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1. Wprowadzenie do procesow radiacyjnych w atmosferze

Procesy radiacyjne w atmosferze odgrandiiczows role w bilansie promieniowania
stonecznego oraz ziemskiego (rys 1.1). Promienieavsioneczne jak i ziemskie jest
pochfaniane, rozpraszane oraz emitowane w atmesférgkutek pochtaniania,
promieniowanie jest jednym z gtéwnyétodet energii w atmosferze, ale przede wszystkim
stanowi najwaniejsz sktadow bilansu energii na powierzchni ziemi (rys. 1.Rutkiem
réznicy w bilansie promieniowania jest cyrkulacja petvza zaréwno w skali globalnej (np.

cyrkulacja Hadley’a) jak i lokalnej (np. cyrkulagj@rsko dolina czy cyrkulacja bryzowa).
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Rys. 1.1 Bilans promieniowania stonecznego orangkéego atmosferze (Trenberth, K.E.,
J.T. Fasullo, and J. Kiehl, 2009).

Pochtanianie promieniowania stonecznego ustala o@waxy radiacyjno-konwekcyjn ktorej
konsekwengj jest pionowa stratyfikacja atmosfery. Dostarczaremez promieniowanie
energia stanowi z jednej strony impuls do zaptia@vania konwekcji, zaw drugiej strony

moze konwekag hamowd i prowadzé do standéw rownowagi stabilnej.
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Rys. 1.2 Strumienie energii pamizy powierzchiai Ziemi, atmosfer oraz przestrzenia
kosmiczp wyrazone w procentach przychagzgo promieniowania stonecznego

1.1Kat brytowy

Do opisu transferu promieniowania w atmosferzestesy tedzie sferyczny uktad

wspotrzdnych. PrzeZ oznaczany ddzie wektor zwazany z kierunkiem propagigego st

(a)

X

B
b |

lo,b,c)

Rys. 1.3 Ukfad wspolgdnych do opisu promieniowania elektromagnetycznego

promieniowaniem i okrga¢ go kedziemy przez &t zenitalnyd® oraz azymutalnyp w uktadzie

sferycznym. Kt brylowy oznaczanyduzie przeZ) i zdefiniowany jako stosunek pola
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powierzchni do kwadratu odlegid: Q :% [sr]. R&niczkowy kat brylowy w uktadzie
r

sferyczny ma poséta

dQ = % =sinBdédg,

A
L 4

Rys. 1.4 Definicjada brytowego
Przyktad: lat brytowy Staica widzianego z Ziemi
2m O
Q, = jdcpjdesine = 211(1 - cosd)
0 0

dla matych ktéw 8, Q, = 192

B, =~ =00046rad= 0.26

sun-earth

Q. =0.684x10°sr

1.2 Promieniowania elektromagnetyczne

Promieniowanie elektromagnetyczjst poprzecznfala generowan przez oscylujce
tadunki elektryczne. Rdkaos¢ propagaciji fal elektromagnetycznych wadku wynosi
v = c/n, gdzie n jest wspo6tczynnikiem zatamania i dla peivzia

w temperaturze pokojowej i widzialnym obszarze spsk wynosi okoto 1.00029.
Rozwamy plask fale elektromagnetyczn

E = E, exp(kX —icwt)

H =H, exp{kx —iwt).

Po podstawieniu do réwnaMaxwella

OD=0
DxE+9§=o
ot
OB =0
Oxf =3, +P
ot

oraz uwzgtdniajac, ze
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J. =oE
B =pH
P=g,xE

Rys 1.5 Opis promieniowania elektromagnetycznego

otrzymujemy zwizki na stateE, oraz H,

k(E,=0

kH,=0

kxE, = aptH,

kxH, =-weE,

Mnozac przedostatnie réwnie przézx a nasgpnie wykorzystujc ostatnie réwnie mamy
kx(kxE,) = wuk x H, = —w?*peE, .

Wykorzystupc nasgpnie tzsamaé wektorowg

A x(BxC)=B(A[C)-C(A [B)

otrzymujemy

k [k = w?ept.

Wektor k jest okrélony na ptaszczsnie zespolonej i ma posta
k =k'+ik".

Mamy std ‘R‘ + i‘R' ‘ = W/

Korzystapc ze zwazku

N =ceu,

gdzie N jest zespolonym wspétczynnikiem refrakdyji € n +im) ostatecznie otrzymujemy

wzOr na ptask fale elektromagnetycznpropaguica sie w kierunku osi ,z” w postaci
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E=E, ex;{— 2T[mzj ex 122 _ iootjéz.
A A
Pierwszy czynnik wyktadniczy w powgzym rownaniu zvezany jest z zanikiem amplitudy
fali elektromagnetycznej i okény jest przez urojanczesé wspotczynnika refrakciji.
Rzeczywista og¢ wspoétczynnika refrakcji (wspétczynnik zatamagigiatia) determinuje
predkos¢ fazowy fali.
Energia fal elektromagnetycznych na jednegt&wierzchni prostopadtej do kierunku
poruszania i jednosgkczasu jest zdefiniowana przez wektor Poyntirgaydzie
S=c% ExH.
Ze wzgkdu na dia zmiennd¢ czasow pola elektrycznegds oraz magnetycznegd w
praktyce istotna jeststedniona po czasie wattowektora Poyting'a< S>. Biorac pod
uwag, ze pole elektryczne oraz magnetyczne ma gdsaamoniczneE = E, coskx — wt)
tatwo pokaza, ze srednia warté¢ wektora Poyting’a wynosi
<$>=Fo EZ.
2
Tak wiec, energia fal elektromagnetycznych choea jest przez kwadrat amplitudy pola

elektrycznego. Zauwmy, ze natzenie promieniowania | jest proporcjonalne do cziani

. 2rmz)\ | _ 4timz
wyktadniczego| expg - =exg -
A

nazwe wspotczynnika absorpciji.

j z& czynnik w wyktadnikuo = 4nTm nosi

Kompletny opis promieniowania wymaga wprowadzem iegametrow opisagych

jego polaryzag. W 1852 Stokes zdefiniowat naptijace cztery parametry

| =E,E| +E,E,
Q=EE -EE,
U=EE +EE,

V =-i(EE -EE),

gdzie Eoraz E s3 rownolegh oraz prostopadisktadovwy wektora nagzenia pola
elektrycznego wzghem ptaszczyzny odniesienia. Opisape wibraa} wektoraE oraz
réznice fazy pomidzy sktadowymi tego wektora. Zapisajsktadowe pola elektryczne w
postaci harmonicznej

E, =a exd-i(€+3,)],

E, =a, exd-i(€+3,)],

mozna pokazé, ze wektor Stokes’a ma naptjace wspoétrzdne

| =a’ +a’

Q=al -2l
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U = 25,8, c0Sd
V = 2aa,sind
gdzied jest r&nica faz i wynosid=9,-9.
Powyzsze wzory opisajpojedyncz falg jednak w rzeczywistg mierzc je dokonuje si
usredniania po wielu falach o niezafeej fazie. Dlatego do opisu polaryzacjiywamy
usrednionych po czasie elementow wektora Stokes’a
| =<a’>+<a’>
Q=<a’>-<a’>
U =< 23,3, COSd >
V =< 2a,a,sind >
Dla swiatta stonecznego (catkowicie niespolaryzowanegeal=V=0.
Istotnym parametrem w opisie polaryzacji promieraova jest jego stopiepolaryzaciji.
Mozna zdefiniowa stopié polaryzacji liniowej w nagpujacej postaci

oraz stopié polaryzacji kotowej jako

CP=¥.

1.3 Podstawowe wielkdci radiacyjne

Radiancja (radiance/intensity)— ilo¢ energii mierzonej w okéonym kierunku w
jednostce czasu dt na jednasfgowierzchni poziomej dA,dta brytowego @ oraz w waskim
przedziale spektralnymid

- dE,
»  cos0dQdAdtd\

jednostka: 2W &
mesmm

dQ

detektor

Rys. 1.6 Przyed do pomiaru radiancji nieba
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W ogélnym przypadku radiacja w atmosferze jest éjmhvektora potgenia ¥, kierunku €,
dhugcici fali oraz czasu. Zatem, zaleod siedmiu niezalgych zmiennych: trzech
przestrzennych, dwochitdéw, dtugaci fali lub czstotliwosci i czasu. Jdi radiacja nie zaley

od kierunku promieniowania elektromagnetycznego v&ag nosi nazgradiacji

izotropowej, z&, jesli dodatkowo nie zatey od pot@enia w atmosferze wowczas radiacja jest
jednorodna.

Strumien (Flux), natezenie promieniowania, irradiancja— ilos¢ energii na jednostkczasu
przechodzcej przez jednostkoswpowierzchni dA dla wskiego przedziatu spektralnegs d
promieniowania elektromagnetycznego.

__dE,
F =
dAdtoh

1(8,¢)

\/\/

Rys. 1.7 Przyea do pomiaru strumienia promieniowania

Strumier promieniowania zvazany jest z catkowatenergia promieniowania pochaedz z
gornej (rys. 1.7) lub dolnej potsfery.
Z definicji radiacji i strumienia promieniowaniaveo zauwayc, ze zwhzek tych wielkdci
ma post& F, = J'dQIA cosf.

Q

2m/ 2

W uktadzie sferycznym zwzek ten ma posta F, = J' J'IA(G, () cosOsinBdodg.
00

Dla promieniowania izotropowego mamy pepsaleznosé F, =1, .
Catkowita radiacja oraz struntiggromieniowaniaszdefiniowane wzorami:
F:J'd)\FA orazl :jd}\lA
0 0
Dodatkowo w przypadku strumienia promieniowania@ipia sk:
strumien promieniowania bezpdredniego- Fgyir Okreslajacy natzenie promieniowania

stonecznego pochogizego z kierunku tarczy stonecznej mierzone na jsthoow

10



PROCESY RADIACYJNE W ATMOSFERZE

powierzchn¢ prostopadt do kierunku propagowaniaggdromieniowania. Ponadgirumien
promieniowania rozproszonego Fyi; zdefiniowany jako natenie promieniowania

rozproszonego na powierzchnie piask

Skalarna irradiancja zdefiniowana jest nagiujacym wzorem
F, =[da, .
Q

Oznacza toze skalarna irradiancja sumuje rozktad radiacji gatmy waga niezalenie od
kata padania promieniowania. Pgszy rysunek pokazuje schemat praguz do pomiaru

skalarnej irradiacji dla promieniowaniaa@ego w dot.

I e

dyfuzer

ptyta absorbujca
detektor

Rys. 1.8 Przywrd do pomiaru skalarnej irradiancji
1.4Promieniowanie ciata doskonale czarnego

Cialo doskonale czarne to ciato fizyczne, ktére pochtania catkowicie pade na niego
promieniowanie oraz emituje eneggigodnie z prawem Plancka.
Wiasnosci ciata doskonale czarnego
* Promieniowanie jest izotropowe, jednorodne orazpoéaryzowane.
» Dla danej dtugéci fali promieniowanie zalgy tylko od temperatury ciata.
» Jakiekolwiek dwa ciata doskonale czarne o tej sdamperaturze emituyjta sany
ilos¢ energii
* Nie istniep obiekty, ktére emitwj wiccej energii, nt ciata doskonale czarne
W réwnowadze termodynamicznej rozkiad spektralrgrginemitowanej przez ciato

doskonale czarne opisywane jest wzorem Planck’a:

11
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2hc?

BA(T):}\T(W—T_]_),

gdzie h=6.626x1¢" Js,
k=1.3806x10" J/K
Emitowana przez doskonale ciato doskonale czawhangja jest funkej dlugcici fali oraz

jego temperatury. Catkowita radiancja ciata dosk®caarnego wyrgna jest wzorem:

2hc?

B(T) = Td)\BA (T) = ders(m
0 0

Podstawiajc zmiennax = hc/ kAT otrzymujemy:
2KT* ¢ x3
B(T) = dx
(m h®c? J; e -1
catka 0znaczona w powgzym wyraeniu wynositt/15. Tak wiec catkowita energia

wypromieniowania przez ciato doskonale czarne w15 wzorem:

B(T) =bT*.
Poniewa ciato doskonale czarne promieniuje engrgotropowo, dlatego strumige
promieniowania wynosi

F=1B(T)=0T"*,
gdzieo jest stata Stefana-Boltzmanna i wynosi 5.67%¥0m?K ™. Powyszy wz6r opisuje
prawo Stefana-Boltzmanna méee o tymze ciatlo doskonale czarne promieniuje energie

proporcjonalna do czwartej goji temperatury absolutnej.

Przykfad

Promieniowanie ciata doskonale czarnego tempemtermperaturze=5650 K jest’l1@zy
wigksze ni ciata 0 T=300 K .

Jak wynika z rys 1.9 dtugé fali dla ktdrej emitowana jest maksymalna energikezy od
temperatury ciata doskonale czarnegozmézkujac wzér Plancka po diugoi fali A a
nastpnie przyrownujc pochoda do zera dochodzimy do prawa przesaWien’a:

Ao =&/ T,

gdzie a=2.897x1&mK.

Przyktad
Amax dla T=5650 K wynosi okoto 0.pm
Amax dla T=300 K wynosi okoto 1Am

12



PROCESY RADIACYJNE W ATMOSFERZE

x107

T=5650 K

T=300K

0 . .
10" 10° 10' 109
wavelengths [pum]

Rys. 1.9 Promieniowanie ciata doskonale czarnetgnperaturze T=5650 K oraz
T=300 K

Prawo Kirchhoff'a

Wz6r Planck’a opisagy promieniowanie ciata doskonale czarnego odrigesiswarunkow
rownowagi termodynamicznej scharakteryzowanej pstaia temperaturciata oraz
izotropowe promieniowanie. Ponieiweaiatlo doskonale czarne jest w rownowadze
termodynamicznej zetem, emituje tyle samo enemalzsorbuje.

Definiujemy nasipujace wielkaci:

zdolnosé emisyjnagy- jako stosunek emitowanej przez ciato fizyczneaadi do radianciji
emitowanej przez ciato doskonale czarne (wzor Rfajoraz

zdolnos¢ absorpcyjna Ay — jako stosunek promieniowania absorbowanego pizéz do
funkcji Planck’a.

Tak wiec w rownowadze termodynamicznej mamy Aj.

Dla ciata doskonale czarnego dla wszystkich ddogfali spetniana jest zataos¢

&= A=1.
W przyrodzie ciata doskonale czarne nie wpsfa, dlatego czsto definiuje si pojecie ciata

doskonale szaregoprzez ktore rozumiegciato, dla ktérego zdolrio absorpcyjna A jest
stata mniejsza od jedsu (A<1) i niezalena od dtugéci fali. W tym przypadku catkowita
energia emitowana przez ciato sedy¢ wyznaczana ze wzoru

F=eoT%,

13
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gdzieg jest zdolnécia emisyjry ciata doskonale szarego. W rzeczywdsigednak zdolnéc
absorpcyjna oraz emisyjna ciat zateod dtugdci fali. W tym przypadku nie nima explicite

scatkow& wzoru Planck’a.

