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Розглядається проблема утворення аерозолів у верхній атмосфері з метеороїдів масами 10 -18—10 -8 г, що потрапляють 

на Землю. На основі аналітичних розв’язків спрощених класичних рівнянь гальмування та нагрівання малих метеороїдів 

визначаються максимальні температури частинок, яких вони досягають протягом свого руху в атмосфері, та висоти, 

на яких частинки досягають критично малої швидкості («висоти зупинки»). Прийнято, що космічна частинка перетво-

рюється на аерозоль коли вона не досягає температури плавлення. Побудовано базову вхідну характеристику — три-

вимірний розподіл густини ймовірності кількості таких частинок по критичних для досягнення температури плавлення 

параметрах: початковій масі, швидкості та куту входження в атмосферу. Отримано, що кам’яні частинки з масами, 

меншими за 1.7 · 10 -14 г, стають аерозолями незалежно від інших параметрів. Шляхом трансформації даного розподілу у 

відповідності до рівнянь метеорної фізики отримано двовимірний розподіл по масі та висоті утворення у атмосфері аеро-

золів космічного походження.

ВСТУП

На сьогодні відомо два чітко встановлені аеро-

зольні шари у атмосфері Землі: тропосферний, 

найбільш потужний аерозольний шар земного 

походження, розташований на висотах 10—25 км 

(шар Юнге), та мезосферний, розташований на 

висотах 80—85 км в мезопаузі в області найбіль-

шого мінімуму атмосферної температури. В той 

час як утворення тропосферного шару асоцію-

ють з продуктами вулканічних вивержень та тех-

ногенною діяльністю, то природу найдрібніших 

частинок у мезосферному шарі до цього часу ос-

таточно не з’ясовано. Ми дотримуємося гіпоте-

зи, що це первинні або вторинні фрагменти по-

дрібнення або переконденсації метеорних час-

тинок, що потрапляють у земну атмосферу. При 

деяких умовах на цих дрібних частинках можли-

ва конденсація водяної пари, що може призвес-

ти до утворення маловивчених сріблястих хмар.

За дослідженнями попередників, найдрібніші 

метеорні частинки, які влітають в атмосферу зі 

швидкостями 11—72 км/с, втрачають космічну 

швидкість уже на висотах 140—100 км [1, 4]. У 

цьому інтервалі висот внаслідок гальмування 

концентрація частинок збільшується приблизно 

на три порядки порівняно з міжпланетним про-

стором, а нижче 100 км концентрація частинок 

збільшується приблизно пропорційно густині 

атмосфери [5].

Результати визначення хімічного складу час-

тинок, захоплених у стратосфері за допомогою 

висотних літаків та балонів, свідчать, що ці час-

тинки подібні до вуглистих хондритів [10], хоча і 

відрізняються більшою пористістю та наявністю 

ряду мінералів, не характерних для метеоритів. У 

поверхневому шарі частинок виявлено високий 

вміст гелію, який проник на глибину 0.05 мкм із 

сонячного вітру. Очевидно, це первинні міжпла-
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нетні частинки, які пройшли крізь атмосферу 

без сильного нагрівання і не є продуктами по-

дрібнення більших тіл [8].

У якості потенційної складової аерозолю кос-

мічного походження ми будемо розглядати лише 

ті метеорні частинки, які впродовж свого руху 

в атмосфері не досягли, через швидке гальму-

вання, температури плавлення. Фрагменти або 

крапельки, які відділяються від уже нагрітих в 

атмосфері більших частинок, котрі створюють 

явища метеорів, не можуть загальмуватися, не 

втративши майже повністю своєї маси внаслідок 

випаровування. Тому аерозолів вони практично 

не залишають. І чим глибше в атмосфері відді-

ляється фрагмент від основного тіла, тим більше 

шансів повного його випаровування. Цю задачу 

[13], нагрівання і руйнування метеороїдів в «не-

нормальному оточенні», коли частинка відді-

ляється від батьківського тіла на довільній висоті 

в атмосфері або створена штучно (запуск штуч-

них метеорів), ми розглядали в роботі [1].

МІКРОМЕТЕОРИТИ  УЇППЛА —
АЕРОЗОЛЬНІ  ЧАСТИНКИ

Теорія нагрівання маломасових метеорних час-

тинок з врахуванням їхнього гальмування, яке у 

цьому випадку грає важливу роль, була розгля-

нута в роботах [14, 15] і пізніше — у роботі [7]. 

Вони отримали назву мікрометеорити Уїппла.

