
 

  

 

                                                                            图片来源：ECMWF 

 

大气物理学 
Atmospheric physics 

 

《大气物理学》课程学习参考资料 

中国海洋大学 海洋气象学系 

蒋斌 编著(2023) 



《大气物理学》学习参考资料 

 1 

前言 

 来到中大以后，有幸担任了《大气物理学》课程的助教，于是趁着这

个机会对本科期间整理的这份资料进行了一次大更新。 “教学相长也”，在

这个过程中，既是在为学弟学妹们答疑解惑，也是在提升自己对基础知识

的理解。对于初学者来说，这门课程确实具有一定的挑战性——我第一次

学习时也有同样的感受，从助教课堂观察中也证明了这一点。在大四下学

期，我选择再次旁听本科生的《大气物理学》和研究生阶段的《高等大气

物理学》。我希望能在毕业之前完成资料的更新，但毕业前的各种琐事，让

我未能如愿。 

 虽然资料更新未完成，但我对于更新的热情并未减退。在学习过程中，

我发现一些内容仍需改进，尤其是热力学部分和辐射基础。当初由于课程

压力，我对一些复杂公式和概念只是浅尝辄止，只做了几张图表。此外，

我一直想用彩图替代课本中那些略显“陈旧”的黑白图，如寇拉曲线、Planck

函数曲线和大气顶太阳辐射的日总量变化图等。这个过程一方面是在锻炼

自己的编程可视化能力，一方面也是加深对概念的理解——所谓“理论与实

践相结合”。 

 这份资料的初始版本是在海大时整理的，因此封面保留了一些海大的

标志元素。我希望这份资料能像一本实用的字典，为初学者提供有力的支

持。若资料存在错误或问题，恳请读者朋友们不吝赐教！我的联系邮箱是：

lesnow_bin@163.com。 

 

 

2024 年 1 月 25 日 

写于珠海校区 海琴 2 号办公室 

  

mailto:lesnow_bin@163.com


《大气物理学》学习参考资料 

 2 

目录 

第一章 大气概论.......................................................................................................... 3 

第二章 大气压力........................................................................................................ 19 

第三章 大气热力学基础............................................................................................ 32 

第四章 大气辐射基础................................................................................................ 74 

第五章 云和降水物理学基础.................................................................................. 110 

 

 

 

  



《大气物理学》学习参考资料 

 3 

《大气物理学》知识点整理 

整理：2019 级大气科学 蒋斌 

第一章 大气概论 

1. 什么是行星地球大气? 

答：我们认为在太阳系形成的过程中各个类地行星大气的形成遵守同样的规律，

根据他们在太阳系中所处的位置、质量和轨道参数，由 20 世纪 70 年代测量的金

星和火星大气的的成分，可用天体物理学理论推断出地球大气的主要成分，这种

由理论推断出来的地球大气称为行星地球大气，它与实际大气相差甚远。 

2. 地球大气的演化分为哪几个阶段? 

答：原始大气→次生大气(还原大气)→现代大气(氧化大气) 

3. 干洁大气 

(1) 定义：通常把除水汽以外的纯净大气称为干洁大气，简称干空气。 

(2) 干洁大气的组成成分 

① 按浓度划分： 

 

② 按停留时间划分： 

 

➢ 80km 以下干洁大气(各气体成分)均匀混合，称为匀和层。 
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(3) 干洁大气的状态方程 

① 空气可以看成是有多种化学成分的混合理想气体，根据道尔顿分压定律，有： 

2 2 2
...O N H O ip p p p p= + + + =  

② 混合理想气体的状态方程： 

*
* m R

pV nR T p T RT
V M

=  =  =  

(上式中 * 1 18.314472R J mol K− −=   为摩尔气体常数，M 是混和气体的平均摩尔

质量，
*R

R
M

= 称为混合气体的比气体常数) 

③ 干洁大气的平均摩尔质量的计算： 

根据平均摩尔质量的定义：
m

M
n

=
混

，气体的n混可根据质量和体积计算： 

➢ 若按照质量，则 i

i

m
n

M
=混 ( im 、 iM 为第 i 中气体的质量与摩尔质量)，于是

干空气的平均摩尔质量表达式为：
1

1i i

i i

m
M

m m

M m M

= =

 
； 

根据上述表格，计算得到干空气的平均摩尔质量为： 

1
/ mol 28.9646 / mol

0.7552 0.2315 0.0128 0.0005

28.0134 31.9988 39.948 44.0099

M g g= =

+ + +

 

➢ 若按照体积来计算，则 iV
n

V
=混 ， i

i i i

V
m n M M

V
= =  ，于是干空气的表

达式为：

i
i

i i i

i i

V
M V M VVM M

V V V

V

= = =
 




 

气体 N2 O2 Ar CO2 

质量分数(%) 75.52 23.15 1.28 0.05 

摩尔质量 ( g/mol) 28.0134 31.9988 39.948 44.0099 



《大气物理学》学习参考资料 

 5 

 

根据上图，计算得到干空气的平均摩尔质量为： 

(0.7804 28.0134 0.20964 31.9988 0.00036 44.0099 0.00934 39.948) /

28.9531 /

M g mol

g mol

=  +  +  + 

=
 

④ 干洁气体的比气体常数： 

3

8.314472
/ (kg K) 287.05 / (kg K)

28.9644 10
d

d

R
R J J

M −
= =  = 


 

4. 臭氧 

(1) 定义：臭氧(O3)是氧气的一种同素异形体，有鱼腥气味的淡蓝色气体 

(2) 分布特点： 

主要集中在 10~50km 的平流层大气中，极大值在 20~30km 之间 

 

(图片引自：https://www.ozonelayer.noaa.gov/science/basics.htm) 

近地面，含量很少；从 10km 向上，逐渐增加；12～15km 以上，含量增加特别显

https://www.ozonelayer.noaa.gov/science/basics.htm
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著；20～25km，达最大值，形成臭氧层；55～60km，含量极少； 

(3) 臭氧的积极与消极作用 

① 臭氧对太阳紫外辐射(0.2~0.29μm)有强烈的吸收作用，是最重要的微量成分

之一。一方面臭氧阻挡太阳紫外辐射到达地面，保护地球上的生命。一方面

臭氧吸收太阳紫外辐射使平流层大气增温，对平流层的温度场和大气环流起

着决定性作用．由于吸收了部分太阳辐射能，估计能使地面平均温度降低１

~２℃。 

② 臭氧是一种强氧化剂，在大气污染中、酸雨和光化学作用起重要作用；臭氧

是重要温室气体，在红外波段的 9.6μm 附近有一个很强的吸收带；地表附近

的臭氧本身就是一种重要的污染气体，其浓度的增加会直接危害生态环境，

如高浓度臭氧(300ug/m3)可造成一些地区森林大片死亡，对人和动物的呼吸

系统有害。 

(4) 臭氧的光化学过程 

主要分为生成过程与消失过程 

① 生成： 

2

2 3

2

O h O O

O O M O M

O O M O M

+ → +

+ + → +

+ + → +

 

(高层大气中，分子氧吸收波长短于 0.24μm 的紫外辐射而离解成原子氧，原子

氧很活跃，能和分子氧结合成臭氧；亦可重新相互之间复合成分子氧。) 

② 消失： 

3 2

3 22

O h O O

O O O

+ → +

+ →
 

(臭氧分子吸收波长短于 0.3μm 的太阳紫外辐射,发生在 40~50km 的高空；臭氧

也可因与原子氧反应而消失) 

◆ 影响臭氧生成的两个主要因素：太阳辐射和氧分子含量，二者随高度的变化

趋势相反 

(5) 对流层臭氧的主要来源 



《大气物理学》学习参考资料 

 7 

① 从平流层以扩散和湍流方式输送，对流层顶的间断处是平流层向对流层输送

的主要通道； 

② 对流层大气中的光化学反应，其产生速率取决于氮氧化物、碳氢化合物及一

氧化碳的浓度以及太阳辐射的强度；夏季比较显著; 

③ 对流层中的雷暴闪电，但其作用并不很大 

(6) 臭氧层空洞形成的原因 

① 大气动力学原因——南极冬季环极涡旋的在作用，这就使臭氧含量和天气系

统发生了联系； 

② 大气化学原因——大量使用和排放氟里昂 CFCs 及其它臭氧的消耗物质(ODS)

等人造化合物中释放的氯和溴对 O3 有很大的破坏作用 

 

5. 大气的分层 

如左图所示，依据气

温随高度的变化特征，将

大气可以分为 5 层：对流

层、平流层、中间层、热层

(暖层、电离层)和外层(逸

散层，图中未给出)。那么，

为什么大气的温度垂直结

构会是这样的分布结果呢？

换句话说，为什么在有的

地方大气被加热、有的地

方又被冷却？ 

(1) 在对流层，下垫面是加热大气的主要热源，所以距离地面越远，被加热的效

率就降低，从而呈现温度随高度递减的分布。需要注意的是，这种加热，主

要来自于潜热和感热(全球平均而言，潜热加热大于感热加热，潜热释放主要

在海洋上；感热加热主要在沙漠，如热湍流、热泡等)，在无云的情况下，地

面的长波辐射不会加热大气而是直接向外太空传输。 
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(2) 在平流层，主要是臭氧通过吸收太阳短波辐射(0.2~0.29μm)后再释放能量加热

大气，使得大气升温。 

(3) 在热层(电离层)中，大量的气体分子吸收强紫外辐射(波长<0.18μm)，发生分

子的光化学分解和原子的电离，释放热量加热该层大气。 

(4) 中间层位于平流层和电离层之间，一方面，因为该层臭氧含量极少，不能大

量吸收太阳紫外线；另一方面，氮、氧能吸收的短波辐射又大部分被上层大

气所吸收，故气温随高度增加而递减。 

 

6. 大气中的水汽 

水汽和干空气的混合气体称为湿空气，湿空气中表示水汽含量的物理量叫做

空气湿度。表示方法多，最基本是称重法，即直接测量一定体积湿空气中的水汽

质量( vm )和干空气质量( dm )，由此可得到最基本的湿度参量---混合比( r )与比湿

( q )，其余的都是导出量。 

(1) 大气湿度的表示方法 

① 混合比：水汽与干空气的质量比 

v

d

m
r

m
=  

② 比湿：水汽与湿空气的质量比 

v

v d

m
q

m m
=

+
 

③ 水汽压：湿空气中水汽的分压强，设湿空气中水汽的摩尔分数为 v
v

v d

n

n n
 =

+
，

空气总压强为 p ，于是水汽压定义为： 

v v

v v d
v v

v d v vv d

v d d d

m m

n M m r
e p p p p p

m m m Mn n r

M M m M

 


= = = = = =
+ +

+ +

 

1
1

1 1

r q
q

r r r
=  = 

+ +
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上式中： 0.622v

d

M

M
 = = ，由上式又可以导出 r 和 q 的另一种表达式： 

e
r

p e


=

−
；

(1 ) 0.378

e e
q

p e p e

 


= =

− − −
 

④ 饱和水汽压：是水汽达到饱和时的水汽压强。纯水汽的饱和水气压是指一定

温度下纯水汽与水(冰)处于相态平衡时的水汽压，它仅与温度有关。 

对饱和水汽压的理解： 

 

◆ 饱和水汽压仅与温度有关，所以不管是在真空还是干空气环境下，只要绝对

温度不等于 0，饱和水气压总是存在； 

◆ 我们平常所说的“空气中的水汽达到饱和”的说法是不准确的，因为水汽是

否达到饱和之和温度有关，而与空气本身没有关系(例如在绝对温度不为 0 的

真空环境中也有饱和水汽压)，更准确地说应该是在某一空间中水汽达到饱和； 

◆ 同一温度下，饱和水汽压相同，因为我们把干空气看成理想气体，其变化规

律满足克拉珀龙-克劳修斯方程(Clapeyron-Clausius Equation, C-C Equation)。

而实际上又是不一样的，在混入水汽后，干空气的理想性就越来越低，分子

之间的相互作用会影响达到饱和的状态。 

◆ 实际的饱和水汽压与理论值(纯水汽的饱和水汽压)是存在差别的，一方面，

干空气的存在增大了水(冰)面的总压强；另一方面，液态水内总会溶有少量

空气，空气的分压使得饱和水汽压降低。实际上二者的差别常在 1%以内，

所以常将湿空气的饱和水汽压认为是纯水汽的饱和水汽压。 

干空气 

真空 
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计算水汽常有以下的公式： 

➢ 克拉珀龙-克劳修斯方程 

02

0

1 1
( ) exp[ ( )]s v s v

s s

v v

de L e L
e T e

dT R T R T T
=  = −  

( 0se 是 ( )0 273.15T K 时的饱和水汽压，查表可得 0 6.1078se hPa= ， vL 为相变

(汽化)潜热，这里认为它是一个常数且 o2501 / (0 C)vL J g= ， vR 为水汽的比气体

常数，其值为
* 8.314472

18
/ (kg K) 461.5 / ( g

.015
k K)v

v

J
M

J
R

R = =  =  ) 

➢ 戈夫-格雷奇(Goff-Gratch)公式(纯水汽)——WMO 推荐，较为精确 

 

➢ 马格纳斯(Magnus)公式 

 将 VL 看成是温度的线性函数，同 C-C 方程的导出过程一样，得到 

( )
2937.4

lg 4.9283lg 23.5518se T T
T

= − − +  

其经验公式为
( )17.13 273.16

6.1078exp
38

s

T
e

T

− 
=  

− 
 

➢ Tetens 公式(Murray, 1986)——精简版 

17.2693882( 273.16)
( ) 6.1078exp

35.86
s

T
e T

T

− 
=  − 

 

21.8745584( 273.16)
( ) 6.1078exp

7.66
si

T
e T

T

− 
=  − 

 

转换成以 10 为底的指数形式，则有 010
at

b t
s se e += ，这里的 t 为摄氏度，对于水面，

7.5, 237.3a b= = ；对于冰面， 9.5, 265.5a b= = 。此外，Bolton(1980)指出，计算
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0℃以下的水面饱和水汽压值，应该采用
17.67

6.112exp
243.5

s

t
e

t

 
=  

+ 
较合适。 

◆ 不同公式间的比较 
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 上面三幅图以 WMO 推荐的 Golf-Gratch 公式(平液面)为基准，讨论了 Tetens

公式、Bolton 公式以及 C-C 方程计算饱和水汽压的误差，可以看到：(1) 在 0℃

以下，Bolton 公式计算得到饱和水汽压误差是最小的；(2) C-C 方程假定𝐿𝑉为常

数，其误差在-50~20℃比较小，此后随着温度的升高，这种误差呈指数增长；(3) 

在 0℃以上，Tetens 经验公式的误差最小且增长趋势缓慢。在一般情况下，Tetens

经验公式已能满足对精度的要求。 

    在 Tetens 经验公式中，

反映了在同温度下冰面饱和

水汽压小于水面饱和水汽压，

且二者的差值在 -12℃时达

到最大。这种差异在云雾降

水的形成过程中具有重要的

意义，例如著贝吉龙过程(云

中的水汽压处于冰面和水面

饱和值之间时，水汽在冰晶上凝华而使冰晶长大，而水滴会不断蒸发变小或消失，

形成冰晶“夺取”水滴的水分和原来云中水汽的冰水转化过程)。 
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⑤ 水汽密度： 

常温常压下，纯水汽可看成理想气体，其状态方程为： v ve R T= ，假设该方

程对湿空气中的水汽也成立，那么上述方程又可以写成： 

* * 1 1
v v v v v d

vv d

d

R R
e R T e T e T R T

MM M

M

   


= = = = = =  

故水汽密度为：
v

v d

e e

R T R T


 = = ，单位为𝑔/𝑚3，表示单位湿空气体积中含有

的水汽质量，又称绝对湿度。 

⑥ 相对湿度 RH  

在一定温度和压强下，水汽和饱和水汽的摩尔分数之比，即： 

, , ,
( )

v v s
w

vs vs s sp T p T p T

p re r
U

p e T r r

  

  

      +
= = = =     

+     
 

⑦ 露点 dT 和霜点
fT  

对于一定质量的空气，若令其定

压冷却，则 ,q r e和 都将保持不变，饱

和水气压 ( )se T 却因温度降低而减小，

当 ( )se T e= 时，空气达到饱和。湿空

气定压降温达到饱和时的温度称为

露点 dT ，如果是对于冰面饱和，则是

霜点
fT 。露点完全由空气中的水汽压

决定，在等压冷却过程中水汽压不变

(水汽没有发生相态变化，根据道尔

顿分压定律，水汽压将保持不变)，露点也不变，故它在等压过程中是保守量。 
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◆ 如何理露点温度和实际水汽压的关系？ 

    如左图所示的 B 点，假设实际大气的

水汽压为𝑒0，对应温度为𝑇0，在等压冷却的

过程中，水汽无相变，所以水汽分压不变，

即𝑒0是一个常数。当与 C-C 曲线相交于 A

点(𝑒𝑠, 𝑇𝑑 )时，曲线所对应的温度值即为露

点温度。容易知道，𝑒0 = 𝑒𝑠，由此我们可

以得到一个结论，即𝑒0(𝑇𝑑)是满足 C-C 方

程的，因此，将露点温度代入 C-C 方程积

分表达式中求得水汽压就是实际水汽压。 

◆ 若空气微团的比湿保持不变，当其气压变化时，它的露点会发生什么变化？ 

 已知公式
0.378

e e
q

p e p

 
= 

−
，那么当比湿保持不变时，实际大气中的总压

强和水汽分压的变化是相一致的。例如，当实际大气总压强升高时，水汽分压变

大，根据上一问的结论，实际水汽压和露点温度满足 C-C 方程，求解得到的函数

表达式是单调递增的，所以露点也增大。 

▲ 水汽参量之间的关系——核心：饱和水汽压的求解 
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(2) 湿空气的状态方程 

① 湿空气的平均摩尔质量： 

1

1 1 / 1 0.608

d v d d
a

d v

d vd v

m m M M
M

m m q q q q q

M MM M



+
= = = =

− − + +
++

 

② 湿空气的比气体常数：
*

(1 0.608 )d

a

R
R R q

M
= = +   

③ 湿空气的状态方程： (1 0.608 )dp RT R q T = = +   

由上述表达式可知，在同一温度和压强下，湿空气的密度比干空气的密度小，

水汽含量越多，其密度越小。若定义虚温： (1 0.608 )vT q T= + ，则上式又可

写成 d vp R T= 。引入虚温后，湿空气便可看成干空气，又可以用干空气的

状态方程表示，引入虚温订正量： 

0.608 0.608 0.378v v

e e
T T T qT T T

p p


 = − =  =  

虚温总比湿空气的实际温度要高。空气温度越高，水汽越多，虚温订正量越大 

 

7. 气溶胶粒子 

(1) 定义：大气中悬浮着的各种固体和液体粒子。 

(2) 分类： 

① 按等效直径 

 

② 按停留时间 

➢ 降尘：直径大于 10 μm 的粒子，它会逐渐沉降到地面。它能滞留在人的呼吸

道中。 

➢ 漂尘(可吸入微粒)：能长期漂浮在大气中的小粒子，直径小于 10 μm。粒径越
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小，深入身体越深。 

(3) 气溶胶粒子的来源 

 土壤岩石风化(自然源)；烟尘及工业粉尘(人为源)；海沫破裂干成核；气-粒

转化(微量气体经过化学作用形成盐微粒)；微生物、花粉孢子等；宇宙尘埃(一昼

夜有 550t 降落到地球)。 

 

(4) 气溶胶的影响 

① 在云雾降水中的作用：气溶胶本身可以提供凝结核(Cloud Condensation Nuclei, 

CCN)、凝华核，是云雾滴能够产生并且生存长大的基础，如果没有气溶胶粒

子，成云致雨的过程几乎不可能。 

② 对大气的辐射影响：气溶胶可以直接通过吸收和散射作用影响大气辐射过程，

也可以通过与云的间接作用影响大气辐射平衡。 

➢ 气溶胶与辐射的直接相互作用 

 

散射型：硫酸盐、硝酸盐、有机碳、海盐； 

吸收型：黑碳、沙尘。 



《大气物理学》学习参考资料 

 17 

➢ 气溶胶的半直接效应——吸收型气溶胶加热使云消散 

 

➢ 气溶胶第一间接效应(Twomey 效应) 

 

 当云中的液态水含量不变时，气溶胶粒子的增加会增加云滴数目，减小云滴

谱的有效半径，导致云的反照率增加，又称云的反照率效应(Twomey, 1977)。 

➢ 气溶胶第二间接效应(云生命周期效应) 

 气溶胶作为 CCN，产生更多较小尺寸的液滴，需要更长的时间增长到雨滴

大小，降低降水效率(降低碰并效率，抑制降水)，进而延长云的寿命(Albrecht, 1989) 

 

③ 对大气光学特性的影响：气溶胶粒子对太阳光的散射和吸收，影响大气能见
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度，使可见距离缩短; 

④ 对大气电学特性的影响：低层大气存在着离子，正负离子在大气电场作用下

形成垂直方向的传导电流，传导电流取决于小离子的速度和迁移速率。小离

子被爱根核吸附后就成为大离子，当气溶胶粒子浓度很大时，小离子就会被

捕获而减小，就会影响大气电场的分布。 

⑤ 在大气化学过程中的作用：固态粒子能够吸附大气中的微量气体，液态粒子

能溶解微量气体，发生化学反应生成新的物质微粒。 

关于气溶胶的一些知识，可以通过阅读 IPCC 报告，以下是相关链接： 

1. IPCC_AR4_WGI_Chapter07 

2. IPCC_AR5_WGI_Chapter07 

3. IPCC_AR6_WGI_Chapter07 

  

https://www.ipcc.ch/site/assets/uploads/2018/02/ar4-wg1-chapter7-1.pdf
https://www.ipcc.ch/site/assets/uploads/2018/02/WG1AR5_Chapter07_FINAL-1.pdf
https://www.ipcc.ch/report/ar6/wg1/downloads/report/IPCC_AR6_WGI_Chapter07.pdf
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第二章 大气压力 