Przykiady

085 0B85 090 093 095 098 1.00
. Emissivity
Rys.1.10 Zdoln@ emisyjna dla promieniowania diugofalowego

Surface Emissivity
Water 0.993-0.998
lee 0.98
Green grass  0.975-0.986
Sand 0.949-0.962
Snow 0.969-0.997
Granite 0.898
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085 0B85 090 093 095 098 1.00
. Emissivity
Rys. 1.11 Zdoln@ emisyjna w oknie atmosferycznym (8¢i2)

1.5Stonce, powierzchnia ziemi i atmosfera jako gtéwnérodta promieniowania

Jak pokazano na Rys. 1.10 zdgihemisyjna powierzchni ziemi jest bliska jedooi
dlatego przyblienie powierzchni ziemi modelem ciata doskonalertzgo jest w petni
uzasadnione. Podobnie jest w przypadkuh&o
Na Rys. 1.9 widoczneasvidma promieniowania Stea i Ziemi, wynika z nichzioba widma
Sa W zasadzie rogtzne. W zwazku z tym rozpatrajc promieniowanie w atmosferze ima
osobno analizowapromieniowanie stoneczne oraz ziemskie. W nomeunide
meteorologicznej to pierwsze nosi ng@zwomieniowania krétko-falowegad €4 um), z&
drugie promieniowania dtugo-falowegb>4 pm).

Podstawow wielkoscia w radiacji jesistata stonecznabkreslajaca strumié
promieniowania bezgoedniego pochodzy od Staica i docierajcy do gérnej granicy
atmosfery. Wynosi ona 1368 Wi pomimo dé¢ mylacej nazwy nie jest wielkwia stata,
gdyz zalery od odlegtaci Ziemi -Staice. Zmiennéc statej stonecznej w gju roku s¢ga
+3.3 % czyli okotar45 Wm?. Oprécz odleghci rowniez aktywnaé Stoaca ma wplyw na
stata stoneczn Wyrdéznia sk cykl 11 oraz 81 letni w czasie, ktérego @te wzmaga swaj
aktywnas¢ zwickszapc ilos¢ energii wysylanej w postaci promieniowania
elektromagnetycznego. Jak pokazwjyniki pomiaréw bezp&rednich i pérednich zmiana
stata stonecznej zazana z aktywnéia Stonca wynosi okoto 1-2 Wifi
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Promieniowanie stoneczne rozktada spektralnie w nagpujacych proporcjach:

* 9% promieniowanie UVN<0.4pum)

* 38 % promieniowanie widzialne (0.4<0.7 um).

* 53 % promieniowanie podczerwone>Q.7 um).
Promieniowanie ziemskie podlegagkszym zmianom ri promieniowanie stoneczne gdy
temperatura powierzchni ziemi zmienia shacaco. Maksimum energii

wypromieniowywanej przez Ziemprzypada na dalgpodczerwié (10 um).

16
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2. Absorpcja promieniowania w atmosferze

Promieniowanie stoneczne i ziemskie podczas prapagaez atmosferulega
rozpraszaniu oraz absorpcji. Ponadto z procesenr@i)szwiazana jest emisja
promieniowania. Procesy te majecydujca role na bilans promieniowania na powierzchni
ziemi oraz w atmosferze. Znajoktdch jest kluczow podczas wyznaczenia transferu
promieniowania w atmosferze. W ramach omawianiaggow absorpcji zamiast diugn
fali uzywaé¢ bedziemy liczby falowej k[crif] (k=10000A) gdzieX jest wpum

Absorpcja (emisja) promieniowania wggtije podczas prz&j elektronowych w
atomach oraz @ateczkach. Przy czym struktura pasm absorpcyjnyphzypadku tych
ostatnich jest znacznie bardziej skomplikowaa wzgédu na przejcia wibracyjne oraz
rotacyjne. Wyraniany trzy typy spektrum

* Liniowe (Rys 2.1a)

* Pasmowe (Rys 2.1b)

» Ciagte (kontinuum) (Rys 2.1c)
W celu przeanalizowania struktury widmowejsteczek niezdgne jest poznanie ich budowy
geometrycznej. Wyspujace w atmosferze ggteczki mana podziek na (rys. 2.2):

e Liniowe (CG, N0, GH,)

* Symetryczne (NBl CHsCL)

» Sferycznie symetryczne (GH

* Asymetryczne (KO, G;)

Catkowita energia @steczki wyraona jest przez swne =E_ +E , +E , +E,, gdzie
Ee — energia potencjalna elektronéw

Evib — energia kinetyczna-wibracyjna energiasteczek

Eot — energia kinetyczna ruchu obrotowegasteczek

E: — energia kinetyczna wymiany podczas zderzaristezzek
Ze wzgkdu na fakt, 2 energie czsteczek spetnigjrelacje E: < Er < Eip< Eqi wynika,ze z
przegciami elektronowymi zwazane § linie widmowe w obszarze widzialnym i ultrafioletu
z przefciami wibracyjnymi absorpcja promieniowania od kikg do dalekiej podczerwieni, z
przegciami rotacyjnymi absorpcja w dalekiej podczerwieraz w obszarze mikrofal.
Monochromatyczne linie absorpcyjne nigpsaktycznie nigdy obserwowane w przyrodzie,
gdyz linie widmowe ulegaj poszerzeniu. Wytia sk:

* Poszerzenie naturalne

e Poszerzenie dopplerowskie

17
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* Poszerzenie gnieniowe (zderzeniowe)

YTy

Band

Continuous spectra

wavelength — — =

Rys. 2.1 Liniowe, pasmowe orazgie typy spektrum

Molecule Structure Permanent May acquire

dipole moment  dipole moment

Na N —@®N Nao No
(53] 8] . . O No No
CcO C @ G 0 Yes Yes
COy 0 & & C .O No Yes
{in two vibrational
mades)
N-O N . . N .O Yes Yes
H-0 /.D\ Yes Yes
n® @5
0s //.0\ Yes Yes
0® o,
CH, H H No Yes
\.,C (in two vibrational
ey modes)
H H

Rys. 2.2 Budowa geometrycznamnych czsteczek spotykanych w atmosferze
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N2 no vibrational transition

02 (symmetric stretching mode)

.‘_
CcO . . single vibrational mode
CO, 4_. . . —> V] (symmetric stretching mode

== radiatively inactive)

A
, . 9 Vi, two bending modes

have same CNergy

6 6 Vi (degenerated modes)

. . . V3 (asymmetric stretching mode

== radiatively active)

Rys. 2.3 Wibracyjne mody wiasnesteczek dwu i trgj atomowych.

Opisupc ksztatt linii widmowych poza estotliwoscia podstawow v, (dtugasci fali) musimy
uwzgkdni¢ szerokéc¢ rozktadu. Poszerzeniesnieniowe najcgsciej opisywanie jest przez

profil Lorentz’a

gdzie f jest parametrem ksztattusza, okresla srodek linii widmowej,a jest szerokgcia

potéwkows linii widmowej zdefiniowane wzorem:
aPT)= GO%(%TZ

gdzieq, jest szerokéria potdbwkows dla warunkéw standardowych (T=273 K, p=1013 mb) i

zmienia s¢ w przedziale od 0.01 do 0.1 ¢ndla wickszaici optycznie czynnych gazéw

atmosferycznych.

Uwagi:

o Zaleznos¢ ksztattu linii widmowych od @énienia jest istotna w siszych warstwach
atmosfery. Przyjmuje sj ze poszerzenie gieniowe ma znaczenie od powierzchni
ziemi do 40 km, gdzie émienie zmienia sio 3 rzdy wielkaosci.

* Profil Lorenza odgrywa fundamentalrole w transferze promieniowania w dolnej

atmosferze.
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e Zderzenia pomidzy tymi samymi typami ¢steczek prowadzdo znacznie
wigkszego poszerzenia w porownaniu do zdepmemicdzy r&nymi czasteczkami.
Poniewa aktywne optycznie gazy w atmosferze gmajata koncentrag¢j wigc
dominuje drugi typ zderzemolekut.

k(v-vp)

a,= 0.0125 cm’
p= 0.25 bar

@ = 0.025¢cm
p=0.5bar

a,=0.05¢c
p=1bar

L 1 L 1 1 1 1 1 1 J

-0.05 0 +0.05

-1
(v-vg) cm

Rys. 2.4 Poszerzenigigieniowe dla linii o szerokei potéwkowej 0.05 ciw zalenasci od
cisnienia atmosferycznego.

Poszerzenie Dopplerowskie opisywane jest przy pgmacametru ksztatty v postaci:

fD(G—GO):a—i/?[exr{—(V;VOJ }

gdzieag jest szeroksxia potéwkowg w [cmY] i wyraza sk wzorem

Yo 2k, Tim=43x1077,T/M,
C
gdzie m jest masmolekuty, z&a Ma jest mag atomowa molekuty lub atomu.
Przykiad:
Rozwamy poszerzenie linii absorpcyiCO dla liczby falowe 2140 cimw temperaturze
300K

ap =

~

\% 0
3x10®

Op = V2 x1.38x102°x300/29x166x102" = 43x1072140/300/29 = 3x10*cm™

Uwagi:

» Poszerzenie dopplerowskie jest istotne na wysokad 20 do 50 km.
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Poszerzenie gmnieniowe oraz dopplerowskie nie meoby rozwazane oddzielnie w obszarze
niskiego cénienia (okoto 40 km nad powierzchnia ziemi), dlatelg opisu linii widmowych
stosuje si tzw. profil Voigt zdefiniowany w nagpujacy sposéb

Fuog (V=Vo) = [, (V' =V)fo (V-V")v'=

2
a 1 V-V
_ dv'
GDT[SIZ '[o(vl_\jlo)"'azex{ ( Up J } ’

)
v —— ro Drawn for
ap = o

Absoaplion cocllceTd

Frequency of wave number
Rys. 2.5 Profil Lorentza, Dopplera, Voigta

Wiasciwosci profilu Voigt'a
» Dla wysokiego dinienia poszerzenie dopplerowskie jegstie, dlatego profil
Voigt'a jest taki sam jak Lorenza.

» Dla niskiego dinienia zachowanie profilu Voigt'a jest bardziej sikgikowane i

trudno w nim odréni¢ poszerzenie dopplerowskie odréeniowego.

2.1Wspdiczynnik absorpcji i transmisja promieniowania

Wspotczynnik absorpcji (masowy wspétczynnik absgyaadefiniowany jest przez
potozenie (w przestrzeni ¢gtotliwosci), intensywnéc linii widmowej oraz jej ksztatt i
wyraza sk wzorem

k, =Sf(v-v,)

gdzie S i f spetniajzwiazki:
S=[k,dv
jf (V=v,)dv =1
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Transmisg promieniowania monochromatycznegpdefiniujemy jako
T, =exd-1,)
gdziet, jest grubécia optyczm zdefiniowan przez wspotczynnik absorpciji
1= jkvdu
gdzie u jest dragoptyczm
u= I p(2)dz

Zauwamy, ze jednostk tak zdefiniowanego wspoétczynnika absorpcji jgs'm?

i dlatego
nosi on nazw masowego wspoétczynnika absorpcji w adn@niu od wspoétczynnika
absorpcji, ktérego jednosthest [m]. Ten ostatni jest iloczynem przekroju czynnego na
absorpat oraz koncentracji gatek w jednostkowej oljosci. Ponadto zdefiniowana powsj
transmisja promieniowania zmienig sid jedndci do zera.
Uwagi

* wzOr na transmisje jest poprawny tylko wtedy, gtiv@sfera jest horyzontalnie

jednorodna lub, gdy promieniowanie propagugepsonowo w gé¢ lub w dot.
» gdy Kk jest state wzdtukierunku propagacjt, =K, u

* T, zaley w ogolndci od czstotliwasci oraz drogi optycznej
2.2 Absorpcja gazow atmosferycznych w podczerwieni

Promieniowanie ziemskie oddziatywuje silnie z gazatmosferycznymi a w
szczegolnéci z pan wodna oraz dwutlenkiemagla i ozonem. W zwizku z tym, znaczna
cze$¢ promieniowania ziemskiego emitowanego przez paelamie ziemi jest absorbowana
w atmosferze. Jedynie w obszarze tewna atmosferycznego 8-12um) absorpcja
promieniowania jest niewielka poza obszarem okdéquén, gdzie wystpuje pasmo
absorpcyjne ozonu. Promieniowanie o didgfali wickszej od 14um jest catkowicie
absorbowane w atmosferze przez widmo kontinuum i@f@ry wodnej.

Wspotczynniki absorpcji najwaiejszych gazow atmosferycznych opisanavdazie

danych HITRAN http://www.cfa.harvard.edu/hitranMartaci tych wspétczynnikow
zdefiniowane g jako funkcg temperatury, énienia oraz diugsi fali. Baza danych staje jest
udoskonalana i co pewien okres czas wydawana gdsinla edycja. Wyniki obserwowanych
w atmosferze oraz obliczanych teoretycznie wsp@toigw absorpciji rénia sie dla

pewnych gazéw. Przyktadem jest tu para wodna, @k ktorej ranica prawdopodobnie
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wynika z faktu nie wzicia pod uwag w obliczeniach dimerow wody wygiujacej w

atmosferze.

1

| AL

»

-

Absorptivity

k=1

1 A a8
Atmosphere ' Y "

0

0.1 0.2 0.3 0.4 0.6 0.8 1 1L 2 3 4 5 6 8 10 20 30

Wavelength (micrometers)

Rys. 2.6 Absorpcja promieniowania atmosferze wrafei od dtugdaci fali i typu gazu.

Promieniowanie stoneczne jest w znacznigkazym stopniu przepuszczane przez
atmosfe¢ niz promieniowanie ziemskie. Obszar widzialny charajaeje s¢ bardzo mat
absorpcj. Zaliczy¢ do niej mana stabe pochtanianie przez ozon, tlen oraz aezozol
Promieniowanie mniejsze od Qudn praktycznie nie dociera do powierzchni ziemi wsku
silnej absorpcji przez ozon w stratosferze oraeptien w wyszych warstwach atmosfery.
W bliskiej podczerwieni wygpuja stabe pasma absorpcyjne tlenu oraz pary wodnej. W
przypadku tej ostatniej szerakantensywngci pasm absorpcyjnych goie silnie w kierunku

dtuzszych fal.
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Gas Center Transition Band interval
v (em™) (M(um)) (em™)
H.O - pure rotational 0-1000
1594 8 (6.3) vy B.R 640-2800
contimmum® far wings of the strong 200-1200
lines; water vapor
dimmers (H;0),
CO; 667 (13) vi; PR Q 540-800
961 (10.4) overtone and 850-1250
1063.8 (0.4) :| combination
2349 (4.3) vi: P R 2100-2400
overtone and
combination
0 1110 (9.01) vi: B R 950-1200
1043 (9.59) vi:P.R 600-800
705 (14.2) vy P.R 600-800
CH, 1306.2 (7.6) V4 950-1650
N.O 1285.6 (7.9) V1 1200-1350
5888 (17.0) Vi 520-660
22235 (4.5) Vs 2120-2270
CFCs 700-1300

Rys. 2.7 Najwniejsze oscylacyjne i rotacyjne linie absorpcyjiektorych gazéw
atmosferycznych

A BLACK BODY
CURYES

SUN EARTH
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0
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Rys. 2.8 Widmo promieniowania stonecznego oranweat absorpcja w atmosferze.
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3. Rozpraszanie promieniowania

Rozpraszanie promieniowania jest procesemzaviym ze zmiapkierunku
propagacji fali elektromagnetycznej. W atmosferapvazniejsza rao¢ odgrywa rozpraszanie
elastyczne (bez zmiany diugm fali). Rozpraszanie nieelastyczne (np. rozpragzRamana)
jest drugorzdne. Pomimo tego jest €to zaniedbywanie mate to jednak wykorzystuggesi
w technikach teledetekcyjnych. Rozpraszanie ogriyiwezowa ro¢ dla promieniowania
stonecznego, podczas gdy w dalekiej podczerwienimmi&jsze znaczenie i w wielu
rozwazaniach mae by zaniedbywane.