Відомо [6], що малі частинки, які мають розмі-

ри, менші за так звану глибину прогріву 
0

x , про-

гріваються наскрізь до однієї і тієї ж температури 

(глибина прогріву — глибина, на якій темпера-

тура в е разів менша, ніж на поверхні тіла). Зміна 

температури таких частинок з врахуванням за-

трат енергії на нагрівання і температурне випро-

мінювання можна записати таким рівнянням:

 

4 4

0 0 0 0
( )M FS Edt m cdT T T S dt= + βσ − , (1)

де S
M0

 = const — площа поперечного перерізу 

частинки (мідель), m
0
 = const — маса частинки, 

с — питома теплоємність, σ  — стала Стефана-

Больцмана, T  — температура частинки, 
0

T  — 

початкова температура частинки, що дорівнює 

рівноважній в полі сонячної радіації на відстані 

1 а.о., 1β ≤  — коефіцієнт теплового випроміню-

вання метеороїда, що характеризує відхилення 

від випромінювання абсолютно чорного тіла, 

S
F0

 = const — площа повної поверхні частинки, 
3

2AE = Λρ υ  – енергія, яка надходить до одини-

ці поверхні частинки за одиницю часу y процесі 

зіткнень з атмосферними молекулами, Λ  – без-

розмірний коефіцієнт теплопередачі, υ  – швид-

кість частинки, Aρ  – густина атмосфери. Тут 

і надалі у відповідності до традицій метеорної 

фізики будемо користуватися одиницями в сис-

темі СГС.

В роботі [6] з посиланням на [11] показано, 

що для частинок, радіус яких 
3

10r −≤  см, а саме 

до таких належать аерозольні частинки косміч-

ного походження, практично вся енергія йде на 

теплове випромінювання, тобто у формулі (1) 

першим членом у правій частині можна знехту-

вати. На основі наведеного температура частин-

ки визначається залежністю

 

3

4 4 0

0

0
2

M A

F

S
T T

S

Λρ υ
− =

βσ
. (2)

Для визначення швидкості користуються та-

кож спрощеним рівнянням гальмування метео-

роїда в атмосфері, у якому нехтують гравітацій-

ним притяганням Землі [6]:

 

2

R M A

d
m c S

dt

υ
= − ρ υ , (3)

де Rc  — коефіцієнт опору. Для аналітичного роз-

в’язку рівняння (3) користуються степеневим 

законом зміни густини атмосфери 

 

( ) (0)exp
*

A A

H
H

H

⎛ ⎞ρ = ρ −⎜ ⎟
⎝ ⎠

.  (4)

де 
*H  — висота однорідної атмосфери, H — ви-

сота, (0)Aρ  — густина атмосфери на рівні моря, 

та переходять від інтегрування по часу до інте-

грування по висоті за допомогою формули

  cos RdH z dt= −υ ,  (5)

де Rz  — зенітна відстань радіанта метеора. Ос-

кільки в рівнянні (3) нехтується силою тяжіння, 

то z
R
 = z

R0
 = const. 

Таким чином, залежність швидкості υ  руху 

метеорної частинки в атмосфері Землі в доабля-

ційний період, коли руйнування практично не 

відбувається (
0M MS S= , 

0
m m= ), від початкових 

значень маси 
0

m  частинки, швидкості 
0

υ  входу 

в атмосферу, зенітної відстані 
0Rz  радіанта та ін-
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ших параметрів має вигляд

 

*

0

0

0 0

exp
cos

R A M

R

c H S

m z

⎛ ⎞ρ
υ = υ −⎜ ⎟

⎝ ⎠
.  (6)

Підставляючи вираз для швидкості з (6) у рів-

няння (2), отримаємо

 

3 *

4 4 0 0 0

0

0 0 0

3
exp

2 cos

M A R M
A

F R

S c H S
T T

S m z

⎛ ⎞Λ ρ υ
− = − ρ⎜ ⎟βσ ⎝ ⎠

.  (7)

Для сферичних частинок з густиною Mρ  та 

об’ємом V  маємо 
2 /3

4 4 ( / )F M MS S A m= = ρ , де 

2 /3

MA S V=  — параметр форми, в даному ви-

падку сферичних часток 
2 /3

(3 4 )A = π π . Рівнян-

ня (6) та (7) набувають вигляду

 

*

0 1/3 2 /3

0 0

exp
cos

R
A

M R

c AH

m z

⎛ ⎞
υ = υ − ρ⎜ ⎟

ρ⎝ ⎠
,  (8)

 

3 *

4 4 0

0 1/3 2 /3

0 0

3
exp

8 cos

A R
A

M R

c AH
T T

m z

⎛ ⎞Λρ υ
− = − ρ⎜ ⎟βσ ρ⎝ ⎠

.  (9)

