Wyklad 9

Obecnie przejdziemy do opisu systemu klimatycznego uktadu Ziemia-Atmosfera.
Zrozumienie klimatu ziemskiego oraz jego zmian wymaga kompleksowych studiéw nad
bilansem promieniowania stonecznego oraz ziemskiego oraz proceséw zachodzacych w
atmosferze oraz oceanie. W ramach tego cyklu wyktadéw ograniczymy si¢ jedynie do roli
promieniowania i proceséw radiacyjnych zachodzacych w atmosferze.

Jednym z gtéwnych pojec¢ jest stan rownowagi radiacyjnej na gérnej granicy
atmosfery. Promieniowanie stoneczne zaabsorbowane przez uktad Ziemia-Atmosfera musi
by¢ zbilansowane przez emisj¢ promieniowania podczerwonego uktadu. Réwnowaga tak
zdefiniowana nosi nazw¢ rownowagi klimatycznej. W przypadku gdyby taka rownowaga nie
miata miejsca, temperatura uktadu Ziemia-Atmosfera zmieniataby si¢ dazac do nowego stanu
rOwnowagi. Badania paleoklimatyczne potwierdzaja, ze tempo zmian temperatury na Ziemi
jest niewielkie (obecne ocieplenie nie przekracza 1° na 100 lat). Stan réwnowagi klimatycznej
nalezy rozumie¢ jako stan w skali co najmniej 30-stu lat, gdyz okres ten jest uznawany jako
podstawowy do okreslania klimatu Ziemi. Poza stanem réwnowagi klimatycznej mozemy
mowic réwniez o stanie rownowagi radiacyjnej odnoszacym si¢ do znacznie krétszych
okreséw czasu. Byta o nim mowa podczas omawiania quasi-rownowagi termodynamicznej ze
zwiazanym z nim prawem Kirchhoffa.

W celu opisania bilansu promieniowania w atmosferze rozwazmy dwu-strumieniowany

model radiacyjny. W tym celu obliczmy zerowy moment radiancji

[14Q = 4ni

Q

gdzie I jest $rednia radiancja. Pierwszy moment radiancji jest rOwny strumieniowi
promieniowania F

[udQ =F.

Q

Drugi moment moze by¢ obliczony z przyblizenia semi-izotropowego. Oznacza to, ze
radiancja oddolna (w gore) I jest stala (niezalezna od kata zenitalnego), ale moze by¢ r6zna
od radiancji od gérnej (w dot) 1", ktéra réwniez jest izotropowa. Mozna, wigc zapisa¢ drugi
moment w postaci
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Wychodzac z réwnania transferu promieniowania w nast¢pujacej postaci




dI(u, ¢)
dt

gdzie f = Fle "™ a nastepnie catkujac réwnanie transferu po kacie brylowym i korzystajac ze
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wzoréw na momenty radiancji otrzymujemy
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dt

Nastgpnie mnozac rOwnanie transferu promieniowania stronami przez [ i catkujac mamy
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gdzie wykorzystano zwiazek (patrz ¢wiczenia)
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Mozna go wyprowadzi¢ rozwijajac funkcje fazowa w stowarzyszone wielomiany wielomiany

Legendrea. R6zniczkujac po grubosci optycznej T zwiazek na pochodng strumienia po

grubos$ci optycznej, otrzymujemy ostatecznie
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Warunek brzegowy na powierzchni ziemi, ktérej albedo wynosi zero ma postac
1'=B
g

a zatem strumien promieniowania na powierzchni ziemi wyraza si¢ wzorem

F=nl' —nl' =2n(B, - 1).