1. 大气压力中的几个概念 

(1) 大气压力：单位面积上直至整个大气上界整个空气柱的质量； 

(2) 大气静力平衡态：大气在垂直方向上受到的重力和气压梯度力达到平衡； 

(3) 标准大气压：在标准重力加速度 2

0 9.80665g m s−=  (450 海平面)下，水银密度

为 o 4 3(0 C) 1.35951 10Hg kg m −=   时，760mm水银柱所具有的压力。气象学上

一般使用表示压强，故有：
01 1013.25Hgatm g h hPa= =  

 

2. 大气静力学方程 

(1) 大气静力学方程的导出 

 

▲ 静力平衡大气的受力分析 

厚度 dz 为的单位截面积空气柱在垂直方向的上下表面受力分析如上图所示，

由受力平衡，得 ( ) 0
p

p p dz mg
z


− + − =


，又m dz= ，进一步化简为：

1 p
g

x


= −


 

(该式右端表示单位质量空气所受到的垂直气压梯度力) 

(2) 大气静力学方程各种形式及意义 

①  
1

( )
p p

g g
z z




 
= − = −

 
 



《大气物理学》学习参考资料 

 20 

② 因为大气的在水平方向分布比较均匀， 0
p p

x y

 
= =

 
，从而 ( )p p z= ，有

( )
dp

g dp gdz
dz

 = − = − (主要形式)。该式表明，压强总是随高度减小。 

③ 气象常规观测不直接测量密度，根据湿空气状态方程，静力方程又可写成： 

vd

dp g
dz

p R T
= −

 

(3) 由大气静力学方程引申出的两个关联物理量 

① 垂直气压梯度(单位高度气压差) 

v v

3.42 ( /100 )z

d

dp gp p
G hPa m

dz R T T
= = −  − (规定梯度方向由小值指向大值) 

 负号表示垂直气压梯度的方向向下。根据这个式子可知：低层大气中气压随

高度减小得快( p 大)，干冷空气比暖湿空气中气压随高度减小得快。 

② 单位气压高度差( zG 的倒数) 

v v v273.15(1 ) (1 )
8000 ( / )d dR T R t tdz

h m hPa
dp pg pg p

 + +
= − = =   

该式中
1

273.15
 = ， vt 的单位为摄氏度 

 

▲ 单位气压高度差与气压和温度的关系 

(同一温度下，高度越高单位气压高度差越大；同一压强下，温度越高单位气

压高度差越大) 

  



《大气物理学》学习参考资料 

 21 

3. 气压—高度公式 

 

 在常规的气象观测中，我们主要观测风温压湿，一般不直接观测密度，所以

需要利用理想气体(湿空气)状态方程，得到气压随高度的分布。将状态方程代入

静力平衡方程中有 

d v d v

dp p dp g
g dz

dz R T p R T
= −  = −  

也可以用位势高度表示： 0

d v d v

gdp g
dz dZ

p R T R T
= − = − ，不过 g 随高度的变化很小，

为了计算的简化，在下面的推导中假定 g 为常数。 

(1) 把 p 看成是 z 的函数——计算气压的随高度分布 

2 2 2

1 1 1
2 1

1 1
exp

p z z

p z z
d v d v

dp g g
dz p p dz

p R T R T

 
= −  = − 

 
    

 上式表明已知大气温度和湿度廓线，及某一高度处的气压，则可得另一高度

上的气压。若对于等温大气，取海平面为参考点，上述结果又可以写为： 

( ) 0 exp d v
p

p

R Tz
p z p H

H g

  
= − =   

  

 

当
pz H= 时，气压减小到了海平面气压的 1/e，因此把

pH 称为大气(气压)标高。

此外，上述公式还可以用来进行海平面气压订正。 

(2) 把 z 看成是 p 的函数——计算气柱(等压面间)的厚度 

2 2 2

1 1 1
2 1 ln

z p p
d d

v v
z p p

R Rdp
dz T z z T d p

g p g
= −  − = −    

 对于等温大气，上述结果可以写为 1
2 1

2

lnd vR T p
z z

g p
− = ，由此可以利用测得的

气压和温度湿度来计算某一气压处对应的高度，因此这种形式的压高方程又被称
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为测高方程。实际大气并不是等温的，常常取两层等压面之间气柱的平均温度(虚

温)——
, 1 , 2

2

v p v p

v

T T
T

+
= 。由此可见，对于固定的两层等压面，气层(柱)的厚度变

化与两层等压面之间的平均温度有关。 

 

 

4. 大气标高与大气模式 

(1) 气压标高和密度标高 

1 1ln ln
( ) 29.29 ( )d v

p v

R Tp
H T H

z g z


− − 
= − =  = −

 
气压标高： 密度标高：  

▲ 关于
pH H 的简单推导： 

对状态方程 p RT= 两边分别取对数并对高度求偏导，有： 

ln ln ln ln 1 lnp T T

z z z z T z z T

        
= + = + = −

     
 

T

z
 = −




称为环境大气的垂直递减率，在对流层中平均值为6.5 /K km，

根据对流层的温度估算， 5 110 m
T

 − − ，因此有
pH H  

 

(2) 等温大气模式——假设大气温度不随高度变化 

 根据
vd

dp g
dz

p R T
= − ，分别对 p、z 求积分，有： 

① 
2 1

1 2 2 1 2

z
exp[ ( z )] exp( )

d v p

zg
p p z p

R T H

−
= − − = −  

② 1 1
2 1

2 2

z ln lnd v
p

R T p p
z H

g p p
− = = ，若采用摄氏度和以 10 为底的对数表示，该方

程又可以写成(拉普拉斯压高方程)： 
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1 1 1
2 1

2 2 2

273.15(1 )
(273.15 ) 273.15z ln lg 18410(1 ) lg

lg 273.15

v
d

d v v

t
R

R t tp p p
z

g p g e p p

+
+

− = = = +  

▲ 两个等压面间温度(虚温)越高，厚度越大； 

▲ 等温大气的密度和压强随高度的减少呈指数形式下降； 

▲ 当 z 趋于无穷时，压强和密度无限趋近于 0 但是不等于 0，所以等温大气模

式没有上界。 

 

(3) 多元大气模式——温度直减率 为常数 

设虚温是高度 z 的线性函数，且满足关系式：

0v vT T z= − (式中 0vT 为已知的常数，
T

z
 = −




为

虚温的垂直递减率)，对
0( )d v

dp g
dz

p R T z
= −

−
在

1 1 2 2( , ) ~ ( , )z p z p 区间内积分得到如下形式的解： 

0 22

1 0 1

ln ln v

d v

T zp g

p R T z



 − 

−
=  

根据上述的公式可以解出 

( )
( )2 1 12 2

2 1 1 0 1

1 1 1

= 1 ;z 1 ( )
d

d

g
R

R
gv

v v

v

z z Tp p
z T T z

p T p







 − 
− − = − = −  

    

 

 令 ( )1 1 0 20 , 0v vz T T p=  = = ，可得到多元大气的上界为： 0v
T

T
H


= ，说明多

元大气模式是有上界的。(当 0 → 时，接近于等温大气模式， TH →，也说明

了等温大气没有上界) 

▲ 对多元大气的理解 

 多元大气比较的直观的叫法为“等垂直减温率大气”，垂直减温率为常数并不

是说大气只有一层，如下图所示，大气可以有 3 层甚至 24 层，但是每层的垂直

减温率是一个常数。因此“多元”二字可以理解为大气的层数复杂，而这种复杂，

本身也与大气在不同高度的分布情况(组成成分)有关。 
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(4) 均质大气模式——大气的密度为常数 

大气密度不随高度变化，而是整层都保持其海平面值，那么从 0(0, ) ~ ( , )p z p

积分，有 0p p gz− = − ，当 0p = 时，可求出均质大气的高度为 

0 0

0

dRT R Tp
H

g g g
= =   

 

▲ 均质大气的自动对流减温率的推导 

 对状态方程 d vp R T= 两边分别对 z 求偏导，有 v
d v d

Tp
R T R

z z z




 
= +

  
，继续

利用 d vp R T= 和
p

g
z




= −


，上式可以化简为： ( )v

v d

Tg

z T R z

  
= − −

 
，该式左边为

密度的梯度。 0v

d

Tg

R z z

 
 −  

 
 (密度小的在上面)，不会发生自动对流； 

0v

d

Tg

R z z

 
 −  

 
(密度小的在下面)，发生自动对流。所以均质大气的自动对

流减温率为 134.2v

d

T g
K km

z R
 −
= − = = 
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5. 气压—位势高度公式 

(1) 引入位势高度的原因 

重力加速度不是一个常数。在相同高度上，越靠近赤道重力加速度越小；相

同纬度，离地面越高重力加速度越小。 

3 7( , ) 9.80616(1 2.59 10 cos 2 )(1 3.14 10 z)g z  − −= −  −   

(2) 重力位势与位势高度 

单位质量物体从海平面上升到高度 z 克服重力所做的功，记为 ，即

0

z

gdz =  。重力位势的单位是 𝐽 · 𝑘𝑔−1 或者𝑚2 · 𝑠−2 。定义位势高度为：

0

0 0

z

gdz
Z

g g


= =


，单位为位势米(gpm)，需要注意的是，这里的 0g 应看成仅是一个

数值，或者是这两个单位的换算因子， 0 9.80665 / ( )g J kg gpm=   

▲ 位势高度与几何高度的关系：
0

(0, ) E

E

R zg
Z

g R z


= 

+
 

(3) 等位势面 

位势值相等的点组成的面，又称重力等位面或水准面。在等位势面上，无重

力分量，故沿着等位势面移动物体不抵抗重力做功。等位势面(水平面)是一个由

赤道向两极倾斜的斜面。由于重力加速度 g 是纬度和高度的函数，所以等位势面

与等高面不同，它们彼此不平行. 

 

▲ 等位势面分布图 
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▲ 南北纬 40o 处几何高度与位势高度的比较 

(4) 气压—位势高度高度公式 

 根据 0d gdz g dZ = = ，大气静力方程又可写成： 

0
0

d v

gdp
dp g dZ dZ

p R T
= −  = −  

因此可以写出使用位势高度表达的不同大气模式的计算公式，例如等温大气： 

2 2

1 1

0
2 1 2 1

0

1
exp ; ln

Z p
d

v
Z p

d v

g R
p p dZ Z Z T d p

R T g

 
= − − = − 

 
   

(5) 使用位势高度的优势 

① 在等位势面上研究空气运动，由于重力与等位势面垂直，就没有重力切向分

力的影响。这样就使我们在处理问题时比较简单，所以等位势面也就是我们

通常所说的水平面； 

② 可以不考虑重力加速度随纬度和高度的变化，根据实测的气压和温度就可以

计算位势高度，比较方便。 

 

6. 等压面和等高面 

(1) 等高面 

等高面是指海拔高度相等的点组成的空间平面。如海平面就是海拔高度为零

的等高面。 

(2) 等压面 
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等压面是指气压相同的面。在充满平衡流体空间，连接压强相等的各点所组

成的面，即空间气压相等的各点所组成的面。一般情况，由于同一高度各地气压

不相等，等压面在空间不是平面，而是像地形一样起伏不平。 

 

(a) 等高面与等压面 

 

(b) 等高面的画法 

 

(c) 等压面的画法 

▲ 等压面与等高面区别 



《大气物理学》学习参考资料 

 28 

▲  在等高面图上，用等压线表示气压的空间分布。在同一高度上，气压比四周

高的地方，其等压面向上凸，而且气压愈高，等压面上凸得愈厉害；反之，

气压比四周低的地方，等压面将向下凹陷。 

▲  在等压面图上，用等高线表示气压的空间分布。等压面凸起的地方，表示在

同一高度上，气压比四周高。在图上为一组闭合等高线构成的高值区。等压

面凹下，表示同一高度上，气压比四周低。在图上为一组闭合等高线构成的

低值区。因此，在等压面图上，由等高线的分布可反映等压面的起伏，表示

气压的空间分布状况。 

▲  地面研究海平面等压线图(即等高面图)，高空研究一组等压面图。 

 

7. 气压场的基本形式 

(1)低气压 

中心气压低于四周气压的气压系统，其空间等压面形状像山谷，在图上表现

为一组闭合曲线。根据白贝罗定律，低气压区的气流在北半球呈逆时针旋转，称

为气旋。对低层大气，地面摩擦作用不但使风速减小，而且使风向偏向低压，这

就使气流从四周向低压中心流动和上升，所以低气压地区往往有云雨天气出现。 

(2)高气压 

中心气压高于四周气压的气压系统，其空间等压面的形状像山峰，图上表现

为一组闭合曲线。高气压区的气流在北半球呈顺时针旋转，称为反气旋。高压区

的底层大气向外辐散，使高空气流下沉，所以高气压地区天气晴好。 

(3)低压槽 

从低压区中延伸出来的气压较高的狭长区域，低压槽附近的天气特点和低气

压类似。 

(4)高压脊 

从高压区中延伸出来的气压较高的狭长区域，其空间等压面形状像山脊，高

压脊附近的天气特点和高气压类似。 

(5)鞍形气压区 

两个高压或两个低压组成的中间区域，其空间等压面形状像马鞍，鞍型气压

https://baike.baidu.com/item/%E7%99%BD%E8%B4%9D%E7%BD%97%E5%AE%9A%E5%BE%8B
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场刚建立的时候，风速小，风向多变，气压值较稳定，但是不久之后就可能发生

剧烈的天气变化。 

 

▲ 气压场的基本形式示意图 

8. 永久性活动中心与半永久性活动中心 

(1) 永久性活动中心：北半球海洋上的太平洋高压、大西洋高压、阿留申低压、

冰岛低压常年存在，只是强度、范围随季节有变化，称为永久性活动中心。 

(2) 半永久性活动中心：夏季陆地上的亚洲低压(低值中心在印度，又称印度低压)、

北美低压、冬季强大的西伯利亚高压和北美高压等只是季节性存在，称为半

永久性活动中心。 

 

9. 深厚系统与浅薄系统 

(1) 深厚系统：低空的某种气压形势越到高空越强。 

暖高压：在等压面上高高度中心与高温中心重合。 

冷低压：在等压面上低高度中心与低温中心重合。 

(2) 浅薄系统：低空的某种气压形势越到高空越弱，甚至与低空的气压形势相反。 

冷高压：在等压面上高高度中心与低温中心重合。 

暖低压：在等压面上低高度中心与高温中心重合。 
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▲ 不同温压场的垂直剖面图 

 气压系统具有三维空间结构，但是高空的高气压或低气压不一定对应地面的

高气压或低气压。根据压高公式
2

1
2 1

1
exp

z

z

g
p p dz

R T

 
= − 

 
 可知，气压随高度的分

布与温度有关，因此气压系统的垂直结构离不开温度场的配置密切。理解上述的

深厚系统，便可以从此角度出发。我们以暖高压为例，等温线呈现上凸，所以根

据压高公式，暖中心的等压面厚度大，而两侧温度低，等压面间厚度小；压强场

为高压，温度场引起的等压面分布与压强场是一致的，二者相叠加，所以说暖高

压是个深厚系统。 

 (还有一种理解是利用热成风，这里先不做阐述，具体可以等学完《动力气象

学》或《天气学原理》后再回来思考，其中笔者在《动力气象学》的资料中对此

做了详细的解释。) 

 

10. 标准大气(Standard atmosphere) 

 WMO 对于标准大气的定义是：“.…..所谓标准大气，就是能够粗略地反映出

周年的、中纬度状况的，得到国际上承认的，假定的大气温度、压力和密度的垂

直分布。”  

 在大气辐射和大气遥感的研究中，需要有更详细的大气模式，因此定义了 6 
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种大气模式，包括： 

· 中纬度冬季大气(Mid-Latitude Winter Atmosphere)模式 

· 中纬度夏季大气(Mid-Latitude Summer Atmosphere)模式 

· 亚极地冬季大气(Sub-Arctic Winter Atmosphere)模式 

· 亚极地夏季大气(Sub-Arctic Summer Atmosphere)模式 

· 赤道大气(Tropical Atmosphere)模式 

· 美国标准大气(1976 U.S. Standard Atmosphere)模式 

◆ 亚北极冬季大气的表面温度最低，其次是中纬度冬季大气，热带和中纬度夏

季大气的表面温度最高； 

◆ 在对流层顶，热带大气温度最低，亚北极夏季大气温度最高； 

◆ 对于所有 6 个大气模式，二次温度峰值出现在 50 公里附近，这里的亚北极

夏季温度是最温暖的，基本上等于中纬度夏季的温度，亚北极冬季的温度是

这个高度最冷的； 

◆ 1976 年美国标准大气温度廓线为这组廓线提供了有效的中值。 

 

【注】afgl: Air Force Geophysics Laboratory(AFGL，空军地球物理实验室) 

  

http://modtran.spectral.com/modtran_faq
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第三章 大气热力学基础 

1. 大气热力学中常见的几个概念 

(1) 系统与外界 

系统：所有研究的给定质量和成分的任何物质。 

外界：与系统相互作用的环境。 

系统可以划分为三类：孤立系、封闭系和开放系 

孤立系：与环境间既没有物质交换，也没有能量交换(热和功)的体系。 

封闭系：与环境间没有物质交换，但可以有能量交换的体系。 

开放系：与环境间既可以有物质交换，又可以有能量交换的体系。 

▲ 大气科学中通常将研究的系统看作封闭系，原因如下： 

① 研究的那部分空气容积足够大,其边缘与外界空气的混合对系统内部特性影

响极小，可以忽略； 

② 所研究的是被包含在大块空气中的一小部分空气，由于特性相同，混合作用

不影响该系统的特性.  

▲ 根据系统中物质的成分，又可以将系统分为(“相”指的是相态)： 

单元单相系：定质量气体、定质量液体 

多元单相系：混合气体——干空气、湿空气 

单元多相系：水和水蒸汽(单元二相系) 

多元多相系：湿空气与液态水的混合物(二元二相系)——云或雾。 

二元单相系：未饱和的湿空气——由干空气和水汽组成； 

二元多相系：包含液态水或冰的饱和空气——由干空气和水质物(水汽、液态水

和固态水的总称)组成. 

(2) 广延量和强度量 

① 广延量：其值与体系的大小及体系包含的物质的量有关，是可以累加的。如

体积、质量、能量等. 

② 强度量：其值不决定于体系的大小，在体系中任何一点都有确定的值。如压

强、温度、密度，比特性量等. 
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(3) 准静态过程和准静力条件 

 当过程进行得无限缓慢时，系统在变态过程中的每一步都处于平衡态，称为

准静态过程。处于准静态过程的系统为了维持与外界的机械平衡，系统对外界的

作用力需时刻与外界对系统的作用力保持平衡,这就是准静力条件,即 eP P=  ,其中

P 是内部压强， eP 是外界压强。 

▲ 除了准静态过程以外，还有： 

① 绝热过程与非绝热过程; 

➢ 绝热过程（adiabetic）：系统与外界只通过做功的方式相互作用（不通过

热交换的方式），使系统的能量发生变化的过程。 

➢ 非绝热过程（diabetic）：系统与外界通过热交换或同时存在着做功的方

式相互作用，使系统的能量发生变化的过程。 

② 可逆过程与不可逆过程。 

 

(4) 气块微团模型 

① 气块内温度、压强和湿度等都呈均匀分布，各物理量服从热力学定律和状态

方程； 

② 气块运动时是绝热的，遵从准静力条件，环境大气处于静力平衡状态； 

③ 气块对环境的影响可忽略. 

