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Изучается влияние электрических зарядов на рост аэрозольных частиц в фоновых условиях. При рассмотрении учи-
тываются постоянно действующие ионизирующие факторы. Учитывается распределение аэрозольных частиц по размерам. 
Определены доля частиц с размерами выше критического и ее зависимость от величины и знака заряда. 

 
 

Введение 
 

Проблема воздействия солнечного излучения на со-
стояние нижней атмосферы (на ее температурные и ра-
диационные характеристики) давно является одной из 
фундаментальных геофизических проблем. Особый ин-
терес вызывает обнаружение связи изменчивости сол-
нечной активности и вариаций атмосферных параметров 
[1–5], причем трактовка этой связи весьма неоднозначна. 
Это обусловлено тем, что изменение общего потока сол-
нечной энергии на верхней границе земной атмосферы 
мало по сравнению с энергией динамических процессов 
в нижней атмосфере. В то же время следует отметить, 
что для отдельных диапазонов солнечного энергетиче-
ского потока такие вариации могут быть весьма сущест-
венными, в частности это относится к потокам высоко-
энергетических частиц. Проникновение таких частиц в 
атмосферу вплоть до высот нижней ее части приводит к 
образованию значительного количества ионов, возбуж-
денных молекул, активных радикалов, а также способст-
вует появлению заряда на аэрозольных частицах. В дан-
ной статье исследуется влияние этих эффектов на про-
цесс роста первичных частиц, а также рассматриваются 
процессы, приводящие к их образованию. 
 

1. Постановка задачи 
 

Основными условиями образования дисперсной фа-
зы являются наличие в атмосфере пересыщенного водя-
ного пара, а также присутствие «ядер конденсации» – 
аэрозольных частиц, размеры которых больше некоторой 
критической величины. Предлагаемая в настоящей статье 
модель предполагает следующие механизмы влияния высо-
коэнергетических частиц на конденсационный процесс: 

1) аэрозольные частицы под действием внешнего 
потока заряженных частиц приобретают заряд. Наличие 
на частице даже одного элементарного заряда приводит 
к уменьшению критического размера аэрозольных частиц,  
 

на которых возможны конденсация и сублимация водя-
ного пара, или других конденсирующих газов, и соот-
ветственно к вовлечению в процесс гетерогенной кон-
денсации большего количества аэрозольных частиц [6]. 
Следует также отметить, что на конденсационную ак-
тивность частицы влияет знак заряда [7]; 

2) процесс ионизации атмосферных молекул приво-
дит к образованию новых легко конденсирующихся га-
зовых компонентов, которые самостоятельно образуют 
ядра конденсации, т.е. наблюдается гомогенная гетеро-
молекулярная конденсация. К таким компонентам отно-
сятся, в первую очередь, водяной пар, окислы серы и 
азота. При этом активное участие в химических и фото-
химических реакциях принимают озон, атомарный ки-
слород, гидроксил и ряд других радикалов. 

Таким образом, в нижних слоях атмосферы при 
воздействии на них космических лучей возможны про-
цессы роста первичных аэрозольных частиц в результате 
как гомогенной, так и гетерогенной конденсации, а при 

их высоких счетных концентрациях – и коагуляционный 
рост [6]. Очевидно, характер процесса образования об-
лачного слоя будет определяться концентрациями и со-
ставом исходных продуктов (газов и аэрозольных час-
тиц), интенсивностью потока высокоэнергетических 
частиц космического происхождения, их характеристи-
ками в рассматриваемом атмосферном слое и термоди-
намическими характеристиками этого слоя. Под образо-
ванием облачной системы будем полагать увеличение 
оптической толщины определенного атмосферного слоя 
на порядок и более по сравнению с фоновым. 