W paragrafie tym &dziemy rozpatrywarozpraszanie na pojedynczepsice.
Pojedyncze rozpraszanie, bo o nim mowa zaktzelaatzenie pola elektrycznego po
rozproszeniu na pojedynczejastce zaley jedynie od zewgtrznego pola. Tak, wc jesli
odlegta¢ pomkdzy castkami jest dostatecznie zhu(catkowite promieniowanie rozproszone
pochodzace od gsiednich czstek jest mate w poréwnaniu z polem zetwznym), to
przyblizenie pojedynczego rozpraszania jest w petni uzagagm. Dodatkowo &dziemy
zakladd, ze castki s roztazone w przestrzeni losowo, czyli opisywane przexiat
Poissona. Oznacza teg rozpraszanie jest niespdjne (incoherenty.gdg ma zwazku
pomiedzy fazami fal rozproszonych.

W atmosferze najezciej wyrdznia sk rozpraszanie typu Rayleigh’a Mie oraz
geometryczne. Pierwsze z nich opisuje rozpraszeniegstkach matych (w poréwnaniu z
dtugcécia fali), drugie na cgstkach duaych (o wymiarach poréwnywalnych lub ekszych od
diugcici fali). Rozpraszanie geometryczne veyatje gdy rozmiary cgstki s duzo wigksze
od dtugdci fali. Jednak rozpraszanie typu Mie opisuje odbzvanie promieniowania
elektromagnetycznego zagstkami o dowolnym rozmiarze w poréwnaniu z dimie fali
padajcej. Mimo to wyr@nia sk rozpraszanie typu Rayleigh’a ze wadjl na jego
stosunkowo proste analityczne rozganie.

Rozwamy jednorodne promieniowanie pagla na czstke. Pobudzone do drgania w
czastce dipole elektryczne emitugpdjne promieniowanie o tej samej diégidali. Pole
elektryczne w punkci® jest sum pola padajcego oraz rozproszonego nasize. W
ogolnaici faza poszczegolnych fal w punkdtezalery od kata rozproszenia, dlatego
oczekujemy zalaosci promieniowania rozproszonego od kierunkulijednak castka jest
mata w porownaniu z dtugoia fali, to promieniowanie emitowane przez dipold dazie.
Dlatego w tym przypadku spodziewamy siewielkich zmian wraz zdtem rozpraszania.

Gdy rozmiary czstki staj sie wiecksze, rgnie réownie wzajemne wzmachianie i ostabianie
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pola elektrycznego od poszczegolnych dipoli. Wazki z tym promieniowanie rozproszone
na duych castkach posiada wiele maksimow i miniméw interfesgngch. Relacje
pomicdzy fazami fal elektromagnetycznych zalev ogdingci od czynnikow
geometrycznych: dt rozproszenia, rozmiar gztki, jej ksztatt. Amplituda oraz faza
indukowanych dipoli w cgstce zaley natomiast od wlasioi substancji, z jakiej jest ona
zbudowana.

Jak stwierdzono powyj promieniowanie elektromagnetyczne padaja drodek
materialny polaryzuje go (nie mylz polaryzacj promieniowania) prowadz do powstania
dipoli elektrycznych. Polaryzacjgmdka na jednostkobijctosci P zwiazania jest z

wzglednym wspétczynnikiem przenikal&a elektryczneg, oraz padajcym polem

elektrycznymEwzoremP = (g, - 1)¢ E.

Rys. 3.1 Rozpraszanie promieniowania elektromagreggo

Rozpatrzymy polaryzagjpojedynczego dipola wsoodku materialnym, na ktory pada

zewretrze pole elektryczn& . Polaryzacja pojedynczego dipola elektrycznégaypaza sk

wzoremp = aE', gdziea jest polaryzowalnéxia osrodka zd E'jest wewrtrznym polem

elektrycznym. Zauwany, ze w ogoélngci wspoétczynnik polaryzowalrigi jest tensorem.
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J&li przez N oznaczymy liczbdipoli w jednostce okjosci to polaryzacja srodka wynosi
P=Np.
Kluczowym problemem w procesach rozpraszania st@@yznaczenie

wewretrznego pola elektrycznegdg', ktére w drodkach o dizej gestaici maze by
zasadniczo rine od zewstrznego pola elektrycznego. W przypadku, gdy odkgt
pomiedzy molekutami érodka jest znacznie wksza nk dlugas¢ fali wowczas wewetrzne

pole elektryczne rmie na skutek oddziatywaniassednich dipoli zgodnie ze wzorem:

—

E=E+

(g, +2).

w | m

P
380
tatwo mazna pokazé, ze zachodzi zwizek

g -1
°g +2

Na =3¢

zwany réwnaniem Clausius’a-Mosotti’ego. ¥ ono mikroskopowpolaryzowalné¢

osrodka z makroskopoywzgledna przenikalndcia elektryczr materii.

3.1Rozpraszanie Rayleigh’'a

Rozpatrzmy mat jednorodan i sferyczna castke 0 promieniu znacznie mniejszym od
dtugacsci padajcej faliA. Korzystajc z klasycznego rozwzania réwnania Maxwella w
przypadku daleko-polowym (wzor Hertza):

= 110°p ..
E=——-—sin
CroonY
gdziey jest katem pome¢dzy wektorem momentu dipolowego a kierunkiem obsejiw
Uwzgledniajac, ze moment dipolowy mana przedstawiw postaci harmoniczne;j

= -k (r-ct)

p=p.e
gdzie kc = w czstascia kotowa
Pole elektryczne promieniowania rozproszonego »&y/st wWzorem

R R e—ik(r—ct)
E=-E,

kasiny
"

Zdefiniujmy pewn ptaszczyzn przez kierunek padgjego i rozproszonego promieniowania
a nastpnie dokonajmy dekompozycji skladowych pola elektnego na: sktaday
prostopadt E,r i rownolegh E, do tej ptaszczyzny. Wéwczas skladowe promieniowani

rozproszonego majposta

e—ik(r—ct)
E, =-E, r k*asiny,
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e—ik(r—ct)
E, =-E, k*asiny,
r

gdziey, =m/2 iy, =T/2-0 z& O jest katem rozpraszania.

Korzystapc z relacji pomgdzy natzeniem pola elektrycznego a radianpyomieniowania

(I=const|E)) mozemy zapis@wz6r na radianejpromieniowania rozproszonego w postaci:

- | k*a?

r

r.2
- | k*a?
=
r.2

gdzie |, I; sa polaryzacyjnymi skladowymi promieniowania. Catkteavintensywnécé

cos O

promieniowania rozproszonego wyasst wzorem
k*a?®
r2

=1, +1,=(, +1,cos ©)

E“I' 1%

Direction of

Direction of ‘/x___ .
scattering

Eo . .y
incident radiation

out of page)

Rys. 3.2 Plaszczyzna rozpraszania owgzdézproszenia.

J&li padapce na castke promieniowanie jest niespolaryzowne (np. promiesaioie
stoneczne) wéwczas obie sktadowe intensydgng rowne i wynosz I,/2. W tym przypadku

catkowita intensywn@ promieniowania rozproszonego wynosi

1, 2(Zrtj41+cos?(9
|=—2a? | 222

r A 2

Whioski:

* Natezanie promieniowania rozproszonego jest odwrotnip@rcjonalne do czwartej
potegi dtugcdici fali. Tak wigc rozpraszanie promieniowania bardzo szybko znuaejs
si¢ z dtugacia fali i dlatego rozpraszanie Rayleigh’a ma istatnaczenie w obszarze
widzialnym oraz w ultrafiolecie. Poniew@romieniowanie nieba (poza tascz
stoneczn) sktada sj tylko z promieniowania rozproszonego takg@wozpraszanie

Rayleigh’a jest odpowiedzialne zakiny kolor nieba.
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* Rozpraszanie Rayleigh’a jest anizotropowe, jedrdgtpstwo od izotropowei nie
jest due.

* Rozpraszanie Raylegh’a jest symetryczne tzrezaate promieniowania
rozproszonego do przodu i do tytu jest takie samo.

Rozktad ktowy promieniowania rozproszonego jest opisywarny pomocy funkcji fazowej
P@©). W przypadku rozpraszania Rayleigh’a ma ona go$f¢0) = g (1+cos 0).

Wiasndgci funkcji fazowej:

2nm
. Normalizacja“wsin@d@d(p:1
00 Am
* P(co®) ze wzgkdu na normalizagjma interpretagj gestasci prawdopodobigstwa.
Okresla wiec prawdopodobigstwo,ze padajcy na castke foton zostanie rozproszony

pod katem©.

Rys. 3.3 Funkcja fazowa dla rozpraszania Rayleigha

Intensywnd¢ promieniowania rozproszonego, ma zapisaw postaci

|, 1287 P(O)
(@)= q2"—"" 27
©) r2 A 4an

Strumier promieniowania rozproszonego w odlegto od czstki rozpraszajej jest rowny

calce po gstasci strumienia promieniowania2) i moze by obliczony ze wzoru
F=deaAQy2
Q

gdzie r’dQ jest powierzchni (definicja kita brytowego). Ostatecznie strumie

promieniowania wynosi
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F=F 1281'[5
3\

gdzie Foznacza strumiepromieniowania padagego F, =1,AQ).

aZ

Definiujemy przekrdj czynny na rozpraszanie jako

_F _ ,1287
o,=—=ad .
F KN

]

Okresla on jaka cgs¢ pierwotnej energii jest usuwana z fali padaj w skutek rozpraszania.

Intensywnd¢ promieniowania rozproszonego w funkcji przekrgyrinego wyraa sk
wzorem

a, P(©)

r> 4m

Powyzszy wzor jest uniwersalny i prawdziwy dla rozprasaana czstkach, ktérych

1(©) =1,

rozmiary g porownywalne i wikszej od dtugéci fali.
Mozna pokazé, ze polaryzowaln& a jest zwhzana z wspétczynnikiem refrakcji m
oraz liczla czastek N, w jednostce okjosci wzorem Lorentza-Lorenza
3 m*-1
ATN, m?+2
Dla widzialnej czsci promieniowania stonecznego urojonascawspotczynnika refrakcji

molekut powietrza jest zaniedbywanie matagézzeczywista, pomimaze jest bliska
jednaici wykazuje zalenos¢ od diugdci fali. Mozna p przybliza¢ korzystajc z
2949810+ 25540
14€-N72  41-)\7?

w mikrometrach. Biagc pod uwag, ze rzeczywista e¢z¢ wspoétczynnika refrakcji jest bliska

nastpujacego wzoru empirycznedm, — 1)x10° = 64328+ gdzieA jest

jednaci, wzér na polaryzowalr$é powietrza przyjmuje posta

1
41N
Podobnie wzor na przekroj czynny przyjmuje pésta
2
g, = 8T[3(m4—f_21)f (3)
3NN,
gdzie dodany czynnik & uwzgkdnia anizotropowe wiaiwosci molekut powietrza

(m?-1).

(odstpstwo od sferyczniwi czasteczek) i zdefiniowany jest on w ngstijacy sposob

6+30

f(6)26—76'

Czynnikd wynosi dla powietrza ok. 0.035.
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3.2Rozpraszanie Lorenza-Mie

Rozpraszanie typu Rayleigh’a wggtije dla casteczek, ktorych prombgest
znacznie mniejszy od dtugad fali. Dla wickszych casteczek proces rozpraszania opisywany
jest przez teorie Lorenz-Mie, ktorzy w latach 1898z 1908 rozwizali niezalenie od siebie
problem rozpraszania promieniowania na jednorods§etach. Zdefiniujmy iyteczry
wielkos¢ zwary parametrem wiell&ei x taki, ze x=2m@/\, gdzie a jest promieniem gsteczki.

Teoria Lorenz-Mie & =1) opisuje metog rozwigzania rowna Maxwella. Sprowadzasibna
do rozwizania réwnania dla pola elektryczneG8E + k>m?E oraz identycznego dla pola

magnetycznegd@l?H + k?m?H z warunkami brzegowymi na sferze. W metodzie téicaane
jest wewnrtrzne pole elektryczne jako suma zetvanego oraz pola pochogtzgo od
wewrgtrznych castkach. Mana pokazé, ze skladowe pola rozproszonego nayain

czastkach w przyblieniu daleko-polowym ma posta

E, | _expfkz-ikr)|S,(®) 0 |E,
E.|  ikr 0  S(0)] E,

gdzie amplitudy i S, wynosza

o 2n+1

$,0) =X 1A, (c0%8) +b,T, (cos0)]
- 2n+1

5,(0) =3 = b (c0s0) + 2,1, (cos0)

zas funkcje latowe T, orazt, okreslone g wzorami
1 o
T, (c0s®) = ——P, (cosO)
sSin®
d
T,(cos®) = —P, (cosO
»(C0SO) © »(COsO)
P! jest stowarzyszonym wielomianem Legendre’a. P@naizekroje czynne na rozpraszanie

i ekstynkcg (rozpraszanie plus absorpcja) wiag Sic wzorami
0, =255 @+l . f)
n=1

0. = 53> (2n+)Refa, +b,)
n=1

Wspotczynniki @ i by mogy by¢ obliczone ze wzoréw
0 = MWL (MY, (x) ~ W, (X)W, (MX)

Tomy, (MX)E, (x) — €, ()W, (MX)

b = Ya (M)W, (x) —my, ()Y, (MX)

TP (MY, (x) —mE, (W, (Mx)
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gdzie funkcjed oraz ¢ s funkcjami Ricatti-Bessela odpowiadeymi sferycznym funkcjom
Bessela. Parametr wielkm we wzorach naqa b, zdefiniowany jest dla diugoi fali
wewngtrz osrodka i wynosiA = A /m  za& wspotczynnik refrakcji m=mim,, gdzie my

okresla wspétczynnik refrakcji dla esteczki z& m, dla powietrza.

Teoria Mie opisuje bardzo vmg klas; procesOw rozpraszania w atmosferze, ktora
obejmuje rozpraszanie na aerozolach, kropelkaclyweny krysztatkach lodu. Do opisu
rozpraszania Mie gsto stosuje siefektywny przekrdj czynny na rozpraszanie Q

OS

Q= nr?