 

2. 热力学第一、二定律及态函数 

(1) 热力学第一定律 

 热力学第一定律不同的表述，对应的公式也有所不同。第一种表述为：“系

统吸收的热量，一部分用于系统内能的增加，一部分用于系统对外界做功。”在

这个描述中，系统这个对象是“主动”的，所以在体积功上表现为 pdV ，从而第

一定律的表达式为 

Q dU pdV = +  

另一种表述为：“系统内能的增加，一部分来自系统的吸收的热量，一部分来自
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外界对物体做的功”。在这种表述中，系统这个对象是“被动”的，所以体积功

表现为 pdV− ，从而第一定律的表达式便为 

dU Q pdV= −  

 对于等容过程，有 ( )
V

dU Q= ，从而定义定容比热容： 

( )
( )1:V

V

Q dU
C Units J K

dT dT


−= =   

对于 1mol 的物质，有摩尔定容比热容 ( )1 1

, :m
V m

dU
C Units J mol K

dT

− −=   ，对于单

位；对于单位质量的物质，有比定容比热容 ( )1 11
:v

dU du
c Units J kg K

m dT dT

− −= =   。 

 

▲ 体积功的表示方法——系统外界做功 VS 外界对系统做功？ 

 

 假设初态的体积为 V，经过一定时间后变为 V+dV（dV=sdx）,在这个过程中，

系统对外界做的功为： 

W d Fdx pSdx pdV =  = = =F x  

外界对系统做的功为 

e e e e eW d F dx p Sdx p dV =  = − = − = −F x  

前面我们提到过大气中的过程可以近似假定为准静态过程，所以有 ep p 。 

▲ 热力学第一定律的普遍表达 

 上述讨论中假设只有体积功的变化，实际上系统还可以通过其它方式做功，

例如水汽相变产生新的表面积(表面能)，这热力学第一定律的一般形式为 

dU Q A pdV = + − ( A 表示除了体积功以外的其他形式的功) 
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(2) 熵(Entropy)与热力学第二定律 

 态函数熵的定义为： 

0
0

x

x

Q
S S

T


− =   

其中，S0 是初态时的熵，S 是终态时的

熵， x0 和 x 是系统给定的两个平衡态，

积分路线沿 x0 到 x 的任意可逆过程进

行。上式表示两平衡态的熵之差与积分

路径无关，只由初、终两个平衡态确定。 

 热力学第二定律的表述还有如下两种：克劳修斯(1850)表述为：不可能把热

量从低温物体自动地传到高温物体而不引起其他变化；开尔文(1851)表述为：不

可能制造出这样一种循环工作的热机，它只使单一热源冷却来做功，而不放出热

量给其它物体，或者说不使外界产生任何变化。热力学第二定律的微观统计意义

为：一切自然过程总是沿着分子热运动的无序性增大的方向进行。 

 因此热力学第二定律的普遍表述为：从平衡态(x0)开始而终止于到另一个平

衡态(x)的过程，将朝着使系统与外界的总熵增加的方向进行，即 

0
0

x

x

Q
S S

T


−    

 对于(不)可逆过程，取(不)等号。在绝热过程中， 0aQ =  ，从而 0 0S S−  ，

即：经绝热过程后，系统的熵永不减少，经可逆绝热过程后熵不变，经不可逆绝

热过程后熵增加，这就是判断绝热过程方向的“熵增原理”。 

 对于无穷小的过程，有 

Q
dS

T


  

将前面的热力学第一定律的表达式代入，得到 

TdS dU pdV dU TdS pdV +   −  

 

(3) 焓(Enthaply) 

 焓的定义为 
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H U pV= +  

它的物理意义为：在没有其它功的条件下，系统在等容过程中所吸收的热量全部

用以增加内能；系统在等压过程中所吸收的热量，全部用于使焓增加。焓是一个

状态函数。一个系统在等压过程中达到某一温度(不论比原来温度高还是低)所需

要的能量，就是焓，这是因为在温度发生变化时，系统的内能一定会改变，同时

系统也需要对外界做功，这二者之和便是焓。 

 将焓的定义代入到热力学第一定律中得到 

dH Q Vdp= +  

由上式可知，等焓的条件是绝热和等压。再将上式代入热力学第二定律中有 

TdS dH Vdp dH TdS Vdp −   +  

 在等压过程中，有 ( )
p

dH Q= ，由此可以定义定压比热容为： 

( )
( )1:

p

p

p

Q H
C Units J K

dT T


− 

= =  
 

 

同样，对于 1mol 的物质，有摩尔定压比热容 ( )1 1

, :m
p m

p

H
C Units J mol K

T

− − 
=   

 
，

对于单位质量的物质，有比定压比热容 ( )1 11
:m

p

p

H
c Units J kg K

m T

− − 
=   

 
。 

 对于理想气体，将其状态方程代入焓的定义中，两边同时对 T 求偏导数，有 

* *

, ,

*

p V p m V

p

m

H dU
H U pV U nRT nR

T dT
C C nR C C R

 
= + = +  = +  

 
− =  − =  

上式中，因为内能 U 仅是温度的函数，所以偏导数用全导数表示，R*为普适气体

常数。考虑单位质量的气体，上述关系又可以改写为 

*
*

p V p v

m R
C C R c c R R

M M

 
− = = − = = 

 
 

R 表示比气体常数，一些对于水汽和干空气，一些常数如下： 
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▲ 为什么定压比热容要比定容比热容大一些？ 

 比热容的定义为，单位质量的物质温度变化 1K 时所需要(吸收/释放)的热量。

如下图所示，如果要让单位质量的气体温度升高 1K，相较于等容过程而言，等

压过程还需要对外膨胀做功，因此需要更多的热量来实现增温 1K 的目的。所以

定压比热容>定容比热容。 
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▲ 热力学第一定律的另一种表示方式 

考虑单位质量 

q du pd = + ； 

又已知 

vdu c dT= ， p RT pd dp RdT  =  + = ，
p vc c R− =  

代入上式有 

lnp p

p

q c dT dp c dT RTd p

c dT q dp

 

 

= − = −

= +

 

该式表明气团的温度变化由两个过程决定：(1) 吸热/放热；(2) 气压变化导致的

变温。 

 

(4) 吉布斯函数与麦克斯韦关系式 

 

 吉布斯函数的定义为： ( )G U pV TS= + − −焓 熵 ，两边取微分： 

dG dU pdV Vdp TdS SdT= + + − −  

结合热力学一、二定律导出的两个不等关系(使用其中一个即可) 
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dU TdS pdV

dH TdS Vdp

 −


 +
 

可以得到 

dG SdT Vdp − +  

对于等温、等压过程，有 0dG  (可逆的过程取“=”)，这表明在等温、等压过程

中，系统的吉布斯自由能函数永不增加，或者说系统发生的不可逆过程总是朝着

吉布斯函数减少的方向进行的。例如，系统存在两个状态 A 和 B，如果 A Bg g ，

则系统自发的过程是从状态 A 到状态 B。热力学定律和吉布斯函数只能给出相变

的方向，并不能给出相变的速率——这需要由分子运动论以及扩散理论得到。 

 

3. 水的相变与相平衡(Equilibrium)（返回开尔文方程的推导） 

 在热力学第二定律中，对于无穷小的可逆过程，有 

0
q

ds du pd Tds
T


=  + − =  

可逆过程有：气团绝热膨胀及压缩；卡诺循环；水汽凝结及液态水蒸发；水汽凝

华及冰相蒸发；冰相和液相的转化；可逆的化学反应等。下面将结合吉布斯自由

能讨论水的相平衡和相变问题。 

 如下图所示的空间与系统，水汽和水系统应该满足如下关系式： 

0du ed Tds

g u e Ts





+ − =


= + −
(均考虑单位质量的物质) 

达到相平衡时，应该有 se e= ；此时也有热平衡，即液相与气相的温度相同且不

随时间变化；同时，整个系统的压力也不随时间变化，没有机械功，因此整个系

统处于等温等压状态，从而 

0s

s

du e d Tds

g u e Ts





+ − =


= + −
 

对第一式积分有 

0
V

s
L

du e d Tds+ − =  
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两相处于平衡态时，系统为等温等压，所以 ,se T 为常数，上式又可以写为 

( ) ( ) ( )

( ) ( )

0V L s V L V L

V LV Ls su

u

e Ts u e Ts

u e T s s

g g



 



+

− + − − − =

+= − =−

 

即达到相平衡时，两相的吉布斯自由能相等(对于不同条件下的相平衡，吉布斯

自由能不相等)。 

 

 在上图中，若没有达到相平衡，则 ,s V Le e g g  ，但是液态水的吉布斯自由

能与液态水表面的饱和水汽的吉布斯自由能相等，即 

L satg g=  

因此环境水汽与液态水的吉布斯自由能之差为 

V L V satg g g g− = −  

根据二者之差>0 还是<0 可以判断相变的方向。 

 

4. 克拉伯龙 -克劳修斯方程 (Clausius-Clayperon Equation)及基尔霍夫方程

(Kirchhoff Equation)的导出 

 下面利用相平衡推到克拉伯龙-克劳修斯方程。前面在定义吉布斯函数的时

候，对于可逆过程，考虑单位质量的物质，有 

dg sdT dp= − +  

该式表明吉布斯自由能的变化是由系统的温度和饱和水汽压的变化决定(实际上

水汽压也是由温度决定)。 
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 在温度为T0的相平衡态1时，有 V Lg g= ，经过一定时间后，温度变为T0+dT，

达到相平衡态 2，水汽和水的吉布斯自由能改变分变为 ,V Ldg dg ，且 

V V L Lg dg g dg+ = +  

从而可以得到 V Ldg dg= ，将全微分进行展开，有(因为最终目的是求饱和水汽压

随温度的变化，后面的表达式中便将压强 p 替换成了 es) 

V V V s

L L L s

dg s dT de

dg s dT de





= − +


= − +
 

整理可得 

V V
s V L

V L

s L L ss dT de s dT d
de s s

dT
e





− + = −

−
 =

−
+  

 下面先介绍一下相变潜热(Latent Heat)的概念。潜热是物质在等压相变(固、

液、气之间的相态变化)过程中吸收或释放出的热量。在等压相变过程中，系统热

量的变化就是焓的变化。潜热根据不同的相变过程也称之为汽化焓、升华焓和熔

解焓。以水物质为例，对于蒸发过程，系统的(比)汽化潜热(单位：J/g、J/kg)为 

( )v w
v v w v w v w

H H
L h h u u p

m
 

−
= = − = − + −  

同样，可以得到(比)升华潜热、(比)熔解潜热 ( ),s v i f w i s v fL h h L h h L L L= − = − = + 。

(三个过程的单词：vaporization[condensation], sublimation, freezing[fusion]) 

 利用 V Lg g= ，有 
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V V V
V L v

V LL L Lu p Ts u p Ts
h h L

s s
T T

 + −
−

− == − =+   

相对于水汽的比体积，水的比体积可以忽略(显然在相同的空间中，对于相同质

量的水汽和水，水汽的体积要远比水大)即 V L  ，从而 

s V L v

V L V

de s s L

dT T  

−
= =

−
 

将水汽的理想状态方程 s V ve R T = 代入上式，积分路径取 ( ) ( )0 0, ,s se T e T→ ，其中

( )0 0273.15 , 6.107sT K e hPa= = ，得到 

( ) ( )

0 0
2

0

0

1 1
ex

n

p

1
l

s

s

e T
s v v

s s
e T

v v

v
s s

v

de L L
e d e d

dT R T R

L
e T e T

R T T

T

 
=  = −  

 

  
= −  

  



 

 

上述是由 Clapeyron 首先得到, 并由 Clausius 用热力学理论导出的, 所以叫克拉

珀龙－克劳修斯(Clapeyron-Clausius)方程(以后简称 C-C 方程)，但是需要注意的

是，在推导 C-C 方程时，我们考虑的时纯水汽、平面的情况。另外，我们把汽化

潜热 Lv 看成了常数进行积分，但实际上水的汽化潜热也是温度的函数，这就是

基尔霍夫(Kirchhoff)方程。 

, ,
v v w

p v p w

L h h
c c

T T T

  
= − = −

  
 

由 实 验 数 据 导 出 的 简 单 表 达 式 为 ： 2323vdL

dT
= − ， 在 0 ℃ 时 ，

( ) 60 2.5 10 /vL J kg= ℃ ，积分后有 

62.5 10 2323vL t=  −  

t 的单位为℃，上式表明随着温度的升高，汽化潜热减小。随着温度的升高，液

相与气相之间的能量差异越小，从而发生汽化的时候释放的热量也减小。 

 下面我们再来讨论一下水汽相变的问题。对于水汽，其单位质量的吉布斯自

由能可以表示为 

dg de sdT= −  

对于等温下的相变过程(水汽与液态水的温度相同)，上式可写为 
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dg de=  

将水汽状态方程代入，有 lnvdg R Td e= ，从而得到气液两相的吉布斯自由能之差： 

lnV L V sat v

s

e
g g g g R T

e
− = − =  

上式可以看出，当𝒆 > 𝒆𝒔时，𝒈𝑽 > 𝒈𝑳，由气相向液相转变，即发生凝结；当𝒆 <

𝒆𝒔时，𝒈𝑽 < 𝒈𝑳，由液相向气相转变，即发生蒸发(注意系统发生的过程向吉布斯

自由能减小的方向发展)。同理，我们可以得水汽与冰相的吉布斯自由能之差 

lnV i v

i

e
g g R T

e
− =  

进而可以得到液态水与冰相的吉布斯自由能之差的表达式为 

( ) ( ) ln ln ln s
V i V L L i v v

si s i

ee e
g g g g g g R T R T

e e e

 
− − − = − = − = 

 
 

对于平冰面和平液面，由 C-C 方程可得 

( ) ( ) ( ) ( )0 0

0 0

1 1 1 1
exp , expv s

s s si si

v v

L L
e T e T e T e T

R T T R T T

      
= − = −      

      
 

从而 

( )

( )
( )0

1 1

0

0

ln ln

v s

v

L L

R T T fs

s f v

si v

Le T T T
e L L L

e T R T T

   −
−   

    
−

= = = +  

Lf 为水的冻结潜热(Latent Heat of Freezing)，故液态水与冰相的吉布斯自由能之

差为： 

( )

( )
( )0

0

ln
fs

L i v

si

Le T
g g R T T T

e T T
− = = −  

当𝑻 > 𝑻𝟎时，𝒈𝑳 < 𝒈𝒊，由冰相向液相转变，即发生融化；当𝑻 < 𝑻𝟎时，𝒈𝑳 > 𝒈𝒊，

由液相向冰相转变，即发生冻结。当研究冰晶的生成过程时，因为温度 T 低于

273.15K，T0-T 一般被称为 supercooling (过冷却度)，即温度比 273.15K 还要低多

少。 

  



《大气物理学》学习参考资料 

 44 

【注】本页为图片最开始整理的时候制作，更新时予以保留，符号可能与更新的

部分有所差异，仅供读者参考推导逻辑。 

 

关于上图中
p p

h
T

T T




    
= −   

    
的推导： 
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5. 干绝热过程(Dry Adiabatic Process)及公式的推导 

▲ 绝热过程：严格的说，空气能通过湍流交换、辐射和分子热传导作用与环境

发生热量交换，故不是绝热的，但是对于空气的垂直运动，由于气压随高度

变化很大，使得气块的温度在短时间内就能发生很大的变化，在此过程中的

热量交换对空气产生的影响很小可以忽略，认为气块的垂直运动是绝热的. 

(1) 干绝热过程：未饱和湿空气(无相变)参与的绝热过程. 

▲ 干绝热过程是可逆的，绝热过程的温度改变完全由环境气压改变决定. 

(2) 公式推导 

· 热力学第一定律，且绝热过程 0q = ： 0pq c dT dp = − =  

· 根据状态方程替换空气比容(比体积)：
p

dT R dp

T c p
=  

· 做积分运算，有：
0 0 p

T p R
Poisson Equation

T p c




  

= =    
   

——  

▲ 关于 的计算： 

在求 之前，先来讨论一下湿空气的定压比热容的求法。湿空气的定压比热

容可按组分 ix 进行计算(王兴华，2013)： 

,

, , , ,

,

1
p vv

p w d p d v p v d p d

d p d

cx
c x c x c x c

x c

 
= + = +   

 
 

上式中各种符号的含义为： ,p wc 表示湿空气的定压比热容， , ,,p d p vc c 分别表示干

空气和水汽的定压比热容， ,d vx x 分别表示干空气和水汽的质量分数(且满足

1d vx x+ = )，这样，上面的式子可以继续化简为： 

, , ,

, , ,

, , ,

, ,

, ,

, ,

1
1 1 1

1

1
= 1 1

1

p v p v p vv d v
d p d p d p d

d p d d v d p d p d

p v p v

p d p d

p d p d

c c cx x x
x c c c r

x c x x x c r c

c cr r
c q c q

r c c

     
+  =  +  = +           + +     

    + −
+  = + −       +      

 

查表可知： ( ) ( ), ,1004.07 / , 1850 /p d p vc J kg K c J kg K=  =    
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于是可以得到干、湿空气定压比热容之间的关系式： 

( ), , 1 0.84p w p dc c q= +  

 于是，湿空气的
( )

( ), , ,

1 0.806 287.05
0.286

1 0.84 1004.07

dv d

p v p d p d

R qR R

c c q c


+
= =  = 

+
 

(3) 干绝热温度递减率 

前面在讨论焓的时候有提到干静能 ( )pc dT + 且满足 ( )pd c dT q+ = ，在

干绝热过程中，有 0q = ，于是有 ( ) 0pd c dT + = ，即在干绝热过程中，干静力

能是守恒的。两边分别对 Z 求导数(即两边同时除以dZ )可得： 0p

dT d
c

dZ dZ


+ = ，

又因为
0

d
g

dZ


= ，所以有 0

p

gdT

dZ c
= −  

令
d

dT

dZ
 = − ，称 d 为干绝热温度递减率，其值为： 

( )
0 0 0

, ,d ,d

9.80665
/ 9.76 / 9.8 /

1 0.84 1004.07
d

p w p p

g g g
K km K km K km

c c q c
 = =  =  

+
 

▲ 为什么环境温度递减率( 6.5 /
z

K km
T


− =


)要比干绝热温度递减率小? 

干绝热过程的前提条件是水汽未饱和，在实际的大气垂直运动过程中，随着

气块的上升，饱和水汽压会下降，上升到一定程度时，就会有水汽的相变，

从而释放出潜热，并对周围环境空气产生影响，使得空气整体的温度下降程

度有所减缓。 

 

6. 干绝热过程中的露点温度变化与抬升凝结高度 

(1) 干绝热过程露点温度的变化 

· 气块经历干绝热过程时露点温度与水汽压之间存在函数关系(由克劳修斯-克

劳修斯方程也可以知道)，即： d ddT dT de

dz de dz
=  

· C-C 方程的表达式为：
2

v

v d

Lde e

dT R T
=  

· 气块中实际水汽压的表达式为： ve p=  ( v 为水汽的摩尔分数，在干绝热过
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程中保持不变)，对该式两边取对数再对 z 求导，有：
1 1de dp

e dz p dz
=  

· 于是可以得到：
2

d v d

v

dT gR T

dz L p


= − ，又

1

d vp R T


= ，所以

2

d v d

v d v

dT gR T

dz L R T
= −  

若取 280 , 288d vT K T K= = ，则有 1.8 /ddT
K km

dz
 −  

(2) 抬升凝结高度(Lifting Condensation Level, LCL) 

从上面的结果可知，露点温度的垂直减温率小于干绝热过程的垂直减温率，

并且由于 dT T ，所以在某一高度，必会有 dT T= ，此时将会发生凝结， dT T=

时的高度称为 LCL 

 

▲ 抬升凝结高度的估算方法 

设 0T 和 0dT 分别为地面的气温和露点温度，根据公式： 

( ) ( )

( ) ( )

2

0 0

2

0 0

0.98 10

0.18 10d d

T z T z z

T z T z z

−

−

= −  −

= −  −
 

解得
( )

( ) ( )0 0 0 0 02

1
125

0.98 0.18 10
LCL d dz T T z T T

−
= − +  −

− 
 

 实际的云底经常比估计的抬升凝结高度要高，主要是因为：(1) 气团在上升

过程中不是完全绝热的，与周围的较干空气有混合；(2) 有些气团不是从地面开

始上升，而是从更高的高度(水汽含量相对较小)开始上升。 

 

7. 位温(Potential Temperature)及其应用 
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(1) 位温的表达式 

将泊松方程进行改写(积分状态由 ( ),p T 到 ( )00 ,p  )： 00p
T

p




 

=  
 

 

▲ 上式中的 00p 为标准气压，通常取 1000hPa， ,T p为气块所具有的温度以及其

所在位置的气压， 0.286d  =  

(2) 位温的物理意义 

空气块干绝热膨胀或压缩到标准气压时所具有的温度 

(3) 位温的应用及其特点 

位温是具有保守性的物理量，即一个气块的位温不随气块所处的高度或压强 

的改变而改变，而温度是非保守性的物理量，会随着气块的位置或压强的改变

而变化。与温度相比位温是一种稳定的示踪物，方便我们追溯气块或气流的源

地及研究他们以后的演变。如果气团的位温不守恒，则可能是：气团与环境有

能量/质量交换，或者气团内有相变。 

位温与热量的关系：空气块受热位温上升，空气块放热时位温降低，干绝热

过程位温保持不变即具有保守性，因此称位温是具有保守性的物理量，位温的保

守性便于研究气块或气流的来源及演变。  

位温的垂直分布：在对流层内，一般大气的垂直减温率小于干绝热减温率，

所以位温随高度增加而增加。 
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▲ 证明在干绝热过程中位势温度守恒 

对位温的表达式两边取对数： 

( )00ln ln ln ln
p

R
T p p

c
 = + −  

两边取微分 

ln ln ln
p p

R d dT R dp
d d T d p

c T c p





= −  = −  

而干绝热过程有 0
p

dT R dp

T c p
− = ，从而 0 0

d d

dz

 


=  = ，即干绝热上升或下降时

气团的位温守恒，位温不随高度变化。 

▲ 位温的垂直分布 

对位温的表达式两边取对数，然后对 z 求导，有 

1 1 1 1
v

T p

z T z p z T T

 




  
= − = −  +

  
 

于是 ( ) ( )v d
z T T

  
 


= −  −


，在对流层内，一般情况下环境的垂直减温率

d  ，所以 0
z





，即位温是随高度增加而增加的。 

 

8. 等压非绝热过程——露、雾的形成 

 在前面介绍大气湿度的表示方法时，我们提到了露点和霜点，在这里我们进

一步对这两个概念进行理解，并延伸出其他的知识点。 

 在等压冷却过程(此处的等压过程应理解

为指气压变化往往比温度的变化缓慢，幅度也

较小)中，气团没有相变的发生，所以 q、e、r

都保持不变，但是饱和水汽压𝑒𝑠(𝑇)却因为温度

的降低而减小，当𝑒𝑠(𝑇) = 𝑒时，空气达到饱和，

继续降温就会有相变发生，此时对应的温度称

为露点𝑇𝑑，如果是对于冰面饱和，则称为霜点

𝑇𝑓。需要强调的是，如右图所示，O 是三相点，

固 

液 

气 
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M(𝑇1, 𝑒1)代表了空气的状态，如果等压降温过程中，相变的发生在 0℃以下，将

先达到霜点（凝华），再达到露点（凝结），这是因为在 0℃以下水面的饱和水汽

压比冰面饱和水汽压大所导致。 

 应该指出，在极为纯净的大气中，凝结和凝华过程都不易发生，有可能达到

过饱和过程，但是因为实际大气中凝结核的存在，使得凝结和凝华过程得以发生。 

 其中，凝华及冻结过程稍有不同，若有冰面存在，则气温降到霜点的时候水

汽或者水就会在冰面上凝华和凝结；若不存在冰面，即使大气中存在少量的冰核

也不容易发生凝华和凝结，必须降低到更低的温度才有可能，因此在等压降温过

程中，一般不是先在霜点发生凝华，而是在𝑇𝑓与𝑇𝑑之间保持对冰面的过饱和，等

降到露点时再凝结成水。 

(1) 温度露点差与相对湿度的关系 

 经常可以由温度露点差估计大气的相对湿度，或者利用相对湿度去估计温度

露点差，主要原理还是 C-C 方程。 

( ) ( )