Réwnowaga radiacyjna w stratyfikowanej atmosferze wymaga zerowej dywergencji
strumienia radiacyjnego, a wigc

dF

= -0
dz

czyli F=F, +F, =const=0,
gdzie Fr i Fs sa odpowiednio strumieniami promieniowania dtugofalowego oraz

krotkofalowego. Zatozymy w naszym modelu, ze atmosfera jest przezroczysta dla
promieniowania krétkofalowego. Zwiazku z tym strumien ten jest staty z wysokoscia. Z
rownowagi radiacyjnej wynika, ze strumien promieniowania dlugofalowego jest réwniez
staly. Strumien promieniowania stonecznego moze by¢ zapisany w postaci

F = f0-A)

gdzie A jest albedem planetarnym, za$§ [I, Srednim cosinusem kata zenitalnego Stonca. Z
zasady zachowania energii wynika, ze $redni cosinus kata zenitalnego Stonca jest rowny
stosunkowi przekroju czynnego globu do catkowitej powierzchni i wynosi
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Globalne albedo A zwiazane jest z odbiciem od powierzchni ziemi oraz chmur. W pierwszym
przypadku albedo oszacowane jest na okoto 0.12, za$ przy uwzglednieniu chmur 0.31.
Uwzgledniajac ostatnia wartos¢ strumien promieniowania stonecznego wynosi 236.8 Wm™.
Zat6zmy na poczatek, ze rowniez promieniowanie dtugofalowe przechodzi przez atmosfere
bez oddziatywania. W tym przypadku promieniowanie Ziemskie na gérnej granicy atmosfery
wynosi

F, =oT".

W stanie rownowagi radiacyjnej strumien promieniowania na gornej granicy atmosfery
wynosi

F:—%Hkﬁn+dﬂ=0.
Stan réwnowagi wyznaczony jest przez temperaturg efektywna, ktéra wyznaczana jest z

powyzszego rownania bilansu.

/f(l—A)
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gdzie f jest stata stoneczna na szczycie atmosfery.
Wyznaczona z tego rownania temperatura efektywna dla uktadu Ziemia-Atmosfera wynosi
255 K. Jest to temperatura, jaka miataby Ziemia przy braku atmosfery ale przy zatozeniu
rzeczywistego albeda planetarnego. Zaktadajac albedo planetarne na poziomie 12%
temperatura ta wynosi okoto 270 K

Rozwazmy obecnie bardziej rzeczywista sytuacje, w ktérej dopuszczamy pochtanianie
promieniowania dlugofalowego. Zaktada¢ bedziemy, ze promieniowanie dlugofalowe nie jest

rozpraszane a zatem ®; = 0. Roéwnanie transferu promieniowania wyprowadzone powyzej

przyjmuje nastgpujaca postac

Poniewaz Fr jest state catkowanie rownania prowadzi do zwigzku
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Warunek brzegowy na powierzchni ziemi ma postac
F=2n(B, -1).
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Warunek brzegowy na gornej granicy atmosfery ma postac
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Korzystajac z tych zaleznosci otrzymujemy ostatecznie
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Jednym z zaskakujacych rezultatéw przedstawionego modelu jest nieciagtos¢ w profilu (Rys.
9.1) temperatury pomigdzy temperatura powierzchni ziemi a przylegajacym powietrzem. W
rzeczywistos$ci taki skok temperatury nie jest obserwowany, chociaz w waskiej warstwie
przysciennej obserwuje si¢ bardzo duzy gradient temperatur zwanym super-adiabatycznym.
Moze on przekracza¢ nawet 500 °C/100m i jest obserwowany zaréwno w dzien jak i w nocy
tyle, ze w tym ostatnim przypadku gradient temperatury ma przeciwny znak.

Gléwnym gazem odpowiedzialnym za pochlanianie promieniowania dtugofalowego
jest para wodna. Dla potrzeb klimatycznych mozemy zatozy¢, ze grubos$¢ optyczna zanika z

wysokoscia ekspotencjalnie i wynosi

=T, -=1,
H

gdzie H jest skala wysokosci i mozemy przyjac, ze H=2 km.

Przejdziemy obecnie do zdefiniowania warstwy Chapmana. Temperatura emisyjna T,
jest zdefiniowana jako temperatura ciata doskonale czarnego, ktére emituje tyle samo energii,
co atmosfera a wigc
E.(t,)=7B, =cT .