В настоящей статье рассмотрим лишь возможности 
образования облачных систем при гетерогенной конден-
сации в случае воздействия высокоэнергетических заря-
женных частиц на атмосферные слои в диапазоне высот 
8–30 км в области средних и высоких широт. Для этого 
необходимо проанализировать условия взаимодействия 
высокоэнергетических частиц с аэрозольными и газовы-
ми компонентами среды на этих высотах. 
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2. Влияние электрического заряда  
на рост аэрозольных частиц в фоновых  

атмосферных условиях 
 

Рассмотрим влияние электрических зарядов на рост 
аэрозольных частиц в отсутствие интенсивного потока 
высокоэнергетических частиц в атмосфере. Известно, что 
гетерогенный механизм конденсации водяного пара или 
других конденсирующихся газов, требующий присутствия 
в атмосфере ядер конденсации (ядер Айткена), всегда бо-
лее эффективен, чем гомогенный. Для роста частиц по 
этому механизму необходимо, чтобы интенсивность ад-
сорбции молекул пара на поверхности частицы была 
больше интенсивности десорбции, т.е. должны сущест-
вовать силы, эффективно препятствующие десорбции 
молекул пара [6]. 

Одним из возможных механизмов уменьшения интен-
сивности десорбции молекул пара является электростатиче-
ское взаимодействие молекул пара особенно легко поляри-
зуемой молекулы воды с зарядом аэрозольной частицы [7]. 
Условие роста частицы выполняется, если упругость на-
сыщения пара над частицей меньше, чем упругость пара в 
окружающей воздушной среде. При равновесном состоянии 
пара над заряженной каплей (аэрозольной частицей с вод-
ной оболочкой) относительная влажность f0 будет выра-
жаться уточненной формулой Дж. Томсона (Кельвина) в 
виде, полученном А.И. Русановым [8]: 
 

f0(a) = 
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где , ,  – плотность, удельное поверхностное натяжение и 
диэлектрическая постоянная воды;  – диэлектрическая по-
стоянная водяного пара; a, q – радиус и заряд капли. При 
этом максимальное значение f0max наблюдается при 

23
кр (1 / 1 / ) / 4a q       . Если радиус a больше aкр, то 

капля становится устойчивым зародышем при относитель-
ной влажности меньше 100%. Однако уже при начальных 
размерах частиц a > 110–5 см влияние заряда на изменение 
давления насыщенного пара над частицей становится пре-
небрежимо малым, а влияние увеличения заряда на размер 
устойчивого зародыша относительно слабое (aкр  q). Поэто-
му для роста частиц больших размеров более эффективны 
механизм уменьшения упругости насыщения над раство-
ром – слабым электролитом (закон Рауля) [9], а также про-
цессы перехода конденсата в другие химические (напри-
мер, в сульфатное) или фазовые (лед) состояния с меньшей 
упругостью насыщения. 

Конденсация на вогнутых поверхностях частиц, про-
исходящая при меньших упругостях конденсирующего 
пара, чем упругость насыщения над плоской поверхно-
стью, нами не рассматривается, так как она относительно 
слабо сказывается на площади поперечного сечения аэро-
зольных частиц, т.е. почти не увеличивает рассеяние и 
ослабление солнечной радиации частицами, а в случае 
рыхлых конгломератов (фракталов) даже ведет к уменьше-
нию их площади поперечного сечения. 

Электрический заряд может также способствовать бо-
лее эффективному коагуляционному росту частиц. Однако 
для реализации этого механизма необходимы относитель-
но высокие концентрации аэрозольных частиц. Для бро-
уновской коагуляции время коагуляции, по 

М. Смолуховскому, tкоаг  1010 ссм–6/N2. Соответственно в 
реальной атмосфере этот процесс становится существен-
ным лишь при N > 103 см–3. Эффективности коагуляцион-
ного процесса способствуют полидисперсность аэрозолей 
(наличие гигантских частиц с a > 1 мкм) и существование 
больших зарядов (q > 10e) на отдельных частицах. Расчеты 
показывают, что эффективные коэффициенты коагуляции 
разноименно заряженных частиц могут быть выше, и сле-
довательно, коагуляционное время жизни меньше, чем для 
незаряженных частиц, на порядок и более (tкоаг  103102 c 
при N > 103 см–3), а для одноименно заряженных при 
больших отношениях величин зарядов – близкими к коэф-
фициентам для незаряженных [6]. 

