання вуглекислим газом, водяною парою тощо. Непрямий РФ призводить до порушення радіацій-
ного балансу кліматичної системи через зміни її складових, які ведуть до змін радіаційних потоків у атмосфері. При-
кладом непрямого РФ є вплив аерозольних частинок на формування хмар, що змінює їхню кількість і властивості та 
впливає на потоки випромінювання в атмосфері – при конденсації водяної пари на аерозольних частинках кількість 
водяних крапель збільшується, а їхні розміри зменшуються, що зменшує інтенсивність опадів і збільшує площу та 
тривалість існування хмар [19, 4, 12]. 

Використання концепції РФ засноване на припущенні, що середньорічні глобальні зміни температури атмосфери 
поблизу поверхні Землі пропорційні середньорічному глобальному РФ (формула (5)), тобто вважається, що система 
поверхня–атмосфера перебуває у стані радіаційно-конвекційної рівноваги. Реакція кліматичної системи на РФ, що 
кількісно оцінюється коефіцієнтом чутливості λ, істотно залежить від зворотних зв'язків у ній. Зворотні зв'язки (ЗЗ) у 
кліматичній системі – це процеси, які або підсилюють (позитивні зв'язки), або пом'якшують (негативні зв'язки) реак-
цію (відгук) клімату на форсинг. Прикладом позитивного ЗЗ є танення морського льоду внаслідок потепління: водна 
поверхня має нижче альбедо і поглинає більше енергії сонячного випромінювання, тому зменшення площі льодових 
полів на поверхні океану призводить до більшого його нагрівання і до подальшої інтенсивності танення льоду. Прик-
лад негативного ЗЗ – збільшення випаровування – призводить до зростання хмарності, яка збільшує альбедо Землі. 
Ефективність ЗЗ, а відповідно і коефіцієнт чутливості клімату, залежать від часу реакції тієї чи іншої складової кліма-
тичної системи на РФ. Зміни температури внаслідок дії РФ різних джерел та ЗЗ адитивні, тобто підсумкова зміна 
температури на кожен момент є сумою температурних змін від усіх РФ і ЗЗ на цей час. Зворотні зв'язки зумовлюють 
просторовий перерозподіл реакції кліматичної системи на РФ через атмосферні хвильові процеси. Крім того, кліма-
тичний відгук на РФ може залежати і від вертикального розподілу РФ, як наприклад у випадку РФ, спричиненого  
аерозолем після виверження вулканів. У випадку присутності в атмосфері аерозолів із високою поглинальною здат-
ністю може порушуватись лінійність зв'язку між РФ і зміною температури у (5) відповідно до  [19, 4, 12]. 

Аерозольний РФ. Згідно із сучасними оцінками за абсолютним значенням прямий РФ, створюваний аерозоль-
ними частинками у земній атмосфері, у середньому порівнянний з РФ від парникових газів, але невизначеність цих 
оцінок найбільша з-поміж усіх оцінюваних складових [1, 2, 3]. Величина прямого радіаційного форсингу, створювано-
го аерозольними частинками, тобто розсіювання та поглинання прямого сонячного випромінювання, визначається 
оптичними властивостями цих частинок, які залежать від структури поверхні аерозольних частинок та їхніх розмірів. 
Ефективність поглинання та розсіювання світла аерозольними частинками залежить від співвідношення їх розмірів 
та довжини світлової хвилі. Згідно з теорією Мі, взаємодія відбувається, якщо ці величини одного порядку, і тому 
частинка по-різному впливатиме на короткохвильове та довгохвильове випромінювання. Вплив аерозольних части-
нок за умов антропогенного забруднення проявляється переважно у видимій області спектра, на відміну від парни-
кових газів, які поглинають інфрачервоне випромінювання Землі. Це обумовлено типовим розміром частинки антро-
погенного походження, що становить близько 1 мкм [4, 1, 2]. Так, сульфати антропогенного походження, для яких 
альбедо одноразового розсіювання (АОР) близьке до одиниці, створюють від'ємний радіаційний форсинг, тоді як 
сажа, що має АОР менше одиниці, створює додатний РФ. Частинки ґрунтового пилу теж можуть сприяти нагріванню 
атмосфери, поглинаючи як короткохвильове, так і довгохвильове випромінювання.  