Прирівнюючи похідну температури по густині 

атмосфери до нуля, знаходять густину, при якій 

температура частинки буде максимальною:

 

1/3 2 /3

0 0

max *

cos

3

M R
AT

R

m z

c AH

ρ
ρ = . (10)

Із залежностей (8) і (10) випливає, що швид-

кість частинки на висоті, де її температура дося-

гає максимального значення, дорівнює

 
max 0 0

1
exp 0.716

3
T

⎛ ⎞υ = υ − ≈ υ⎜ ⎟
⎝ ⎠

,  (11)

температура при цьому дорівнює

 

1/3 2 /3 3

4 4 0 0 0

max 0 *

cos

24 exp(1)

M R

R

m z
T T

c AH

Λ ρ υ
− =

βσ
.  (12)

Вважаючи, що умовою утворення аерозольної 

частинки з метеороїда є нерівність

  
max meltT T≤ ,  (13)

де meltT  — температура плавлення метеорної 

речовини, з рівняння (12) отримаємо критич-

не співвідношення між початковою швидкістю 

частинки, яка утворює аерозоль, її масою 
0

m  та 

кутом входження частинки в атмосферу 
0Rz :

 
1/3 3

0 0 0
cos R Tm z Cυ ≤ .  (14)

Тут 
* 4 4 2 /3

0
24 exp(1)( )T R melt MC c AH T T= βσ − Λρ . 

Прийнявши середній кут входження частинки 

в атмосферу 
0

45Rz = ° , з виразу (14) можна виз-

начити її максимальну масу 
0 max

m  як функцію 

початкової швидкості. Приймемо для кам’яних 

частинок такі значення параметрів [6]: Λ = 1, 

3Mρ =  г/см3, 
0

45Rz = °, σ = 5.67032 · 10-12 Дж · см-2 × 

× К-2 · с-1, 1β = , 1Rc = , H * = 7 км, 
0

276T =  К, 

1600meltT =  К. Отримані значення 
0 max

m  для різ-

них 
0

υ , обчислені за формулою (14), де прийня-

то строгу рівність, та значення 
maxTυ , обчислені з 

(11), приведено в таблиці. Для залізних частинок 

приймались значення 0.75Λ = , 7.6Mρ =  г/см3, 

1.25Rc = , 1800meltT =  К. 

Використання формул (8) та (14) можна по-

ширити для знаходження висоти максимального 

прогріву та висоти «зупинки» метеорних части-

нок, тобто висоти перетворення їх на аерозоль, 

для всього діапазону мас, початкових швидкос-

тей та кутів входження в атмосферу. Таким чи-

ном, задавши функцію розподілу притоку кос-

мічної речовини на Землю по 
0

m , 
0

υ  та 
0Rz , 

можна розрахувати функцію розподілу сформо-

ваного аерозолю космічного походження по ви-

соті. Будемо розглядати частинки діапазону мас 
18 8

0
10 10m− −≤ ≤  г, де нижня границя визначаєть-

ся наявними в літературі даними про навколо-

земний розподіл метеорних часток, верхня — у 

відповідності до умови 
3

10r −≤  см, яка визначає 

радіус частинок, що прогріваються наскрізь.

Максимальні величини мас аерозолів 
в залежності від початкової швидкості

0
υ , км/с

maxTυ , км/с
0 max

m , г

камінь залізо

11 7.9 1.2 · 10-6 3.4 · 10-6

15 11 7.1 · 10-8 2.1 · 10-7

20 14 5.3 · 10-9 1.6 · 10-8

30 22 1.4 · 10-10 4.1 · 10-10

40 29 1.0 · 10-11 3.1 · 10-11

50 36 1.4 · 10-12 4.1 · 10-12

60 43 2.7 · 10-13 8.0 · 10-13

70 50 6.7 · 10-14 2.0 · 10-13
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ПОБУДОВА  ВХІДНОГО  ТРИВИМІРНОГО 
РОЗПОДІЛУ  ДОПЛИВУ  КОСМІЧНОЇ 
РЕЧОВИНИ  НА  ЗЕМЛЮ
Побудуємо розподіл допливу космічної речови-

ни на Землю як функцію параметрів, від яких 

залежить, чи перетвориться частинка на аеро-

зольну складову, або ж стане метеором, тобто від 

початкових значень маси 
0

m , швидкості 
0

υ  та 

зенітної відстані радіанта 
0RZ .