Расчеты распределения электрических зарядов на аэ-
розольных частицах в невозмущенной высокоэнергетиче-
скими частицами атмосфере проводились в ряде работ [10–
12] и выполнялись (исходя из распределения по Больцману 
[12]) с поправками на дифузионное заряжение частиц при 
известных, экспериментально измеренных концентрациях 
молекулярных ионов в воздушной среде [11], а также с 
учетом движения ионов и частиц относительно друг друга 
(конвективные потоки и падение частиц). Во всех случаях 
вклад ударного механизма зарядки аэрозольных частиц пре-
небрежимо мал по сравнению с диффузионным. Стационар-
ный электрический заряд на частице радиусом a в биполярно 
заряженной атмосфере, по Ганну, определяется как 
 

q0 = ln
akT n D

e n D
 

 

 , (2) 

 
где n – концентрация молекулярных ионов; D – их коэф-
фициенты диффузии. 

Результаты расчетов доли заряженных аэрозольных 
частиц разных размеров в атмосфере 
nr(p) = Np/N0 = exp [– p2 e2/(2kTa)] (по Больцману и фор-
мулам других авторов, в частности, учитывающих более 
точно поток ионов на сферу в среде с длиной свободного 
пробега молекул, сравнимой и больше размера аэрозольной 
частицы) представлены на рис. 1.  
 

 
 

Рис. 1. Доля заряженных частиц разных размеров na(p) с заря-
дом разной величины: 1 – расчет по Больцману, 2 – по Больц-
ману–Кожиме, 3 – по Гентри; , ,  – экспериментальные 
данные разных авторов [10] 

 
Они свидетельствуют о том, что доля заряженных 

частиц в невозмущенной биполярной атмосфере с 
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a < 0,01 мкм, имеющих практически только единичный 
заряд, мала (n  0,1). Это объясняется тем, что напряжен-
ность электрического поля E вблизи поверхности частицы 
радиусом a = 10–6 см и единичным зарядом равна 
1,4105 В/см, а разряд в воздушной среде происходит при 
E = 2,8104 В/см. При этом электростатическая энергия 
такой частицы равна 1,110–13 эрг, т.е. примерно вдвое 
выше кинетической энергии ее теплового движения. 
Следовательно, частицы размерами a < 0,01 мкм в не-
возмущенной атмосфере не являются эффективными 
ядрами конденсации. 

Больший заряд приобретают частицы бóльших разме-

ров согласно приближеной формуле N/N0 = 10 3 a . На-
пример, для частицы с a = 5 мкм в биполярной атмосфере 
q0 равно 18e, а в униполярной 84e. В этом случае может 
происходить эффективный рост частиц в результате элек-
тростатической коагуляции. Учет влияния на заряжение 
частиц конвективного движения воздуха и скорость паде-
ния аэрозольных частиц приводит к значительному, на 
порядок и больше, увеличению приобретаемого частицей 
заряда, начиная с r > 1 мкм. Максимальный стационарный 
заряд при этом определяется по формуле 
 

qm = a2 
2 2 2 2

2 2 2 2

4kT n u n u

e n u n u
  

  


 

 , (3) 

 
где  – длина свободного пробега молекул; u = e/2m – под-
вижность, m++ – масса легких ионов. Характеристическое 
время достижения равновесия определяется как 
t0 = q0/4 aeD n и имеет порядок 102 с. 

Следует отметить, что влияние заряда частицы на ее 
конденсационные свойства несимметрично относительно 
знака заряда из-за сильной поляризуемости молекулы во-
ды. Водные капли и частицы с водной оболочкой в резуль-
тате ориентирования молекул воды и образования ион-
дипольного двойного слоя имеют на поверхности положи-
тельный поверхностный потенциал, вследствие чего энер-
гия активации процесса конденсации на отрицательных 
центрах меньше, т.е. отрицательно заряженные капли рас-
тут быстрее [7]. 

В работах В. Клинго [13, 14] исследовался вопрос ге-
терогенного зародышеобразования при наличии зарядов. 
Им было показано, что под влиянием заряда наблюдается 
увеличение температуры замерзания примерно на 20 С, 
т.е. в реальной атмосфере, начиная с высоты 5 км, на заря-
женных ядрах конденсации происходит образование кри-
сталлов льда. Эффект действия заряда капли (аэрозольной 
частицы) на кристаллизацию обусловлен увеличением 
пересыщения водяного пара у ее поверхности, уменьшени-
ем радиуса ледяного зародыша и работы его образования. 
Причем скорость нуклеации существенно зависит от раз-
мера иона (напряженности его электрического поля). 
 