Крім того, прямий аерозольний РФ залежить від співвідношення між розсіювальною та поглинальною здатністю 
частинок в аерозольному шарі. Якщо поглинальна здатність аерозольного шару зростає порівняно з розсіювальною, 
то настає момент, коли РФ змінюється від негативного до позитивного, тобто аерозольний шар починає нагрівати 
кліматичну систему. Цей момент також залежить і від альбедо поверхні під аерозольним шаром. Крім того, якщо 
аерозольний шар складається із суміші частинок із різних матеріалів – і які розсіюють, і які поглинають світло, то цей 
нагрівально-охолоджувальний ефект залежить ще й від співвідношення цих матеріалів у суміші. Ситуація ще більше 
ускладнюється за присутності хмар [19, 4, 12].  

Непрямий радіаційний форсинг, спричинений аерозолем, зумовлюється головним чином здатністю аерозольних 
частинок бути ядрами конденсації водяної пари й перетворення її на краплі води. Ця здатність залежить від хімічного 
складу та розмірів частинок. Величина непрямого РФ також залежить від концентрації дрібнодисперсних частинок – 
при її збільшенні збільшується число конденсованих крапель та зменшується їхній розмір, що призводить до збіль-
шення площі й альбедо хмар. Але оцінити непрямий аерозольний РФ значно складніше, ніж прямий, бо він залежить 
від ланцюжка процесів, який пов'язує концентрацію аерозолів із концентрацією ядер конденсації водяної пари, кон-
центрації ядер конденсації з концентрацією і розмірами водяних крапель у хмарі, і останніх з альбедо хмар,  
а також з інтенсивністю опадів.  

Отже, величина локального аерозольного прямого радіаційного форсингу у місці спостережень на кожен момент 
часу визначається зазначеними вище оптичними характеристиками частинок, їхньою концентрацією над місцем спо-
стережень та зенітною відстанню Сонця. Тому розміри, форма та структура поверхонь і хімічний склад аерозольних 
частинок є ключовими для оцінок радіаційного форсингу, створюваного аерозолем, і визначення цих параметрів є 
одним із головних завдань моніторингу аерозолю в земній атмосфері. Також, природно, мають визначатися  
і концентрація аерозолю та її змінність із часом над поверхнею Землі. 

Обчислення прямого аерозольного радіаційного форсингу за спостереженнями в AERONET. Радіаційний 
форсинг, зумовлений тією чи іншою складовою (чи домішком) атмосфери, визначається через обчислення відповід-
но до співвідношень (3) і (4) різниць низхідних і висхідних потоків випромінювання у кліматичній системі за присутно-
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сті зазначеної складової (домішка), та без неї. Для оцінювання зокрема аерозольного РФ необхідно обчислювати 
аерозольну екстинкцію, розсіювання та поглинання сонячного світла аерозольними частинками у всьому стовпі ат-
мосфери. Найточніші спостережні дані, за якими визначаються необхідні для оцінок регіонального впливу аерозолів 
на кліматологічні характеристики атмосфери параметри аерозольних частинок, зазначені вище, одержуються за до-
помогою сонячних фотометрів міжнародної мережі AERONET [20]. Оцінки цих параметрів одержуються в АЕRONET 
шляхом розв'язування відповідних обернених задач, із використанням спеціально створених алгоритмів [9–11], за 
результатами вимірювань із сонячним фотометром спектральної оптичної товщини аерозолів у всьому стовпі атмо-
сфери над місцем спостережень та розподілу спектральної яскравості неба уздовж альмукантарата Сонця. Згідно з 
алгоритмами AERONET за цими даними обчислюється прямий аерозольний радіаційний форсинг у короткохвильо-
вій частині оптичного спектра (від 0,2 мкм до 4 мкм), тобто короткохвильовий РФ [21–23]. Він визначається відповід-
но до співвідношень (3) і (4), як різниця інтегральних у зазначеному діапазоні спектра потоків низхідного сонячного 
випромінювання поблизу земної поверхні (BOA – Bottom Of the Atmosphere), обчислених за присутності в атмосфері 
аерозолю та без нього, і, відповідно, різниця на верхній межі земної атмосфери (TOA – Top Of the Atmosphere) інтег-
ральних потоків висхідного випромінювання з аерозолем та без нього [21–23]: 