Podobnie wprowadzacsefektywny przekréj czynny na absorp€), oraz ekstynkej Qe
Q,=—2 orazQ, =—¢ gdzieQ, =Q, + Q.

r r

Przekréj czynny na absorgggest zdefiniowany analogicznie, jak dla rozprasa aa

przekréj czynny na ekstynkgcjest sum przekrojow na absorpgpraz rozpraszanie.
Efektywny przekrdj czynny na rozpraszanie, jakokftja parametru wielkdi
wykazuje wiele charakterystycznych diugo okresowsiclusoidalnych oscylacji (Rys. 3.4a),
na ktére naleone g oscylacje o wikszej czstotliwosci. Oscylacje te zawzane § z
interferency fali przechodacej przez castke z fah, ktéra ulega dyfrakcji. Te ostatnie zale
od czsci urojonej wspoétczynnika refrakcji (odpowiedziafjeeza absorpejpromieniowania).
Dla silnie absorbugych castek oscylacje teaszupetnie niewidoczne. Rzeczywistagz
wspotczynnika refrakcji odpowiada za przesgeia gtdéwnych oscylacji efektywnego
wspotczynnika przekroju czynnego na rozpraszan&wlze maksimum przypada dla
parametru wielkéci okoto 6 czyli dla promienia @gteczki rownego ditudai fali padajcej.
Przekroj czynny dla tego maksimum meqorzekraczaczterokrotnie geometryczny przekroj
czynny (). Podobg zaleznoscia wykazuje st efektywny przekréj czynny na ekstynkcj
(Rys. 3.4c). W granicy diych castek (x>>1) przekrdj czynny jest dwa razyekszy od
przekroju geometrycznego. Wynik ten jest zaskagdyuj nosi nazw paradoksu
geometrycznego lub paradoksu ekstynkcji. W obszgepenetrycznym i w sytuacjachrycia
codziennego np. cienie przedmiotéw nie obserwujabwprzekréj czynny byt dwa razy
wigkszy niz przekréj geometryczny. Wynika to z fakti,najczsciej obserwujemy cienie
przedmiotu w bliskiej odlegkei w ktorej przyblzenie daleko-polowe nie ma sensu.
Zauwamy co s¢ dzieje s¢ z cieniem przedmiotu gdy oddalamy go ekranu naykiGzuca

cien.
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— 1.3-0.1i
— 1.3-0.01i
—— 1.3-0.001i
1.3-0i
-------- 1.5-0.1i
o =
_05 1 | | 1 1 | 1 1 |
0 510 15 20 25 30 35 40 45 50
4 I I I I I I
3_ .
o 2 -
1 i
0 / 1 | | 1 | 1 1 |

|
0 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50
Size Paremeter

Rys. 3.4 Efektywny przekroj czynny na (a) rozpraisz#b) absorpej oraz (c) ekstynkejdla
czgstek o rénym wspétczynniku refrakciji
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— i

270 270

270 270

Rys. 3.5 Funkcje fazowe na rozpraszanie dtayéh parametrow wielkoi. Wspotczynnik
refrakcji dla wszystkich przypadkow n=1.5-0.001i
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— 0

Rys. 3.6 Ksztatt funkcji fazowych (pek&zenie Rys. 3.5 c,d) dla parametru wigtka=10
oraz wykresie=100.

Na wykresie 3.4b przedstawiony jest efektywny pragkzynny na absorpgj W
granicy geometrycznej (duch czstek) efektywny przekrdj czynnyzly do jedndci, o ile
urojona czs¢ wspotczynnika refrakcji jest niezerowa. W przecpwnwypadku jest staty
rowny zero. Dla cgstek silnie absorbagych wspétczynnik ten ogja maksimum jednak jego
potozenie zaley od czsci rzeczywistej wspotczynnika refrakcji. W przypadézstek stabo
absorbujcych (typowe czstki w atmosferze) kmie on monotonicznie wraz z parametrem
wielkosci. Ksztatt funkcji fazowych na rozpraszanie (Ry%) wykazuje sila anizotrope
rosraca wraz z parametrem wielko x. Ju dla castek o promieniu porownywalnym z
dtugdscia fali promieniowania padagego promieniowanie rozpraszane jest praktycziie ty
do przodu. Ponadto, wraz ze wzrostem parametrikediglrosnie liczba lgtow, dla ktérych
obserwuje s charakterystyczne maksima oraz minima (rezonansd@na zauway¢
(Rys. 3.6)ze pewien wzrost intensywsa rozpraszania obserwuje s kierunku

wstecznym, przy jednoczesnym spadku rozpraszaaikatiim 90.

35



KRZYSZTOF MARKOWICZ

Rozwamy natzenie pola elektrycznego w dalekiej odlegiiood czstki przy kcie
rozproszenia bliskim zerux= 0). Zatzmy, ze na czstke pada spolaryzowane
promieniowanie w kierunku prostopadtym, woéwczas;retie pola elektrycznego wynosi
Ers _ e—.ikr+ikz
ikr

S (OE,,.
2 2
W dalekiej odlegtéci od castki (x,y <<z) maemy zapisar =x*>+y* +z° =z+ X 2+y :
z

Superpozycja pola elektrycznego zranego z fal padajca oraz rozproszarw kierunku
(®=0) wyraza sk wzorem

E +E,.= Em{1+¥e‘ik(xz+yz”zz} . Odpowiadajca temu polu radiancja promieniowania
ikz

jest proporcjonalna do Wy;zania|Ero +E 2 Oznaczmy przez 1+Z wyranie w nawiasie
kwadratowym wowczas kwadrat modutu tego xerdia wynosi:

E,, +E,|" = 1+2)(1+2),

gdzie Z jest sprezeniem zespolonym. Poniewanteresuje nas rozaianie w dalekiej
odlegtdici, wiec wyrazenie, w ktérym wysgpuje 1/Z pomijamy. Zatem mamy:

[E,, +E,| =1+Z+Z=1+2Re(2) i ostatecznie

|Ero + Ers|2 = |Er0|2{1+£Re{me—ik(xhyZ)/zzH .
kz i

Dzielac obustronnie przez staty czynr1El§0,|2 oraz catkujc po przekroju geometrycznym
czastki mamy

1 ”dxdy{ErO +E,|  =m@® +o,.

2
(_|:]d;i|e po prawej stronie réwnania mamy pole przekoajstki oraz przekréj czynny na
ekstynkcg. Interpretacja fizyczna drugiego czynnika jestti¢g@gaca: promieniowanie w
kierunku do przodu jest redukowane w takim stopally czstka miata geometryczny
przekroj rownyo.. J&li zatozymy, ze zmiana granic catkowania w przypadku drugiego
cztonu w powyszym wzorze na catkowanie po catej ptaszopy (x,y) jest mat poprawk to

wowczas mamy

j je‘ik‘xz*yz)’ 22dxdy = ZTTIZ W rezultacie otrzymujemy podstawowy wzor na ety
—00—00 I
ktory jest prawdziwy dla jednorodnej i sferycznejstki
4n
Oe =12 Re[S(0)]

lub
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Q. = Re0)]
gdzie S(0)=80)= $(0).

3.3Anomalna teoria dyfrakcji

Dla dwych wartgci parametru wielkéci (x>>1) i tzw. castek mekkich |m-1|<<1
istnieje przybliona teoria, zwana anomalteory dyfrakcji (ADT), ktora w przyblteniu
opisuje oddziatywanie @stek z falami elektromagnetycznymi. Drugi waruneskekkich
czastek) oznaczae promiaé swiatta biegracy wewnytrz castki jest zaniedbywalnie stabo
odchylony od pierwotnego kierunku. Podobnie odbodeczstki maze by pominkte ze
wzgledu ma mat roznice wspoétczynnika odbicia @stki i powietrza. Ekstynkcja
promieniowania jest wt zdominowana przez absorpcje, co stanowi podstiayczna
anomalnej teorii dyfrakcji. Natenie pola elektrycznego po preep przez castke (w
kierunku do przodu®@=0°) E jest superpozygjnatzenia pola padagego na cgstke E, i
rozproszonego na nieggwyraza st wzoremeE=E_  +E_.
Teoria ADT zakladaze fala elektromagnetyczna zastka maze by wyrazona przez
réznice faz promienia, ktory przechodzi przezstke i promienia, ktory ulega dyfrakcji na jej
brzegu. Zatem
E =E,e%[1+e™]
gdzie r@nica fazA¢ maze by wyznaczona na podstawie elementarnych raaiva
geometrycznychhg = 2x(m-1)sina = psina ,
gdziep (p = 2x[m—1]) jest wzgtdnym op&nieniem fazy pongidzy promieniem bieggcym
wzdtuz promienia czstki a promieniem biegicym na zewatrz czstki. W obszarze cienia
geometrycznego @stki pole elektryczne padgje na ptaszczyznP ma posta

E =E%e™
. .

Rys. 3.7 Objénienie do anomalnej teorii dyfrakcji

J&li przyjmiemy, ze natzenie pola padagego jest rowne jedidoi wowczas zmiana pola

elektrycznego (EE) w kierunku ©=0) jest proporcjonalne do A
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A :I'[(l—e’”’sm")jxdy.

gdzie catkowanie przebiega po cieniu geometryczogstki.
Element powierzchni w uktadzie biegunowym (na ptagznie P) ma posta
dxdy=rdrd¢ = acosa d@cosa )dg .

Zwiazku z tym, powysza catke mozna zapisénastpujaco
2m/2

A= J'(l—e“pS‘”” Ja? cosad cosad.
00

Catkujac otrzymujemy wyraenie A = 2ra’K(ip ),

1 e’* eg*-1
gdzieK(ip)==+—+—.

2 ip  (ip)°

Przekroj czynny na ekstynkope, jest proporcjonalny do #@icy promieniowania
rozproszonego |. Korzystgj z zalenosci | 0| E|* otrzymujemy:dl 0 2d|E | Mozna
pokaz#, ze o, = 2Re(A ), a wic efektywny przekroj czynny na ekstynkeyynosi

Q. =—= = 4RdK(ip)] = 2—fsinp+i2(1—cosp)-
™ p p

ADT umazliwia wyznaczenie rownieprzekroju czynnego na absorpcj

promieniowania. Droga optyczna promienia przechoego przez citke (Rys. 3.5) wynosi

| = 2asina . Wspétczynnik absorpcji natomiakt =m, %

gdzie m jest urojom czescia wspotczynnika refrakcji. Wynika g, ze przekréj czynny na
absorpai wynosi

o, = J'J'(l—e‘z'ki hixdy
gdzie czynnike™* oznacza ostabienie promieniowania zzéne z absorpgjprzez castke.

Catkujac (analogicznie jak powrej) w uktadzie biegunowych dostajemynkowy wzor

o 2 o 2
=—2=1+—e"+—le" -1
Qa T[a2 b b2 ( )
gdzie b=4xm,.

Anomalna teoria dyfrakcji nie pozwala na wyznacednnkcji fazowych a jedynie

wspotczynnikdw rozpraszania i absorpcji ograniczdngla duych czstek o wspétczynniku
refrakcji bliskim jednéci. Teoria ta zaskakafo dobrze zgadzagsidla maty wartéci

parametru wielkéci x z doktadnym rozwizaniem wynikajcym z teorii Lorenza-Mie.
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3.4Macierz Muellera
Opis stanu polaryzacji promieniowania wymaga uogéiia definicji funkcji fazowej,
ktéra jak do tej pory byta wielkkgia skalarn. Skladowe natzenia pola elektrycznego po
rozproszeniu na pojedynczejastce wyraaja Sic wzorem
s oS5 le]
E, S, S) ikr |E,

gdzie wyraenia S 4 Sa elementami macierzy amplitudy rozpraszania. Z uegszych

rozwazan wynika, ze dla sferycznych i jednorodnychastek pozadiagonalne waéto
macierzy S znikaj Obliczmy catkowii energ¢ na jednost& czasu oraz diugoi fal

niesiory przez fat rozproszon

r*[1,dQ = %J:|S(G))|2d§2
gd_zie ca’fkowa_nie przebiega po sfeeze

Catkowita energia promieniowania rozproszonegotj@sha z drugiej strony o, , gdyz Os
okresla przekroj czynny na rozpraszanie &wl o, jest energi padajca na castke. Z

powyzszych wzorow wynikaze przekrdj czynny na rozpraszanie Wagakt wzorem
1
0, == [IS@ da.

Wygodnie jest w§c zapisé wyrazenie na funke fazowa w postaci

P©) _ ISO)F

am ko,

Catkujac to obustronnie po sferzeotrzymujemy warunek zachowania energiddry

jednoczénie znormalizowaniem funkcji fazowej
1

—|P(@)dQ =1.

4Tr~:[ ©)

W celu opisania rozpraszania przyyaiu parametrow Stokesa musimy wprowddmniacierz
fazowa. Mozna pokazé, ze dla pewnej klasy @stek ma ona nagiujaca posta

S. S, 0 0
1/, s, 0 0
k’s,| 0 0 S, S,

0 0 -S4 Su

P(©) =

gdzie
1
S = 5082|2 + |Sl|2)= S22
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1 2 2
Se =38/ -[s)
S = Re(S;Sl)=S44
s, =Im(s,s,).
Powyzsza macierz Muellerﬁ’(@ opisuje rozpraszanie nie tylko nastkach sferycznych ale
rowniez na niesferycznych o pewnej symetrii obrotowepazmy, ze dla castek

sferycznychS,, =S,, orazS,; =S,,oraz dodatkowo dla rozpraszania Rayleighowskiego

S1,=0 dla kata rozpraszania zero oraz 1 &statecznie promieniowanie rozproszoneeno

by¢ wyrazone wzorem macierzowym

s Si S, 0 01,
Q, _ O S, S, 0 0| Q,
U

S| K¥ 0 0 S, S,|U,

Vi, 0 0 -3 SulV,
Warunek normalizacji musi Byspetniony tylko dla pierwszego elementu diagongine
=3 | % go =1,
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W ogolnym przypadku (tutaj nie rozaanym) macierz Muellera posiada 16 niezerowych

elementow rzeczywistych.

3.5Rozpraszanie na cgstkach niesferycznych

Rozpraszanie Mie pozawala na obliczenia rozpraazgtko dla prostych geometrii
(np. jednorodne kule, elipsoidy obrotowe). W prayjkaskomplikowanych ksztattow
(drobiny piasku czy krysztatki lodu) trzeba stoséuweorie rozpraszania dla niesferycznych
czastek. Jedmz nich jest teoria dyskretnych dipoli wprowadz@nzez Purcella oraz
Pennypackera w 1973 roku. W teorii tej padajpromieniowanie o ngteniu g jest
rozpraszane przed zbior dipoli, z ktérych sktadaczistka. Zakltada gj ze opisywane pole
promieniowania rozproszonegq #ajdug sic daleko od czstki i jest sum pol

wytworzonych przez zewitrzne promieniowanie oraz wytworzone przezdiaz dipoli

E.=E,+ D E

dipole

dip *

Pole elektryczne w kalym dipolu definiowane jest przez pozycje indekgu gkreslone
przez moment dipolowy