( ) ( )

( )

( )

0

0

0

0

1 1
exp

1 1
exp

1 1
exp

v
s d s

v d s d v

s v d
v

s s

v

L
e T e T

R T T e T L
RH

e T R T TL
e T e T

R T T

   
= −  

        
 = = −  

         
= −  

   

 

对上述方程两边对数，有 

( )2

1 1
ln v v

d

v d v

L L
RH T T

R T T R T

 
= −  − 

 
 

(2) 露点和霜点的关系 

 结合上一页的水汽三相图， 𝑒0表示三相点 O 对应的水汽压，用𝑒1表示露点

D 和霜点 F 的水汽压，将 C-C 方程分别用于从 D 到 O 的汽化过程以及 F 到 O 的

升华过程，有： 

001

0 0 0

ln
fv d s

v d v f

T TL T T Le

e R T T R T T

−−
= =  

 令 0 0,d d f ft T T t T T= − = − ，则可以得到露点与霜点的关系为 d d s s

f f v v

t T L L

t T L L
=  。

考虑到潜热随温度的变化，常用平均潜热代替，取-10℃的潜热作为典型值，有 
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9

8

d s

f v

t L

t L
   

(3) 温度露点差与人体舒适度 

 在相对高的气温条件下，因为大气中水汽含量的不同，人体会感到不同的舒

适度。假设人体皮肤温度等于气温𝑇𝑎，皮肤的蒸发通量正比于饱和水汽压与实际

水汽压之差，即 ( )s ae T e − ，而 

( ) ( ) ( ) ( )( )1s a s a s d s ae T e e T e T e T RH− = − = −  

根据 C-C 方程，我们有 ( ) ( )exp expv
a d a d

v a d

L
RH T T C T T

R T T

 
= − − = − −    

 
，在 300K

左右的温度下，C~0.05，因此可以对上式进行一阶 Taylor 展开，得到 

( ) ( ) ( )( ) ( )1 a d s a s a a d a dRH C T T e T e Ce T T T T T − −  − = −  −  

 上述结果表明，皮肤的蒸发量正比于温度露点差，因此在高温情况下，当温

度露点差较大时，皮肤蒸发量大，感觉相对舒适；而当温度露点差较小时，皮肤

上的汗水不能很快蒸发掉，因而感到不适。 

(4) 雾中液态水含量的估计 

 夜间辐射冷却，形成辐射雾；或暖湿气流流过冷的下垫面，会逐渐冷却形成

平流雾。雾的形成也是空气等压冷却凝结的产物。在这个过程中，一方面空气因

为失去热量而降温，另一方面，凝结释放的潜热又加热了空气，使冷却过程减缓，

根据热力学第一定律，有 

0dp

p pq c dT dp q c dT  == − ⎯⎯⎯→ =  

此时的热量变化来自两个部分：辐射/平流冷却；凝结潜热的释放，因此又有 

rad v sq q L dq = −  

 上式中，𝑑𝑞𝑠为凝结后的饱和比湿与开始凝结时的饱和比湿（即原来的比湿）

之差（饱和比湿随温度减小） 

( ) ( ) ( )0 0 0 0s s sdq q T dT q T dT= + −    

𝑇0为开始凝结的温度即露点，而−𝑑𝑞𝑠则表示了单位质量空气的凝结水量。利用
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s
s

e
q

p


 以及 C-C 方程，得到 

2

s v s
s s

v

e L e
dq d de dT

p p p R T

   
 = = 

 
 

考虑随时间的变化，可得到如下的表达式 

22

2

p vrad v s rad v s
p

v v s

c R Tq L e q L dedT
c

dt p R T dt dt L e p dt

     
= + = +    
   

 

因此，如果测得等压冷却过程中的气压和温度的变化（如昼夜温差），就可以估

算单位质量空气在冷却过程中释放的热量；反之如果能够估计等压冷却过程中的

热量损失（如辐射冷却），利用上式也可以计算温度和饱和水汽压的变化（需要

用有限差分代替微分）。 

 雾中液态水含量𝑑𝜌𝑤的估计，可根据凝结过程中终、初两态的饱和水汽密度

差得到 

2 2

1 1
1s s s s v

w v

v v v v

e de e dT e L
d d d dT

R T R T T R T R T
 

    
= − = − = − − = − −    

     
 

假设 T=300K，则 20v

v

L

R T
= ，于是上式可以忽略第二项，得到 s

w

v

de
d

R T
 = − ，代入

前面的表达式中，有 

2 3

p vrad v v w

v s

c R Tq L R T d

dt L e p dt

   
= − +  
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9. 温湿参量之——(等压绝热过程)相当温度和湿球温度 

 

假定系统最初由 dm 克干空气 tm 克水(或悬浮水滴)组成，因水滴在其中蒸发,

使系统内有干空气 dm 克、水汽 vm 克和液态水 ( )t vm m− 克。在等压绝热过程中，

焓也是相等的。两种极端情况： 

① 假设系统经过等压绝热凝结过程成为干燥空气，水汽全部凝结并放出潜热使

空气升温，空气的最终温度应为： 

, ,

V V
e

p d p d

L r L r
T T T

c c


= + = +  

eT 称为(等压)相当温度(Equivalent Temperature)。但是，由于在绝热的孤立

系中，水汽未饱和时不可能自动凝结，只会自动蒸发，故自然界中并不存在

等压绝热凝结过程。类似于位温的定义，可以根据等压相当温度定义等压相

当位温： 1000
e eT

p




 

=  
 

。容易证明：在干绝热过程中，等压相当位温是守恒
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的。
1000 1000

1 1v v v
e e

p p p

L r L r L r
T T

p c T p c T T c

 


  

      
= = + = +  +         

      
 

② 假设系统由等压绝热蒸发过程达到饱和，此时液态水尚未蒸发完，温度已不

再下降，此时有： 

( )

, ,

V s wV
w

p d p d

L r TL r
T T

c c
+ = +  

 wT 称为(等压)湿球温度(Wet-bulb Temperature)，它表示在等压绝热蒸发过

程中，系统内的液态水蒸发使空气降温而达到的饱和时空气所具有的温度，它是

这个过程中的最低温度。根据上式可以导出水汽压的另一种求法：(利用
e

r
p


 ) 

( ) ( ) ( ) ( ),p d

s w w s w w

V

c p
e e T T T e T Ap T T

L
= − − = − −  

 

 我们从热力学第一定律的角度来理解这两个温湿参量。根据𝛿𝑞 = 𝑐𝑝𝑑𝑇 −

𝛼𝑑𝑝，在等压绝热过程中，气团与环境无热量交换，但是气团内部存在凝结潜热，

所以𝛿𝑞 ≠ 0，即𝛿𝑞 = −𝐿𝑣𝑑𝑟(混合比的变化)，结合𝑟 ≈
𝜀𝑒

𝑝
，得到表达式 

( ) ( ) ( )0 0 0
v

p v

L
c T T L r r e e

p


− = − − = − −  

对于湿球温度，上式又可写为 

( ) ( ) ( )0 0 0
v

p w v s w s w

L
c T T L r T r e T e

p


− = − = −        

根据上式，结合下图用来理解露点、湿球温度和相当温度。 



《大气物理学》学习参考资料 

 55 

 

▲ P 点表示气团的初始特性 

◼ 露点：等压降温过程中水汽含量不变，水汽压也不变。 

◼ 湿球温度：等压降温过程中水汽增加，直到大气中水汽达到饱和；水汽压随

温度降低而线性增加。 

◼ 相当温度：等压凝结的过程中水汽减少，直到为水汽全部凝结；水汽压随温

度升高而线性减小。 

 

▲ 关于湿球温度的几个补充 

(1) 在等压绝热过程中，系统的水汽含量是变化的， 这说明等压湿球温度是与露

点有区别的(湿球温度比露点温度高)。 

(2) 当实际大气未饱和时， 湿球温度实际上是蒸发液态水，使得未饱和空气达到

饱和时的温度（类似于露点）， 所以𝑇 − 𝑇𝑤的大小反映了蒸发水汽的多少。 

(3) 在气团上升的过程中，根据 ( ) ( )0 0p w v s wc T T L r T r− = −  ，气团初始的温度和

混合比都下降，由此可以推断湿球温度也下降。 

(4) 云中的降水粒子下落到云底以下时，出现蒸发而使周围空气冷却，若周围空

气达到饱和，其温度等于湿球温度。湿球温度低于环境大气的温度。因此在

零度层，粒子还未融化; 需要继续下落到湿球温度为 0 度的那一层，才开始

融化。所以一般预报员还要关注湿球温度为零度的那一层。环境水汽越多，

湿球温度的零度层越接近温度的零度层。 

 

▲ 湿球温度温度计的工作原理与湿球温度的计算 

 首先来了解一下湿球温度计的工作原理：采用两个完全相同的温度表并以垂
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直或水平方式安置在相同的环境中，在其中一个玻璃温度表球部用吸饱水的纱布

包裹着就成为湿球。当湿球周围空气未饱和时，纱布上的水分必然会蒸发并使周

围空气降温；当空气达到饱和，当流经湿球的空气提供的热量与水分继续蒸发维

持饱和状态所需损耗的热量相等时，就达到定常，此时湿球温度表上显示的温度

就是湿球温度。 

 这个热力学系统是由流经湿球的一定(任意的)质量的空气和从纱布蒸发出

来的水分所组成的。用实测湿球温度代替理论湿球温度，在通风良好的条件下,

其误差很小。湿球温度是暴露在空气流中的湿球达到蒸发平衡时的温度；而露点

温度是指水汽从空中开始凝结时所对应的温度。 

 理论上在压强、温度确定的情况下，用露点和湿球温度计算相对湿度是一样

准确的。Python 有一个 atmos 工具包，提供了求解湿球温度的计算(感兴趣的同

学可以继续深入学习一下代码的原理)： 

from atoms.calc import wet_bulb 

Tw = wet_bulb(T, RH, P) 

 可见，湿球温度的计算依赖于干球温度、气压和相对湿度。那么一般只用干

湿球温度计的时候怎么求相对湿度呢？除了采用前面的湿球理论去求外，笔者去

查了一下， 另一种思路是：利用湿球温度与露点温度的经验关系

（ ( )0.05d w wT T T T− − ）求出露点，然后利用 C-C 方程求实际水汽压和饱和水汽

压，进而求出相对湿度。 
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10. 湿绝热过程及公式推导 

(1) 湿绝热过程 

 

▲ 可逆的湿绝热过程和假绝热过程是设想的两个极端情况,实际过程往往是处

于两者之间.由于可逆的湿绝热上升过程和假绝热上升过程差别很小，所以常

统称为湿绝热上升过程。从下图可以看出，在低层，假绝热过程与可逆绝热

过程的差异很小，因为没有涉及水汽的相变，而到对流层的中高层，两种过

程的差异开始显现，主要是凝结水保留在气团内或者落出气团造成的减温率

差异。 

  可以用假绝热过程近似地代表可逆湿绝热过程，即近似认为不含液态水

 的气团与含有液态水的气团比热相同，亦即近似认为假绝热过程的减温率和

 可逆湿绝热过程的减温率相同(统称为湿绝热减温率)。 

 

【注】在气块上升过程中，可逆绝热过程和假绝热过程的差异是可以忽略的，但

在下降过程是有显著差异的。可逆饱和绝热过程的气块在下降时，仍按可逆饱和

绝热过程下降，直到达到抬升凝结高度后再按干绝热下沉；而假绝热过程的气块

下沉则只沿干绝热过程下沉。 
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(2) 含液态水饱和湿空气的熵及微分方程 

 

▲ 对于可逆绝热过程——因为绝热可逆，所以此过程是等熵的，所以有 

( ), ln ln 0v s
p d t w d d

L r
c rc d T R d p d

T

 
+ − + = 

 
 

▲ 对于假绝热过程，虽然在上升过程中液态凝结水立即降落，但释放的潜热仍

留在气块中，可近似认为是绝热过程，所以熵近似不变，但是因为没有液态

水(即𝑟𝑤 = 0)，从而表达式为 

( ), ln ln 0v s
p d s w d d

L r
c r c d T R d p d

T

 
+ − +  

 
 

▲ 一般来讲，大气中水汽与液态水的混合比分别为𝟏𝟎 𝒈 𝒌𝒈⁄ , 𝟏 𝒈 𝒌𝒈⁄ ，所以有

𝑟𝑡𝑐𝑤, 𝑟𝑠𝑐𝑤 ≪ 𝑐𝑝,𝑑，于是两种绝热过程均可以用一个方程来表示 

, ln ln 0v s
p d d d

L r
c d T R d p d

T

 
− + = 

 
 

 若将上式中的𝐿𝑣看成常数，且忽略高阶小量
𝑟𝑠𝐿𝑣

𝑇2
𝑑𝑇后，上式可进一步化简为 

, ln 0p d d d v sc dT R Td p L dr− +   

 该式即为常用的讨论饱和气块上升时的热量方程，这三项分别代表了显热、

膨胀功和潜热。 
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(3) 湿绝热减温率 

 

▲ 湿绝热减温率与干绝热减温率的关系也可以由热力学第一定律来推出 

 已知 pq c dT dp = − ，其中 v w v sq L dr L dr = = − ，于是 p v sc dT dp L dr= − ，两

边分别对 z 微分，有 

s v s
p v

p p

dr L drdT dp dT g
c L

dz dz dz dz c c dz
= −  − = +  

从而得到干湿绝热递减率之间的关系为 

v s
s d

p

L dr

c dz
 = +  

而随着高度的增加，饱和比湿减小，即
𝑑𝑟𝑠

𝑑𝑧
< 0，从而湿绝热过程的减温率要小于

干绝热过程的减温率。 

 

(4) 假相当位温(Potential Pseudo-equivalent Temperature)及其应用 

① 公式的推导 

· 湿绝热过程的比熵微分方程为 , ln ln 0s V
p d d d

r L
c d T R p d

T

 
− + = 

 
 

· 干空气位温与熵的关系 , ,ln ln lnp d d d p d dds c d T R p c d = − =  
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· ,

, ,

ln 0 ln 0 ln exps V s V s V
p d d d d

p d p d

r L r L r L
c d d d d const

T c T c T
  

     
+ =  + =  =                

 

定义
,

exp s V
se d

p d

r L

c T
 

 
=   

 
为假相当位温。 

② 物理意义 

 湿空气块干绝热上升达到饱和状态后，假绝热上升，直到水汽全部凝结，再

干绝热下降到 1000hPa 时应具有的温度。假相当位温实际上是饱和气块上升过

程中，水汽凝结所释放的潜热加热空气后达到的位温，即气块绝热上升达到𝑟𝑠 →

0的位温值。 

 

 气团绝热膨胀降温，直到所有的水汽都凝结成液态水，并从气团中落出，再

绝热压缩到初始气压时，气团所具有的温度𝑇𝑠𝑒称为绝热相当温度，也称假相当温

度。类似于位温和温度的关系，假相当位温和假相当温度之间的关系为 

, , , ,

exp exp 1
1000 1000

d d

p p

R R

c c
s V s V s V s V

se se d

p d p d p d p d

r L r L r L r Lp p
T T T T

c T c T c T c
 

        
= = =  + = +                     

 

这与前面的等压相当温度具有相同的表达式，主要区别在于比热容𝑐𝑝取值的不同。

等压绝热凝结过程中液态水未脱离系统，所以𝑐𝑝 = 𝑐𝑝,𝑑(1 + 0.84𝑞)。因此，绝热

相当温度(假相当位温)要略大于等压相当温度(等压相当位温)（也可以理解为，

绝热膨胀过程中，液态水落出气团使得气团的比热有所减小，所以整个系统的可

以升温更多），一般可近似认为相等。 
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③ 特点及应用 

假相当位温在干、湿绝热过程中均是保守的。由于假相当位温的保守性,天气

学上常用它作气团和锋面的分析。 

▲ 湿绝热过程中的位温变化 

 根据
,

ln ,V v
d s s

p d d

L m
d dr r

c T m
 = − = ，可知湿绝热过程中如果水汽凝结，则系统

的位温增加；如果液态水蒸发，则系统的位温减小，即位温不守恒。 

▲ 饱和气层中假相当位温的垂直变化 

 对假相当位温的表达式两边取对数然后对 z 求偏导 

2

,

ln ln 1se d v s s s
s

p d

L r r rT
r T

z z c z T z T T z z

            
= + = −      

           
 

令𝜃𝑑 ≈ 𝜃，并略去𝑟𝑠
𝜕𝑇

𝜕𝑧
项，有 

,

ln lnse v s

p d

L r

z z c T z

  
 +

  
 

已知位温的垂直变化表达式为
𝜕ln𝜃

𝜕𝑧
=

1

𝑇
(𝛾𝑑 − 𝛤)，且𝛾𝑠 = 𝛾𝑑 +

𝐿𝑣

𝑐𝑝

𝑑𝑟𝑠

𝑑𝑧
(

𝑑𝑟𝑠

𝑑𝑧
≈

𝜕𝑟𝑠

𝜕𝑧
)，于

是得到 

( )se se
s

z T

 



 −


 

在饱和气层中，如果气层的减温率𝛤 = 𝛾𝑠，则该层内假相当位温是一个常数。对

于未饱和的湿空气块，仍可以用假相当位温的表达式计算，不过式中的𝑇应该是

干绝热达到凝结高度时的温度𝑇𝑐以及饱和混合比𝑟𝑠 (与初始的混合比相同)，即

,

exp s v
se d

c p d

r L

T c
 

 
=   

 
。而在干绝热过程中，位温和混合比都是保守量，且抬升凝结

高度处的温度又是确定的，因此对于未饱和的湿空气，假相当位温也是不变的。 

 

(5) 假湿球温度(wet-bulb pseudo-temperature)和假湿球位温(wet-bulb pseudo 

potential temperature) 
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空气由原来的状态 A 沿干绝热线上升，到达抬升凝结高度 C 后再沿假绝热

线下降到原来的气压处 B，则 B 处的温度即为假湿球温度或称绝热湿球温度，以

swT 表示。假湿球位温 sw 就是将假湿球温度 swT 沿着假绝热线降到 l000hPa 处

所具有的温度。显然，假湿球位温在干绝热和湿绝热过程中都是保守的。 

 

11. 焚风（Foehn Wind） 

 焚风是指气流过山以后形成的干而暖的地方性风，最初专指阿尔卑斯山区的

焚风。从地中海吹来的湿润气流到达阿尔卑斯山南坡，受到山脉的阻挡而逐渐 

爬升，水汽凝结且部分降落，气流过山后下沉增温，形成焚风。山脉北麓的气温

比南麓同高度处平均约高 10~12℃，相对湿度平均下降 40~50%。现在，凡是过

山形成的干热风都已经泛称为焚风（例如北美落基山东坡、我国天山南麓乌鲁木

齐等地、大兴安岭和太行山的东麓）。焚风干而暖的气流在寒冷季节能促使冰雪

溶化，在温暖季节能促使作物早熟。但是若焚风过强，也可使植物干枯而死，并

且容易引发森林火灾。 

 焚风的形成原理可以用假绝热过程的原

理来解释。潮湿的空气流经山脉被迫抬升，达

到凝结高度后水汽凝结形成云。气流继续上

升，其温度按照假绝热减温率变化，凝结出水

分部分甚至全部降落。气流过山后，再按照干
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绝热过程下沉或者先通过湿绝热下沉将剩余的水分蒸发完后再干绝热下沉，到达

山脚后形成干而热的风。 

 下面给出一个焚风效应的理论计算案例（下图所示）。 

 

 在该案例中，原版的英文教材中给定环境大气的垂直减温率为 8K/km，所以

可以看到图中左边的环境温度 1000m 之间相差 8℃。 

(1) 山脚下：已知𝑇 = 20℃, 𝑇𝑑 = 12℃，根据 C-C 方程，可以求得相对湿度为 

( )
( )

( )

12 14.016
100% 60%

20 23.371s

e T hPa
S RH

e T hPa

=
= =  =

=

℃

℃
 

 比湿为 

0.622 14.016
8.72

1000

e hPa
r g kg

p hPa

 
 = =  

 干绝热过程中的位温为 

0

0.286

1000
exp 1000 exp 882.5 ,

8000

1000
293.88

z m
p p hPa hPa

H m

T K
p



   
= −  −    

   

 
= = 

 

 

(2) 通过如下公式来计算抬升凝结高度(LCL)及对应的温度(𝛾𝑑, 𝛾𝐷分别表示干绝

热过程的减温率和露点的减温率) 



《大气物理学》学习参考资料 

 64 

( )

( )

( ) ( )( )

( )

1
125 :

0.008

:

LCL s ds s ds
s d LCL

ds d s Dd ds D LCL
LCL

d D

z T T T T units m
T z T z

T TT z T z T units



 

 


= − = −= − 

 
−= −  =
−

℃

 

( ) ( )
12 9.8 20 1.8

125 8 1000 , 10.2 10
8

L LCLz m m T
 − 

=  = = = ℃ ℃ ℃  

(3) 从 LCL 处继续上升为假绝热过程，假相当位温守恒，根据 LCL 处的条件可

以求得 

( )

, ,

3 6

exp exp

8.72 10 2.5 10
293.88 exp 317.28

283.37 K 1004

s v s v
se d

c p d c p d

r L r L

T c T c

kg kg J kg
K K

J kg K

  

−

   
=       

   

  
=     

 