Серед відомих розподілів інтегрального при-

току космічної речовини на Землю найчастіше 

використовуються однопараметричні кумуля-

тивні розподіли кількості частинок по масах [2, 

3, 9, 12]. Скористаємося функцією притоку час-

тинок в широкому спектрі мас за даними [2, 3]:

 lg
'

0 0
( )N m m≥  = C

0
 – klgm

0
,  (15)

де 
'

0 0
( )N m m≥  — кількість частинок з масами, 

не меншими за 
0

m , що потрапляють на всю 

Землю за рік, 
0

7.86C = , 0.892k = . Як відомо, та-

кий степеневий розподіл можна виразити через 

диференційний розподіл густини ймовірності 

Парето:

  

0 0

0

0 0 1

0

( ) 0     

( )

m l

k

l
m l k

p m m

km
p m m

m +

< =

≥ = . 
 (16)

Очевидно, 
0 0

0

( ) 1mp m dm
+∞

=∫ . Маса 
0lm  вибираєть-

ся довільно.

Розподіл накопиченої ймовірності в цьому 

випадку, як відомо, записується у вигляді

  

0

0

0

0 0 0

0

0 0

0

( ) ( )

1 ( ) 1

l

m

m

m

k

l
m k

m

F m p m dm

m
p m dm

m

+∞

= =

= − = −

∫

∫ .  (17)

Для знаходження кількості частинок 
0

( )dN m  

в нескінченно малому діапазоні 
0

dm  для будь-

якого 
0 0lm m≥  можна записати

  0

0 0 0

0 0

( )
( ) ( )

( )
m

l l

dN m
dF m p m dm

N m m
= =

≤ ≤ +∞
,  (18)

де сукупність всіх частинок у вибраному діа-

пазоні 
0 0

( )l lN m m≥ знаходиться з виразу (15): 
0

0 0
( ) 10

C k

l l lN m m= . Таким чином, для деякого 

діапазону мас 
01 0 02

m m m≤ ≤  з (16) та (18) маємо 

рівняння, з якого видно, що кількість частинок 

не залежить від довільно вибраної межі 
0lm .

02

01

01 0 02 0 0
( ) ( )

m

l m

m

N m m m N p m dmΔ ≤ ≤ = =∫

0

0

01 02 01 02

1 1 1 1
10

Ck

l l k k k k
N m

m m m m

⎛ ⎞ ⎛ ⎞
= − = −⎜ ⎟ ⎜ ⎟

⎝ ⎠ ⎝ ⎠
.

Для визначення тривимірного розподілу гус-

тини ймовірності 
0 0 0

( , , )
Rm z Rp m zυ υ  притоку кос-

мічної речовини у атмосферу Землі будемо вва-

жати, що розподіли по кожному з трьох парамет-

рів взаємно незалежні. Це дасть змогу подати її у 

вигляді

  
0 0 0 0 0 0

( , , ) ( ) ( ) ( )m z R m z Rp m z p m p p zυ υυ = υ .  (19)

Оскільки всі три функції вибрані незалежни-

ми, вони мають бути нормованими на одиницю 

по діапазону всіх можливих значень, тоді і три-

вимірна густина ймовірності також буде нормо-

вана на одиницю.

Враховуючи, що мова йде про ту саму гене-

ральну сукупність частинок з масами 
0 0lm m≥ , в 

якості функції розподілу по масах 
0

( )mp m  має 

бути вибраний той же розподіл Парето (16).

Для побудови функції розподілу густини ймо-

вірності по швидкостях входу в атмосферу ско-

ристаємося результатами радіолокаційних спо-

стережень метеорів, які через масовість дають 

статистично достовірні результати та характе-

ризують частинки з мінімальними масами, до-

ступними для наземних спостережень. У роботі 

[1] приводяться спостережні розподіли метео-

рів, зареєстрованих радіолокаційним способом, 

у вигляді

  
0 1 1 2 2

( ) ( , ) (1 ) ( , )p PG P Gυ υ υυ = υ σ + − υ σ ,  (20)

де

2

2

1 ( )
( ) exp

22
G

υυ

⎛ ⎞υ − υ
υ = ⎜ ⎟

σσ π ⎝ ⎠

— гауссіани з параметрами 
1

32.32υ =  км/с, 

1
6.51υσ =  км/с, 

2
54.26υ =  км/с, 

2
5.15υσ =  км/с. 

Для P  дається залежність від часу на протязі 

року. Для усереднених протягом року розрахун-

ків ми наближено приймемо Р = 0.33. 

Для побудови функції ( )Z Rp z  розподілу 

густини ймовірності по значеннях зенітного кута 
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радіанта розглянемо таку модель. Наближено 

приймемо, що кількість частинок ( , )dN r r dr+ , 

що влітають в земну атмосферу з певного на-

прямку за одиницю часу в діапазоні dr  в куті dΩ  

можна записати як 
0

( , ) ~ 2dN r r dr n rdrd+ π Ω  (див. 