P = 0By, -

Ponadto pole elektryczne widym dipolu jest superpozycrewretrznego pola oraz
wewrgtrznego zwazanego z N-1 dipolami. Zatem
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P; ZO‘{EO —ZAM}

jZ£k
gdzie —Ajkpk]jest wktadem do pola elektrycznego w miejscu dipgachodacym od
oscylacji dipola w miejscu k. W metodzie DDA (Diste Dipole Approximation) powgze
rownanie rozwgzywane jest dla wszystkich p1,...,N. W dalszej ¢gci pomijamy szczegoty
tej metody odsytag do literatury [B.T. Dranie, P.J. Flauta, 2000gudva&my jedynie,ze
metoda ta wymaga odwrdceniazéy) bo 3Nx3N macierzy zespolonej. Ponadto, muéi by
spetniona nasgpujaca relacjgl m |kd < 1/3, gdzie d jest odlegkaia migdzy dipolami. Dla
przyktadu rozwazanie problemu rozpraszania dla promieniowanieuga@ti 0.5um na
kropli wody o promieniu Jum z lepsz doktadndcia niz 5 % wymaga zycia 65400 dipoli.
Metoda ta jest efektywna w przypadku parametrukeiei x mniejszego od 20-30. Dla
wyzszych wartéci, szczego6lnie dla sému rozpraszania geometrycznego, stosujerstody
geometryczne poleggaje na wziciu pod uwag procesow dyfrakcji od odbicia odgsteczki
rozpraszajcej. Wykres 3.8 przedstawia funkdpzow dla rozpraszania nagstkach
sferoidalnych. W przypadku gdy disza @ czastki jest ustawiona rownolegle do pagggo
promieniowania wowczas ksztatt funkcji fazowej graynina rozpraszanie Raylegh’a
(parametr asymetrii g=0.02). W drugim przypadku gdgntacja cgsteczki zmienia sio 90
stopni funkcja fazowa wykazuje asymetrie dla rogpaaia do przodu (parametr asymetrii
0=0.41). Wyniki te $ odzwierciedleniem wiellei sferoidy gdy parametr wielkéci dla
odpowiadajcej jej kuli (ta sama objos¢) wynosit 0.63. W przypadku ustawienia
prostopadtego padaje promieniowanie polaryzuje elementysiki podobnie jak w
przypadku rozpraszania Rayleigh (maty parametrkosei w kierunku propagacji
promieniowania). Podczas ustawienia rownolegteggat czastki jest poréwnywalna z
dhugccia fali i polaryzacja elementow ggteczki jest zrénicowana.
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P11 phase function

| | | | | M}
20 40 50 80 100 120 140 160 180
Scattering angle

Rys. 3.8 Funkcja fazowa dla rozpraszania na sfaahdbrotowych w przypadku
rownolegtego oraz prostopadtego ustawienia padago promieniowania w stosunku do
diuzszej osi czsteczki. Parametr wielkoi w obu przypadkach wynosi 0.63 zosunek

diuzszej do krotszej osi elipsoidy wynosi 5.
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P11 function: the longest axis perpendicular to propagation direction
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P11 function: the longest axis along propagation direction
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Rys. 3.9 Funkcja fazowa w zaiesci od r&nego ksztattu estek w przypadku prostopadtego
(a) oraz rownolegtego (b) ustawienia pageaggo promieniowania w stosunku dozdizej osi
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czgsteczki.
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Rys. 3.9 obrazuje z#dicowanie funkcji fazowej dla @stek o ranym stosunku diszej do
krotszej osi w przypadku: sferoidy, cylindra, pagsdigcianu oraz réwnolegkeianu
sz&ciokatnego. Pierwszy z wykresOw odpowiada orientacjsppadtej z&drugi

réwnolegtej do kierunku padania promieniowania. b @rzypadkach wptyw ksztattu

obiektu rozpraszagego jest znaezy szczegolnie rozpraszania wstecznego. W przypadku
ustawienia prostopadtego ,rozganie” castki prowadzi do mniej izotropowego rozpraszania
zas w przypadku rownolegtym ,rozgfjanie” castki prowadzi do wzrostu anizotropii
rozpraszania. Jest to zgodne z wynikami dyskutowappwyzej i zobrazowanymi na

wykresie 3.8.

3.6 Rozpraszanie w réimie geometrycznym

Rozpraszanie na duch czstkach w porownaniu do diugm fali moze by rozwiazywane na
drodze optyki geometrycznej. Parametr wigtiiav tym przypadku jest co najmniejedu stu
a najlepiej rzdy tysiaca. W tym przypadku rozviamy jedynie procesy odbicia od
powierzchni czstki oraz refrakcji (ugicia) wewmntrz castki. Czsto stosowannmetod,
stuzaca do wyznaczania wtasia optycznych jest metoda Monte Carlo. Polega ao n
symulowaniu zachowania tgsly fotondéw padajcych na czstke w rGznym miejscu. Kady
proces fizyczny jest symulowany przyygiu generatora liczb losowych o rozktadzie
zaleznym od wspotczynnika refrakcji ggtki. Koncowym wynikiem symulacji jest rozkfad
gestasci fotondw rozpraszanych wakbrytowy oraz liczba fotonow zaabsorbowanych
wewnatrz czstki. Pozwala to wyznacgywtasndci optyczne w tym funkejfazows. Wiccej
0 metodzie Monte Carlo stosowanej do ragywania transfery promieniowaniadzie w
kolejnych rozdziatach.
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4. Wstep do rownania transferu promieniowania

W niniejszym paragrafie przedstawionglbie wprowadzenie do réwnania transferu
promieniowania. Pomimage rozpatrywany &zie przypadek atmosfery to jednak rownanie
transferu jest uniwersalne i oba&uje w innych érodkach np. w wodzie (optyka oceanu). W
poprzednich paragrafach oméwiono procesy absomoejpraszania oraz emisji, ktore
opisywane byty dla pojedynczych molekut czy atom@iecnie zastanowimyesjak
opisywa promieniowanie przechoealze przez warstepowietrza zawieragra dwa liczbe
czastek. R:dziemy zakiadg iz s3 one roztaone w przestrzeni w sposob losowy (opisywane
rozkladem Poisona).

Ekstynkcja jest podstawowym procesem, ktory dejgyduwostabieniu promieniowania
przechodzcego przez danysoodek materialny. Zmiana radiancji,dia odcinku drogi ds jest
empirycznie zwizana z promieniowaniem padeym | prawem ekstynkcji Lamberta

dl, =-o_,l,ds

ext’ v

gdzieoey jest wspotczynnikiem ekstynkcji [1/m], ktéry zajeod diugdci fali. Ekstynkcja
promieniowania obejmuje procesy absorpcji oraz raggania. Oba procesy prowadio
usuwania fotonow z pierwotnej gaki, przy czym w pierwszym fotony$ochtanianie, za

w drugim rozpraszane poza pierwotny kierunek prappg
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cls

I+ dl,

Rys. 4.1 Prawo ekstynkcji.

Wspotczynnik ekstynkcji jest wt zwiazany z wspoétczynnikiem absorpgi,soraz
rozpraszani@scaWzorema,,, = 0, + 0. Fundamentalnym bezwymiarowym parametrem

w przypadku transferu promieniowania jest gridbaptycznar zdefiniowana dla

promieniowania propagagego s¢ pionowo w atmosferze jakdt = o_,, d®onadto

zdefiniowany wczéniej przekrdj czynny na ekstynkapey: Wiaze sk ze wspotczynnikiem
ekstynkcji w przypadku, gdysoodek sktada giz identycznych citek o koncentracji N
[1/m®] wzorem 0., = No,. Podobnie efektywny przekroj czynny Qastek o promieniu a
0., = Na’Q, . Analogiczne wzory obowzuja dla wspdtczynnikdéw absorpcji oraz

rozpraszania.
Prawo Lamberta jest najprosigaostaci rownania transferu promieniowania, ktére

bedziemy zapisywaw postaci

dl,
=-0_l

ds - ext'v -

Rozwigzanie jego nosi nazwprawa Beer’a i okrga wyktadniczy zanik promieniowania w

osrodku materialnym
l,6)=1,8)exp-1,)
gdziet, = ]'oext (sds.

Rozj/via(zanie to jest jednym z bardziej rozpowszechniony@jprostszych form
rozwiazania rownania transferu dla bezmaniego promieniowania stonecznego.
Wykorzystywane jest €asto w technikach teledetekcyjnych opartych na poscia
bezpdredniego promieniowania stonecznego. $hita w tym ostatnim przypadku prawo
Beer’a jest spetnione tylko w przypadku monochrogmmatego promieniowania.

W ogolinym przypadku, gdy interesuje nas radiangfaego kierunku ritylko w
kierunku od Staca czy te strumienie promieniowania musimy w rownaniu trangf

promieniowania uwzghni¢ tzw. zrédta. Produkcja radiancji w kierunld) jest zwizana z
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dwoma procesami: emisja (zgodnie z prawem Kirctd)affaz rozpraszaniem
promieniowanie, ktére pierwotnie poruszatesiinnym kierunku. W pierwszym przypadku
wzrost radiancji wzdh drogids wynosi

Jids

abs“v

dl, =0
gdzie J7 jest funkci zrodtowa. W dolnej atmosferze, gdzie mamy rownowag

termodynamiczna] = B, (funkcjazrodtowa jest rowna funkcji Planck’a). Takggizmiana
radiancji wzdhi drogidswynosi

dl, =dl, (emisjg +dl, (ekstynkcjg .
Roéwnanie transferu promieniowania maevposta
dl, _

ds
Réwnanie to opisuje transfer promieniowaniadnodku, w ktorym brak jest rozpraszania, a

| +o0.,J%.

ext' v abs“v

-0

wystepuje jedynie absorpcja i emisja promieniowania.
Rozwamy csrodek (atmosfef), w ktorym wystpuje rozpraszanie. Niecf:lO oznacza

pierwotny kierunek propagaciji £& kierunek kacowy fotonu.

pOjedyncze zo(eo'(po)
rozpraszanie

RN

wielokrotne
rozpraszanie

Rys. 4.2 Pojedyncze i wielokrotne rozpraszanie vgtwée powietrza.

Rozpraszaniednziemy dzielé na dwa typy: pojedyncze oraz wielokrotne. Przynczy
wyrézniany rozpraszanie pojedyncze tylko dlategoopis matematyczny dla tego przypadku
jest znacznie prostszy. Z definicji funkcji fazovedg rozpraszania wynikae natzenie
promieniowania w kierunk jést catla po rozkladzie radiancji z wagkreslona przez

funkcje fazows. Wzrost radiancji wzdtudrogi ds. wynosi

dl, =dwoJ;

sca-v

gdzie funkcjazrodtowa dla rozpraszania ma postaci
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1
P =—|1(E"P(E,ENDQ".
L= JIEPEE)
Stosunek wspotczynnika rozpraszania do ekstynkgi nazve wspoétczynnika pojedynczego

rozpraszaniao, ktory jest podstawowym parametrem dclagcym wtasndci optyczne

osrodka
w= Osca = 0-ext B 0-abs :1_ O-abs
o) o) o)

ext ext ext

Z definicji wspotczynnika pojedynczego rozpraszamianika, ze zmienia sion od 0 do 1
przy czym dla jedn&i osrodek nie absorbuje promieniowania. Parametr tererbgt
interpretowany jako prawdopodohstwo, ze foton zostanie rozproszony podczas
oddziatywania z mateqi

Ogolne rownanie transferu promieniowania ma gosta

W -1, -3)

gd}ie petna funkcjarédtowa
3, = - B, +-~ [1(E")P(E,E)dQ"
41t

Funkcja fazowa dla rozpraszania zgled 4 lktow (dwdch zwiazanych z promieniowaniem

padajicym oraz dwoch z promieniowaniem rozproszony(®,&') = P(6,¢0',¢) . Mozna j
jednak zapisaw zaleznosci od kata rozproszeniad, (patrz wyktad 3). Z geometrii sferyczne;j
wynika, ze

cos® = cosBcosO'+sinBsinB'cos( — ¢') .

Réwnanie transferu ostatecznie ma posta

di, _ -1, +(1-wB, +EJ’|(9',(p')P(e,(p;9',cp')sin6'd6'd(p'.
dt 4m

Powyzsze réwnanie jest réownaniem catkowanitzkowym na radianejw kierunku€(8, )

Zalezy ono od 7 niezalaych zmiennych: 3 zwzanych z potgeniem, dwdch z kierunkiem
propagacji promieniowania oraz czasem i dhegpfali. W rownaniu transferu
promieniowania nie wysgpuje explicite czas, gdyjest to rownanie stacjonarne. Zakladamy,
ze promieniowanie propagujecs nieskaczom predkoscia i stan stacjonarny ustala si
natychmiast.

W fizyce atmosfery asto wyrdnia sk pionowa wspotrzdna, gdyz w tym kierunku
gradienty wielkdci fizycznych g znacznie wiksze nk w ptaszczynie horyzontalnej. W
wielu przypadkach rozwkujac rownanie transferu promieniowania w atmosferzemao

pomim¢ zmiennd¢ horyzontala (zakladamy horyzontadijednorodnéc). Przyblienie to
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nosi nazw ptasko-réwnolegtej atmosfery, w ktéregienie, temperatura i inne wielim
zaleza tylko od wspétrednej pionowej z. Woéwczas droga geometryczna ds xaysa

wzorem ds=dz/cds

dz

Rys. 4.3 Przybgenie ptasko-réwnolegte

Wprowadzajc oznaczeni@t dla wyraenia co otrzymujemy rownanie transferu
promieniowania w postaci
dl,

dt
Wielkos¢ m=1f1 nazywa s mag, optyczm atmosfery, ktéra jest rowna masie stupa

Y =+ 1-0)B, +4—°‘;[j|(e',cp')P(e,cp,e',qf)sine'de'dqf.

atmosfery nachylonego podtkm®6 do masy pionowego stupa atmosfery.

W przypadku atmosfery ptasko-rownolegtej redukujditgbe zmienny niezalenych do 5-
ciu, gdy pozostaje ju tylko jedna wspétredna kartezjaska z. Nawet j@i atmosfera jest
horyzontalnie jednorodna, to jednak dlaglth katow zenitalnych @ > 60°) uwidacznia si
krzywizna Ziemi. W przypadku ptasko-rownolegtej atsfery droga geometryczna
promieniowania té przy horyzoncie stajeghieskaczona, podczas gdy w rzeczywisip
droga ta jest oczywtie skaiczona. Zauwany, ze w Polsce podczas najkrétszych dni w
grudniu gérowanie Staca w potudnie nie przekracza®1Zatem przyblienie to nie mge by

stosowane w tym okresie czasu. Wprowadzavaiec funkci ChapmanaCh(R,u ,)ktora jest
rowna masie optycznej atmosfery (air mass factva)ezy od promienia Ziemi R oraz

cosinusa kta zenitalnegq i dla izotermicznej atmosfery o temperaturze Tpuosta:

TOA

_ Mg gM[ 2 2
Ch(R,u))=— | exp ——[-+R” +2Rxpu + x° - R| [dx
RW="2 | F{ I u Dd

0
gdzie catkowanie przebiega od powierzchni zienszczytu atmosfery TOA. M oznacza

masg molowe powietrza, g przyspieszenie grawitacyjnenRversala stah gazowa. Dla kata
zenitalnego 90(Stonce znajduje sina horyzoncie) funkcja Chapmana wynosi okoto 37.