Poziom emisji mozna zdefiniowac jako wysokos¢, na ktérej temperatura powietrza wynosi Te.
Poniewaz zachodzi rownos$¢
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Promieniowanie atmosfery moze by¢ w pierwszym przyblizeniu okreslane jako

promieniowanie izotermicznej warstwy Chapmana (z maksimum na poziomie emisji) o

L , . s 2
temperaturze T., na wysokosci okres$lonej przez grubos¢ optyczng T, = 3
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Rys. 9.1 Profile temperatury powietrza w troposferze dla grubosci optycznej Trownej: 0.1

(czerwona linia), 1 (niebieska) oraz 4 (czerwona). Przerywane linie odpowiadajq Sredniemu
spadkowi temperatury w troposferze 6.5 K/100m.
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Rys. 9.2 Profile temperatury z wysokosciq przy zatozeniu rownowagi radiacyjnej oraz
roznego sktadu atmosfery.



Rozwazmy przypadek z T>>1. Wowczas radiancja promieniowania dtugofalowego na

szczycie atmosfery (t=0) skierowana do géry moze by¢ zapisana w postaci

IWOME TBV (2)h, (z,w)dz,

gdzie funkcja h, (z, 1) ma postaé

b (o =L 8 gl S0
W dz u

Latwo zauwazy¢, ze funkcja ta jest znormalizowana do jedno$ci jhv (z,n)dz =1. Zatézmy
0

ponownie, ze grubo$¢ optyczna zanika wyktadniczo z wysokoscia, a przez H oznaczymy

skalg wysokosci. Wéwczas funkcjg h,, (z, 1) mozna zapisa¢ w postaci

T,(2)

h,(z,n) = Lrv (z) exp{— —} .
Hu [
Osiaga ona maksimumdla t,(z,, )= 1 jesli = %, to wowczas poziom ten odpowiada

poziomowi emisji. Powyzsze wzory odnosza si¢ do promieniowania monochromatycznego,
ale w przypadku przyblizenia szarej atmosfery, jakie bedziemy dalej stosowac (grey
approximation) wtasnosci absorpcyjne nie zaleza od dtugosci fali. W dalszej czg$ci bedziemy
pomijac¢ zatem indeks v. Zwigzek pomigdzy radiancja a strumieniem promieniowania po

zastosowaniu twierdzenia o wartosci Sredniej ma postac

F =1 G [ 2y =t (10

gdzie [ jest war?;os’ciac z przedziatu od 0 do 1. Warto$¢ ta zalezy od wielu czynnik6w
atmosferycznych, ale w wigkszos$ci przypadkéw jest bliska % . Tak, wigc maksimum funkcji

h(z,n)dla strumienia promieniowania odpowiada poziomowi emisji. Funkcja ta opisuje tzw.

warstwe Chapmana (Rys. 9.2) i moze by¢ zapisana w postaci
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Rys. 9.2 Warstwa Chapmana dla grubosci optycznej t>>1
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Rys. 9.2 przedstawia warstwg Chapmana z maksimum na wysokosci zn,x odpowiadajace;j
grubosci optycznej 2/3.

Efekty cieplarniany

Rozwazmy atmosfer¢ jako ciato szare, w ktdrej grubos$¢ optyczna zanika wyktadniczo
Z wysokos$cia

T= Tle—z/H

Poniewaz grubo$¢ optyczna na wysokosci emisji ze wynosi 2/3 stad mamy

_ -z./H
—=1e :
3

Wysokos$¢ emisji wyraza si¢ wzorem



z :Hlnﬁ
2

¢

Emisja w przestrzen
kosmiczna

- powierzchnia=c'T" < Poziom emisji 7=2/3 n

2In(t 1/’[)

5T/62=6.5 Kkm!

/

temperatura

T temperatura T
€ g

Rys. 9.3 Prosty model efektu cieplarnianego

gdzie przyjmiemy, ze skala wysokos$ci H dla pary wodnej (gazu najsilniej pochtaniajacego
promieniowanie w atmosferze) wynosi 2 km. Jesli przyjmiemy, ze gradient temperatur
powietrza w troposferze wynosi I' = 6.5° K km™ wéwczas temperatura powietrza na
powierzchni ziemi wynosi

T, =T, +Tz, =T, +FHln3—;l.