рис. 1), де 
0

n  — просторова концентрація час-

тинок. Оскільки sin Rr R z⊕= , то ( , ) ~R R RdN z z dz+  
2

0
~ 2 sin cosR R Rn R z z dz⊕π . Тому за відносну функ цію 

розподілу за зенітними відстанями радіанта при-

ймемо розподіл синус-косинуса: 
0 0

sin cosR Rz z .

Враховуючи, що 

/ 2

0 0 0

0

sin cos 1/ 2R R Rz z dz
π

=∫ , піс- 

ля нормування для функції розподілу густини 

ймовірності отримаємо

  
0 0 0

( ) 2sin cosZ R R Rp z z z= .  (21)

Строго кажучи, даний розподіл буде дещо спо-

творений гравітаційним тяжінням Землі, од-

нак він є оптимальним через свою простоту для 

наближених оцінок.

Таким чином, для функції розподілу густини 

ймовірності космічних частинок, що влітають 

в земну атмосферу за рік, приймемо функцію 

(19), а її складові описуються виразами (16), (20) 

та (21). Межі параметрів генеральної сукупності 

складають: за масою 10–18—10–8 г, за швидкіс-

тю 11.2—72.5 км/с (метеороїди, що належать 

Сонячній системі), за зенітним кутом радіанта 

0—90°. Для обчислення кількості частинок за рік 

на всю поверхню Землі у межах 
01

m —
02

m , 
01

υ —

02
υ  та 

01Rz —
02Rz  можна скористатися виразом 

(18), де виберемо 
18

0
10lm −=  г, і відповідно до (15) 

23
8.24 10lN ≈ ⋅ :

 

02 02 02

01 01 01

0 0 0 0 0 0
( , , )

R

R

m z

l m z R R

m z

N N p m z dm d dz

υ

υ
υ

Δ = υ υ∫ ∫ ∫ , (22)

При площі поверхні Землі як сфери на висоті 

100 км над рівнем моря, середньому радіусі Землі 

6367.445R⊕ =  км (Канберра, 1979) отримаємо 
3

4.97 10lN −≈ ⋅  см-2 с-1.

ТРАНСФОРМАЦІЯ  РОЗПОДІЛУ 
АЕРОЗОЛЮ  КОСМІЧНОГО  ПОХОДЖЕННЯ 
В  АТМОСФЕРІ

Усі космічні частинки з початковими парамет-

рами 
0

m , 
0

υ  та 
0Rz  «зупиняються» в атмосфері 

(гальмуються до деякої малої швидкості Sυ ) на 

деякій висоті SH , не змінюючи своєї маси, якщо 

виконується умова (13). Таким чином, фор-

мується профіль розподілу аерозолю з висотою 

для часток даної маси.

Розглянемо функцію m zp υ  (19) для деякої фік-

сованої маси 
0

m . Очевидно, космічні частинки, 

які будуть перетворюватись на аерозоль згідно 

з умовою (13), будуть лежати в деякій області, 

обмеженій по зенітному куту радіанта 
0Rz  зна-

ченнями 0 і 90°, а по швидкості 
0

υ  — мінімаль-

ним значенням υ
0min

 ≈ 11.2 км/с і максимальним 

значенням υ
0max

, що обчислюється з рівняння 

 1/3 3

0 0 0
cos R Tm z Cυ = ,  (23)

(див. нерівність (14)) для всіх 
0Rz , для яких 

0
υ ≤ 

≤ υ
0max

, інакше величиною υ
0max

. Величина зони 

буде змінюватись з масою (рис. 2). Імовірність 

досягнення частинкою температури плавлення і 

її перетворення на метеор буде пропорційною 

величині швидкості і косинусу зенітного кута 

радіанта. Тому вибираючи їхні максимальні зна-

чення υ
0max

 ≈ 72.5 км/с, 
0

cos 1Rz = , з (23) можна 

знайти критичне значення маси частинки 
14

0
1.7 10crm −= ⋅  г, нижче якого усі метеороїди пе-

ретворюються на аерозолі, незалежно від інших 

початкових параметрів.