3. Интенсивность ионообразования  
и концентрация ионов в атмосфере  

в отсутствие мощных потоков  
высокоэнергетических частиц  
космического происхождения 

 
Локальная интенсивность ионообразования в атмосфере, 

определяемая количеством ионов в 1 см3, образующихся за 
1 с, для приземного слоя определяется ионизацией молекул 

газа фоновым космическим излучением, радиоактивным 

веществом в атмосфере и почве (в основном радоном и 

тороном). Концентрация радиоактивности этих элемен-
тов вблизи поверхности земли примерно одного порядка 
(10–16 – 10–15 Кисм–3): медленно уменьшается с ростом 
высоты для радона (время жизни Ra

1/2   3,8 сут) и быстро – 

для торона ( Th
1/2   54 с). Вклад разных факторов в ионооб-

разование вблизи земли приведен в табл. 1 [15]. 
При распаде радиоактивного вещества среднее ко-

личество образующихся пар ионов для моноэнергетич-
ной -частицы – величина достаточно определенная и 
равна 2105, для - и -частиц эта величина определяется 
очень приближенно и равна примерно 2104, т.е. на поря-
док меньше. 

В фоновой атмосфере из продуктов распада торона 
обнаруживается в основном ThB (1/2  11 ч) в концентра-
ции 19  10–4 атомов/см3, что одного порядка с концен-
трацией RaA (1/2  3 мин) – 39  10–4 атомов/см3. 

Вблизи атомных центров наблюдается радиоактивное  
- и -излучение с интенсивностью 210–18 Ки/см3, что дает 

интенсивность ионообразования 3103
 ион/см3с. 

 
Т а б л и ц а  1  

 
Скорость ионообразования в атмосфере вблизи  

поверхности Земли 
 

Фактор 

Интенсивность  
(количество образую-

щихся пар ионов, см3/с) 
 

Космические лучи 
Радиоактивные вещества в воздухе 



Радиоактивные вещества в почве 

 

2 
 

4,4 
0,03 
0,15 

 
0,3 
3,2 

Итого 10,08 
 

В тропосфере с высотой увеличивается вклад иониза-
ции молекул воздуха космическими лучами и резко 
уменьшается вклад радиоактивных субстанций, особенно 
почвенного происхождения. 

Так как водная поверхность практически не эмитирует 
радиоактивные вещества, то скорость ионообразования над 
океаном ниже, чем над материками. До высоты примерно  
8–10 км средняя интенсивность ионообразования в фоновых 
атмосферных условиях принимается равной 10 см–3с–1. 

Для средней атмосферы интенсивность ионизации пол-
ностью определяется галактическими космическими лучами. 

На высоте стратосферного аэрозольного слоя гло-
бально осредненная скорость ионизации слоя Iс будет 
порядка 0,01 см–2  с–1, различаясь для летнего и зимнего 
сезонов примерно в 5 раз (выше для зимы). Для всей 
толщи атмосферы глобально осредненные скорости ио-
низации в работе [15] равны 9,3  102 см–2  с–1 для зимы и 

1,6  102 см–2  с–1 для лета. 
Существует также широтная зависимость интенсив-

ности ионообразования, обусловленная широтным ходом 
интенсивности космических лучей – увеличением интен-
сивности ионообразования с широтой. 

Интенсивность ионообразования в тропосфере может 
заметно возрасти при выбросе радиоактивного материала 
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природного происхождения перед землетрясением и во 
время извержений вулканов эруптивного типа. Например, 
по оценкам в работе [16] выход радона перед землетрясением 
может вызвать ионообразование с интенсивностью порядка 
7,6103 см–3с–1, т.е. на три порядка выше фонового значения. 

При серьезных авариях на атомных станциях интенсив-
ность ионообразования может быть еще выше. Например, в 
30-километровой зоне отчуждения Чернобыльской атомной 
электростанции в период аварии интенсивность ионообразо-
вания в слое 50–100 м была 105 – 106 см–3с–1 [17]. 