Powyzsze rownanie zawiera wiele fizycznych informacji. Temperatura T, zalezy od statej
stonecznej oraz albeda planetarnego za$ catkowita grubos$¢ optyczna atmosfery w dalekiej
podczerwieni T; zmienia si¢ w pierwszym przyblizeniu w zaleznosci od zawartosci gazow
absorbujacych w pionowej kolumnie powietrza. Wielkosci H oraz I sa okreslone przez wiele
proceséw migdzy innymi przed dynamike i stratyfikacje atmosfery. Wszystkie te wielkosci
wystepujace w analizowanym modelu decyduja o temperaturze powierzchni ziemi. Dla
strumienia promieniowania stonecznego F,=-236.3Wm™ oraz [H=13 K oraz 1,=8 mamy

T.=254.1K,
T,=286.4 K,



Z.=5 km.
Grubos¢ optyczna T,=8 zostata tak wybrana, aby temperatura powierzchni ziemi byta réwna

sredniej temperaturze obserwowanej na Ziemi. Zauwazmy, ze grubos¢ optyczna w dalekiej

podczerwieni jest wigc okoto 30 razy wigksza, niz obserwowana w obszarze widzialnym.

Gazy

cieplarniane AT Procentowy wklad Koncentracja

para wodna 20.6 62.1% 30 ppvt
CO, 7.2 21.7% 350 ppmv

03 2.4 7.2% 50 ppbv

N,0 1.4 4.2% 320 ppbv

CH, 0.8 2.4% 17 ppbv

freony <0.8 2.4% 1 ppbv

efekt cieplarniany 33.2
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Rys. 9.4 Prosty model efektu cieplarnianego

Przyblizenie ciata szarego, jakie zastosowano dla atmosfery jest bardzo silnym
zatozeniem, gdyz w rzeczywistosci absorpcja zalezy silnie do dlugosci fali. Mimo to, daje
pewien obraz o bilansie promieniowania w aspekcie klimatycznym. W przedstawionym

przypadku, termiczny wymiar efektu cieplarnianego bgdacy réznica pomigdzy



temperatura przypowierzchniowej warstwy powietrza a temperatura efektywna wynosi
32.3 K. Rzeczywisty wktad poszczegdlnych gazéw do efektu cieplarnianego przedstawia
ponizsza tabela. Dominujacy wptyw na efekt cieplarniany ma para wodna i w dalszej
kolejnosci dwutlenek wegla oraz ozon. Procentowy wktad pozostatych gazéw do efektu

cieplarnianego jest niewielki, jednak moze sigga¢ jednego stopnia.