В області мас 
8

10crm m −< <  г відсоток аерозолів 

серед всіх частинках буде зменшуватись із збіль-

шенням маси, а кількість метеорів — відповід-

но збільшуватись. Відсоток аерозолів 
0

( )Ag m  

в загальній кількості частинок можна знайти, 

інтегруючи розподіл для всіх частинок (19) по 

швидкості і зенітному куту радіанта, де межі ін-

тегрування є функціями маси (рис. 2). Тоді для 

Рис. 1. До побудови функції розподілу густини ймовір-

ності допливу космічної речовини на Землю по значен-

нях початкових кутів вльоту метеороїдів в атмосферу
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аерозолів можна записати 
0 0 0

( ) ( ) ( )Am A mp m g m p m=
де

0 0

0

( )/ 2

0 0 0 0 0

0

( ) ( ) ( )
R

MIN

z

A z R Rg m p z dz p d

υπ

υ
υ

= υ υ∫ ∫ .

Верхня межа інтегрування 
0 0
( )Rzυ  знаходиться, 

як було сказано, з рівняння (23). Зміна 
0

( )Ag m  

від 1 при crm m=  до мінімального значення при 
8

10m −=  показана на рис. 3.

У відповідності до зміни 
0

( )Ag m  трансформу-

ється функція розподілу частинок по масах – 

функція Парето (16) (рис. 3, вісь cправа). За ви-

разом (18) можна знайти кількість аерозольних 

часток, що потрапляють в атмосферу Землі за рік 

0
( )AN m , а також показник розподілу k  суто для 

аерозолів. Підставимо у (18) замість 
0

( )mp m  роз-

поділ 
0

( )Amp m , апроксимуємо дану залежність 

лінійно і отримаємо значення k ≈ 1.232 серед-

нього показника розподілу аерозольних часток 

косміч ного походження для діапазону мас 10-13…

10-8 (для менших мас, очевидно, він залишаєть-

ся рівним 0.892). Фактично ж показник пробі-

гає не перервну серію значень: 1.087k ≈  для m = 

= 10-13…10-12 г, 1.189k ≈  для m = 10-11…10-10 г, 

k ≈ 1.438  для m = 10-9…10-8 г.

Висоту зупинки SH  частинки даної маси 
0

m , 

яка не перетворилася на метеор, тобто при вико-

нанні умови (13), можна знайти з рівняння (8), 

якщо прийняти певну швидкість «зупинки» Sυ :

 

0 1/3

0 0

( )
exp

cos

V A S
S

R

C H

m z

⎛ ⎞ρ
υ = υ ⎜ ⎟

⎝ ⎠
, (24)

де ввели позначення 
* 2 /3

V R MC c AH −= ρ . Очевидно, 

маємо рівність 
4 4

0
24 exp(1)( )/T V mC C T T= βσ − Λ . 

Рис. 2. Області розподілу частинок в координатах Z
R0

–υ
0 

для мас m
0
 = 10–13…10–8 г (відповідні фрагменти позна-

чено значенням логарифма маси –8…–13). Область А — 

зона частинок, що перетворюються на аерозолі; область 

М – зона метеорів. Пунктирні криві є лініями рівної 

висоти (км) зупинки метеороїдів (дійсні лише для зони 

аерозолів)

Рис. 3. Зміна з масою частки g аерозольної складової в 

загальному допливі космічної речовини (крива 1), а 

також логарифм розподілу Парето по масах: 2 — усіх 

космічних часток, що влітають в атмосферу, 3 — лише 

тих, що перетворюються на аерозоль

,
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Покладемо для подальших розрахунків υ
s 

= 

= 0.5 км/с. Отримана з (8) залежність між вели-

чинами 
0

υ  та 
0Rz  для деяких висот SH  зображе-

на на рис. 2 лініями рівної висоти зупинки. 

Очевидно, що дані криві мають фізичний смисл 

лише для області аерозолів, а не в зоні метеорів, де 

частинки втрачають масу і з часом випаровуються.

Формулу (24) можна розглядати як рівняння 

зв’язку, що пов’язує чотири змінні: 
0

m , 
0

υ , 
0Rz , 

SH , три з яких незалежні. Для того щоб отрима-

ти розподіл густини ймовірності аерозолів з ви-

сотою 
0

( , )mH Sp m H , слід спочатку перейти в роз-

поділі (19) від трійки незалежних координат m
0
, 

υ
0
, z

R0
 до трійки m

0
, υ

0
, H

s
, використовуючи (24). 