( ) ( ) ( )
2

,
1

, , , , , , , ,TOA TOA TOA AerF t t t d
λ

 

λ

 θ φ = Φ λ θ φ − Φ λ θ φ ⋅ λ  , 

( ) ( ) ( ) ( )
2

,
1

, , , , , , , , 1 , ,BOA BOA Aer BOAF t t t A d
λ

 

λ

   θ φ = Φ λ θ φ − Φ λ θ φ ⋅ − λ θ φ ⋅ λ   , 

де t – час спостережень; λ – довжина хвилі випромінювання; θ, φ – довгота і широта місця спостережень; Φ…, Φ…,Aer – 
радіаційний потік у атмосфері без аерозолю та з аерозолем відповідно; А(λ,θ,ϕ) – місцеве альбедо земної поверхні; 
стрілками та  позначені потоки випромінювання донизу та догори відповідно. В алгоритмах AERONET верхньою 
межею атмосфери вважається її шар на висоті 120 км, а нижньою – на висоті 200 м від земної поверхні. Різниця між 
TOA і BOA форсингами (атмосферний форсинг [19]) є оцінкою додаткової енергії, що йде на нагрівання атмосфери. 

Власне аерозольний ефект полягає в ослабленні потоку сонячного світла при його проходженні через атмосферу 
відповідно до оптичної товщини аерозольної домішки. Для його обчислень використовуються відповідним чином 
записані співвідношення для потоку сонячного світла на земній поверхні у місці спостережень (2): 
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де Ф0(t,λ,θ,ϕ) – спектральний потік сонячного світла на момент вимірювань t на верхній межі атмосферного стовпа з 
координатами θ,ϕ; AOT(t,λ,θ,ϕ) – спектральна оптична товща аерозолю у цьому стовпі атмосфери, відповідно до (1): 
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Тут r – радіус аерозольних частинок; Q(r, λ, m) – коефіцієнт ефективності екстинкції аерозольних частинок, що 
обчислюється, як правило, за теорією Мі, за значеннями комплексного показника заломлення аерозольних частинок 
m, усередненними у всьому стовпі атмосфери над місцем спостережень. Значення дійсної й уявної частин показника 
заломлення обчислюються для кожного спектрального каналу фотометра за вимірюваннями розподілу яскравості 
неба вздовж альмукантарата Сонця, а  потім інтерполюються та екстраполюються на зазначеному спектральному 
діапазоні. n(r) – розподіл частинок за розмірами, що як правило моделюється логнормальним законом [9–11]: 
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де r0 – модальне значення радіуса частинок, σ(r) – півширина моди цього розподілу. 
Для обчислення місцевого альбедо земної поверхні застосовується спеціальна модель відбивних властивостей 

земної поверхні (BRDF – Bidirectional Radiative Distribution Function). За цією моделлю обчислюють коефіцієнти від-
бивання земної поверхні як для відповідних спектральних каналів сонячного фотометра при розв'язуванні зазначеної 
вище оберненої задачі, так і у всьому зазначеному спектральному діапазоні [21–23]. Поглинання ж сонячного світла 
атмосферними газами в алгоритмі AERONET обчислюється за допомогою спеціальної моделі GAME (Global 
Atmospheric ModEl) [24, 25] для перенесення випромінювання у земній атмосфері. 