Réwnowaga radiacyjno-konwekcyjna

Réwnowaga radiacyjna w atmosferze prowadzi do ponad suchoadiabatycznych
gradientow temperatury w troposferze, ktére sa bardzo rzadko obserwowane w
rzeczywistosci. Rozpatrzmy atmosferg przezroczysta dla promieniowania stonecznego, ale
nie dla promieniowania podczerwonego. Atmosfera podlega chtodzeniu w tempie okoto -
100 Wm™ niezaleznie od pory roku, oraz szeroko$ci geograficznej. Latwo pokazaé, ze
odpowiada to ochtadzaniu powietrza o 1 K/dobg. Ma to ogromne konsekwencje, gdyz
ochtadzanie to musi by¢ réwnowazone poprzez inne procesy fizyczne. Jednym z nich jest
adiabatyczne osiadanie atmosfery. Wystarcza, aby powietrze osiadato okoto 200 m/dobg
do zbilansowania dlugofalowego wypromieniowania energii atmosfery. Najwigkszymi
obszarami pradéw zstepujacych sa opadajace czesci komoérki Hadleya przypadajace na
25-30 réwnoleznik. W rejonach tych wystgpuja z regulty obszary pustynne lub
pOtpustynne. Poza tymi obszarami, prady zstgpujace wystgpuja rOwniez w obszarze
opadajacej czgsci komoérki Walkera, oraz w antycyklonach. W pozostatych rejonach
Swiata, gtéwnie to konwekcja transportuje energi¢ od powierzchni ziemi do swobodnej
atmosfery. Transport ten odbywa si¢ za pomoca ciepta odczuwalnego oraz utajonego.
Srednio rzecz biorac, w pierwszym przypadku atmosfera otrzymuje okoto 24 Wm™, za$ w
drugim 78 Wm™. Wydzielanie cieplna utajonego w czasie przejécia fazowego w
chmurach jest znacznie efektywniejsze i ogrywa kluczowa role w tropikach, oraz
obszarach z intensywnymi ruchami konwekcyjnymi. Z drugiej strony ewaporacja chtodzi
powierzchnig ziemi destabilizujac silna chwiejnos$¢ zwiazana z rdwnowaga radiacyjna.
Aby zbilansowaé ubytek 100 Wm™ w atmosferze z powierzchni ziemi (gléwnie z
oceandw) musi wyparowac 0.4 cm wody w czasie doby. Zréwnowazenie wychtodzenia
atmosfery poprzez konwekcje¢ prowadzi do réwnowagi zwanej radiacyjno-konwekcyjna.
Odgrywa ona istotng rolg¢ w atmosferze, gdyz opisuje stan rOwnowagi zblizony do
rzeczywistosci. Transport energii od powierzchni ziemi do swobodnej troposfery wptywa
na zmniejszanie si¢ pionowego gradientu temperatury. Sredni gradient ustala si¢ na

poziomie okoto 6.5 K km™ (Rys. 9.5), a wigc jest znacznie mniejszy od gradientu
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suchoadiabatycznego. W obszarach tropikalnych, gdzie zawartos¢ pary wodnej w
powietrzu jest najwyzsza gradient ten zbliza si¢ do adiabatycznego wymuszajac w ten
sposoOb intensywniejszy strumien ciepta odczuwalnego oraz utajonego rownowazacy silne
chtodzenie atmosfery. Mamy wig¢c w tym przypadku ujemne sprz¢zenie zwrotne, a

pionowy gradient temperatury determinuje strumienie ciepla.
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Rys. 9. 5 Pionowy profil temperatury w atmosferze przy rownowadze radiacyjnej,

gradiencie suchoadiabatycznym oraz gradiencie 6.5 K k.

Na Rys 9.6 widoczne jest chtodzenie powietrza poprzez gtéwne gazy atmosferyczne dla
warunkow bezchmurnych oraz sredniego zachmurzenia (Rys. 9.7). Zauwazmy, ze
chlodzenie netto powyzej troposfery jest zerowe, co oznacza, ze panuje tam rOwnowaga
radiacyjna. W troposferze za§ obserwujemy silne wychtadzanie atmosfery, gdyz panujaca
tam temperatura jest wyzsza, niz wynikaloby to z réwnowagi radiacyjnej (efekt
cieplarniany).

W dolnej troposferze para wodna determinuje to ochtadzanie ze wzgledu na jej wysoka
zawartos¢. Wplyw CO; jest niewielki, jednak powyzej tropopauzy zdecydowanie

dominuje w ochtadzaniu powietrza. Rownowaga dla dwutlenku wegla jest absorpcja przez
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ozon w stratosferze. Ochtadzanie przez ozon w dolnej troposferze jest stosunkowo stabe i

glownie zwiazane z absorpcja ozonu w pasmie okoto 9.6 um.
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Rys 9.6 Pionowy rozktad chtodzenia radiacyjnego przez poszczegolne gazy podczas