Оскільки дві перші координати не змінюються, 

то можна записати 

 

0

( ) 0

( )
( ) ( ( ))

S

R S
H S z H R S

S

z H
p H p z H

H

∂
=

∂
, (25)

Де величина 
0
( )R Sz H  та якобіан переходу 0

( )R S

S

z H

H

∂
∂

 

шукаються з рівняння (24), яке можна предста-

вити у вигляді

 

0 0 0
1/3 0

0

( )
cos ( , , )

ln

V A S
R Z S

S

C H
z C m H

m

ρ
= ≡ υ

υ
υ

. (26)

Тут ZC  — косинус зенітної відстані радіанта як 

функції початкової швидкості при заданих 
0

m  і 

SH . Зважаючи на те, що зенітний кут радіанта 

лежить у межах 0 90÷ , функцію Zp , яка входить 

до складу m zp υ , можна подати у вигляді

 

2

0 0 0

2

( ( )) 2cos (1 cos )

2 (1 ) ,

Z R S R R

Z Z

p z H z z

C C

= − ≡

≡ −  (27)

а якобіан —

 

0

* 2

1

1

R Z

S Z

z C

H H C

∂
=

∂ −
. (28)

Підставивши (27) і (28) у (25), остаточно отри-

маємо

 

2

0 0 0 0*

2
( , , ) ( , , )H S Z Sp m H C m H

H
υ = υ . (29)

Тоді 
0

( , )mH Sp m H  отримаємо після інтегру-

вання нового тривимірного розподілу по швид-

кості:

 

2 0

1 0

0 0

( , )

0 0 0 0

( , )

( , ) ( )

( ) ( , , )
S

S

mH S m

m H

H S

m H

p m H p m

p p m H d

υ

υ
υ

= ×

× υ υ υ∫ . (30)

Функцію 
0 0

( , , )H Sp m Hυ  зручно представити в 

явному вигляді. Тоді остаточно отримаємо 

 

0 0 *

2
*

0

01/3

0

2
( , ) ( )

exp( / )
( , )

mH S m

V S
S

p m H p m
H

C H H
I m H

m
υ

= ×

⎛ ⎞ρ −
×⎜ ⎟

⎝ ⎠
,  (31)

де

 

02 0

01 0

( , )

0

0 02

0( , )

( )
( , )

ln ( / )

S

S

m H

S

Sm H

p
I m H d

υ
υ

υ
υ

υ
= υ

υ υ∫ . (32)

Знайдемо межі інтегрування 
01

υ  і 
02

υ , які в 

загальному випадку є функціями від 
0

m  та SH , 

а також мінімальну висоту 
minSH , якої може до-

сягти частинка певної маси. Для розрахунку цих 

величин знайдемо значення SH , що відповіда-

ють кільком точкам в просторі параметрів υ
0
, z

R0
 

(рис. 2). Як видно з рис. 2, для кожного значен-

ня маси існує деяке мінімальне значення H
Smin

, 

нижче якого густина розподілу рівна нулю — 

крива проходить вище заштрихованої зони. Дана 

точка відповідає значенню 
0

0Rz = та значенню 

υ
0Hmin

 = (C
T
/m

0

1/3)1/3, яке отримано з (23). Вели-

чину H
Smin

, що відповідає цій точці, знайдемо з 

(24), підставивши в неї ( )A SHρ  з барометричної 

формули (4) в явному вигляді:

 

* 0

min 0 1/3

0 0

( ) ln
ln( / )

V
S

S

C
H m H

m

⎡ ⎤ρ
= ⎢ ⎥υ υ⎣ ⎦

, (33)

де використаємо 
0

υ  = 
0 minHυ .

Наступна важлива точка має параметри: z
R0 

= 

= 0, υ
0
 = υ

0min
, що відповідає кривій зупинки 

частинки на деякій висоті H
Smin

, яку знайдемо 

також з рівняння (33).

Остання критична точка — досягнення фун-

кцією 
0 0
( )Rzυ , вираженою з (23), максимальної 

швидкості 
0

υ  = 
0 max

υ . Висоту зупинки аерозоль-

ної частинки в цій точці знайдемо з (24), підста-

вивши туди значення
 

0 1/3 3

0 0

cos T
R

C
z

m
=

υ
:

 

3

* 0 0 max

2

0 max

ln
ln( / )

V
SLIM

T S

C
H H

C

⎡ ⎤ρ υ
= ⎢ ⎥υ υ⎣ ⎦

. (34)
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Як видно, вона не залежить від маси.