У моделі GAME рівняння перенесення випромінювання розв'язується за допомогою алгоритму DISORT (Discrete 
Ordinate Radiative Transfer), що використовує метод дискретних ординат для врахування багатократного розсіювання 
та кореляційний k-розподіл для обчислень поглинання радіації газами (водяна пара, вуглекислий газ, кисень та озон) 
з урахуванням впливу розсіюваної радіації [26, 27]. Потоки випромінювання і швидкість нагрівання середовища об-
числюються для будь-якої висоти в атмосфері у спектральному діапазоні від 0,2 до 4 мкм у припущенні вертикально 
неоднорідної атмосфери, розділеної на 20 плоских однорідних шарів. Для кожного шару інтегральна по спектру про-
зорість (пропускання) атмосфери η, зумовлена поглинанням випромінювання газами при температурі у шарі Т  
й тиску Р, обчислюється як сума прозоростей, зумовлених поглинанням молекулами N різних типів: 
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де ( ),n P T  – концентрація молекул у атмосферному шарі, а вагові коефіцієнти ai пов'язані із середнім значенням 
коефіцієнта поглинання ki для кожного i-го типу молекул. Для контурів спектральних смуг молекулярного поглинання 
використовується модель Малкмуса, що залежить від півширини смуги Δλ та її інтенсивності у максимумі Imax [27]: 
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1max 21 4exp ( ) 1

2
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. 

У свою чергу зазначені параметри пов'язані зі статистичними параметрами лінійчастого спектра атмосферних газів, 
а саме, з усередненими півшириною та інтенсивністю ліній поглинання і середньою відстанню між лініями. Ці стати-
стичні параметри спектральних ліній можуть бути знайдені безпосередньо у базах даних характеристик спектральних 
ліній, наприклад у HITRAN [28]. В алгоритмі GAME параметри моделі смуги поглинання оцінюються безпосередньо 
підгонкою за методом найменших квадратів результатів обчислень за цією моделлю до результатів спеціальних обчи-
слень референсної прозорості ηref(n). Референсна прозорість обчислюється за спеціальним алгоритмом із використан-
ням коефіцієнта поглинання для кожної лінії смуги (так званий метод LBL, тобто line-by-line) у стовпі атмосфери за до-
помогою методу DISORT з урахуванням багатократного розсіювання [24]. Максимальні розбіжності між η(n) і ηref(n) ста-
новлять за порядком величини 1% для роздільної здатності по спектру 100 см–1 і можуть досягати 10–20 %, якщо пара-
метри моделі спектральної смуги визначаються прямо з бази даних спектральних ліній статистично. 

За допомогою зазначеного референсного алгоритму оцінюються також і коефіцієнти спектральних рядів ai й ki у (6). 
Згідно з концепцією корельованого k-розподілу вважається, що сума експонент у (6) на будь-якому рівні атмосфери (тобто 
при тиску P і температурі Т) корелює з аналогічною сумою при тиску Р0 і температурі Т0 на певному початковому (рефе-
ренсному) рівні атмосфери для заданого спектрального інтервалу. Таким чином враховується залежність коефіцієнта пог-
линання у смузі від висоти в атмосфері із застосуванням відповідного наближення масштабування по висоті: 
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Тут показники степеня n і m визначаються спеціально для кожного типу молекул, див. [29]. Алгоритм GAME має 
фіксовану роздільну здатність по частоті випромінювання 100 см–1 (у діапазоні 0,6–5 мкм) та 400 см–1 (0,2–0,6 мкм) із 
числом доданків у сумі (2) N = 7 на інтервал. Рівняння перенесення випромінювання розв'язується для кожного чле-
на цього ряду, причому враховується релеївське і аерозольне розсіювання. 

Оцінки радіаційного форсингу за вимірюваннями із сонячним фотометром СЕ-318 у Києві. Одержані за 
даними вимірювань із сонячним фотометром у Києві оцінки радіаційного форсингу для TOA і BOA та їхніх змін протя-
гом року зображено на рис. 1 і 2. Ці значення, узяті з бази даних AERONET, обчислені згідно із зазначеними вище 
алгоритмами AERONET за спостережними даними рівня 2.0, опрацьованими за алгоритмами версії 3 [8, 11]. Тут ви-
користані щомісячно усереднені значення РФ. На жаль, умови спостережень у Києві з листопада по лютий не дозво-
ляють одержувати дані з точністю, достатньою для визначення РФ. Аналізуючи ці дані, також треба зважати на те, 
що і протягом теплої пори року вони, на жаль, дуже неоднорідні за точністю, оскільки дуже нерівномірно розподілені 
за часом дані вимірювань, придатні для відтворення наведених вище характеристик аерозолю, за якими обчислю-
ються радіаційні потоки.  