Sredniego zachmurzenia. Litera L przed nazwq gazow oznacza zmiany temperatury
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wywotane promieniowanie dtugofalowe zas S krotkofalowym.
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Rys. 9.7 Pionowy rozktad chtodzenia radiacyjnego przez poszczegolne gazy przy braku
chmur. Litera L przed nazwq gazow oznacza zmiany temperatury wywotane

promieniowanie dtugofalowe zas S krotkofalowym.
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Rozpatrzmy zmiany bilansu promieniowania w zaleznosci od szerokosci
geograficznej. Rys. 9.8 przedstawia sredniag dobowa insolacjg na szczycie atmosfery w
zaleznosci od szerokosci geograficznej oraz czasu. Maksimum energii przypada
niespodziewanie na okolice biegunéw w czasie lata polarnego i przekracza 500 Wm™.
Wynika to z faktu, ze dzien tam trwa 24 godziny, chociaz Stonce nie przekracza
wysokosci 23° nad horyzontem. Najmniej energii doptywa w tym okresie do rejonéw

réwnika (okoto 400 Wm™). Gdyby

IAN FEB MAR AFR MAY W/N AL AUG SEF OCT WOV DEC

905

Rys. 9.8 Srednie dobowa warto$é promieniowania stonecznego na szczycie atmosfery jako
funkcja szerokosci geograficznej i miesiqca. Linia przerywana oznacza szerokosc
geograficznqg gdzie wystepuje gorowanie Stonca(Hartmann, 1994).

jednak wzia¢ pod uwage energi¢ promieniowania stonecznego dochodzacego do
powierzchni ziemi, to obszary biegunowe otrzymuja znacznie mniej energii. Zwiazane
jest to droga optyczna atmosfery, jaka pokonuje stonce nad obszarami biegunowymi.
Gradient promieniowania stonecznego jest bardzo maty w poréwnaniu do okresu
zimowego, kiedy to kontrast pomigdzy réwnikiem a wyzszymi szerokos$ciami
geograficznymi jest silny.

Srednia roczna zaabsorbowanej przez uktad Ziemia- Atmosfera energii stonecznej
(linia ciagta) przedstawia Rys. 9.8. W tym przypadku rejony réwnika sa zdecydowanie
uprzywilejowane i wartos$¢ ta przekracza szesciu krotna absorpcj¢ w rejonach biegunéw.
Przerywania linia przedstawia energi¢ emitowana przez ten uktad. Maksimum obserwuje
si¢ w rejonie zwrotnikow, gdzie temperatura jest najwyzsza. Emisja w tych rejonach
przekracza o okoto 50 Wm™ emisje w rejonach tropikalnych. W obszarach réwnikowych

emisja promieniowania jest redukowana przez, po pierwsze wysoka zawarto$¢ pare
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wodnej oraz chmury (szczegdlnie cirrusy obejmujace znaczne obszary tropikow).
Wyrazna jest asymetria pomigdzy rejonami polarnymi pétkuli potudniowej a pétnocne;.
Wynika to z obecnosci Antarktydy i jej silnego wychtodzenia. R6znicg pomigdzy obiema
krzywymi przedstawia linia kropkowana. Pokazuje ona, ze nadmiar energii wystepuje do
okoto 40 réwnoleznika maksimum na réwniku. W rejonach polarnych pétkuli pétnocne;j

mamy najwigkszy niedomiar energii si¢gajacy -130 Wm™.
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Rys. 9.9 Srednia roczna wartosé energii promieniowania stonecznego absorbowanego
przez uktad Ziemia-Atmosfera, energia emitowane (promieniowanie dtugofalowe) oraz
ich wartos¢ netto (Hartmann 1994).
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Rys. 9.10 Srednia roczna wartos$é energii transportowanej w kierunku pétnocnym
potrzebna do zrownowazenia bilansu radiacyjnego pomiedzy rownikiem a biegunem.
Linia ciggta oznacza bilans radiacyjny na szczycie atmosfery, linia przerywana w
atmosferze zas kropkowana w oceanie (Zhang Rossow, 1997) .