(4) 推导湿绝热过程中温度随高度的变化 

0

0 ,

0

, ,

ln , , exp

ln ln ln ln

v s
se

p d

v s v s
se

p d p d

p L rp z
T

p H p c T

p L r L rz
T T

p c T H c T



  


 

  
= − = =     

   



= + + = + +

 

 其中饱和混合比(Saturation Mixing Ratio)又是温度的函数，需要进一步展开： 

( )

( )
0 0

0

0

0

1 1
273.15 exp

6.107

exp

v
s

vs
s s

L
e T K

R T Te
r e hPa

zp
p

H




  
= −  

   = =
 
− 
 

 

 回代上述方程，得到 

0

0

, 0

1 1
ln exp 0

, , ln

exp

s v v
se

v
p d

A
T B C

T T T

e L L z
A B C

z R H
c p

H

 


  
+ − + =  

  

 
 
 = = = −

  −  
  

 

 当 z=2km 时，有 
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( )

( )

6

6

0.622 6.107 2.5 10 /
12.145

1
1004 / 1000 exp

4

2.5 10 / 0.286 2
5417.118 , ln 317.28 5.688

461.5 / 8

hPa J kg
A K

J kg K hPa

J kg
B K C K

J kg K

  
= 

 
   − 

 

 
=  = −  −



 

 当 z=3km 时，有 

( )

( )

6

6

0.622 6.107 2.5 10 /
13.762

3
1004 / 1000 exp

8

2.5 10 / 0.286 3
5417.118 , ln 317.28 5.653

461.5 / 8

hPa J kg
A K

J kg K hPa

J kg
B K C K

J kg K

  
= 

 
   − 

 

 
=  = −  −



 

 可以利用 Python Scipy 库的 optimize 模块的 fsolve()函数来求解该非线性方

程，结果如下： 

( ) ( )2 , 277.79 5 ; 3 , 272.1 1z km T K z km T K= =  = =  −℃ ℃  

（此处温度的求解结果与图中有差异，可能是由于一些参数的取值以及数值计算

过程计算机的误差所导致，不过思路上还是没有问题的） 

(5) 可以看到在山顶处气团的温度还是高于环境温度的，显然这是一种不稳定的

状态。但我们假设气流过山后被强迫下山。在山顶处，气压和饱和水汽压分

别为 

( )0

3
exp 1000 exp 687.29 ; 1 5.677

8
s

z
p p hPa hPa e T hPa

H

   
= − =  − = = − =   

   
℃  

0.622 5.677
5.14 /

687.29

s
s

e hPa
r g kg

p hPa

 
 = =  

(6) 气流过山后按照干绝热过程进行，假设云只停留在迎风坡，没有出现在背风

坡（这样就不用考虑下沉增温引起云蒸发所吸收的热量），于是温度和露点温

度按10 𝐾 𝑘⁄ 𝑚, 2 𝐾 𝑘⁄ 𝑚的速率线性增加，从而得到图中背风坡上不同高度处

的温度和露点温度。 
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12. 热力学图解——埃玛图(Emagram，Energy-per-unit-mass diagram) 

(1) 设计热力学图解的基本要求 

⚫ 坐标为实测的气象要素，或其简单函数，纵坐标最好和高度成正比(如 ln p)； 

⚫ 绘制的热力线最好为直线，因为直线有利于绘图和分析； 

⚫ 等温线和绝热线的夹角要尽可能大，体现出绝热过程中的温度变化； 

⚫ 一些热力线就是气块状态的变化曲线(如干绝热线，湿绝热线)； 

⚫ 图上面积与能量成正比，便于计算大气运动能量。 

 例如等干绝热线(等位温线)，对于泊松方程，两边取对数，有 

ln ln ln1000 lnT p  = + −  

令𝑥 = 𝑇, 𝑦 = − ln 𝑝，代入上式得到 

( )
1

ln ln ln1000y x


= − −  

在干绝热过程中，θ 为保守量。取一组不同的 θ 值就能得到一组等温线，显然是

一组对数曲线，但是
1 1dy

dx x T 
= − = − 。当温度发生变化时，斜率的变化很小，

因此可以将干绝热线近似认为是直线。 

 

(2) 艾玛图的应用 
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◆ 五条基本的线 

 

可以结合如下简化的图形理解。 

 

   d sw w e se sw seT T T T T T         ，  

• 位温：通过温度的干绝热线； 

• 比湿：通过露点的饱和比湿线； 

• 饱和比湿：通过温度的饱和比湿线； 
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• 抬升凝结高度：通过露点的饱和比湿线与通过温度的干绝热线交点； 

• 利用
e

q
p


= 估计水汽压： 

  饱和水汽压 se ：过 ( )622 ,hPa T 点的饱和比湿线上的值； 

  实际水汽压 e：过 ( )622 , dhPa T 点的饱和比湿线上的值. 

【原理提示】
( )

( )
( )

( )
0.622 622

/ /
e T e T

q kg kg g kg
p p

 = ，取𝒑 = 𝟔𝟐𝟐𝒉𝑷𝒂，于是得

到𝒆(𝑻) = 𝒒，这表示在给定温度时，其对应的水汽压为等温度线 T（垂直）与

622hPa 的交点所对应的等饱和比湿线所的值。 

 

13. 大气静力稳定度(Static Stability; Hydrostatic Stability) 

(1) 大气静力稳定度的理解 

处于静力平衡状态的大气层中，空气块受到动力因子和热力因子的扰动，产

生向上或向下的垂直运动。这种偏离其平衡位置的运动能否继续发展成为对流运

动，是由大气层结，即温度和湿度的垂直分布所决定的。大气层结具有的这种影

响对流运动的特性称为大气静力稳定度或大气层结稳定度。 

 

【注】要将大气的静力稳定度和大气动力学中的动力稳定度 (Hydrodynamic 

Instability)区分开。大气静力稳定度主要关注气块在受扰动后是否能够保持其原

有的位置或状态，即气块是否容易发生垂直运动。而动力稳定度则主要关注气块

在受到扰动后的运动趋势和程度，即气块是上升还是下降。 
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(2) 阿基米德浮力 

· 由牛顿第二定律，单位质量的气块在垂直方向上的受力为：
1dw p

g
dt z


= − −


 

· 上述中  为气块的密度，w 为气块垂直方向的速度，再假设环境空气密度为

e ，压强为 ep ，根据气块模型的静力平衡假设，有
1

, e
e

e

p
p p g

z


 = −


 

· 联立上述两个方程有：
edw

g B
dt

 



−
= = ，B 称为净阿基米德浮力(也可以理

解为气块的加速度) 

· 设环境的温度与气块的温度分别为 ,eT T ，虚温分别为 ,ve vT T ，根据状态方程，

有： e v

ve

T

T




= ，而 ,ve e vT T T T  ，即 v ve eT T T T−  − ，上式可化为： 

e

e

T Tdw
g

dt T

−
=  

(3) 大气静力稳定度判据 

· 令 , 分别表示环境与气块的垂直减温率，假设气块初始位置处于平衡，且

气块的温度为 0T ，在经过一段微小的虚位移dz后，有： 

( )0

0

e

e

T T dz
T T dz

T T dz




= −
 − = −

= −
 

 将上述结果代入(1)中的方程有：
e

dw
g dz

dt T

 −
= (可以推导重力波) 

 讨论：①   ，此时
dw

dt
与气块移动方向dz同向，即气块总是有离开平衡 

        位置的趋势，这时候的大气层节为不稳定层结； 

②  = ，此时大气的垂直运动不发展也不衰减，为中性层结； 

③   ，此时
dw

dt
与气块移动方向dz总是方向相反，气块有回到平 

     衡位置的趋势，即气块的垂直运动受到了抑制，为稳定层结. 
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· 气块有饱和和未饱和两种状态，上述的判据又可以分为 

 

( )

0,

, 0, 0,

,
0,

d

sez T
s d

s
se

z

z z

z

 







 

 


= −




   

 
   ⎯⎯⎯⎯→   

  
  

 

绝对不稳定
，绝对不稳定

条件不稳定 条件不稳定

绝对稳定
绝对稳定
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▲ 重力波的推导 

 将
dz

w
dt

= 代入
e

dw
g dz

dt T

 −
= ，得到方程： ( )

2
2

2
0

e

d z g
dz

dt T
  

 
+ = = −  

 
，

如果在静力稳定的大气中有扰动，如气流过山，在平衡位置处振动频率为𝜔——

即 Brunt-Vaisala 频率(又叫浮力频率)。它的量级为 2 11 ~ 2 10 s− − (从而振动周期𝑇 =

2𝜋

𝜔
的量级在 300~600s)。例如风速为 10m/s，则过山波的波长在 3~6km。 

 

(4) 不稳定能量 

设有条件性不稳定( s d     )厚气层,其底部和顶部相应的气压分别为 p 和

0p ，处于静力平衡状态。在气层的底部 0z 任取一空气块，它受到扰动后将垂

直向上移动到 z 。 

v ve v ve v ve

ve ve ve

T T T T T Tdw dw
g dz g dz wdw g dz

dt T dt T T

− − −
=  =  =  

于是两边积分得： 

0 0 0

2 2

0

1 1

2 2

w z z
v ve v ve

k
w z z

ve ve

T T T T
wdw g dz E w w g dz

T T

− −
=   = − =    

对该式子进一步做化简： ( ) ( )
0 0

ln
z z

v ve
k d v ve

z z
ve

T T
E g dz R T T d p

T

−
 = = − − 

(
dp g

dz
p RT
= − )，在艾玛图上，表现为： 

 以右图为例，因 veT 曲线在 vT 的左侧，

所以有 ve vT T ，即 0v veT T−  ，从而具有正

的不稳定能量。 
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(5) 条件性不稳定的类型 

几个重要的概念：气块的上升曲线(沿着干绝热或者湿绝热上升)与探空测得

的层结曲线会有几个交点，不同交点代表不同的含义，不同交点和曲线围成

的面积有正有负，也有一定的含义. 

· 自由对流高度(Level of Free Convection, LFC) 

气块的上升曲线和环境的层结曲线的第一个交点(下图的 F 点)，而第二个交

点 D 称为平衡高度(Equilibrium Level，EL，速度达到最大，此后开始减速) 

· 对流凝结高度(Convective Condensation Level, CCL) 

在埃玛图上，表现为层结曲线与地面等饱和比湿线的交点. CCL 被看成是热

力热流产生的积云的云底高度. 

· 对流有效势能(Convective Available Potential Energy, CAPE)与对流抑制能量

(Convective Inhibition, CIN) 

这两个概念通常针对潜在不稳定型的大气，通常将自由对流高度(LFC)以下

的负面积区所具有的能量称为对流抑制能量，它的意义是：气块要达到自由

对流高度，至少需要通过其他途径获得与 CIN 相等的能量. 把平衡高度和自

由对流高度之间所围的正面区域称为对流有效势能。计算公式为： 

( ) ( )ln , ln
LFC EL

LFC

z z

d v ve d v ve
p z

CIN R T T d p CAPE R T T d p= − − = − −   

CAPE 的大小决定了气团的最大上升速度，CIN 的大小决定了要形成对流，

气团在低层所需要的最小上升速度，即 
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 【注】潜在不稳定型又可以分为真潜在不稳定型和假潜在不稳定型，判断的

依据为 CAPE 和 CIN 之间的大小，例如：CAPE<CIN，此时气块很难达到自由

对流高度，即使到达了，由于对流有效势能较小，也不易发展成强对流，此时为

假潜在不稳定型。 

 此外，若大气低层湿度大， 则气块能很快达到 LCL，与低层湿度小的情况

相比，此时 LFC 以下的负面积区相对较小，容易达到 CAPE > CIN 的条件，气块

容易被抬升到 LFC 以上，出现真正的潜在不稳定型，因此湿度大小对潜在不稳

定的类型起重要作用。 

 

(6) 热雷暴的预报 

    CCL 点沿着干绝热曲线与 T 轴

的交点即为发生雷暴至少要达到的

地面温度(也可以理解为：当温度至

少达到 rT 时，气块在经过扰动后才

能沿干绝热曲线达到对流凝结高度) 
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第四章 大气辐射基础 

1. 辐射 

任何物体,只要温度大于绝对零度,都以电磁波形式向四周放射能量,同时也接

收来自周围的电磁波.这是物质的本性决定的,是由物质本身的电子、原子、分子

运动产生的.一般把这种电磁波能量本身称为辐射能(或简称为辐射),而把这种能

量传播方式称为辐射. 

2. 电磁辐射 

(1) 描述电磁波的参数：频率 f 、波长、波速 c、波数 . 

1
,

f
f c

c
 


 = = =  

▲ 在大气科学中，波长的单位常用 m 表示. 

(2) 电磁波谱：不同波长或频率的电磁彼有不同的物理特性。因此可以用波长和

频率来区分电磁辐射,并给以不同的名称,称之为电磁波谱.  

▲ 可见光波长范围： ( )0.4 ~ 0.7 400 ~ 700m nm  

▲ 地球和大气辐射的波长范围：0.1 ~ 120 m  
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3. 描述辐射场的物理量 

➢ 其他参考资料： https://www.energetiq.com/technote-understanding-radiance-

brightness-irradiance-radiant-flux  

(1) 辐射通量(radiant flux)—— (又叫辐射功率) 

单位时间内通过某一个面(或虚拟面)的辐射能或单位时间内某表面发射或吸

收的辐射能，单位 / ,J s W  

* Radiant flux is radiant energy per unit time, also called radiant power. Radiant 

flux is often used to describe the radiation power output of a radiation source, the 

units of Radiant Flux do not include area or solid angle. 

▲ 太阳的辐射通量： 263.9 10 W  

(2) 辐亮度(radiance)—— L (又叫辐射率) 

① 单色 /分光辐亮度 (monochromatic radiance)、光谱辐亮度 /光谱辐射率

(spectral radiance)：在辐射传输方向上的单位立体角内、通过垂直于该方向

的单位面积、单位波长间隔的辐射功率，可见其单位为
2 1 1W m sr m− − −    

d
L

dA d d





=

  
 

▲ 假如 L 与观测位置 ( ), , zx y 无关，则辐射场是均匀的； 

假如 L与观测方向 ( ),  无关，则辐射场在该点是各向同性的； 

假如 L与时间 t 无关，则辐射场就是定常的。 

② (积分)辐亮度(radiance)：在辐射传输方向上的单位立体角内、通过垂直于该

方向的单位面积的辐射功率(分光辐亮度对各波长的积分， L L d =  )。 

▲ 辐亮度的概念不适用于平行光的辐射； 

▲ 关于立体角 

  立体角的定义为：锥体的立体角大小定义为，以锥体的顶点为球心作球

面，该锥体在球表面截取的面积与球半径平方之比，即
2 2

A dA
d

r r

 
 =  = 

 
，单

位为球面度(steradian, sr)。球坐标系下的d的表达式. 如下图所示，球面上

的一块微小面积（近似为矩形）可表示为 sindA rd r d  =  ，这样，球坐标

https://www.energetiq.com/technote-understanding-radiance-brightness-irradiance-radiant-flux
https://www.energetiq.com/technote-understanding-radiance-brightness-irradiance-radiant-flux
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系下的立体角表达式为： sind d d   = 。对一个完整球面进行二重曲面积分，

可以得到 

2

0 0
sin sin 4

S
d d d d

 

       = = =    

对于半球，则立体角为 2π。一般也记 cos = ，则 d d d  = − 。 

 

 

 

(3) 辐射通量密度(Radiant Flux Density)—— E (又叫辐照度，irradiance) 

(引入原因：辐亮度相关的变量太多)指辐射场内任一点处通过单位面积的辐

射功率，这可以是单位时间内离开或照(入)射到某表面单位面积上的辐射功率，

据此又可以将辐射通量密度分为(积分)辐照度(E)和(积分)辐出度(F, radiant 
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exitance，又叫辐射出射度)，单位为 2W m− 。考虑立体角与入射光(面元的法线)

存在一定夹角(见下图)，则在 dt 时间内，通过面元 dA，在 λ 到 λ+dλ 的波长间

隔内，在 Ω 方向的立体角 dΩ 内，放射或者接收的辐射能量 dQ 为： 

cos cos

cos cos

d dQ
dQ L d d dAdt E L d d

dA dAdt

dE L d E L d

     

 


=   = = =  

=  = 
 

同样地，如果考虑单色光，也有分光辐照度和分光辐出度，单位为
2 1W m m− −  。 

▲ 对上述表达式的说明：表示光线入射方向与天顶的夹角(如下图)， 仅是一

个记号，当改变时，求 E 则为二重积分； 

 

▲ 太阳的辐出度：
( )

26
7 2

22 8 2

3.9 10
6.42 10

4 4 6.955 10sun

W
F W m

r m 

− 
= = =  

 
 

▲ 净辐射通量密度 

计算水平面上的辐射通量密度时,分别对从上半球和下半球人射辐射的垂直

分量进行积分，规定为入射方向与 z 轴正向(自下向上)的夹角(球坐标系当中)，

于是有： 

2
2

0 0

2

0
2

cos sin

cos sin

E L d d

E L d d




 



   

   






=  





=  


 

 

 

*E E E = − 称为净辐射通量密度或净辐照度. 净辐射通盘密度在讨论大气

辐射平衡时有重要的应用. 例如，讨论一薄层空气，它的上边界有一个向下的净
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辐射通量密度，而其下边界有一个向上的净辐射通量密度，那么对这气层而言，

辐射能的收支是正的，气层温度将升高；反之，气层将降温. 

 

(4) 辐射源 

往外发射辐射的物体称为辐射源. 

① 点源：这是一种理想的情况，即其几何尺度可以被忽略. 假设源向四周发射是

均匀的，发射辐射的功率为W ，则在以点源为中心、半径为 r 的球表面上的辐

照度为：
24

W
F

r
= (辐射方向均沿径向，满足平方反比规律) 

② 面辐射源：与其相关的物理量为辐射出射度，简称辐出度，它是指通过单位

面积在面源的法线方向射出的辐射能量，用符号 F 表示，单位为 2W m−  . 某

一波长的辐出度称为单色(分光/光谱)辐出度，记作 F ，其单位为
2 1W m m− −  ，

显然，有：F F d =   

▲ 朗伯体与朗伯定律 

辐亮度不随方向变化，这类辐射体就称为朗伯体(朗伯面). 朗伯体是向所有方

向以同一辐亮度发射辐射的物体。我们常常把太阳、陆地表面看作朗伯面；而平

静的水面因有反射，则不能当作朗伯面处理。朗伯定律：F L=  

 

4. 吸收率、反射率和透射率 

 吸 收 率 ：
0

AQ
A

Q
= ； 反 射 率

0

RQ
R

Q
= ：；透射率

0

Q

Q

 = ，显然：

1A R + + =  (上述各个指标加上下标

，表示对某一波长而言) 

* 区别反照率：对于比较宽的谱段，物

体表面反射的辐射通量与入射的辐射

通量之比为反照率。 
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5. 平衡辐射的四大基本定律 

(1) 基尔霍夫(Kirchhoff)定律 

在热平衡条件下，任何物体的辐射率(辐出度) ,TF 和它的吸收率 ,TA 之比值是

一个普适函数。该普适函数只是温度和波长的函数,而与物体的性质无关。 

( ),

,

,
T

T

F
f T

A





=  

▲ 同一温度下，存在几种不同的物体，且辐射率分别为
1 2

, , ,, ,..., n

T T TF F F   ，吸收率

分别为
1 2

, , ,, ,..., n

T T TA A A   ，则有： ( )
1 2

, , ,

1 2

, , ,

,

n

T T T

n

T T T

F F F
f T

A A A

  

  

= = = = . 