Oznacza toze promieniowanie przechodzi tyle samo razyoej przez atmosfer niz gdyby
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bylo w zenicie. Powiszy wzor nie uwzgldnia refrakcji atmosferycznej, ktora dlat&
zenitalnego 90jest maksymalna i wynosi okoto 6.5

Réwnanie transferu promieniowania wymaga sprecangavwarunkéw brzegowych,
co w przypadku atmosfery musi mimiejsce na gornej granicy atmosfery (TOA) oraz na
powierzchni ziemi. W pierwszym przypadku zaktadaweypoza Stacem nie ma innych
zrodet promieniowania a promieniowanie stonecznenpg/wa na promieniowanie
diugofalowe. Tak wic warunek brzegowy na szczycie atmosfery ma pdpgtamieniowanie
idace w dot)
I =F,5(cosB, —cosB)d(¢, - )
gdzie Ry jest spektralastata stoneczp z& o () jest dely Diraca, gdy zaktadamye
szerokad¢ katowa staica jest zaniedbywana. Drugi warunek brzegowy (nvaigrachni) nie
moze by zapisany podobnie jak na szczycie atmosfery gugmieniowania idce w goe
(od powierzchni ziemi) zaky od promieniowania padgjego. Warunek brzegowy na
powierzchni sprowadzagiwiec do podania warunku wiacego promieniowanie ige w
gore tuz nad powierzchnia i promieniowanieae w doét. Definiujemy wic pogcie albeda,
przez ktére bdziemy rozumié stosunek natenie promieniowania odbitego od powierzchni
F, do natzenia promieniowania padaego na powierzchaiF,
a=be

R
Definicja ta jednak dotyczy tylko ngienia promieniowania a nie radianciji, ktora wepsije
w roOwnaniu transferu promieniowania. Ponadtekszas¢ typow powierzchni wykazuje sidn
zaleznos¢ albeda od &ta padania promieniowania. Rozktad promieniowaradiéncji ) nieba
zalezy od wielu czynnikdw, a zatem tak zdefiniowane dtb@est te funkcja padajcego
promieniowania. Dodatkowo vt wprowadza sitzw. dwukierunkowy wspétczynnik odbicia
p (BRDF-Bidirectional Reflectance Distribution Furart), ktory zaley od czterech &0w:
dwdéch zwazanych z promieniowaniem padeym i dwoch z kierunkiem obserwaciji
promieniowania odbitego. BRDF jest zdefiniowanyen sposohze warté¢ jego zaley juz
tylko od wtasnéci samej powierzchni. Dwukierunkowy wspoétczynnikoada p jest
stosunkiem radiacji odbitej od powierzchni ziemiedeergii padajcej na na
@)

[, (&) cosB'dQ’
gdziedl, (%) jest radiancj promieniowania odbitego od powierzchni ziemi at krytowy

p(E',&) =

dQ wokét kierunkug . Typowe powierzchnie zawiersgic pomicdzy dwoma ekstremalnymi
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typami: catkowicie rozproszeniemoraz zwierciadlag Przypadkiem pierwszej jest nmieqg,
piasek. Drugiej zalustro, ale rownigw przyblizeniu ptaska powierzchnia oceanulie
radiancja promieniowania odbitego od powierzchik@aicie rozproszeniowej jest
niezalena od kita obserwacji wowczas méwimy o powierzchni typu bama. BRDF dla tej
powierzchni jest niezakay od kierunku padagego i odbitego promieniowania. Wowczas
dwukierunkowy wspétczynnik odbicia wynop(&',€) = p,

gdzie p, jest wspoétczynnikiem odbicia Lambert'owskiego zalgm od dtugéci fali. Z
definicji BRDF-u wynikaze radiancja promieniowania odbitego wynosi dlgtayierzchni
1, =p, [dQ'cosB I} () =p,F; .

Tak WiQE: w przypadku idealnej powierzchni Lambert’owsladpicie od powierzchni jest

proporcjonalne do padajego na ni strumienia promieniowania i niezatee od kierunku

obserwacji.

Przyktad

1) Zat&¢my, ze na powierzchnie Lamberta pada promieniowanieesiome z kierunku

£.(0,,9,)o radiancji

I' (£') = F55(cosB'—cosh, )d(¢-q,).

Strumieéi promieniowania wynosi, wc F' = F; cosB, . Radiancja promieniowania odbitego
w kierunku € wynosi I (§) = p u FS.

2) W przypadku powierzchni o odbiciu zwierciadlangadiancja promieniowania odbitego

jest proporcjonalna do radiancji promieniowaniagj@zego i ograniczona do

kierunkug (6, ). Kat zenitalny i azymutalny promieniowania odbitegonoyi, zatemd = 6
oraz ¢ = ¢'+mn.

Stata proporcjonalrici jest spektralipfunkcja odbiciap (v,0 ), ktéra zaley od kata odbicia
0 = 0'oraz czstotliwosci (dlugdsci fali). Dla promieniowania stonecznego z kierunku
Eo(eo,cpo) radiancja promieniowania odbitego ma pésta

1! (€) = p,Fsd(cosh, — cosB)3(qp-[q, + 1) oraz odpowiadapy mu strumié

2 m/2

F = j do j dBsin@cosBF:p, (6)3(cosB, — cosB)d(@—[@, +Ti) = p, (6, )F cosh, .
0 0
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. gqs . 1f ht, 1997
Bidirectional Reflectance Felfgang fmehe

Distribution Functions: Causes

Mimror BRDF: Rough water surface BRDF:
specular reflectance sunglint reflectance

7 &
/A

Volume scattering BRDF: Gap-drven BRDF (Forest):
leaf/vegetation reflectance shodow-driven reflectance

Rys. 4.4 Odbicie promieniowania od powierzchni ziem

W ogolnaci odbicie od powierzchni jest sarodbicia zwierciadlanegps(i',z) oraz
rozproszoneg®, (%',&)

PE'E) =p,(€.8) +py(E'.8).

Radiancja promieniowania odbitego wynosi

1,€) =p,(O)1, (8,+m) cosB + [ dQ'cost'p, (€', &)1, (€) -

Odbicie zwierciadlane wyzna;:zane jest z réfvReesnela na podstawie statych optycznych.
Tyczy sk to jedynie powierzchni wody, gdyylko w tym przypadku odbicie zwierciadlane
jest dominujce. W przypadku wody albedo silnie zgleod kata zenitalnego Staca i dla
matych lkytow zenitalnych jest ono w przybéniu state i wynosi okoto 0.02. Powej kata

40° albedo zaczyna szybko ragri dla kata zenitalnego 70wynosi juz 0.2.

Rozwamy promieniowanie stoneczne pagtag na powierzchnie ziemi z kierunku

Eo(eo,wo). Radiancja promieniowania odbitego przez powiemgkvynosi
1, @) = F; [ dQ'cosdip, (€', €)8(cos8™~cosB, )3(¢-9,) = F: cosB,p, (€, &)

Strumier promieniowania rozproszonego od powierzchni ziemrieza st wzorem
F' = [dQcosl; (€) = F; cosh, [ dQ costp, (€., ).

Stosunek promieniowania odbitego do strumienia jaadgo nosi nazgalbeda A i wynosi
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- F' - =
A= 2T = —— = | dQcosBp, (€, ,€) -
P2 = s j Pu,.8)
gdzie Ztw wyra‘zeniup(g0 ,2T7) 0znacza scatkowanie po potsferze.
BRDF-y petni istotm funkcje w metodach teledetekcji satelitarnej ipdoblemu

powrécimy w dalszej e&ci wyktadu. W tej czsci wprowadzamy jeszcze pgje
sferycznego albeda. Jest ono wygodne przy omawkaldinsu energetycznego catej Ziemi.
W celu uproszczenia sytuacji zayony, ze wtasn@éci optyczne planetyagednorodne na caitej

sferze. Rozwamy wktad od piefcienia na Ziemi, dla ktéregakzenitalny Staca wynosi

0,. J&li przez R oznaczymy promieZiemi, to wielk@¢ Rsin@,jest promieniem pidcienia
na sferze zajego powierzchnia wyno2mR* sin8, cosd,df,. Energia promieniowania

stonecznegd-; padajca na ten pigcien jest rbwna iloczynowf; oraz powierzchni
pierscienia. Energia odbita przez pieien wynosi zatem

2T[R2F§p(fo ,21)SinB, cosb,db, .Catkupc po catym dysku otrzymujemy catkowienerge
odbita od powierzchni ziemi. Sferyczne albedo jest zdefitane jako stosunek scatkowanej

po dysku energii odbitej do energii pagta;.

1
2MRFS [ A okopE,.2m)

<p>= o =2 du p p(E, 2m).
M

Po zdefiniowaniu warunkow brzegowych wracamy dorramia transferu
promieniowania w atmosferze. Jak stwierdzono pa@jvgromieniowanie stoneczne na gérnej
granicy atmosfery jest zapisywane w postaci ilocegalt Diraca. Uwzgldnienie tego

prowadzi do nagpujacej formy rownania transferu

at
gdzie funkcjazrodtowa ma posta
J=(1-wB, + & F°P(6,¢,6,0,) " +£J' 1(6',¢")P(6,@0',¢)sin6'do'dy .

an an
Pojawiapcy sk po lewej stronie minus w rownaniu transferu pramogania wynika z faktu,
ze promieniowanie igte w dot ma kt zenitalny wekszy od 96 a wiec cosinus tegodta jest
ujemny. Pierwszy czton w funkcirodtowej zwhzany jest z emisja promieniowania w
podczerwieni, drugi z pojedynczym rozpraszanienmpeniowania stonecznego,Z@zeci z
rozpraszaniem wielokrotnym. Ostatni czton, jakzmep s¢ spodziewd, sprawia najwicej

problemow podczas rozazywania rownania transferu promieniowania.
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5. Rozwigzanie rownania transferu w zakresie termalnym

Zajmiemy s¢ obecnie metodami rozwdywania wyprowadzonego na poprzednim
wyktadzie rownania transferu promieniowanie w atfeoe. Ze wzgjdu na fakt, 2 widmo
promieniowania stonecznego jest niemal g0zhe z widmem promieniowaniem ziemskiego

uzasadnionym stajegsiozpatrywanie tych przypadkéw osobno.

Przypadek promieniowania diugofalowego

Rozwamy na pocatek promieniowanie ziemskie i zalhy, ze procesy rozpraszania
w tym przypadku mogby¢ pominkte. Zat@enie to jednak mie by niespetnione, gdyduze
czastki, ktére nie absorbagjcatkowicie promieniowania (np. gtki piasku) mog efektywnie
rozpraszé promieniowanie w oknie atmosferycznym. Pomagah sytuacg rownanie

transferu promieniowania diugofalowego ma pésta
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dl
v =], +B,(T).
dt v+ B, (M)

Réwnanie to nosi nazwréwnania Schwarzschilda, azrdczka grubé¢ optycznej jest rowna

dt =k, pds

gdzie k jest masowym wspoétczynnikiem absorpcji[ky™]. Funkcjazrédiowa w tej sytuacii
jest zalena tylko od temperatury (dla monochromatyczneganieaiowania), a zatem
problem jest lokalny w przeciwistwie do ogdlnego réwnania transferu promieniowania
gdzie rozpraszanie sprawiae problem z punktu widzenia matematycznego jesbkedny.
Gruba¢ optycznat jest mierzona prostoliniowo (przy zaniedbaniuakéji w atmosferze)
wzdhuz kierunku okrélajacego propagag¢jpromieniowania. Rozweanie rownania
Schwarzschilda sktadagst dwoéch czsci: promieniowania padagego ostabionego przez
absorpa osrodka na drodze od punkRy do P,, oraz emitowanego poruzyP; i P,i

nastpnie ostabionego podczas dalszej drogi.

Uzywajac czynnika catkujcego e dla rownania Schwarzschilda, ey zapisé je
w postaci
ﬂeT +le' :i(leT): Be'
T dt
Grubas¢ optyczna od punktu;RIo punktu péredniego P jest dana wzorem

P P )
1(P,,P) = j kpds= j kpds— j kpds=T1(P)-T(P,)
P 0 0
Catkowanie rownanie transferu od punktude B prowadzi do
(R) (R
2 d 2
dt—\le' )= |dtB(t)e' .
4 ale) [oeee
Rozwigzujac to réwnanie dla punktu,Pnamy
T(R)
[t®)] = 1t@)]exd=t(P,) + 1))+ [dtB(t)explt-1(R,))
NG
(R,)

=[t®)]exd-t(R,,P,)+ [dtBR)exp(t®, - F,)

T(R)

1
=1t®P)IT, @R+ [dT, (B.P)B().
T, (R P2)
gdzie T w ostatnim réwnaniu oznacza transmuis;j

Przyktad

Rozwamy atmosfera izotermicarze stad wartascia masowego wspotczynnika absorpgji k

Jeli przedefiniujemy grub optyczrn tak,ze t(R,) = 0, to wowczas
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T(R)
[t®,)] = 1[t®)]exd-1(,)) +B [dtexplt-1(,))
=1[t(P,) = 0lexd-t(R,))+ BlL-exp- 1 (P,))]

Jeili osrodek jest optycznie cienkit(P,) <<1), wowczas drugi czynnik jest proporcjonalny
do Bt(P,) a promieniowanie w punkcie Rest zdominowane przez promieniowanie
pocatkowe. Dla drodkow grubych optyczniet(P,) >>1) radiancja w punkcie k@owym
wynosi I|(R,) =B, (T)

Rozwamy og0lm sytuacg, gdy dopuszczamye promieniowanie ma propagowa
sig ukasnie (slab geometry). W tym przypadku definiuje gotdbwkowe radiacje oznacaag
promieniowanie bieggce w dotl, oraz w goe ||

[, (1,6, =1,(1,6<T1/2,0)

I, (1,86,0 =1,(t,06 >11/2,¢)
Definicje te odpowiadaju = cosB = 0oraz u = cosd < Ogdzie u =|u|. Réwnanie transferu

(bez rozpraszania) npa zapisateraz w postaci dwoch réwha

dl, (L1, ¢)
H dt
dl, (1,1, .
B LED = -8, (0
Zmienmy niezalena w tym przypadku jest gruké optyczna zwjzana z absorpgj Jest ona

=1, (L@ - B, (1

mierzona w kierunku od szczytu atmosfery w dotyfnzijemy,ze na szczycie atmosfery

T =02za& na powierzchni ziemt = .. Podobnie jak w przypadku poprzednich rozama

uzywamy czynnika catkacego, ale teraz w postaei’* . Catkujc obustronnie drugie z

rownaa mamy

fer o) =1 m e -1 oo = j &8, (1)

Rozwigzujac go otrzymujemy wyrzaenle na radlaed na powierzchni ziemi

T d T —T
(1@ =1, (1=0u.0) /“+ju e, (1)

0
Podobnie dla promieniowania skierowanego do gorynag@okazé, ze radiancja na

wysokaci, gdzie grub&¢ optyczna wynost wyraza St wzorem

(@) = 1) (T @)™ + j [ I, ().

Przykfad
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Promieniowanie propagage st horyzontalnie. W horyzontalnie jednorodnej atmosde

radiancja w granicyt — Owynosi
I, (t,u=0,¢) =B, (T).