Таким чином, інтеграл 
0

( , )SI m Hυ  в (32) слід 

починати розраховувати з висоти 
minSH , яка 

визначається з виразу (33). Нижня границя 

01 0
( , )Sm Hυ  інтегрування в діапазоні 

minSH (m
0
) — 

lim1SH (m
0
) визначається з (24) при 

0
0Rz = . При 

H
S
 ≥ 

lim1SH  
01 0 min

υ = υ . Верхня границя дорівнює 

υ
02

(m
0
, H

S
) = υ

0max
 при H

S
 ≥ 

lim 2SH , а в межах H
Smin

 

— H
Slim2

 вона визначається як точка перетину 

двох функцій 
0 0
( )Rzυ  з рівнянь (23) і (24). Ви-

ключивши з обох рівнянь 
0

cos Rz , отримаємо 

логарифмічне рівняння відносно 
0

υ :

302

02
ln V

A

S T

C

C

υ
= ρ υ

υ
,

яке будемо розв’язувати чисельно.
Проведемо розрахунки функції p(m

0
, H

s
) за 

формулою (31) для ряду мас космічних частинок, 

починаючи з 
14

0
10m −=  г і закінчуючи 

8

0
10m −=  г. 

Коректність розрахунків функції розподілу гус-

тини ймовірності m zp υ  для кожної маси можна 

перевірити за допомогою очевидної рівності

min

0 0 0
( , ) ( ) ( )

S

mH S S A m

H

p m H dH g m p m
+∞

=∫ .

Отримані розподіли 
0

( , )Sp m H  для деяких мас 

приведені на рис. 4.

ВИСНОВКИ
Як видно із рис. 4, мінімальна висота, якої може 

сягати потенційна аерозольна частинка, скла-

дає приблизно 79.6 км та відповідає метеороїду 

з масою 
8

10
−

 г, який рухається вертикально вниз 

із швидкістю 16.6 км/с. Частинка такої ж маси, 

що має меншу початкову швидкість, зупинить-

ся вище, а з більшою – перетвориться на метеор. 

Основна доля частинок діапазону мас 
14 8

10 10
− −÷  

зупиняється у досить вузькому діапазоні висот 

80—120 км. При цьому із збільшенням маси ме-

теороїдів відбувається зменшення їхнього вкладу 

в аерозоль по відношенню до загальної кількості 

частинок даної маси: показник розподілу за ма-

сою k  збільшується від загального початкового 

значення 0.892 (залишаючись таким же для мас 

0 0crm m< ) до 1.1—1.2 для мас 10-12…10-10 г і при-

близно до 1.4 для найважчих аерозольних части-

нок 10-9…10-8 г. 

Густина ймовірності кінцевого розподілу 

0
( , )mHp m H , який описується формулою (31), 

має розмірність г-1см-1. Якщо його помножити 

на lN , отримаємо кількість частинок, що вліта-

ють на квадратний сантиметр поверхні Землі за 

секунду на одиницю маси та висоти (розмірність 

г-1см-3с-1). 

Таким чином, величина 
0

( , )lN p m H  може бути 

інтерпретована, з огляду на розмірність, як зміна 

концентрації аерозолю на одиницю маси за оди-

ницю часу, і для подальшого використання от-

риманих результатів можна записати вираз для 

концентрації ( , ) ( , )ldn m H N p m H dmdt= . Дану 

формулу доцільно використовувати для дослід-

ження подальшої еволюції аерозольної складо-

вої космічного походження під дією сили граві-

тації та опору повітря та визначення квазістаціо-

нарних профілів аерозолю на всіх висотах, аж до 

земної поверхні.
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Рис. 4. Двовимірний розподіл p(m, H) притоку аерозолів 

в атмосферу Землі як функція маси і висоти для діапазо-

ну мас m
0
 = 10–14…10–8 г (логарифм маси приведено поруч 

із кривими) згідно із формулою (31)
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TRANSFORMATION OF SPORADIC LOW-MASS 

METEOROID COMPONENT INTO THE AEROSOL 

OF THE EARTH’S UPPER ATMOSPHERE

We consider the problem of the aerosol formation in the up-

per atmosphere from meteoroids which arrive in the Earth’s 

atmosphere and have masses from 10-18 to 10-8 g. Based on the 

analytical solutions of simplified classical equations of decel-

eration and heating of small meteoroids, we determined the 

maximal temperatures of the particles during their motions in 

the atmosphere and the altitudes at which they reach critically 

low velocities (so-called altitudes of stopping). We suppose 

that a space particle transforms into an aerosol one when it 

does not reach its melting temperature. As a base input char-

acteristics, we have plotted the three-dimensional probability 

density distribution for the number of such particles as a func-

tion of the following parameters being critical for reaching 

by the particle its melting temperature: initial mass, velocity, 

and angle of entrance into the atmosphere. It is found that 

stone particles with initial masses less than 1.710-14 g become 

aerosols independently on other parameters. By means of the 

transformation of the plotted distribution in accordance with 

simplified classical meteor physics equations, we derived a 

two-dimensional distribution over mass and formation alti-

tude for the aerosol of space origin in the upper atmosphere.