Экспериментальные исследования концентрации и хи-
мического состава атмосферных ионов свидетельствуют о 

том, что большинство ионов содержит 10–20 молекул воды, 
а их концентрация в тропосфере варьирует в пределах 
n = 102–104 см–3 от 300 – 500 см–3 на уровне земли до 
(1–2)104 см–3 в диапазоне высот 8 – 30 км (рис. 2). Отно-
шение положительно заряженных атмосферных ионов к от-
рицательно заряженным в фоновых условиях близко к 1,2. 
 

 
 

Рис. 2. Модельный вертикальный профиль концентрации лег-
ких ионов по [18] 

 

В диапазоне высот 8–30 км с помощью аэростатных 
масс-спектрометрических измерений были идентифицирова-
ны следующие ионы: H+(H2O)m, H+(CH3CN)n(H2O)m, 
NO3(HNO3)n, HSO–

4(H2SO4)n(HNO3)n. 
В диапазоне высот 30–50 км ионы H+(H2SO4)n(H2O)m, 

по Арнольду [18], способны образовывать устойчивые 
ядра нуклеации. 

Концентрация ионов в атмосфере лимитируется как 
интенсивностью ионообразования, так и интенсивностью 
рекомбинационных процессов, временем их жизни в 
атмосфере i. Время жизни ионов, определяемое реком-
бинацией противоположно заряженных ионов, можно 
оценить по формуле 
 
i = (i N1)

–1,  (4) 
 
где i = 1,6  10–6 см–3  с–1 – коэффициент рекомбинации 
ионов для легких ионов с единичным зарядом. Время 
жизни легких ионов, определяемое их захватом аэро-
зольными частицами, лимитируется их потоком и даль-
нейшей аккомодацией на поверхности аэрозольных час-
тиц. Не останавливаясь на уравнениях, описывающих 
эти потоки, зависящие от диффузионных процессов, 
электростатических сил упорядоченных движений воз-
духа и физико-химических свойств поверхности аэро-
зольных частиц, отметим, что важнейшим фактором в 
эффективности захвата ионов аэрозольными частицами 
является интегральная поверхность последних: 

 

Sa = 4 
0

dN

dr



  r2 dr, 

 

варьирующая от 10–9 см2/см3 для фоновых условий в тро-
посфере и стратосфере до 10–4 см2/см3 при пыльных бурях 
и вулканических извержениях. Оценки коэффициентов за-
хвата ионов аэрозольными частицами разных размеров  
были сделаны в работе Брикара [15] для аэрозольных час-
тиц размером 10–7 – 10–5 см. Для a  2  10–7 см зависимость 
a от a практически линейна: a = c 0 a, где 0 порядка 
0,6  10–6 см–3  с–1 для a = 2  10–7 см. Очень сильна зависи-
мость коэффициента захвата ионов от размера частиц, за-
ряженных противоположным знаком. Отношение  для 
заряженной частицы к 0 для незаряженной меняется от 1 
для a = 2  10–5 см до 20 для a = 0,6  10–6 см. Использование 
этих расчетов для реальных атмосферных условий доста-
точно затруднено из-за большего разнообразия атмосфер-
ных условий, полидисперсности и сложной микрострукту-
ры аэрозолей. В тропосфере до высоты 10 км время жизни 
ионов варьирует от 50 до 500 с, а на больших высотах оно 
существенно увеличивается из-за уменьшения концентра-
ции ионов и аэрозольных частиц. Рассчитанные в работах 
Арнольда [18] для модельных значений концентраций ио-
нов и аэрозолей времена жизни r без аэрозолей и a приве-
дены на рис. 3.  
 

 
 

Рис. 3. Времена жизни i легких ионов для разных внешних ус-
ловий по [18] 

 

Значения 1a получены для фоновой аэрозольной 
модели, а 2a – для модели с метеоритным потоком;  
1, 2, 3 – разные степени загрязненности тропосферы. 
 