Rozwamy obecnie przyblenie szarej atmosfery (gray approximation). Przez |

bedziemy oznaczascatkowan po czstotliwosci (obejmujcej zakres promieniowania

diugofalowego) radiangjl(t,, ) = jdvlv (t,1,9)). Poniewa atmosfera nie otrzymuje

promieniowania dtugofalowego z przestrzeni kosmigzrmatem warunek brzegowy na gérne;j

granicy ma postal' (0,4, ®) = 0. Ponadto zatoymy, ze powierzchnia ziemi o temperaturze

4
Ts promieniuje jak ciato doskonale czarhdt. |, @) = GBT—S.
T

Korzystapc z poprzednich rozwzan mamy

i LT _p O T H(T)
(g =] e =t
o K T

e
M
Odpowiednio strumienie promieniowania w dot oragdw map posta

T
o —(1, - dat' ., O
|T('[,p,,(p):?BTs4e (te t)/u+J'_ (t r)/p?BT4(T,)
T

F (1) = ZJT' v o, T*(1)E,(T-T)

F' (1) =20, T)E,(T. —1) + 2 I dto, T*(T")E,(T'-1)
gdzie E(x) jest funkcy zdefiniowana dla n>0 oraz > Ow postaci

= h n-2.-x/p — wdt —tXx
E, (x) = jduu e/H = J't—ne .
0 1
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6. Rozwigzanie rownania transferu w zakresie promieniowani&rotkofalowego

W rozwaaniach transferu promieniowania stonecznego w deros musimy
uwzgkdniat procesy rozpraszania. Ze wagii na rozicznag¢ widm promieniowania
stonecznego i ziemskiego emy zaniedb@promieniowanie termiczne, co prowadzi do

nastpujacego rownania transferu promieniowania krétkofalgave

d|
L=+
“d_[ \Y \Y

gdzie funkcjazrodtowa ma posta

I="L FP®,g0,0, )"+ j 1(8",¢')P(B, @ 6',¢)sin6'de'de .
4m 4an

Jak wczéniej wspomniano pierwszy czton w wyemniu na funkej zrodtowa zwazany jest z

pojedynczym rozpraszaniem sz#rugi z rozpraszaniem wielokrotnym.
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6.1 Przyblizenie pojedynczego rozpraszania

Najprostszym przyhleniem rOwnania transferu promieniowania stonecziesfo
przypadek pojedynczego rozpraszania. Romyina razie rozwania, w jakim przypadku
takie przyblzenie jest spetnione i rozagimy analitycznie réwnanie transferu. Podobnie jak w
przypadku promieniowanie dtugofalowego rozwey dwa przypadki (promieniowania

propagujce st w gore oraz dot).

dl! (t,u, .
HMZIV(L“’(@_JV
dt
dl; (t,u, .
_HM:IV(T’H’([))_JV'
dt

Mnozac pierwsze z rownaprzez czynnik catkapy e ™" z& drugie przez"" otrzymujemy
d[IL (T,u.cp)e‘”“] = -le‘”“JvdT
U

d['c (T,u,cp)e”“] = +5Jve”“dT
Catkujac pierwsze rownanie od poziomu powierzchni ziem#(T. ) do poziomu kacowego
zdefiniowanego przez grukboptyczr T oraz drugie od gérnej granicy atmosfery=0) do

tego samego poziomu kocowego mamy

(G @™ =1 (L ™" = -] Loy, ar
M

T

M ATHO) SR M TRO jﬁe”“JvdT'-
0
Ostatecznie wzory na radiaagromieniowania propagagego st w gor i w dot map posta

(0@ =1 (T, 1) ™ + | ﬁe“"‘”’“Jvdt'

O =1 O™ + ﬁe‘“*”“Jvdr' (xx)
0

oraz dla przypadku horyzontalnego £ ) amy

L (L) = J3,(7) .
Pierwsze cztony w tych rownaniach agéne § z promieniowaniem bezpeednim, ktére

ostabiane jest zgodnie z prawem Lamberta-Beergj@las z promieniowaniem
rozproszonym. Uwzgtniajac, ze funkcjazrodtowa ograniczona jest tylko do cztonu

zZwiazanego z pojedynczym rozpraszaniem radiancja proavi&nia rozproszonego w

przypadku promieniowania w got | (T,1,@) i w dot I (1,1, @) ma posta

1 () =—Fo © Ep(e, g g, e — el O]

M+, 4T

59



KRZYSZTOF MARKOWICZ

_He @
W, —H 4Tt

(o]

14T = FP0.318,p,)fe " —e ]

Biorac pod uwag warunki brzegowe: na gornej granicy atmosfery
I O,u, @) = F>0(u—,)0(p—@,) oraz zaktadag, ze powierzchnia ziemi jest doskonale

absorbujca otrzymujemy

0
f_%

(T, @) =15 (T, 1,0 M + 1 (1,1, 0)

1 (T, @) = R ™ 8(1 — 1, )8(@~ @) + 14 (T, 9)
W tym przypadku uzyskujemy kompletne rogmanie réwnania transferu promieniowania w

atmosferze. 38 powierzchnia ziemi odbija promieniowanie stoneeztrzymujemy ukfad
dwéch réwna z trzema niewiadomymi. Dodatkowym réwnaniem jegtazek dwu-
kierunkowego albeda z promieniowaniemagm w goe i w dot tuz nad powierzchnia.
Wiasnosci przyblizenia pojedynczego rozpraszania:

* Rozwigzanie poprawne dla dowolnej funkcji fazow®(®,¢,8,,¢, )

* tatwo daje sj uogoInt uwzgkdniajac polaryzacj promieniowania.

* Moze by zastosowane do dowolnej geometrii w szczeg@ingeometrii sferycznej.

» Stosug sie go jako pocatkowe rozwazanie do bardziej zikmnych metod np. do

metody iteracyjnej Lambda.

6.2 Metoda kolejnych rozprosze

Logicznym rozszerzeniem przybdinia pojedynczego rozpraszania jest metoda
kolejnych przyblien zwiazana z rozpraszanie dwukrotnym, trzykrotnym itdtyw
przypadku catkowita radiancja jest sumadiancji pochodicych od fotonéw rozproszonych

raz, dwa, trzy,...i wyraa st wzorami
(1,9 =D 1 (T, 9),
n=1

I (1@ = ilé(r,u,cp),

gdzie n oznna_::za licztrozproszé fotonu. Zbieganie powgzych szeregdéw do rozayziania
rzeczywistego zaky w gtéwnej mierze od albeda pojedynczego rozprasza Dla wartgci
w =1 (brak absorpcji) szeregi te stabo zbiene. Metoda ta jest efektywna dlsradka o
znacznej absorpcji, dla ktérego strumpgromieniowania rozproszonego jest istotnie

ostabiany poprzez procesy pochtaniania.
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Zal&zmy dla uproszeniae na powierzchni ziemi nie wygtuje czton zwizany z
promieniowaniem rozproszonym. Wowczas radiancjangniowania rozproszonego

zgodnie z tym, co pokazano paoiey ma postéa

' (T,u,@) = fJ(T',u,cp) exf- (T-1)/ u]%

1 (T @) = [T, 1@ exd- (T —T')/u]%

W pierwszym przyblieniu wyznaczmy pole radiancji zaklaglgjze funkcjazrodiowa
zawiera tylko czton zwazany z pojedynczym rozpraszaniem. Npste nowe pole radianciji
wykorzystujemy do obliczania kolejnego przyelnia. Otrzymujemy w ten sposob
rekurencje, ktGr mazna zapis&wzorami

2l

Tt @) = > [ [PGL.GR,O)1, (L, @)du'dy
(T Q) = jJ (T, 1, @) exd- (r'—r)/u]%, dlan>1

|, (T, 1, @) :JT'Jn(T',u,cp)exp{— (T—T')/u]%, dlan>1

gdzie przyblienie zerowego rlu ma posta
o (T, @) = Foe ™" 8(1 — 1, ) (0= @) -
Zalety powyzej metody jest taze pozwala ona w sposoOb analityczny wyprowaezory na

kolejne przyblienia. Jednak dla n>2 siagic one na tyle skomplikowane;, frudno stosowa
je do fizycznych problemow. Numeryczne obliczeniym przypadku sjednak stosunkowo
proste i ograniczajsic do catkowania numerycznego. Zatem mettdnozna w da¢ prosty
spos6b zaimplementowaizywajac wybranegogzyka programowania.
Znajoma¢ funkcji zrédtowej wraz z warunkami brzegowymi jest rownozrecz
rozwigzaniem na radiangj Zatem zamiast oblicZaadiancg promieniowania mena
réownanie transferu sprowadaio rownania na funkepgzrodiows.

Zastanbwmy siobecnie, w jakich sytuacjach w atmosferze ziensk@emy
stosowa przyblizenie pojedynczego rozpraszania? Postaragngdpowiedzié na pytanie ile
razy foton doznaje rozproszenia w atmosferze. ¢yjaie liczba ta zalee¢ powinna od iléci

czastek w jednostce oltjosci oraz efektywnéci rozpraszania przez teastki. Rozpatrzmy
jednorodm atmosfeg¢ a przezl~O 0znaczmy ograniczenie gorne na radiamcizerowym

przyblizeniu. Wowczas radiancja lgdu ma posta(promieniowanie igce w dot)
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T d.[l
I, = | exd-(t-1)/pu/—
lexr{ (T T)u]ll

gdzie J; =—= [P, @' @)1 du'dg
4m g,

Mamy, wiecC

w N (o Nl
3, <= [P @'@) T, dudg=—"1, [P, ¢p'e)du'dg=wl,

4rmy, am
gdzie wykorzystano normalizacje funkcji fazowejdB@wiajc do wzoru nazlotrzymujemy
l, < coTOJ'exp{— (1- T')/u]%T = wl, (L—exp[-T/H]) = wl,n

0

gdzien = L—exp[-t/yu])
Kontynuupc dla radiancji wyszych redéw mazna pokazé, ze
I <1 (nw,)"

PrzezA oznaczmy rénice pomgdzy doktadnym rozwizaniem a rozwizaniem k-tego rglu

k
A=1->1,.

n=1
Zatem rénica ta jest rowna
A=Y1,21,) w)

j=k+1 j=k+1

Przenumerowuag wyrazy szeregu oraz uwzgdhiajac wzoér na sumszeregu geometrycznego
dostajemy

TN i 7 (W)
A< j:Zo(r]co) o done)

k+1

Przyktady

1. Rozpatrzmy atmosferdla ktérej albedo pojedynczego rozpraszamiaynosi 0.5, z&
gruba¢ optycznat = 0.1. Zalemy, ze wymagamy aby tdica rozwazania na
radiancg do k-tego rzdu rozpraszania i rozezania uwzgldniajpcego wszystkie

rzedy rozpraszania (rozwzanie doktadne) nie przekraczata 1% wéam'toT0
Ay I~O < 001). Wéwczas po podstawieniu tej waitootrzymujemy nieréwna

k+1
001> 005

. Implikuje ona, aby k=1. &ycie modelu pojedynczego rozpraszania w

tym przypadku jest w petni uzasadnione.

k+1
5 jest spetniona

2. Powtorzmy obliczenia dlax= 1.0WN/6wczas nierownig 001>

praktycznie dla k=2.
3. Powtérzmy obliczeniadlaa= 0brazt>> 1 W tym przypadku mamy nierOw#o

k+1
001> 05
0.5

. Najblizsz liczba naturaln k spetniajca te nierowna¢ jest k=7.
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Przyktady te pokazajwptyw albeda pojedynczego rozpraszania oraz geilmptycznej na
rzad rozpraszania jaki nalg stosowa do rozwiazania rownania transferu promieniowania w
atmosferze. Zauwamy, ze typowa wartéé albeda pojedynczego rozpraszania w obszarze
widzialnym jest z reguty wksza nk 0.9, podczas gdy w dalekiej podczerwieni jest jsage
od 0.5. W przypadku atmosfery pozbawionej chmwaroaoli typowe grubgci optyczne
atmosfery wynosgdla obszaru widzialnego 0.1-0.2. Grébicoptyczne aerozoli najegciej
zmieniap si¢ od 0.1 do 0.4 podczas gdy grdbiooptyczne chmurasznacznie wiksze i mog
siggat 5-100.

6.3 Probabilistyczny aspekt rownania transferu — metodavionte Carlo

Na réwnanie transferu promieniowaniazamy popatrzéw sposéb zupetnie inny i
dotychczas. Ponievidala elektromagnetyczna ma natdualry, mazemy wkc opisywa ja
przez strumi# fotondéw przechodgych przez atmosferziemsk. Rozwamy
promieniowanie, ktére przechodzi przez warsbngrubdci optycznejt,. Zaktad& bedziemy
dla uproszczeniae atmosfera jest jednorodna (nie jest jednak wérknaieczny i
przypadek niejednorodnej atmosferyzady¢ rowniez rozwaany). Strumié
promieniowania po prz&giu przez m jest zredukowany o czynnik =e™* zwany
transmisy. Poniewa transmisja przyjmuje warfoi z przedziatu od 0 do 1 w6 maze by
interpretowana w kategoriach prawdopodébte/a. Grubé¢ optyczna zwjzana jest z
transmisja wzorent = —InT . J&li teraz popatrzymy na promieniowanie jako nazkeg
fotondw przechodica przez warstw grubagci optycznejt,, to wwywajac generatora liczb
losowych o rozktadzie jednorodnym w przedziale Qldoazemy przypisé kazdemu
fotonowi wart@¢ z tego przedziatu odpowiadagj jego transmisji. 3& teraz wyznaczona ze
wzoru T = —In Tgruba¢ optyczna dla poszczegolnego fotonu jestkaza odr,, to foton
przechodzi przez warstbez oddziatywania. W przeciwnym razie ulegnie apsjolub
rozproszeniu w zaimosci od albeda pojedynczego rozproszenidROwniez parametr ten
moze by utazsamiany jako prawdopodoligtwo tyle,ze w tym przypadku jako
prawdopodobigstwo, ze foton zostanie rozproszony. Kontymaijvedrowke fotonu przez
atmosfe¢ musimy wylosowé kolejm liczbe uzywajac tego samego generatorasligm
razem wylosowana liczbatizie wigcksza odw, to foton zostanie zaabsorbowany i jego
wedrowka s¢ konczy w tym miejscu. W przeciwnym razie ulegnie opmaszeniu, ale nowy

kierunek propagaciji nie jest nam jeszcze znanwZgicdu na fakt normalizacji funkciji
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fazowej na rozpraszanie do jedoomaze by ona interpretowana jako prawdopoddisisvo,
ze foton zostanie rozproszony pogtém ©.
21T
[ PO) 4 = j j PO.9.99 ginodadp=1
5 4m 4mn

gdzie kt rozproszema:os@ = cosBcosO'+sinBsinB'cos —¢')
zas primem oznaczonekaty dla promieniowania poatkowego. W dalszej g&ci bedziemy

jednak pomijé te katy w argumentach funkcji fazowej. Dlaastek o symetrii obrotowejak
zenitalny oraz azymutalny siezalene. Ponadto rozproszenie wcke azymutalnym jest
jednakowo prawdopodobne, a zatemwajac generatora liczb losowych o rozktadzie

jednorodnym mgna wyznacz§ ten kat ze wzorug = 2n r, gdzie r jest licziplosowa.
Korzystajc z niezalenosci katow mamy

i P(®)

_17 : _
2nj sin6de = E{P(G)smGdG =1.

Oznaczmy przez P} funkcje fazowg zwiazam z katem zenitalnym
1

p(6) = 2 P(6)

Obliczmy dystrybuanrtD funkcji fazowej wzgtdem co8

D= C(]'SGE)(cose)d cosf
Przyjr_rl1uje ona warkei od zera do jedrigi, wigC maze by generowana przy pomocy tego
samego generatora liczb losowych o rozktadzie jemthoym. Wyznaczenieaka rozproszenia
fotonu sprowadza siwigc do odwrdcenia wzoru na dystrybugrdo w ogolnéci mozna
zrobi tylko numerycznie.
Przyktady
1. Funkcja fazowa (€&¢ azymutalna) dla rozpraszania Rayleigha ma posta

p(B) ==— (1+ cos ) . Dystrybuanta Zama postéa

cos®
D= J' 3 = (L+cos 8)dcosd = g[cose + 3c0§' 8 —5} Po rozwizaniu réwnania trzeciego
-1
stopnia mamy

cosO = u—1
u

u=3/-q+41+q?

gdzie
q=4r-2
r =D jest liczly losows 0 rozktadzie jednorodnym w przedziale (0,1)

2. Funkcja fazowa Henyey-Greensteina§¢zazymutalna)
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1 1-9°
p(®) = 5 9 3/2
2 (1+ g? - 2gcosd)
Dystrybuanta
Dzl—g2 1 1
29 _\/1+gZ—chose 1+g

Po znalezieniu funkcji odwrotnej mamy
h R
cose:i 1+g® - _1me” ||
29 29r-g+1

Po wyznaczeniu nowego kierunku propagaciji fotasowana jest kolejna liczba,

ktora bedzie odpowiadadrodze optycznej fotonu do kolejnego oddziatywaniaateria. Jdi
foton przejdzie przez warstwub zostanie zaabsorbowany obliczana jest trajekto
kolejnego fotonu. Sprecyzowania wymaga jeszcze melma powierzchni ziemi. Dla
uproszczenia zagymy, ze mamy Lambertowskpowierzchng o statym albedzie A. di
to wowczas foton jest odbijany od niej i nowy kieelk propagacji jest okiny przez kty
6=6,, 9=, +
gdzieB, @ sa katami przed odbiciem. W przeciwnym razie foton g@ssorbowany przez
powierzchng¢ ziemi. Uwzgtdnienie zalenosci albeda od &a padania jest trywialne.
Intuicyjnie rozwhzanie problemu metadMonte Carlo jest wic bardzo prosti tatwa do
zaimplementowania. Po symulacji ollanej liczby fotondw wykonuje gizliczanie ich i
okresla sk niedoktadné¢ metody. W tym celu dzieli siatmosfeg¢ na warstwy i zlicza fotony
zaabsorbowane w kolejnych warstwach. Ponadtoditatondw, ktore przechodzrzez
gorna i dolm powierzchnie. Jednak wiadomym jest,jeden foton mee przechodZiprzez
dam powierzchnie wiele razy i sumowanie go zadsan razem bytoby leblem. Aby tego
uniknaé przypisug sie fotonowi wag "w” od 0 do 1 w zalenosci od tego ile razy dany foton
przechodzi przez okéena powierzchnie poziom Radiancja na poziomie "z” zta
brytowego Q(A8,A¢) wyraza sk wzorem

1 Ne
I' 08,00 ==> > w,

N k=1 i=1
gdzie N liczba fotonéw aytych do symulacji, pierwsza suma przebiega porfath, za
druga po ich kolejnych realizacjache bznacza liczbfotonéw, ktére na wysokai z miaty
kierunek okrélony przez kgt brytowy Q, z& ng oznacza ile razy foton "k” przechodzit przez

powierzchnie na wysokaci z w kacie brylowymQ.
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Podobnie strumiepromieniowania mze byt wyznaczony ze wzoru

NC

F (z):%Ziwicos@i)

k=1 i=1
gdzie kat 6; oznacza #t zenitalny fotonu.