Niezerowy bilans promieniowania pomigdzy réwnikiem a biegunami prowadzi do

powstania transportu energii w kierunku biegunéw. Odbywa si¢ ona za posrednictwem
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pojawiajacej sie w jego skutek cyrkulacji Hadleya w obszarach niskich szerokosci
geograficznych, oraz niestabilnosci baroklinowych w $rednich szerokosciach. Rys. 9.10
pokazuje, ze maksymalny transport energii w atmosferze wystgpuje na 40 réwnolezniku,
podczas gdy w oceanie przesuwa si¢ w kierunku nizszych szerokosci.

Przechodzimy obecnie do opisu bilansu promieniowania i zaczniemy od powierzchni
ziemi. Ogodlnie bilans mozna zapisa¢ w nastgpujacej postaci

N¢+N, =0

gdzie N oznacza netto strumien promieniowanie stoneczne za§ Nt podobnie
promieniowanie termicznego. Pierwszy z nich mozna zapisa¢ nastgpujaco

_d L _ gl
Ny=F -AF =F(1-A))
gdzie Ff oznacza strumien promieniowania catkowitego docierajacy do powierzchni
ziemi, za$ A, albedo powierzchni ziemi. Tak wigc, Ng oznacza cz¢§¢ promieniowania

stonecznego, ktoéra jest pochtaniana przez powierzchnie ziemi. Po uwzglednieniu, ze

promieniowanie catkowite jest suma promieniowania bezposredniego E' i

sdir
rozproszonego F:ﬁff mamy

N, = E' + Fijiff ~ A Fl - A e Fstliff = Fstir (I-A

sdir sdir - sdir

l
) + Fsdiff (1 - Asdiff )
gdzie Ay jest albedem powierzchni ziemi dla promieniowania bezposredniego, za$ Aggifr

sdir

albedem dla promieniowania rozproszonego. W ogdlnosci te dwa typy albeda sa rézne
(patrz wyktad 4).

Promieniowanie dtugofalowe netto emitowane przez powierzchnie ziemi Nt ma
postac

N, =F' -F;
gdzie pierwszy czlon zwiazany jest z emisja promieniowania z powierzchni ziemi, zas
drugi z tak zwanym zwrotnym promieniowaniem atmosfery. Zaktadamy przy tym, ze
promieniowanie to jest w catos$ci pochtanianie przez powierzchnie ziemi, a wigc, ze
powierzchnia ziemia jest ciatem doskonale czarnym. Dyskusja tego uproszenia
dyskutowana byta na pierwszym wyktadzie. R6znica pomigdzy wypromieniowana energia
przez powierzchnie ziemi a promieniowaniem zwrotnym nosi nazw¢ w polskiej
nomenklaturze meteorologicznej promieniowania efektywnego. Ostatecznie po
podstawieniu do wzoru bilans promieniowania na powierzchni ziemi ma postac

Fs;Liir (I=Ay)+ Fstiff (=Aye) = FlT - Fé .

Bilans promieniowania nie jest bilansem energetycznym gdyz ten ostatni wymaga

sdir

uwzglednienia transportu energii za posrednictwem innych procesow. Wyrézniamy dwa

podstawowe strumienie energii w atmosferze majace duze znaczenie w atmosferze: ciepta
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odczuwalnego S oraz ciepta utajonego L. Stanowia one istotne zrédta energii w
swobodnej atmosferze, zas$ na powierzchni ziemi prowadzi do ochtadzania. Stad cziony te
wystgpuja po prawej stronie bilansu energii na powierzchni ziemi. Przy zaniedbaniu
transportu energii w glebie za posrednictwem przewodnictwa cieplnego, bilans
energetyczny ma postac

2 | T l
Fo(I=Ag) +Fge A -Aye) =F —F; +S+L.
Bilans promieniowania na szczycie atmosfery ma znacznie prostsza posta¢ i mozna go

sdir

przedstawi¢ w postaci

B (1= A) = Foue
gdzie A jest albedem planetarnym, F oznacza stala stoneczna, za$ F(ILR jest

promieniowaniem dtugofalowym opuszczajacym atmosferg (Outgoing Longwave

Radiance).
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