Щорічно усереднені значення РФ над Києвом негативні як на верхній, так і на нижній межі атмосфери (рис. 1). 
Значення РФ на верхній межі атмосфери протягом 2008–2019 рр. змінюються приблизно від –14,4 Вт/м2 у 2012 р. до 
–8,3 Вт/м2 у 2018 р., а на нижній межі атмосфери приблизно від –36,7 Вт/м2 у 2009 р. до –21,1 Вт/м2 у 2014 р. Різниця 
ж між РФ на верхній та нижній межах атмосфери, тобто частина потоку сонячного світла, що йде на нагрівання ат-
мосфери, залишається приблизно однаковою протягом року (рис. 2). Тобто загалом аерозоль у нашому регіоні зме-
ншує енергетичний бюджет атмосфери [1, 2], і його вплив полягає у зменшенні різниці між кліматологічними харак-
теристиками у холодну й теплу пори року над Києвом. 

 

  
Рис. 1. Зміни радіаційного форсингу в атмосфері  
над Києвом на верхній межі атмосфери (угорі)  

та на нижній (унизу) за вимірюваннями у теплу пору року. 
Наведені СКВ від усередненого за період спостережень 

Рис. 2. Зміни радіаційного форсингу на верхній (угорі)  
та нижній (унизу) межах атмосфери у теплу пору року  
за спостереженнями із сонячним фотометром у Києві,  

усереднені протягом усього періоду спостережень.  
Наведені СКВ від усередненого за період спостережень 
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Загалом, як зазначено у різних джерелах, наприклад [1, 2], точність сучасних оцінок аерозольного радіаційного 
форсингу у просторово-часовому масштабі, необхідному для моделювання кліматичних змін, ще доволі низька. 
Значною мірою це пов'язано з недостатньою кількістю та низькою точністю даних про часовий та просторовий 
розподіли аерозольних частинок в атмосфері та про їхні характеристики. Зокрема, опубліковані результати оціню-
вання достовірності радіаційних потоків та форсингу для декількох станцій AERONET, розташованих у різних умо-
вах інсоляції та з переважанням різних типів аерозолів [30, 31]. Із порівняння радіаційних потоків, виміряних зі 
спеціальним обладнанням (піргеліометри і пірометри), установленим у місцях розташування фотометрів 
AERONET, із модельними, обчисленими зазначеним вище способом, одержано різниці у межах ± 15 Вт/м2, але ці 
розбіжності істотно залежать від типу аерозолю. Поки що складно оцінити такі похибки для Києва, для цього по-
винні бути виконані спеціальні дослідження. Наведені на рис. 1, 2 середньоквадратичні відхилення від усередне-
ного за рік та за увесь період спостережень відповідно включають усі можливі похибки, пов'язані як зі спостере-
женнями, так і з моделюванням РФ. Також слід додати, що точність визначення характеристик аерозольних час-
тинок, а відповідно і похибки оцінювання РФ, залежать і від вмісту частинок у стовпі атмосфери над місцем спос-
тережень [9–11], і вони значні при низькому вмісті аерозолів. А над Києвом, як і практично над усією Європою, 
вміст аерозолів у атмосфері у середньому доволі низький (аерозольна оптична товщина у візуальній частині спек-
тра порядку 0,1–0,3), й окремі випадки його помітного підвищення пов'язані з особливими подіями, як наприклад 
тривалі масштабні лісові пожежі у липні – серпні 2010 р. [32].  

Порівняння аерозольного РФ (на верхній межі атмосфери) над Києвом з іншими регіонами планети свідчить про 
те, що кліматологічні ефекти аерозолів у атмосфері над Києвом приблизно такі ж, як і над іншими урбанізованими 
регіонами Європи, але значно менші, ніж над особливо забрудненою аерозолями атмосферою індустріалізованих 
регіонів Китаю (рис. 3). 