4. Структурные характеристики  
атмосферных аэрозолей 

 
Вертикальные профили концентрации и дисперсности 

атмосферных аэрозолей измерялись с помощью аэростат-
ных фотоэлектрических счетчиков, импакторов и счетчи-
ков ядер конденсации [19–21], а также с помощью само-
летных ракетных импакторов [22, 23]. Для высоких широт 
измерения единичны. Наибольший массив данных по вер-
тикальному профилю счетной концентрации частиц разме-
рами a  0,15 мкм получен Дж. Розеном [19]. Дисперсность 
аэрозольных частиц методом электронно-
микроскопического анализа импакторных проб исследова-
лась Л.С. Ивлевым с сотрудниками [20, 23]. На рис. 4 пред-
ставлены усредненные, по наблюдениям 1980–1988 гг., дан-
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ные по дисперсности аэрозольных частиц. Представлены 
данные относительных распределений по размерам dN/da и 
по объемам dV/da = 4/3a3dN/da для нескольких высот. 
 

 
а 

 
б 

 
Рис. 4. Усредненные относительные счетные dN/da (а) и объ-
емные (б) распределения аэрозольных частиц по размерам 
dv/dr = 4/3d3dN/da на разных высотах по измерениям  
1982–1988 гг.: 1 – h  8, 2 – 16,5, 3 – 25, 4 – 30 км 

 
Следует отметить, что функция dV/da наглядно иллю-

стрирует процессы образования и эволюции дисперсных 
образований: для стационарного переноса аэрозольного 
вещества из мелкодисперсного состояния в более крупно-
дисперсное функция постоянна; при истощении более 
крупных частиц из-за быстрого стока при недостаточном 

притоке мелких частиц либо при возникновении мощного 
источника частиц, когда процесс не установился, наблюда-
ется спад функции в сторону более крупных частиц, и нако-
нец, при слабом стоке более крупных частиц по сравнению 
с притоком наблюдается рост функции с размером частиц. 
Следовательно, каждый максимум соответствует аэрозоль-
ной моде определенного происхождения, сдвигающейся со 
временем в сторону больших размеров и размываемой из-за 
коагуляционного взаимодействия с другими модами. 

На рис. 4,б отчетливо выделяется многомодальный 
характер распределения: 1-я мода с максимумом с области 
от 1  10–2 до 7  10–2 мкм, 2-я мода с максимумом в области 
от 2  10–1 до 4  10–1 мкм и 3-я мода с максимумом от 0,5 
до 1 мкм. Частицы размерами d  5  10–3 мкм не анализи-
ровались из-за ненадежности данных (неопределенность 
коэффициента осаждения, коагуляция частиц при заборе 
пробы и пребывании на подложке). 

Модель вертикальной структуры аэрозолей по дан-
ным аэростатных фотоэлектрических счетчиков и счетчи-
ков ядер конденсации для фоновых и поствулканических 
условий в диапазоне высот 8–30 км представлена на рис. 5. 

Отметим, что для поствулканических условий при-
мерно через 6 мес после извержения, подобного изверже-
нию вулкана Эль-Чичон 1982 г., заметно увеличена кон-
центрация больших аэрозольных частиц на всех высотах и 
несколько уменьшена концентрация ядер Айткена. Веро-
ятно, наблюдаются коагуляционное вымывание ядер Айт-
кена продуктами вулканического извержения и их образо-
вание из газообразных веществ вулканического изверже-
ния на больших высотах (H  22 км). 
 

 
 

Рис. 5. Модельные вертикальные профили счетной концентра-
ции – общей Na, см–3 (2, 4) и N (r  0,15 мкм), см–3

 (1, 3), для фоно-
вой и поствулканической атмосфер 

 
В реальной атмосфере пространственная структура 

аэрозолей может быть достаточно далека от представленной 
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на рис. 5, особенно во время мощных выбросов пылевой 
материи (вулканы, метеориты, взрывы и т.п.). Спорадиче-
ские аэрозольные и облачные слои на разных высотах об-
разуются, когда в атмосфере возникают температурные 
изотермии и инверсии, препятствующие вертикальному 
обмену воздушных масс, а также при адвективном смеще-
нии воздушных масс. 
 