▲ 对于黑体，其吸收率为 1，所以有 ( ), ,TF f T = ，现在把 ( ),f T 记为 ( ),BF T ，

( ),BF T 表示同一温度下黑体的分光辐出度，那么基尔霍夫定律可改写成： 

( ),

,

,
T

B

T

F
F T

A





=  

它表明：任何物体的辐出度与其吸收率之比等于同一温度下黑体的分光辐出

度，且在同一温度下，黑体的分光辐出度最大 

▲ 比辐射率的定义：物体放射能力与黑体辐射能力的比值 

( )
,

, ,
,

T

T T

B

F
A

F T



 


= =  

(2) 普朗克(Planck)定律 

描述绝对黑体辐射率随波长的变化. 普朗克函数如下： 

( )
2

1 1
2

1

5 5

2
, 1 1B

ch c

k T T
B

cc h
F T e e

 



 

− −
   

= − = −    
  

 

上式中 ( ),BF T 表示黑体的分光辐出度，单位为𝑊 ⋅ 𝑚−2 ⋅ 𝜇𝑚−1，其中

 

 

 

对任何波长的辐射能全部吸收的物体，
1. 0, 0A R = = =  

黑体 

灰体 物体的吸收率不随波长改变， & 1A const A=   



《大气物理学》学习参考资料 

 80 

2 6 4 2

1 22 3.7427 10 , 14388
B

ch
c c h W m m c m K

k
  −= =    = =  分别称为第一辐射常

数和第二辐射常数。 

【第一、第二辐射常数的计算过程（主要是量纲的推导）】 

 光速 c、普朗克常数 h 以及玻尔兹曼常数𝑘𝐵的值如下 

𝑐 = 3 × 108 𝑚 𝑠⁄ , ℎ = 6.626 × 10−34𝐽 ⋅ 𝑠, 𝑘𝐵 = 1.38 × 10−23 𝐽 𝐾⁄  

⚫ 第一辐射常数 

( )
2

2 8 34 16 2

1 2 2 3 10 6.626 10 3.7469 10c c h m s J s W m  − −= =      =    

 因为 Planck 公式反映的黑体辐出度单位为𝑊 ⋅ 𝑚−2 ⋅ 𝜇𝑚−1，这里表示的波

长单位为 m ，所以要求 1c 具备的量纲应该为𝑊 ⋅ 𝑚−2 ⋅ 𝜇𝑚−1，故需要对上述的

结果进行转换，即 

16 162 4 2 48 2

1 3.7469 10 3.7469 10 3.7469 10W m W m m W m mc − − − − = =    =  

⚫ 第二辐射常数 

8 34
3

2 23

3 10 6.626 10
14.404 10 14404

1.38 10B

ch m s J s

k
K

J
m K

K
mc 

−
−

−

   
= = =


=  

要得到 3.7427、14388 的结果，需要用更精确的取值计算： 

𝑐 = 2.99792458 × 108 𝑚 𝑠⁄ , ℎ = 6.62607015 × 10−34𝐽 ⋅ 𝑠, 𝑘𝐵 = 1.380649 × 10−23 𝐽 𝐾⁄  

根据公式，可以绘制出不同温度下的黑体的辐射曲线，如下页图所示。图中可以

得出一下结论： 

① 随着温度的下降,辐射能量集中的波段向长波方向移动； 

② 当温度升高时,各波段放射的能量均加大,积分辐射能力 TF 也随着迅速加大,

且能量集中的波段向短波方向移动； 

③ 每一温度下，都有辐射最强的波长 max ，即光谱曲线有一极大值,而且随温度

升高 max 变小. 
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▲ 理论上，任何温度的绝对黑体都放射0 ~ m 波长的辐射； 

▲ 因为黑体服从朗伯定律，所以根据普朗克定律可以求出黑体的分光辐亮度： 

( )
( ) 2

1

1

5

,
, 1

c

B T
F T c

B T e



 

−

 
= = − 

 
 

(3) 斯蒂芬—玻尔兹曼(Stefen-Boltzmann)定律 

绝对黑体的积分辐出度与绝对温度的 4 次方成正比 

4

TF T=  

这一规律在 1879 年由斯蒂芬通过实验发现，而后在 1884 年又由玻尔兹曼通

过热力学理论得出，该定律比 Planck 定律发现得要早，但通过 Planck，也可以推

得这个定律。绝对黑体的积分辐出度为： 

( )
2

11

50 0
, = ( 1)

c

T
T B

c
F F T d e d  



 
−= −   

做变量替换，令 2c
x

T
= ，则 2 2

2
,

c c
d dx

xT Tx
 = = − ，代入上式有 

3 3
0

4 41 1

4 4 0
2 21 1

T x x

c cx x
F T dx T dx

c e c e




= − =

− −   
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根据高等数学的知识，可知

3 4

0 1 15x

x
dx

e



=
− ，从而

41

4

215
T

c
F T

c


= 。对比可得，

8 2 41

4

2

5.6696 10
15

c
W m K

c


 − − −= =    (斯蒂芬—玻尔兹曼常数) 

▲ 将物体视作绝对黑体而计算出的温度称为有效温度。 

【注】关于上述

3 4

0 1 15x

x
dx

e



=
− 的一个求解思路 

3 3

0 01 1

x

x x

x x e
dx dx

e e

−
 

−
=

− −   

已知
1

1 x−
的幂级数展开为 

( )2

0

1
1 1 1

1

n n

n

x x x x x
x



=

= + + + + + = −  
−

  

将 x 替换成 ( )0 1x xe e− −  ，从而有 

( )
3

3 3 3 3

0

1

0 0
0 0 0 0

1 11

n xnx nx nx

n n

x

n

x

x
n

e e e
x e

dx x e dx x dx x dx x dx
e

e
  −

    
− +− − −

= = =

−

=
−

= = = =
−       

令 ,
t dt

nx t x dx
n n

=  = = ，代入上式有 

( ) ( )3 3

0

4 4

1
4

1
0

4 4 3!
90 15

1nx t

n n

x dx t dte e
n

 


 
−



=


−

=

= =  =  =   

上式中 , 分别表示伽玛函数（Gamma Function）和黎曼 zeta 函数（Riemann Zeta 

Function），其定义和性质，这里不做过多讨论。 

 

(4) 维恩(Wien)位移定律 

 1893 年，维恩从热力学理论推导出绝对黑体辐射光谱极大值对应的波长和

温度的乘积为一常数，即： 

max

2897.8

T
 =  

 根据普朗克定律，每个固定的温度下必有对应的 max ，从数学的角度来看，

https://baike.baidu.com/item/%E4%BC%BD%E7%8E%9B%E5%87%BD%E6%95%B0/3540177?fr=ge_ala
https://baike.baidu.com/item/%E9%BB%8E%E6%9B%BC%CE%B6%E5%87%BD%E6%95%B0/4351424?fr=ge_ala
https://baike.baidu.com/item/%E9%BB%8E%E6%9B%BC%CE%B6%E5%87%BD%E6%95%B0/4351424?fr=ge_ala


《大气物理学》学习参考资料 

 83 

取得极大值波长的条件为： ( ),
0

BF T




=


，即 

( ) 2 2 2
1 2

1 1 2

6 5 2

, 5
1 1 0

c c c

B T T T
F T c c c

e e e
T

  


   

− −

   
= −  − + −   =   

    
 

令 2

max

c
X

T
= ，则上式可以进一步简化为 

( )5 1 0X XXe e− − =  

通过数值计算的方法，可以求得上述方程的根为 X=4.965，即维恩位移定律为 

2
max

14404 2901.1

4.965

c

XT T T
 = =   

▲ 通过维恩定律计算出的温度称为颜色温度或者简称色温。这就表明色温的概

念一般用于可见光范畴，它可以这么理解：维恩定律计算的是绝对黑体辐射

光谱极大值对应的波长，而每一个波长对应了一种颜色，即单色光，所以叫

色温。） 

▲ 与色温相对应的另一个概念称为亮度温度（简称亮温）。在同一波长下，若实

际物体与黑体对应的光谱辐射强度相等，此时黑体的温度被称为实际物体在

该温度下的亮温。 

◆ 从 Planck 函数推导频率与波数的 Wien 位移定律 

 已知波长、波数、频率之间满足的关系式为 

1
,c v k


= =  

那么前面已经得到了 max ，是不是直接可以通过 max max

max max

1
,

c
k

 
= = 的方式来

求解呢？显然不可以，我们知道，Planck 函数描述的分光辐射密度，因此分别以

𝜆, 𝜈, 𝑘为自变量的函数表达式是不一样的，即 

( ) ( ) ( ), , ,k

B B BF T F T F k T     

所以三个函数分别对𝜆, 𝜈, 𝑘求偏导后得到的𝜆max, 𝜈max, 𝑘max的表达式是不一样的，

从而不满足𝑐 = 𝜆𝜈, 𝑘𝜆 = 1关系。但是下面的关系是成立的： 

( ) ( ) ( ), , ,
d d k dk

k

T B B B
k

F F T d F T d F k T dk
   

 

 
   

+ + +

= = − = −    
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上述积分的含义显然是明确的：即对于空间中任意一个位置的积分辐出度（或者

叫辐射通量密度），对𝝀, 𝝂, 𝒌积分后都是同一个结果。而且根据波长与频率、波数

的关系可知，当𝑑𝜆 > 0时，𝑑𝜈 < 0, 𝑑𝑘 < 0。 

 前面给出的是的波长形式的表达式，因此要推导频率与波数的 Wien 位移定

律，我们需要得到 Planck 函数的频率与波数的表达式。结合前面提到的等价关

系，我们下面给出具体的推导过程。 

(1) 频率形式 

 根据 ( ) ( ), ,B BF T d F T d    = − ，有 

( )

1 1
2 3

5 2 2

2 2
1, , 1B B

h h

k T

B B

k Tc c h c h
e e

cc

d
F T F T

d

 

 



 

  





− −

   
−  = −   


 

= − =
       














 

令
( ),

0
BF T 






= ，即 

1 2
2 3

2 2

6 2
1 1 0 3 1 0B B B B

h h h hh

k T k T k T k TkT

B B

h h h h
e e e e e

c c k T k T

   
    

− −
    

− − −   =  − −  =       
    

 

设 max

B

h
X

k T


= ，则 ( )3 1 0X Xe Xe− − = ，通过数值求解可得 2.821X = ，由此得到频率

形式的 Wien 位移定律为 

23
10

max 34

2.821 1.38 10
5.875 10

6.626 1
H

0

B J K
z K

J s

Xk T
T T

h


−

−

 
=   = 





 

(2) 波数形式 

根据 ( ) ( ), ,k

B BF T d F k T dk   = − ，有 

( )

1 1
2

3

5 2

1 2 1
1

1
2 1, , B B

chk chk

k T

B B

Tk kd
F k T F

c h
e hk eT

dk

k

kk

 


− −

   
−  = −   

        
 

 
= − = 









 

令
( ),

0

k

BF k T

k
=


，即 
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1 2

2 36 1 2 1 0 3 1 0B B B B B

chk chk chk chk chk

k T k T k T k T k T

B B

ch chk
hk e hk e e e e

k T k T
 

− −

     
− − −   =  − −  =     

     
     

 

设 max

B

chk
X

k T
= ，则 ( )3 1 0X Xe Xe− − = ，形式与前面频率最后的求解方程一样，故

2.821X = ，由此得到波数形式的 Wien 位移定律为 

23

max 8 34

3 1 41 1 1

2.821 1.38 10

3 10 6.626 10

0.19584 10 1.9584 10

BXk J K
k T T

m

ch m s J s

T TK m K

−

−

− − − −−

 
= = 

 

   

=   =  

 

 

◆ 四个定理之间的关系 

 

▲ 从 Stefen-Boltzmann 定律出发理解高云、低云对长波辐射的效果 

▲ 不同高度云对

地球辐射的效应

(图片引自 Visible 

Earth, NASA, 

2000) 

  

https://visibleearth.nasa.gov/images/54219/cloud-effects-on-earths-radiation
https://visibleearth.nasa.gov/images/54219/cloud-effects-on-earths-radiation
https://visibleearth.nasa.gov/images/54219/cloud-effects-on-earths-radiation
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 一般来说，低云主要反射太阳短波辐射(高云主要由冰晶组成，对太阳有一

定的透过率)，而高云主要阻碍地球长波辐射向外太空发射。根据 Stefen-

Boltzmann 定律，物体的积分辐出度与温度的四次方成正比，对于低云，其离地

面较近(相对于高云而言)，云与地面的温度差异较小，所以云在吸收地面的长波

辐射后，向外太空发射的长波辐射仍可以认为是地面发出的；而高云也能吸收地

面长波辐射，但是由于其本身位置高、温度低，吸收长波后以较低的温度发射长

波辐射，于是总的效果是长波辐射出去得少了，从而使得地球变暖。 

 

6. 太阳辐射和地球辐射的差别——为什么是 4μm 的差别？ 

 假设太阳的温度为 5880K，地球的温度为 288K，那么可以根据 Planck 公式，

绘制二者的光谱辐亮度图。 

 

 由于二者的温度差异太大，只能看到太阳辐亮度的随波长的变化情况，为了

将二者的差异看得清楚，取 ( )10log ,B T  ，得到下图 
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 取对数以后，太阳与地球的辐射的变化情况都显得更为清晰，可以看到太阳

辐射的峰值出现在短波，地球辐射的峰值出现在长波，但是还是不能定量化的解

释为什么二者的分界线是 4μm。根据 Stefen-Boltzmann 定律，有 

( ) ( )4 4

0 0
, , lnT B BF F T d T T F T d      

 
−= =  =   

即对于任何温度的物体，上述方程的积分均等于一个常数，所以可以绘制
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( )4 , lnBT F T  − − 图形，如上图所示，可以看到，太阳辐射与地球辐射基本上是

完全分开的，波长<4μm 的辐射称为太阳短波辐射，而波长>4μm 的称为地球长

波辐射，在 4μm 附近，太阳辐射和地球辐射混杂。 

 

7. 大气中的吸收(Absorption) 

(1) 概念：投射到介质上面的辐射能中的一部分被转变为物质本身的内能或其他

形式的能量，其结果为辐射能量被削弱和介质温度升高. 

(2) 描述吸收的定量参数 

单个粒子(气体分子或气溶胶粒子)的吸收能力可用吸收截面(Absorption 

Cross Section)𝝈𝒂𝒃来描述。吸收截面的意义是：这个粒子所吸收的辐射能相

当于面积𝝈𝒂𝒃从入射辐射场中所截获的辐射能。若以 E 表示入射辐射的辐照

度，则这个粒子吸收的辐射能应为𝐸𝜎𝑎𝑏。 

单位体积中各个粒子吸收截面之和称为体积吸收系数 (Absorption 

coefficient)，对于某一种气体分子，若单位体积中吸收气体的分子数为 N，

则有𝑘𝑎𝑏 = ∑ 𝜎𝑎𝑏,𝑖
𝑁

𝑖=1
，考虑到对某一特定波长的吸收作用，又可以定义单色

体积吸收系数，即𝑘𝑎𝑏,𝜆 = ∑ 𝑘𝑎𝑏,𝑖,𝜆
𝑁

𝑖=1
。根据定义可以知道，体积吸收系数的

量纲为[𝑳−𝟏]，单位有𝑚−1, 𝑐𝑚−1, 𝑚𝑚−1。 

除了体积吸收系数以外，同样也可以定义质量吸收系数，即单位质量气

体中各粒子吸收截面之和。为了与体积吸收系数区分开来，我们用 ( ),ab abk k 
 

来表示，根据定义可以知道，质量吸收系数的量纲为[𝑳𝟐 𝑴⁄ ]，单位有

𝑚2 𝑘𝑔⁄ , 𝑐𝑚2 𝑔⁄ 。 

定义吸收截面与粒子几何截面的比值为吸收效率(Absorption Efficiency)，

即𝑸𝒂𝒃,𝝀 =
𝝈𝒂𝒃,𝝀

𝝅𝒓𝟐 。 

▲ 体积吸收系数与质量吸收系数之间的关系 

① 量纲分析 
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1
, 3

2

,

/
/

ab

ab

k L
M L

k L M





−   
 = =         

 

 由此可见二者之间差了一个密度，即 ,

, ,

,

ab

ab ab

ab

k
k k

k



 



  =  =


 

② 从定义出发，假设某种分子密度为 ρ，体积为 V，共有𝑵𝟎个，且每个分子的

吸收截面一样（即分子的振动状态、电子云分布等一致） 

➢ 单位体积具有的分子数： 0N
N

V
= ，于是 0

,ab ab ab

N
k N

V
  = = ； 

➢ 单位质量具有的分子数：
0N N

N
V 

 = = ，于是
,

,

ab

ab ab ab

kN
k N



  
 

 = = = 。 

 

8. 大气中的散射(Scattering) 

(1) 散射过程的分类 

散射对所有的波段都发生，但散射的强弱及散射能量的空间分布与波长、散

射质点的相对大小有关，引入尺度数(Size Parameter)——
2 r




= ，r 表示粒

子的尺度，表示入射波的波长。 

 

 

(2) 描述散射的定量参数 

类比吸收过程，定义散射截面表示一个粒子的散射能力，用符号𝐸𝜎𝑠𝑐表示。 

当有辐照度为 E 的辐射射入时，一个粒子能把𝐸𝜎𝑠𝑐的能量散射到四面八方，同时

使入射波的能量减少𝐸𝜎𝑠𝑐。散射截面与粒子的尺度数 α 及(复)折射率 m 有关。 

定义单位体积中所有的粒子的散射截面之和称为体积削弱系数，用符号𝑘𝑠𝑐表

示。对于 N 个独立的粒子，有𝑘𝑠𝑐 = ∑ 𝜎𝑠𝑐,𝑖
𝑁

𝑖=1
；对于连续分布散射粒子，则有：
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𝑘𝑠𝑐 = ∫ 𝜎𝑠𝑐(𝑟, 𝜆, 𝑚)
∞

0
𝑛(𝑟)𝑑𝑟  (𝑛(𝑟) − 𝑟为粒子的谱分布，表示单位体积中不同尺

寸粒子的数密度)。 

▲ 散射的物理过程 

 当粒子间的距离比这几个粒子尺度(半径)还大时，各个粒子的散射可以认为

是独立的，即总的散射效果是各个粒子散射的和(独立散射原理)。大气中的空气

分子，气溶胶，云粒子都基本满足独立散射的条件，因此单位体积中粒子的散射

是该体积中所有粒子散射之和。 

 入射光在粒子上的散射称为一次散射，散射光在其它粒子上的进一步散射称

为多次散射。由于多次散射可以反复进行，使整个散射过程变得异常复杂。 

 

▲ 折射率一般又称复折射指数，是描述气溶胶散射和吸收特性的一个重要参数，

它是一个复数，实部表示散射能力，虚部表示吸收能力； 

▲ 吸收截面的单位常用𝑐𝑚2，体积削弱系数的单位有𝑐𝑚−1, 𝑚−1, 𝑘𝑚−1 

(3) 通过体积散射系数来认识瑞利散射和米散射 

① 瑞利散射系数 

3 2
4

, 4

32 ( 1) 1

3
sc

m
k C

N







−−
= =  

即散射系数与波长的 4 次方成反比，波长越短，分子散射的削弱效果越强.  



《大气物理学》学习参考资料 

 91 

▲ 比较蓝光和红光的散射系数： ,0.4

,0.7

9.4
sc

sc

k

k
= ，这就是为什么(雨后的，因为下雨

有沉降作用，可以清洁空气)晴天天空成蓝色的原因——瑞利散射对蓝光的效

果作用更加的强烈 

▲ 当入射光为自然光时，前后向散射呈对称分布 

② 米散射系数 

散射效率因子：散射截面与几何截面的比值(这里假设粒子为均匀的球形) 

2

sc
scQ

r




=  

这样，对于大粒子的米散射系数，有 ( ) ( )2

0
, ,sc sck r Q r m n r dr 



=   

▲ 水滴(m=1.33)的散射效率因子随尺度数的变化 

当相对尺度数𝛼从 0 开始变大时,散射效率因子𝑄𝑠𝑐也从 0 开始变大。当

𝛼 ≈ 6时，𝑄𝑠𝑐 ≈ 4，𝑄𝑠𝑐达到第一个极大值，这表明粒子散射掉的辐射能相当

于照射到其 4 倍几何截面上入射辐射的能量.此时 r  ,说明粒子半径与波长

相当时粒子散射的效率最高. 在实在吸收不强时，散射效率𝑄𝑠𝑐随𝛼的增大呈

振动状态变化，最后趋向于 2，即散射截面是几何截面的二倍。但当吸收增

强时，𝑄𝑠𝑐曲线上的振动消失了。 
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9. 散射和吸收的物理过程 

(1) 光化反应和光致电离 

➢ 分子分裂为原子，需要吸收足够多的辐射；不稳定原子结合成较稳定的分子，

会释放多余的辐射； 

➢ 任何原子都能被波长非常短的辐射所电离，引起电离的辐射波长通常小于

0.1μm。 

(2) 大气分子的选择性吸收(分子光谱) 

 大气各成分的分子结构决定了大气对辐射的吸收和放射，任何一个单个分子

的动能由以下几部分组成： 

( ) ( ) ( )e v rTE E translation vibration rotatiE E E on= + + +  

 TE ：平动动能，与分子在空间中的运动有关； 

 eE ：原子核轨道运动的电子的能量(动能和静电势能)； 

 vE ：原子在分子平均位置周围的振动能量； 

 rE ：分子绕其质量中心的转动的能量。 

 除了分子的平动，其它三种能量都是量子化的。电子轨道，原子振动，分子

转动的每一种可能组合，都对应于某一特定的能级。当发生能级跃迁时，就有吸

收或发射，能级能量差与入射电磁辐射存在关系∆E = h𝜐。因此气体的吸收或发

射谱线是不连续的(line spectra)，这与黑体辐射的光谱不同，黑体辐射光谱是连

续的(continuous spectra)。 

 分子光谱可以分为电子光谱、振动光谱和转动光谱三个部分。在仅有电子能

级跃迁时，光谱带在 X 射线、紫外线和可见光部分；在仅有振动能级跃迁时，光

谱带在近红外部分；而仅有转动能级跃迁时，光谱带在远红外和微波部分。实际

上，分子的转动跃迁常常伴随着振动跃迁，而转动和振动能量的变化又常常伴随

着电子能级跃迁，因此实际的分子光谱呈现复杂的结构。 
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 如下图(a)和(b)，当波长<0.3μm 时，无论是在对流层顶还是地面，辐射都被

吸收，这主要是 O2 和 O3 的光解和电离所导致，这样 UV 辐射基本被吸收，从而

使得地球免受 UV 辐射的危害。大部分可见光和近红外光谱在到达对流层顶的时

候衰减不明显(大部分波段的吸收率都很低)，但是在经过对流层到达地面以后，

太阳短波辐射在红外部分被 H2O 和 CO2 吸收，但是在可见光波段，吸收率依然

较低，我们说大气对可见光波段的太阳辐射是透明的。在 8~12μm，地球的长波

辐射被吸收的很少（除了 9.6μm 处的 O3），所以这个波段范围又被称为大气窗区

(Atmospheric Window)。另外，根据图(a)和(b)也可以知道地球的长波辐射也主要

在对流层被吸收，而且大于 14μm 的远红外波段，地球的长波辐射全部被吸收，

不能透过大气传向空间。 

 

【注】振动的分子必须具有电偶极子结构，才能与电磁波相互作用，产生振动动

能的能级跃迁。同原子的分子不具有振动偶极矩(电荷分布对称)，所以大气中含

量最多的 N2，O2，没有振动和转动光谱，它们的吸收和发射谱主要是由电子轨

道跃迁造成，因而位于紫外和可见光辐射区。 
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▲ 几种重要气体的典型吸收带 

 

① 水汽(H2O) 

 3 个振动吸收带：2.66μm、2.73μm 和 6.27μm； 

 4 个振动-转动吸收带：0.94μm、1.1μm、1.38μm 和 1.87μm； 

 转动吸收带：>14μm。 

 