 

 
 

Рис. 3. Зміна РФ (ТОА) у різних регіонах світу за даними AERONET 
 

Висновки. Аерозольні частинки впливають на енергетичний баланс земної атмосфери двома головними шляха-
ми: по-перше, він безпосередньо змінює прозорість атмосфери для сонячного випромінювання залежно від вмісту в 
атмосфері та від оптичних і мікрофізичних властивостей аерозольних частинок (прямий ефект), а по-друге, аерозо-
льні частинки в атмосфері за відповідних метеорологічних умов стають ядрами конденсації водяної пари і таким чи-
ном впливають на інтенсивність формування хмар (непрямий аерозольний ефект). Особливе значення мають дрібні 
аерозольні частинки антропогенного походження. Вони мають розміри близько 1 мкм і суттєво впливають на випро-
мінювання у видимому діапазоні. Внесок аерозолів у зміни енергетичного балансу приблизно такі ж, як і у так званих 
парникових газів, але достовірність його оцінювання ще надто низька, що пов'язано зі значною просторово-часовою 
змінністю концентрації й характеристик частинок. У середньому за рік над усією земною кулею вплив аерозолю зви-
чайно становить до кількох Вт/м2, будучи від'ємним на поверхні та на верхньому рівні атмосфери  і додатним – усе-
редині атмосфери. Одначе просторово-часовий розподіл вмісту й фізичних параметрів частинок по планеті дуже 
нерівномірний, зокрема й через антропогенний вплив.  

Одним із найнадійніших засобів спостережень за вмістом та характеристиками аерозолів у всій атмосфері є між-
народна мережа сонячних фотометрів AERONET. Одна з її станцій працює у Києві із 2008 р. За даними спостере-
жень тут установлено, що прямий ефект від аерозолів у атмосфері над Києвом у приповерхневому шарі та на верх-
ній межі атмосфери (BOA, TOA) протягом 2008–2019 рр. оцінюється як негативний, тобто зменшує енергетичний 
бюджет атмосфери у регіоні, і його вплив полягає у зменшенні різниці між кліматологічними характеристиками у хо-
лодну й теплу пору року над Києвом. 
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ОЦЕНКИ ПРЯМОГО РАДИАЦИОННОГО ЭФФЕКТА АЭРОЗОЛЕЙ В АТМОСФЕРЕ  

НАД КИЕВОМ ПО ИЗМЕРЕНИЯМ С СОЛНЕЧНЫМ ФОТОМЕТРОМ В 2008–2019 ГОДЫ 
 

Приведен краткий обзор проблемы влияния аэрозолей на энергетический баланс земной климатической системы в целом,  
и в частности атмосферы. Проанализированы литературные источники, в которых имеются такие оценки, приведены основные 
характеристики аэрозолей, необходимые для количественного оценивания климатологических эффектов. Сформулированы основ-
ные понятия, используемые при оценивании влияния внешних и внутренних составляющих на ее энергетический баланс. Кратко из-
ложены основные черты алгоритмов для вычисления так называемого радиационного форсинга по данным наблюдений в междуна-
родной сети солнечных фотометров AERONET. Рассмотрены оценки аэрозольного радиационного форсинга, полученные по наблюде-
ниям с солнечным фотометром AERONET в Киеве, начиная с 2008 г. Приводится сравнение данных для Киева с данными для некото-
рых других урбанизированных регионов планеты. 
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ESTIMATIONS OF THE AEROSOLS DIRECT RADIATIVE EFFECTS IN THE ATMOSPHERE OVER KYIV  

FROM THE AERONET SUN-PHOTOMETER MEASUREMENTS IN 2008–2019 
 

The article describes briefly the problem of the aerosols influence on the energetic budget of the Earth whole climate system and of the atmos-
phere particularly. The literary sources comprising such estimations are analyzed and aerosols basic properties are presented which are necessary 
to determine the quantitative estimations of the aerosols climatology effects. Basic terms and definitions are stated that are using to estimate the 
influence of the external and internal agents of the climate system on its energy budget. Basic features of the algorithms used to compute the co-
called radiative forcing from data of the sun-photometer international network AERONET briefly described. The estimations of the aerosols radiative 
forcing obtained from measurements with the sun-photometer at the Kyiv AERONET site starting from 2008 are presented. Also the comparison of 
the Kyiv aerosol RF data to the aerosol RF data at some others urban regions of the globe are presented. 

Key words: aerosol, atmosphere radiation budget, radiative forsing, AERONET. 