5. Термодинамические характеристики  
атмосферы 

 
Из изложенного в предыдущих разделах очевидно, 

что важнейшими характеристиками, определяющими 
образование аэрозольно-облачных систем в результате 
фазовых переходов воды и других легкоконденсирую-
щихся газов, коагуляционных процессов и накопления 
дисперсного вещества при ослаблении процессов массо-
обмена в вертикальном направлении являются темпера-
тура и температурная стратификация атмосферы, поля 
влажности и ветровые характеристики. 

Среднее модельное значение температуры в диапазо-
не высот 11–25 км примерно равно 217 К и повышается с 
уменьшением высоты от 11 до 8 км с градиентом 
 = dT/dH = 67 град/км, а с увеличением высоты H  25 км 
с градиентом  = 2,53 град/км. Экспериментальные дан-
ные по вертикальным профилям относительной влажно-
сти свидетельствуют о том, что атмосфера с высот 
H  8 км сухая (f  20%), однако случаи резкого повы-
шения влажности, а также содержания паров других 
газов, в частности легкоконденсирующихся в отдельных 
слоях атмосферы, не единичны [24] (рис. 6). 

Условия возникновения конденсационного или суб-
лимационного процессов можно оценить исходя из значе-
ний влажноадиабатического ba, (когда воздушный элемент 
уносит с собой сконденсировавшуюся влагу с ее запасом 
тепла) и псевдоадиабатического na градиентов температу-
ры (когда весь конденсат выпадает из рассматриваемого 
воздушного элемента) [25]. 
 

 
 
Рис. 6. Вертикальный профиль объемного отношения смеси  и 
водяного пара W 
 

При градиентах температуры в атмосфере больше 
влажноадиабатического ba восходящий поток будет при-
водить к фазовым переходам воды. 

В табл. 2 приведены значения псевдоадиабатического 
градиента в зависимости от температуры T и давления p 
(высоты H). Отличие его от влажноадиабатического неве-
лико:   0,1 град/км. 
 

Т а б л и ц а  2  
 

Градиент температуры na, К/км, по И.П. Мазину  
 

T,°С 
p, гПа 

40 30 20 10 0 –10 –20 –30 –40 
 При конденсации 

1000 2,80 3,40 4,22 5,26 6,46 7,62 8,54 9,13 9,39 
800 2,61 3,14 3,86 4,83 6,02 7,62 8,29 8,99 9,31 
600 2,40 2,84 3,46 4,31 5,44 6,74 7,92 8,78 9,18 
400 2,19 2,52 2,99 3,67 4,65 5,94 7,29 8,38 8,93 
200 1,96 2,17 2,45 2,86 3,52 4,57 5,97 7,41 8,26 

 При сублимации 
800 – – – – 6,02 7,26 8,20 8,99 9,71 
400 – – – – 4,65 5,94 7,29 8,38 8,03 

 
При градиентах температуры  меньше na затруд-

няются процессы внутриатмосферного перемешивания, в 
том числе фазовые переходы воды, но появляются усло-
вия накопления аэрозольного вещества, возникновения 
аэрозольно-облачных слоев. Наибольшие градиенты 
температуры наблюдаются под тропопаузой (на высотах 
8–12 км, особенно в летний период). Скорости ветра в 
средних широтах за счет температурных контрастов уве-
личиваются с высотой вплоть до тропопаузы, причем в 
средней тропосфере образуются узкие зоны больших 

скоростей западного (в северном полушарии) ветра, дости-
гающего несколько сотен километров в час, – струйные те-
чения. Эти направленные движения нарушаются волновыми 
процессами, что приводит к формированию крупномасштаб-
ных вихрей, центрированных в диапазоне высот 8–12 км. 
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L.S. Ivlev, S.N. Khvorostovskii. The investigation of cosmic radiation action on microstructural parameters and optical 
properties of lower atmosphere at the middle and high latitudes. 1. The influence of charges on the heterogenic processes in 
the atmosphere. 

 
The influence of electric charge on the growing of aerosol particles under background conditions is investigated. For this in-

vestigation the permanently acting ionizing factors are taken into account. The size distribution of aerosol particles is considered. 
The portion of particles whose size is less than critical one and its dependence on the value and sign of charge is determined. 