② 二氧化碳(CO2) 

 2 个振动吸收带：4.3μm、15μm；（由于 CO2 分子结构的对称性，两个 O 原子

同时向外或向内对称移动，而 C 原子保持相对静止。由于这个过程中电偶极

矩没有发生变化，所以不产生明显的吸收带，即在近红外光谱中不活跃——
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IR inactive） 

 转动-振动带：2.7μm。 

 

 CO2 在 2.7μm 与水汽的振动吸收带重合，而太阳辐射在 4.3μm 已经很弱，所

以 CO2 对太阳辐射的吸收一般不专门讨论，对于大气长波，以 15μm 附近的吸收

带十分重要。 

 

③ 臭氧(O3) 

 O3 最强的吸收带在小于 0.3μm 的紫外区，在红外区，比较强的吸收带主要

由有四个波段：4.7μm、9.01μm、9.6μm、14.3μm。其中后面三个波段属于 O3 的振

动吸收带。其中，14.3μm 波段与 CO2 的 15μm 波段接近，但是吸收效率没有 CO2

高（或者说 O3 的吸收信号被 CO2 掩盖）；9.01μm 和 9.6μm 两个波段十分接近，

常常看成 9.6μm 一个波段；而 4.7μm 相较 9.01μm 和 9.6μm 也比较小，所以我们

说 O3最强的红外吸收波段为 9.6μm。 
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10. 辐射能在吸收介质中的传输：布格-朗伯(Bouguer-Lambert)定律 

设单色平行定向辐射的辐照度为𝐸𝜆，经过一有吸收作用的气层dl 后变成𝐸𝜆 +

𝑑𝐸𝜆，由于是被吸收削弱，所以𝑑𝐸𝜆 < 0，有： 

𝑑𝐸𝜆 = −𝐸𝜆𝑘𝑎𝑏,𝜆𝑑𝑙 = −𝐸𝜆𝜌𝑘′
𝑎𝑏,𝜆𝑑𝑙 

设 0l = 处的辐照度为𝐸𝜆,0， l 处的辐照度为𝐸𝜆,𝑙，则有： 

𝐸𝜆,𝑙 = 𝐸𝜆,0𝑒
− ∫ 𝑘𝑎𝑏,𝜆𝑑𝑙

𝑙

0 = 𝐸𝜆,0𝑒
− ∫ 𝜌𝑘′

𝑎𝑏,𝜆𝑑𝑙
𝑙

0  

上式便是单色辐射的指数衰减定律，它最早由法国的布格(Bouguer)首先于 1729

年由实验发现，而后由德国的朗伯(Lambert)于 1760 在理论上作了研究推导，所

以称为布格-朗伯定律，后来德国物理学家比尔(Beer)用其论述了光的吸收定律，

并产生了重要影响，故该定律也称比尔定律。 

▲ 需要指出的是，该定律可适用于任何原因引起的辐射衰减。考虑吸收和散射

两者的作用，总衰减系数 

( ), , , , , ,ex ab sc ab sc exk k k k k k        = + = + =  

▲ 比尔定律的适用条件：吸收粒子彼此独立；入射辐射是平行辐射， 且每条射

束在吸收介质中通过相同距离；入射辐射应是单色的或入射辐射波宽至少小

于吸收跃迁需要的波宽；入射辐射不能使粒子改变平衡态产生感生发射。 

 

11. 辐射传输的有关物理量 

(1) 光学厚度(optical depth, optical thickness) 

沿辐射传输路径，单位截面上所有吸收和散射物质产生的总削弱，这是一个

无量纲量。 

, , ,
0 0

l l

l ex exk dl k dl   = =   

 因此 Beer 定律也可以写成𝐸𝜆,𝑙 = 𝐸𝜆,0𝑒−𝛿𝜆。若路径与垂直方向的夹角为 θ，

则垂直光学厚度为： ( ) ( ), , , ,
0 0

cos cos
z l

z ex ex lk z dz k z dl      = = =  。对于整层大

气的垂直光学厚度，则可以表示为 ( ) ( ),
0

0 exk z dz 


=  ；高度 z 处的光学厚度为

( ) ( ),ex
z

z k z dz 


=  。 
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(2) 光学质量(optical mass) 

辐射沿传输路径，在单位截面气柱内所包含的吸收或散射气体的质量。 

0

l

u dl=   

(3) 单色透过率、吸收率和透明系数 

通过一段大气的透过率(透射率)，按照定义： ,0

,l

E
e

E
 





 −
= =  

透过率对整层大气积分，得到透明系数
( )0

P e 



−
=  

吸收率： ,0 ,

,0

1 1
lE E

A e
E

  

 



 −
−

= = − = −  

 

12. 大气垂直方向上的吸收和发射——权重函数（Weight Function） 

 若已知大气密度的垂直分布为𝜌(𝑧) = 𝜌(0)𝑒−𝑧 𝐻⁄ （H 为大气标高），考虑某种

均匀混合的成分，如 CO2，其质量混合比为𝑤𝑐𝑜2
，则它的密度分布可以表示为 

( )
2 2 0

z H

CO coz w e  −=  

从而有体积吸收系数 

( ) ( ) ( )
2 2, , 0 ,

z H

ab CO ab co abk z z k z w k e    − = =  

假设太阳辐射从大气顶经过 CO2 吸收后达到高度 z 处，根据比尔定律，满足 

( ) ( ) ( )z
F z F e 

 

−
=   

其中 

( ) ( )
2 2, 0 , 0 ,

z H z H

ab co ab co ab
z z

z k z dz w k e dz w k He     
 

− − = = =   

不同高度 z 处 CO2 的吸收情况也可以用辐射的变化率表示，即 
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( )
( ) ( ) ( )

( ) ( )

( )
( ) ( )

2 0 ,

z

z z H

c a

z

o b

dF z d z
F e

dz dz

F

H

e k

e

e

z

w

F









 





 









−

−

− −

= − 

= 

= 

 

 

其中𝑊 =
𝜏𝜆(𝑧)𝑒−𝜏𝜆(𝑧)

𝐻
称为权重函数(量纲为[L-1])，

它决定了某一种气体在每一层对特定波长的吸

收程度，根据该气体在不同波段的权重函数，结

合辐射传输方程，可以反演大气的温度廓线。 

  根据求极值原理，可以得到气体吸收最强的

高度： 

( ) ( )( ) 0
zdF Fd d

dz dz H dz
z e 


  

− 
= = 

 
 

解得𝝉𝝀(𝒛) = 𝟏，即该成分对特定波长的最强吸

收出现在单位光学厚度对应的高度上。 

 

 

13. 太阳辐射在地球大气中的传播 

(1) 太阳常数(Solar Constant) 

在日地平均距离𝑑0时，与日光垂直平面上的太阳积分辐照度，用 0S 符号表示。 

0 ,0
0

S S d 


=   

太阳的一些基本参数如下(引自教材《Global Physical Climatology》) 
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 太阳是一个点辐射源，而日地距离很远，因此可以将地球看做在以太阳为中

心、以日地距离为半径的球壳上的一个微面元，所以可以求得地球所在位置，太

阳的（积分）辐出度为（即太阳常数） 

( )

26
2

0 22 11
0

3.9 10
1386

4 4 1.596 10

W
S W m

d m 

− 
= = = 

 
（实际观测为 1367W/m2） 

 

▲ 影响太阳常数测算精度的主要因素有两个：一是辐射测量值的绝对定标，另

一个是红外和紫外波段大气订正值的精度。 

▲ WMO 在 1981 年推荐的太阳常数最佳值为1367 ± 7𝑊 ⋅ 𝑚−2。 
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(2) 大气上界的太阳辐射(又称为日射，Solar Insolation) 

# insolation 是 incident solar radiation 的缩写 

不同时刻太阳处于不同的高度，入射到大气上界水平面上的太阳辐照度为： 

( )2

0 0 0 sin sin cos cos coco ss mS S S d     + = =  

由此计算地球上任意一点大气上界单位面积接收到的太阳辐射能日总量为： 

( )

( )

( )

2 2

1 1

0

0

2

0 0

0 0

2

0

2

0

sin sin cos cos cos

sin sin cos cos cos

sin sin cos cos sin

2

t t

d m
t t

m

m

Q S dt S d dt

T
S d d

T
S d








    

    

   


 

−

= =

=

+

+

+=

 

  

 上式中各物理量的说明如下： 

( )0
0

0

0

0

: 86400s

cos tan tan

m

d
d d d

d

T S 





  

=

= −

：修正因子 ：日地平均距离； ：日地实际距离

一般取 ； ：太阳常数； ：纬度值；

：赤纬角，黄道面和赤道面的夹角

：时角，所在经圈与当地正午时刻重合时地球转过的角度

 

dQ 的单位为 2 1J m d− −   

 

【注】区别太阳天顶角(Solar Zenith Angle, SZA)、太阳高度角(Solar Altitude Angle)、

太阳方位角(Solar Azimuth Angle) 

◼ 太阳天顶角 θ：太阳光与水平面的法线方向的夹角； 

◼ 太阳高度角 90o－θ：太阳光与水平面的夹角； 

◼ 太阳方位角 α：太阳光线在水平面上的投影与正北方向的夹角(有的文献也定

义与正南的夹角，两种方式均可以)。 

在经度𝜑纬度𝜆处，某一时刻观测到的太阳天顶角、方位角之间的数学关系： 

( )

cos sin sin cos cos cos

cos sin sin cos cos sin

     

     

= +


= −
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图片来源：https://www.researchgate.net/figure/Schematic-depicting-the-solar-

zenith-angle-solar-altitude-angle-and-solar-azimuth-angle_fig2_354755033  

 

 

(3) 太阳辐射的衰减 

 太阳辐射进入地球大气以后，由于大气中的各种气体成分会吸收和散射

部分太阳辐射能量，造成了太阳直接辐射的衰减(也称削弱、消光)。吸收过

程是将一部分太阳辐射能量变成气体分子的热能或化学能。散射过程则是将

一部分辐射能量散发到四面八方，形成散射辐射。其中一部分散射辐射从大

https://www.researchgate.net/figure/Schematic-depicting-the-solar-zenith-angle-solar-altitude-angle-and-solar-azimuth-angle_fig2_354755033
https://www.researchgate.net/figure/Schematic-depicting-the-solar-zenith-angle-solar-altitude-angle-and-solar-azimuth-angle_fig2_354755033
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气上界射出，离开了地球大气系统；一部分则到达地面，形成地面散射辐射。 

 

设地球总的体积(距离)衰减系数为𝑘𝜆，则它的组成成分有： 

𝑘𝜆 = 𝑘𝜆,R + 𝑘𝜆,𝑃 + 𝑘𝜆,𝑂 + 𝑘𝜆,𝑣 + 𝑘𝜆,𝑎 

 𝑘𝜆,R：气体分子引起的散射，主要是瑞利散射； 

 𝑘𝜆,𝑃：气溶胶粒子引起的散射； 

 𝑘𝜆,𝑂 , 𝑘𝜆,𝑣：臭氧和水汽吸收引起的衰减； 

 𝑘𝜆,𝑎：其他气体分子引起的衰减，主要是𝐶𝑂2&𝑂2。 

 于是在地面处,与日光垂直平面上的太阳分光直接辐照度为： 

( ) ( )

( )

,0 ,0 , , , , ,
0 0

,0 , , , , ,

,0 , , , , ,

exp exp

exp

R P O v a

R P O v a

R P O v a

S S k dl S k k k k k dl

S

S

        

     

     

    

    

  = − = − + + + +
  

 = − + + + + 

=

 

 

如果在某些具体问题中还需要考虑其他气体的吸收，则在上式中添加对应气体的

的衰减系数项即可。 

(4) 相对大气质量 

 

 引入相对大气质量的原因：光学厚度与光的路径相关 

 定义：
( )

( )
0

0

0

k dl
m

k dz





 

 




= =




，下面考虑特殊情况：均质无折射的大气层 

 即𝑘𝜆, 𝜌 = 𝑐𝑜𝑛𝑠𝑡，且由几何关系，𝑑𝑙 = sec𝜃𝑑𝑧，所以相对大气质量为： 

( )

( )
sec

0
m

 



= =  
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(5) 地面和大气对太阳辐射的反射 

· 地面反照率：地表反射的太阳辐射通量与入射的辐射通量的比值。 

地面状况 水面 阔叶林 草地、沼泽 水稻田 灌木 

反照率(%) 6~8 13~15 10~18 12~18 16~18 

地面状况 田野 草原 沙漠 冰川、雪被  

反照率(%) 15~20 20~25 25~35 >50  

· 云反照率 

云的种类 反照率(%) 

大而厚的积雨云 92 

云顶在 6km 以下的小积雨云 86 

陆地上的淡积云 29 

陆地上的积云和层积云 69 

海洋上的厚层云，云底高度约 0.5km 64 

海洋上的厚层积云 60 

海洋上的薄层云 42 

厚的卷层云，有降水 74 

陆上卷云 36 

陆上卷层云 32 

✓ 云层越厚，云的含水量越大，云的反照率越大； 

✓ 深对流云对太阳光的反射很强； 

✓ 陆地上的淡积云、卷云等影响不大(反照率稍高于地面)； 
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✓ 海洋上的云影响大(反照率远大于海面)； 

· 行星反照率：入射地球的太阳辐射被大气、云和地面(地球-大气系统)反射回

宇宙空间的总百分数。全球平均行星反照率一般认为取值为 0.3，其中云的

贡献是最大的（见下图）。 

 

图片来源：https://www.researchgate.net/figure/Total-solar-radiation-on-the-Earth-

surface_fig1_377221869 

 

14. 地球-大气系统的长波辐射 

(1) 长波与短波的分界：4𝜇𝑚，长波的主要范围：4~120𝜇𝑚。 

(2) 长波辐射在地球大气中的传输特点 

 长波辐射在大气中的传输是一种漫射辐射，是在无散射但有吸收又有放射的

介质中的传输。 

(3) 长波辐射规律——施瓦茨恰尔德(Schwarzchild)方程 

设一束单色辐射通过层吸收气体介质. 射入的辐亮度𝐿𝜆沿传播方向经过一段

距离 dl 后，由于吸收作用而使辐亮度变化𝑑𝐿𝜆 = −𝑘𝑎𝑏,𝜆𝐿𝜆𝑑𝑙，𝑘𝑎𝑏,𝜆是体积吸

收系数. 按吸收率定义，该薄气层的吸收率应是： 

,ab

dL
A k dl

L


 



= − =  

根据 Kirchhoff 定律： ( ) ( ),B

F L
F T B T

A A

 


 




=  = (注意这里的 L
 为薄气层

的发射辐亮度) 

https://www.researchgate.net/figure/Total-solar-radiation-on-the-Earth-surface_fig1_377221869
https://www.researchgate.net/figure/Total-solar-radiation-on-the-Earth-surface_fig1_377221869
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 综合考虑吸收和发射后的辐亮度变化应为： 

( ), , ,ab ab abdL k L dl L k L dl k B T dl       
= − + = − +  

 在根据垂直光学厚度的表达式：𝑑𝛿 = −𝑘𝑎𝑏,𝜆𝑑𝑧, 𝑑𝑧 = 𝑑𝑙 · 𝑐𝑜𝑠𝜃，𝜃表示辐射

传输方向与天顶角的夹角，常令𝜇 = 𝑐𝑜𝑠𝜃(𝜇 > 0表示辐射向上传输，𝜇 < 0表示辐

射项下传输)，于是可得 Schwarzchild 方程 

( ) ( )
dLd

dL L B T L B T
d


    




 
= −  = −    

【普遍形式的长波辐射方程】 

单色辐亮度经过某一气层后(为方便表示，后面省略下标 λ)，会有如下几种过程： 

◼ 气层的吸收使得辐射衰减：(𝑑𝐿)𝑎 = −𝑘𝑎𝑏𝐿𝑑𝑙； 

◼ 气层的散射使得辐射衰减：(𝑑𝐿)𝑠 = −𝑘𝑠𝑐𝐿𝑑𝑙 

◼ 气层的发射使得辐射增强：(𝑑𝐿)𝑒𝑚 = 𝑘𝑒𝑚𝐵(𝑇)𝑑𝑙 

◼ 气层还可以通过散射过程使得其它各个方向的辐射被散射到所研究的方向，

使得辐射增强：(𝑑𝐿)𝑚−𝑠𝑐 = 𝑘𝑠𝑐𝐿𝑠𝑑𝑙 

因此辐射传输方程的普遍形式为 

( )( )ab sc ab sc sdL k L k L k B T k L dl= − − + +  

对长波辐射，不考虑散射，只有气层的吸收和发射： ( )ab abdL k L k B T dl= − +    

对短波辐射，不考虑发射，只有气层的吸收和散射： ( )ab sc sc sdL k L k L k L dl= − − +  

 下面来求解辐射方程的解（为方便表示，省略下标 λ）： 

( ) ( )

( ) ( ) ( )

dL Ld B T d dL L d B T d

d d
B T e d Le Be dL

e

L

e

T e

e

de    

   





  

     

 

 

−

−

−

− −

− −−−

= −  = −



= −  = −

 

要得到大气上界向上的辐射传输，即从地面𝛿0到大气上界 0积分： 

( ) ( ) ( ) ( ) ( )
0 0 0

0
0 0 0

00
d

d
d

B T eLe B T e L L e  



   

 

  




− − −−
= −  = +    

上述结果表明，大气上界向上的辐亮度包括两部分：(1) 地面辐亮度向上经过大

气后的透射；(2)各层大气的辐亮度向上经过大气后的透射。每一薄层大气的辐
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亮度为𝑩(𝑻)𝒆
−

𝜹

𝝁
𝒅𝜹

𝝁
。 

【说明】 

① 一般来说，地面对长波辐射的吸收率近于常数(0.82‐0.99)，可把地面当做灰体。

由于地面发射率接近于 1，也可把地面当做黑体。此时有 ( ) ( )0 sL B T = 。 

② 前面有提到透过率的定义。对于整层大气透过率，即地面辐亮度经过整层大

气透过后到达大气上界的那部分可以表示为𝜏0 = 𝑒
−

𝛿0
𝜇 ；光学厚度 δ 的大气层

的透过率，即在光学厚度为 δ 的高度处大气层发射的辐射经过其之上的大气

透射后到达大气上界的那部分可以表示为𝜏 = 𝑒
−

𝛿

𝜇，则上述解又可以写为 

( ) ( ) ( )
0

1

00 sL B T B T d


 = +   

③ 辐射传输方程及其解的一个重要应用是大气的遥感探测。由前面的推导过程

可知，大气中某一气层的气体一方面吸收来及地面及其下层大气放射的辐射，

另一方面又根据自身的温度发射辐射，这样通过每一层气体的吸收和发射作

用，来自地表和下层大气的辐射逐层向上传输，因此大气的红外关光谱不但

和大气温度的垂直分布有关，而且和吸收气体质量的垂直分布有关，由此可

以反演大气温度廓线以及吸收物质含量随高度的分布。 

 

④ 对于长波而言，8~12μm 是大气窗区，而这恰好在与地面长波辐射最强的波段

相对应，从卫星上看，大气窗区波段的辐射温度最接近地面温度。 

 

(4) 漫射辐射透射率 

定义地面向上的辐射通量密度为𝐸0，𝐸0 = 𝜋𝐿0，𝐿0为辐亮度，此时地面
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向上的辐射通量密度以天顶角 θ 经倾斜路径到达高度 z，在 z 处的辐射通量

密度为𝐸𝑧。定义高度 z 处漫射辐射透射率为：𝜏 =
𝐸𝑧

𝐸0
  

 

15. 地面、大气及地气系统的辐射平衡 

(1) 辐射差额的概念：辐射收入—辐射支出 

(2) 地球大气的温室效应 

① 无温室效应下，地球达到辐射平衡时的平衡温度计算： 

设地气系统是一个半径为 r 的、可视为黑体的球，其行星反照率为 R，有效温

度为𝑇𝑒，在地气系统达到辐射平衡时(辐射收入=辐射支出)，有： 

( )2 2 4

0 1 4 eS r R r T  − =  

解得此时的环境温度为：
( )

1 4

0 1

4
e

S R
T



 −
=  
  

 

取
2

0 1367 , 0.3S W m R−=  = ，有 ( )o255 18 CeT K −  

② 实际的辐射平衡方程 

 

(地面和大气顶均达到辐射平衡) 
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(3) 地面的辐射差额(净辐射通量密度) 

指水平面上太阳短波净辐射通量密度和长波净辐射通量密度之和 

𝐸0
∗ = 𝐸𝑠,0

∗ + 𝐸𝑙,0
∗  

① 太阳短波净辐射通量密度——𝐸𝑠,0
∗ = 𝐸𝑠,0

↓ − 𝐸𝑠,0
↑  

  𝐸𝑠,0
↓ ：太阳直接辐射和天空散射辐射的总和 

𝐸𝑠,0
↑ = 𝑆0cos𝜃 + 𝐸𝑑

↓  

𝐸𝑠,0
↑ ：地面对入射短波辐射的反射(地面反射率为𝑅𝑔) 

𝐸𝑠,0
↑ = 𝑅𝑔𝐸𝑠,0

↓  

所以𝐸𝑠,0
∗ = 𝐸𝑠,0

↓ − 𝐸𝑠,0
↑ = (1 − 𝑅𝑔)𝐸𝑠,0

↓  

② 长波净辐射通量密度——𝐸𝑙,0
∗ = 𝐸𝑙,0

↓ − 𝐸𝑙,0
↑  

 𝐸𝑙,0
↓ ：来自整层大气的辐射，包括：大气本身的热辐射(1~2km 内的水汽和 CO2)

  和云的热辐射，又叫大气的逆辐射，它没有显著的日变化。 

 𝐸𝑙,0
↑ ：包括地面发射的长波辐射和地面反射的部分大气逆辐射(设地面的温度

𝑇𝑔，比辐射率𝜀𝑔) 

𝐸𝑙,0
↑ = 𝜀𝑔𝜎𝑇𝑔

4 + (1 − 𝜀𝑔)𝐸𝑙,0
↓  

地面长波净辐射为：𝐸𝑙,0
∗ = 𝐸𝑙,0

↓ − [𝜀𝑔𝜎𝑇𝑔
4 + (1 − 𝜀𝑔)𝐸𝑙,0

↓ ] = −𝜀𝑔(𝜎𝑇𝑔
4 − 𝐸𝑙,0

↓ )。一般

情况下，𝐸𝑙,0
↓ < 𝐸𝑙,0

↑ ，即𝐸𝑙,0
∗ < 0，也就是说地面净长波辐射的作用是使地面冷却。 

▲ 地面有效辐射的定义：地面向上的长波辐射和大气逆辐射之差 

▲ 𝐸0 = 𝐸𝑙,0
↑ − 𝐸𝑙,0

↓ = −𝐸𝑙,0
∗ = 𝜀𝑔(𝜎𝑇𝑔

4 − 𝐸𝑙,0
↓ ) 

𝐸0的范围约在68.79~149.56 𝑊 ⋅ 𝑚−2之间。在晴朗干燥的夜间，地面有

效辐射大，地面降温厉害，所以霜冻往往发生在晴夜. 云层能增强大气的逆

辐射，使地面有效辐射减小.  

▲ 地面的辐射差额可写为： 

𝐸0
∗ = 𝐸𝑠,0

∗ + 𝐸𝑙,0
∗ = 𝐸𝑠,0

↓ (1 − 𝑅) − 𝜀𝑔(𝜎𝑇𝑔
4 − 𝐸𝑙,0

↓ ) = 𝐸𝑠,0
↓ (1 − 𝑅) − 𝐸0 
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第五章 云和降水物理学基础 

1. 云的不同分类 

(1) 国际分类 

3 族：低、中、高 

10 属： 

Cumulonimbus (Cb)、Cumulus (Cu)、Stratocumulus (Sc)、Stratus (St)、Nimbostratus (Ns) 

Altocumulus (Ac)、 Altostratus (As) 

Cirrostratus (Cs)、Cirrus (Ci)、Cirrocumulus (Cc) 

(2) 云和降水物理中的分类 

基于动力特征：对流云(积状云)、层状云； 

基于温度特称：暖云、冷云； 

基于云粒子的相态特征： 水云、冰云、混合云. 

▲ 暖云与冷云的降水机制： 

① 暖云：碰并生长； 

② 冷云：贝吉龙过程(温度低于 0℃且过冷却水滴、冰晶、水汽共存的云区，而

si s
e < e ，当云中的水汽压处于冰面和水面饱和值之间时，水汽在冰晶上凝华

而使冰晶长大，而水滴会不断蒸发变小或消失，形成冰晶“夺取”水滴的水

分和原来云中水汽的冰水转化过程) 

 

2. 云雾生成的宏观条件 

水汽由未饱和达到饱和而生成云雾有两条途径：增加空气中的水汽和降温. 

▲ 上升气流和充足的水汽是云生成的必要条件 

 

3. 雾形成的原因及种类 

(1) 由于辐射降温生成辐射雾； 

(2) 暧湿空气移到冷表面时，空气降温而生成平流雾； 

(3) 冷空气到达暧湿表面(例如水面)，空气补充了水汽生成蒸发雾； 
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(4) 降水在地面蒸发，使地面附近的空气补充水分,生成雨区雾和锋面雾； 

(5) 由于饱和水汽值和温度并不呈线性关系，当两团温度不同，而都接近于饱

和的空气混台后,可能达到饱和,从而生成混合雾. 

 

4. 与降水有关的宏观特征 

(1) 含水量：单位体积云体内水凝物质量，单位
3 3g cm g m− − 、 ; 

▲ 对流云含水量平均值约为每立方米几克的数量级，最大可超过
310g m− .  

(2) 可降水量：单位面积的整个云柱体内所含液(固)态水总量，单位 mm 

▲ 层状云中的可降水量较小，例如我国南岳观测的层积云中的总含水量仅约

0.02~0.1 mm. 

(3) 云中水分循环次数：水汽不断由云底输入以维持一次降水过程，故降水量

大于可降水量，且云中的云中液(固)态水存在有效更新次数，称为云中水分

循环次数，表示为
( )

( )

W
n

W
=

降水

云水

降水量

云的可降水量
 

(4) 降水效率：输入云中的水分并不全以降水的形式分离出来(包括夹卷、湍

流、下落过程中的蒸发)，定义降水效率为 =
W

W
 降水

入云

(W入云表示由上升气流输

送入云的水汽经凝结形成的云中总液(固)态水量) 

 

5. 云雾降水的微观特征描述 

(1) 尺度档描述粒子的尺度分布 

设 r 为粒子半径，单位体积内第 i 档尺度间隔和数密度分别为 ir 和 iN ，则 

i
i

i

N
n

r


=


 

 in 表示第 i 档单位体积单位尺度间隔中的粒子数(
3 1cm m− − 个 ). 

(2) 数密度分布函数 

( )dN n r dr=  
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(3) 尺度分布特性 

平均半径 
( )

( )

( )
0 0

0

rn r dr rn r dr
r

Nn r dr

 


= =
 


 

方差 
( ) ( )

( )

( ) ( )
2 2

2 0 0

0

r r n r dr r r n r dr

Nn r dr


 



− −
= =
 


 

众数半径 
( )

mode

0

r

dn r

dr

 
= 

 
，数密度的局地最大值 

中值半径 ( )
mod

0 2

r N
n r dr =  

体积平均半径 ( )3

0

1
Vr n r dr

N



=   

有效半径 
( )

( )

3

0

2

0

e

r n r dr
r

r n r dr




=



 

 

(4) 云雾滴谱分布 

 

① 修正的函数 

( ) ( )expn r ar br = −  
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该式中有 , , ,a b   四个大于零的控制参量，比较复杂，一般采用简化后的

赫尔基安-马津公式： ( ) ( )2 expn r ar br= − (就是取 2, 1 = = )，此时有如下关

系： 

( ) 30

2a
N n r dr

b



= = ，
( )

0 3rn r dr
r

N b



= =


 

② 对数正态分布函数 

( )
( )

2

2

ln ln
exp

2ln2 ln

g

gg

r rN
n r

r  

 −
 = −
 
 

 

控制参量为 ,g gr  分别称为几何平均半径和几何标准差 

 

6. 云滴粒子的均质核化 

(1) 概念：空气非常纯净，没有杂质和离子，凝结或凝华过程只能靠水汽分子

自身聚合才能实现. 

(2) 特点：发生水汽到水滴的相变过程，系统自由能会变化，主要包括系统体

积自由能变化、表面自由能的增加. 

(3) 吉布斯自由能变化的推导 

▲ 化学势：1mol 物质的吉布斯函数 

根据均质核化的特点，生成一个水滴胚胎时吉布斯函数的变化为： 

( )l vG dn dA   = − +  

式中 l 和 v 分别表示液相和汽相物质的化学势，当 l v = 时，表示汽-液系

统处于相变平衡状态； l v  表示过饱和， l v  表示未饱和. dn表示参与相

变物质的摩尔数， dA表示表面积的增加,  表示水的单位表面积自由能。 

 假设水滴胚胎为一个半径为 r 的均匀球体，则： 

2 34
4 ,

3

w w w

w w w

m V
dA r dn r

M M M

 
 = = = =   

 将其代入 G 的表达式，有： 
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( ) 3 24
4

3

w
l v

w

G r r
M


    = −  +  

 物质的化学势一般不易测量，上述方程可以进一步化简. 根据化学势定义，

有 m m md dG V dp S dT = = + （注：下标 m 表示单位 mol，因此有
*

mpV R T= ，此处

的 R*即为普适气体常数），等温下积分，得到 

( ) ( )
0 0

*
*

2 1 0

0

, , ln
p p

p p

R T p
d dp T p T p R T

p p
  =  − =   

于是当过饱和水汽由状态 ( ),T e 等温地转变到平衡态 ( )0, sT e （下标 s0 表示平面

纯水情形）时，化学势的变化为 ( ) ( ) *

0

0

, , lnv v s

s

e
T e T e R T

e
 − = ，而达到相变平

衡时，又有 ( ) ( )0 0, ,v s l sT e T e = ，所以 ( ) ( ) *

0

0

, , lnv l s

s

e
T e T e R T

e
 − = ，从而 G

的最终表达式为： 

2 3 2 3

0 0

*4 4
4 4

3
ln ln

3

w
w v

s sw

e e
T T

e
G r r r rR R

eM


     = −  −=  

▲ 临界半径的计算：
*

0
r

G

r


=


 

▲ 表面自由能与表面张力的区别和联系 

 表面自由能是指等温、等压、保持组成不变的条件下，可逆地增加单位表面

积时，体系吉布斯自由能的增值。表面张力指的是液体表面层由于分子引力不均

衡而产生的沿表面作用于任一界线上的张力。表面自由能的单位是 J/m2，而表面

张力的单位是 N/m。 

 表面自由能和表面张力都反映了表面分子受力不均匀的情况，两者的数值相

同，量纲相同。 

 

(4) 开尔文(Kelvin)方程 

由
*

0
r

G

r


=


，临界半径下弯曲液面上平衡水汽压与温度和曲率的关系为： 
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( )0* *

0

2 2 1
ln expsr

sr s

s w v w v

e
e e T

e R Tr R T r

 

 

 
=  =  

 
 

其中 sre 代表半径为 r 的纯水滴表面饱和水汽压, ( )0se T 代表纯水在平液面上的饱和

水汽压。弯曲液面上的平衡水汽压高于同温度下平液面上的饱和水汽压，r 越小，

要求过饱和度越大，我们把 0sr sS e e= 称为饱和比。 

令
2

r

w v

C
R T




= ，取 ( )3273 , 75.6 10 N m 461.5 /vT K / ,R J kg K −= =  =  ，可得

到
31.2 10rC m−=  ，所以当

310r m−
是，开尔文方程可简化为： 

( )0 *
1 r

sr s

C
e e T

r

 
= + 

 
 

括号中的
*

rC

r
项可看作因水滴曲率而对平衡水汽压的修正. 水滴尺度越小，曲率

越大，要求的平衡水汽压越高。下图和表格表明，当粒子的半径小于 1μm 时，

便需要考虑曲率效应。 

 

/r m  0.001 0.01 0.1 1 10 

/r sS e e=  3.23 1.125 1.012 1.0012 1.0001 

▲ 平衡水汽压与水滴半径的关系（T=0℃） 
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 开尔文方程的物理解释为：相对于平面，弯曲表面的水分子受到的其它水分

子对它的吸引力更小，因此更容易变成气态而使表面的饱和水汽压升高。但是，

球形纯水滴与水汽的平衡为不稳定平衡。假如水滴失去一个分子，则饱和水汽压

升高，水滴蒸发。假如水滴得到一个分子，则水汽压降低，水滴增长。 

 

 

▲ 开尔文方程的另一中推导 

 接着第三章《大气热力学基础》（点击查看对应内容）讨论水相平衡的思路

继续讨论。已知在前面讨论中，水汽与平面纯水系统的相平衡有下图的关系。 

 

 在热力学部分讨论第一定律时，我们只考虑了系统的体积功，实际上，在云

滴和冰晶的形成和增长过程中，系统(水汽+云滴，或者水汽+冰晶，或者液态水

+冰晶)除了体积功之外还有其它方式的功，即产生新的表面积, 从而以形成表面

能的方式做功。因此热力学第一定律中多

了表面能这一项。这时，水滴的吉布斯自

由能包括两部分体积自由能、表面能。如

右图所示，同温度下，纯水滴总是与平面

纯水的饱和水汽具有相同的体积自由能，

即 ,0L satg g= ，类比水汽与平面纯水系统，
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纯水滴总是与其表面的饱和水汽具有相同的吉布斯自由能，即 ,L sat rg g+ =表面能 ，

则达到相平衡时，应有关系 

,,sr v sat re e g g= =  

考虑表面能后，热力学第一、二定律以及吉布斯自由能的表达式将都有所变化： 

Q dU pdV dA = + +  

TdS dU pdV dA= + +  

( )dG d U pV TS Vdp TdS dA= + − = − −  

 假设参与相变的水的质量为 m ，吉布斯自由能的变化又可以写成： 

( )

( )v L v L

dG m dp Tds dA mdg dA

G G m g g A

  



=  − − =  −

− =  − − 
 

 dA 前面的符号取决与相态的转化方向，上式中为液相向气相转换，所以表

面能应该要减少，前面为负号。上式也表明，对于纯水滴与水汽构成的系统，两

相之间转化时吉布斯自由能的变化，与体积自由能和表面能的变化有关。  

 又因为 

,0

0

lnv L v sat v

s

e
g g g g R T

e
− = − =  

 考虑在由液相向气相转化时，水滴的粒子半径由𝑟 + ∆𝑟减小为𝑟，于是可以得

到水的减少量以及表面积的减少量分别为： 

( ) ( )
22 2 24 , 4 8wm r r A r r r r r r     =    = +  − =  

 
忽略二阶小量  

于是 

2

0

4 ln 8v L w v

s

e
G G G r r R T r r

e
    = − =    −   

相态平衡时，有 0, srG e s e = = = ，于是得到 

0

0

2 1 2
ln expsr r

sr s r

s w v w v

e C
e e C

e R T r r R T

 

 

  
=   = =  

  
 

同样的，当
310r m− 时，进行泰勒展开，有 0

0

1 1sr r r
sr s

s

e C C
e e

e r r

 
= +  = + 
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(5) 云滴均质核化率 

单位时间、单位体积中形成活化核的数目称为活化率、核化率或成核率.如果

核化率很低，就不会形成宏观上的云雾 

按照玻尔兹曼分布律,单位体积中具有临界半径 *r 的水滴胚胎数为 

( )* *

0 expgn n G kT= −  

其中 0n 为饱和水汽条件下单位体积中水汽分子数. 实际上具有临界半径 *r 的水

滴胚胎只需再捕获一个水汽分子便可活化，因此核化率 J 应和水滴胚胎的表面

积 24 r 及单位面积上的分子碰撞率 / 2 we m kT 成正比，即： 

( )
2

*0 4
exp

2 w

n e r
J G kT

m kT






 = −  

(6) 结论 

S  2 3 4 5 6 

( )3 1/J cm s− − 个  

* /r cm  

1121.9 10−  

71.9 10−  

317.0 10−  

71.2 10−  

101.1 10−  

89.3 10−  

27.5 10−  

88.0 10−  

36.0 10  

87.2 10−  

▲ 水滴均质核化率的计算结果( o-12 C ) 

由此可知，实际大气中几乎不存在均质核化 

 

7. 云滴粒子异质核化 

(1) 概念：水汽在气溶胶粒子和离子上的汽-粒转化； 

(2) 不可溶性粒子的成核作用 
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▲ 表面张力平衡示意图 

设 , ,sv lv sl   分别表示固-汽、液-汽、固-液的界面自由能，它们之间满足： 

cossv sl lv   = +  

当水在平面基底形成一个半径为 r 的球冠后，系统的自由能改变为： 

( ) ( )w l
l v lv lv sl sv sl

w

V
G A A

M


     = − + + −  

上式中： lV 为球冠的体积， lvA 为球冠表面积， slA 为接触面积，由几何关系 

( )

( )

( )

3

2

2 2

1
2 3cos cos

3

2 1 cos

1 cos

l

lv

sl

V r

A r

A r

  

 

 

= − +

= −

= −

 

于是 ( )
3

3 24 2 3cos cos
4

3 4

w
l v lv

w

G r r
M

  
    

  − +
 = − + 

 
，同样的对 r 求导，

可以求得 * *G r − 的函数关系为： 

( )* *24
cos

3
lvG r f   =  

其中 ( )
32 3cos cos

cos
4

f
 


− +

= ，与均质核化表达式相比， ( )cosf  为多出

的因子，也就是说，在较小的时候， *G 的值可以大大减小 

▲ 自然界中不可溶性粒子成核是否是普遍的呢?——不是 

① Fletcher 证明， ( ) ( ),cos ,cosf r f   , 所以凸面基底上成核也是很困难的； 



《大气物理学》学习参考资料 

 120 

② 考虑当 0 = ， ( )cos 0f  = ，液滴与基底平面完全浸润，即在基底平面上形

成液核所需要的自由能的变化为零，此时根据开尔文方程有： 

3
*

* *

1.2 10r s r

s

e e C
S

e r r

−− 
 = =   

当 * 1%S = 时，计算得出
* 0.12r m= ，而实际观测到的该过饱和度下的云核

半径为0.01 m ，因此可以说,在自然云形成期间,大部分云滴不是在不可溶粒

子上生成的. 

 

8. 可溶性粒子的成核作用 

(3) 大气中的可溶性粒子具有吸湿性，其质量虽然随着相对湿度的增加而增加，

但仍维持固体粒子状态；一旦环境相对湿度达到某临界值， 它们会自发吸收

水汽而形成饱和溶液滴，这临界值称为潮解相对湿度(Deliquescence Relative 

Humidity, DRH)。  

(4) 溶质的存在会降低相平衡时的饱和水汽压 

 

 当纯水中加入溶质（如大气气溶胶）后，溶质溶于水会与水分子发生作用，

从而使得在同样温度下水面进入空气中的水分子减少，从而起到降低溶液表面饱

和水汽压的作用——这与开尔文曲率效应是相反的。 
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(5) 理想溶液的拉乌尔(Raoult)定律 

( )0sol s

N
e e T

N n
=

+
 

 上式中 sole 为溶液在平液面时的平衡水汽压， ( )0se T 纯水在平液面时的平衡

水汽压， ,N n分别表示溶液中水(溶剂)和可溶性盐(溶质)的摩尔数. 

▲ 非理想溶液的情形——引入范德霍夫(Van’t Hoff)因子 i  

( )0sol s

N
e e T

N in
=

+
 

 当溶液浓度足够大时，i 可以小于一个溶质分子离解时产生的离子数(估算时

可以取等号). 当溶液较稀时,由于溶质摩尔数n较小，故上式又可简化为： 

( )0 1sol s

in
e e T

N

 
= − 

 
 

(6) 寇拉( Kohler )方程和寇拉曲线 

 考虑实际大气中的液滴粒子，对于半径为 r 的溶液滴，其平衡水汽压为 se ，

( )0se T 则对应为纯水滴的平衡水汽压为 sre  .设溶液滴所含盐和水的质量分别为

1 2,m m ，摩尔质分别为 1 2,M M ，则有
31 2

2

1 2

4
, ,

3
w

m m
n N m r

M M
 = = = ，考虑 2 1m m

的情形(较稀溶液)，于是： 

11 2

3 3

1 1

33 1 1
1 1 1

4 4

s w

sr w w

e im Mim Min

e N M r M r 
= − = −  = −   

令 1

1

3

4

w
n

w

im M
C

M
= ，易知该项描述了核（可溶性粒子）的特性，即 nC 代表了盐

分对平衡水汽压的影响，显然它随核的尺度增大以及分子量的减小而增加，

并正比于范德霍夫因子。另外， sre 满足开尔文方程，所以有： 

( ) ( )0 03 3 3
1 1 1 1n n nr r

s sr s s

C C CC C
e e e T e T

r r r r r

      
= − = + −  + −      

      
 

上述方程称为寇拉方程，令
( )0

1s

s

e
S

e T
 = − 表示过饱和度，方程又可写为： 
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3

nr
CC

S
r r

 = −  

▲ 关于寇拉方程的讨论 

① 寇拉方程表明：曲率的影响是要求增加过饱和度，而盐分则是降低对过饱和

度的要求； 

② 令 0S = ，得到
0

n

r

C
r

C
= ，当 0r r 时， 0S  ，是未饱和状态，此时是盐分

其主要作用，这时处于平衡态的粒子将以浓溶液滴的形式存在，且可以与未

饱和空气达到相平衡，形成典型的霾；当 0r r 时， 0S  ，是过饱和状态，

曲率效应起主导作用，随着 r 不断增大，溶液也变得越来越稀，最终可以接

近纯水滴情况； 

③ 根据方程的表达式可知， S 比存在一极大值，称为临界过饱和度，记作 *S ，

对应的半径叫做临界半径，记作 *r ，它们的关系式为： 

3
* *

0

3 2
= 3 ,

3 3

n r

r n

C C
r r S

C C
=  =  

 当环境的过饱和度超过 *S 时，溶液滴将会继续长大,即所谓核的“活化”。

如下图，在 NaCl 的一组寇拉曲线中，具有较大质量的盐核形成的溶液滴，临界

过饱和度比较小，容易成核。（实际大气中可能达到的过饱和度最多不超过 1%） 

▲ 如何理解寇拉曲线中临界过饱和度的含义？ 

如左图所示，考虑不同表面张力系

数下的情况（通常可溶性有机气溶

胶会减小溶液滴的表面张力）。虚线

为环境的过饱和度，对于 A 点，当

液滴想要继续吸湿长大时，需要环

境的过饱和度增大，显然这一条件

无法满足，而过了 B 点（寇拉峰）

以后，如 C 点，液滴继续吸湿增长

是往环境过饱和度降低的方向进行，

因此是可以实现增长，即形成凝结
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核（也就是我们说的“活化”）。同样的，对于有机气溶胶的存在，寇拉峰出现了

降低，图中蓝线表明该气溶胶粒子可以一直吸湿增长，最终形成云滴。 
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 学习方法建议 

(1) 建立思维导图：通过每一章的学习，建立本章的一个知识体系结构，也可以

锻炼自己的思维方式。(以下为思维导图案例，每个人都有自己的风格) 
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(2) 把每一章重要的概念性的知识整理出来。概念是基础，十分重要！ 