Wzgledne odchylenie standardowe iedoy¢ obliczone ze wzorw = N :

gdzie N jest liczly zarejestrowanych fotonow, Zil liczba fotondw wzyta podczas symulacii.

Niedoktadng¢ metody dla hN<<N jest proporcjonalna del—. Dla przykfadu, j&li

N
interesuje nas niedoktadstoabsorpcji w okrédonej warstwie lub niedoktadi§é strumienia
promieniowania na powierzchni ziemi to w tych praglkach N oznacza odpowiednio liczb
fotondw, ktore zostaty zaabsorbowane w atmosféubektore dotarty do powierzchni ziemi.

Nie jest wic to liczba fotondw zytych do symulacii.

Wiasnaosci metody Monte Carlo
» Stosunkowo dhugi czas obliazgdyz z regutyzadana dokladn@ wymaga aycia, co
najmniej miliona fotondw.
* Umozliwia uwzglednienie polaryzacji promieniowania. Czas obliczetym
przypadku zwiksza s¢ okoto dwa razy.
* Umozliwia w prosty sposob obliczenia w geometrii sfeayej.

* Metoda ta daje siprosto stosowado problemow trojwymiarowych

7. Ogolne rozwizanie rownania transferu

W wielu metodach stosowanych do rozmyiwania rownanie transferu
promieniowania stosujegsiozwinigcia funkcji fazowej wzgidem cosinusadta rozpraszania
©. Najczsciej funkcja fazowa rozwija jest na wielomiany Ledee w nasipujacej postaci

N
P(cos®) = > @ P (cose)
gdzie I?savlvioelomianami Legendre’a gan, wspotczynnikami rozwiricia. Korzystajc z

ortogonalnéci funkcji Legendre’a mamy
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_21+15 _
() —TIP(COSO)R(COSG)dCOSO, I=0,1,...,N.
-1
Zauwamy, ze 1=0, @, = 1, Po=1 czyli mamy normalizagjfunkcji fazowej. Dla I=1 mamy

z& (P, =co0s0)

3 2
gdzie g nosi nazgparametru w asymetrii. Ten wray parametr okrga stopié

~ 1
g= @ _1 j P(cos®) cos®©dcos®
-1

asymetryczngci rozpraszania i tak dla rozpraszania izotropowsgnosi O (rozpraszanie
Rayleigha). Jego przedziat zmiesoozawiera si w przedziale (-1,1). Wargé 1 osiagana
jest, gdy promieniowanie rozpraszane jest tylkgondu z& -1 gdy rozpraszane jest
wstecznie. Typowa wargé parametru asymetrii dla kropel chmurowych wyno8t@.9, z&
dla aerozolu 0.6-0.7.

Przyktady
1. Wielomiany Legendrea
P, =1
P, =X

P, =%(3x2 -1)

2. Funkcja fazowa dla rozpraszania Rayleigh®) = g(1+ cos’ G)) :

wspotczynniki rozwingcia Legendrea

W, =1
® =0
@, =2

2

. . 1-g?
3. Funkcja Henyey-Greensteii(©) =
(1+ 9°-2g9 cos@)al2

W, =1
W =3y
®, =5¢°

Korzystapc, ze zwazku faczacego cosinusdta rozproszenia zakami zenitalnym i

azymutalnym promieniowania przed i po rozproszendzemy zapiséa

P, @u, @) = Zfbl R [uu'+\/1- W* 41— cosfp- cp')]

Mozna pokazé uzywajac harmonik sferycznyclie funkcg fazowa mazna rozwiraé zgodnie

Ze wzorem
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P(LL@u, @) =D > &'R™ (WP (1) cosm(e—¢),

m=01=m
gdzie
~m _(o_x = (-m)t
@ =2 60Ym)oo|(|+m)! (I=m, ...,N,0sm<N)
|1 gdy m=0
®" 10 gdy m#0

za$ P™ oznacza stowarzyszone wielomiany Legendre’a. Rodgak funkcg fazowg w
szereg mgna rozwiré rowniez poszukiwag radiancg

N
I(T;8,9) = D_ 1™ (T, W) cosm(q, — ) -

m=0
Podstawiajc oba rozwingcia do réwnania transferu promieniowania otrzymuyjer1
niezalenych rowna

di™ (W)

H dt

=17 (G~ @+ 8y) ) DGR ()[R (01 (L)
‘%Zﬁmﬁm(u)ﬁm(uo)ﬁe‘”%+6o,m(1—co)B[T(r)] (M=0,1,2,...,N).

Zauwamy, ze przypadek z m=0 odpowiada niezalemu od kta azymutalnego rozwazaniu

na radiangj. J&li pominiemy indeks 0 to réwnania transferuzemy zapisaw tym

przypadku w posta
di(T; W ~ ; . e
p OB =) - 23 B R (W[ R (01 (@wde+
dt 215 ]

(‘0 - "‘ S AT
= 2B P (R ()Fe ™ + (1~ 0)B[T(V)]
1=0
W celu rozwizania tego rownania catkowanie zgstje s¢ sumowanie po skazonej liczbie
punktéw. Do dyskretyzacjiayjemy kwadratur Gaussa w przedziale (-1,1). Tadcwi

1 n

[fadu=>"af(u,)

-1 j=-n

gdzie wagi pamaozna wyznaczy ze wzoru
1 p I:)Zn (H) d

B I:)an (H,—) _1L1—H,-
zas znak prim oznacza pochagdrbDodatkowo zachodzzwiazki

]

aj=a;, Hy=-|, Da =2
j=-n

Wartasci punktéw Gaussa oraz wagdia n=1,2,3 przedstawia paska tabela.

n 2n U an
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1 2 ;=0.577 a=1

2 4 W=0.340 | @=0.652
1;=0.861 | @=0.348

3 6 w=0.239 | &=0.468

1,=0.661 | &=0.361
1;=0.932 | &=0.171

Po zastosowaniu kwadratur Gaussa do rownania érangfomieniowania otrzymujemy

réwnanie

diGy) _
'odr

Fs —r/uoz( 1)l(q P (P (u,)+ (1—oo)B[T(T)], i=-n,-n+1,...,n-1,n

Zw.P (u)ZaP () (Tp)+

T

gdzie pu(—n,n) okresla kierunek strumienia promieniowania.

7.1Przyblizenie 2-strumieniowe

Rozpatrzymy przybkenie 2-strumieniowe, dla ktérego j=-1 oraz j=1, NEbnadto

M, =1/4/3 oraza, =a_ =1. W tym przypadku mamy dwa réwnania, jedno na racka
skierowana do goéry' =I(t,l, draz skierowamw doét1' =I(t,—, ). Rozpatrzymy
promieniowanie skierowane do goéry (n=1) wowczasn@mwe transferu przyjmuje posta

le N _&){a)opo (I'll )[a—lpo (p'—l) I ' + a:I.Po (I'll)l T ]+} _w_Fse_T/Uo |:a)opo (ul )Po (“o) _j|

b= i !
tdt 2|+ P anP Ml Pl ] | 4T [-BRMP,)

Po redukcji wyraen otrzymujemy

le 1 (‘0 1 1 o ! T wFoS —-T ~
H1E =1 _E{[I +1 ]+(x)1p.1[— Mol B_4_T[e e [1_(‘01“1“01'
Uwzgledniajac, ze 17 = 3 oraz wprowadzaf oznaczenia

_%
g 3 3
— l —
b :1_g = EIP(COS@)%COS@,
2 27 2
FS

S =—— (1 3HHy) -
Otrzymujemy kécowg post&

1

dl
U,—=1" —wl-b)I" —wbl' —-S et
dt

Podobnie drugie rownanie

69



KRZYSZTOF MARKOWICZ

—ul% =1' —w@-b)l' —wbl" —Ste™*,

Parametr b mae by¢ interpretowany jako stosunek energii rozproszerstgcznie do
catkowitej energii promieniowania rozproszonega, ¥ jako czs¢ energii rozproszonej do
przodu.

Interpretacja kolejnych czynnikdw w réwnaniu traersf promieniowania jest prosta. Yiey
pod uwag promieniowanie skierowane w kierunku powierzchiama. Wowczas pierwszy
czynnik jest ostabieniem promieniowania przez eMstje, drugi jest dodatkowym
promieniowaniem skierowanym w dot pochadym od rozproszenia do przodu, trzeci
réwniez promieniowaniem skierowanym w dot, ale pochaymm od rozproszenia
wstecznego promieniowania, ktore propagowagalsi gory. Ostatni oznacza pojedyncze

rozproszenie promieniowania stonecznego. Dadapdejmujc stronami réwnania i
wprowadzajc oznaczeniaM = 1" +1'i N =1" —1' otrzymujemy sprgzony uktad réwna

rézniczkowych

dMm L eyt
ulaz(l_(*)g)N_(S -S" e,

ulz—N =(1-WM- (S +S ).
T

R&zniczkujac je stronami po gruldoi optycznej oraz podstawigj mazemy rozdziek

zmienne M i N. W rezultacie otrzymujemy réwnaniamézkowe Il-go rzdu w postaci

2

O('j '\2/' =k*M +Z, e,
T
2

‘jj ':' =k®N+Z,e7,
T

gdziek® = - w)(1-wg)/Y?
_A-wg)S +S7) § -§

7 = ,
' 1% THTS
Zzz_(l—oo)(Sz -S),S +S"

% oM,

Rozwigzanie tych réwnaprowadzi do nagpujacych wzoréw
I” = Kve" + Hue™ ™ +ge ™% |

I' = Kue' + Hve™
gdzie
v=(@0+a)/2, u=@1-a)/2

a’® = (1-w)/(1- wg)
e=(a+P)/2,y=(a-p)/2

o =Zp3/(A-pik?), B=2Z,us/(1-uik?).

+ ye_T/Uo
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State K oraz Hgwyznaczane z warunkow brzegowych na promieniowaraproszone na
szczycie atmosfery i powierzchni ziemisllalbedo powierzchni ziemi wynosi zero,
wowczas stale te wynosz

K = -(eve™ " —yue™ )/(v2e™ -uZe™ ),

H= —(sue’“’ Mo — e k™ )/(vzek“ -u’e™™ )
Uzywajac wyrazen na radiang mozemy obliczy strumienie promieniowania. W przypadku

przyblizenia 2-strumieniowego mapne posté&
F' (1) =2mu,l’
F' (1) =2y, I’

Metoda 2-strumieniowa zostata po raz pierwszgamh przez Schustera w 1905 roku
Uzywana jest cgsto do bad@klimatycznych, gdy umazliwia oszacowanie strumieni
radiacyjnych i w konsekwencji bilansu promieniowana szczycie atmosfery, w atmosferze i
na powierzchni ziemi. Wiasgoi przyblizenia 2-strumieniowego

* Rozwigzanie wykazuje dohrdoktadndci, ale w ograniczonym przedziale zmiegieio
parametrow optycznych.

» Jest bardzo efektywirmetod, rozwiazywania réwnania transferu (metoda bardzo
szybka).

» Zaktadaze zmienné¢ radiancji wzgtdem lkata azymutalnego nie byt pominkta.

7.2Przyblizenie Eddingtona
Kolejna metoda kywana do rozwizywania rownania transferu promieniowania jest
przyblizenie Eddingtona. Zostato ono wyprowadzone w 19k6 rgest bardzo zhtone do
przyblizenia 2-strumieniowego. Zaktadamy w nime, wyraenia na radiangji funkcje
fazowa map nastpujaca posta
I(Tp) = 1,0 +pl (1), -1spsl
P(u, 1) =1+ 3gup’
Podstawiajc do réwnania transferu otrzymujemy
d, _ 3L-wl, —icone‘”“‘J
41

Vo 30-wg)1, +> g, e
T 4an

za& strumienie promieniowania mgposta

Pm={um+§mﬂ

Pm={um—§mﬂ
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Metoda 2-strumieniowa oraz przyf#nie Eddingtona sprawdzsgic dla asrodkéw optycznie
grubych. Mog jednak prowadZido znacznych btlow dla cienkich warstw powietrza oraz,
gdy absorpcja promieniowania jestzduJednym z najwkszych problemow jest ksztatt
funkcji fazowej, ktéra dla diych czastek wykazuje silne maksimum w kierunku do przodu.
Dla przyktadu energia rozproszona na kroplach clomych w obszarzejest o kilka
rzedow wielkasci wicksza, nk w kierunku wstecznym. W metodzie Delta-Eddingtaergia
promieniowania rozproszonego do przodu yskim kacie brytowym jest sztucznie usuwana
Z promieniowania rozproszonego (nieagayktadu do wielokrotnego rozpraszania).
Usuwana cgs¢ promieniowania dodawana jest do strumienia proioveania
bezpdredniego. Jdi primem oznaczymy poprawione zgodnieaartetod, wartasci
optyczne, to grubi@ optyczna przyjmuje waro:
T, =(@-f)t,,
T, =1,
gdzie indeksy ,s” i ,a” oznaczajodpowiednio grub& optyczry zwiazam z rozpraszaniem i
absorpcj. Catkowita grubé¢ optyczna ma wic posté
T=1_+T1, =1(1-fw).
Podobnie poprawiona waktbalbeda pojedynczego rozpraszania \wgrsk wzorem
w:'[_:s: @-f)r, _ (1—f)col

T (-fwr 1-fw
Aby obliczy¢ nowy wspétczynnik asymetrii korzystamy z wtastipze parametr asymetrii

dla usuwanego promieniowania rozproszonego do pragehosi 1. Wowczas muiac
parametr asymetrii przez grudgéooptyczra na rozpraszanie mamy
gt =0T + 1T, - T).
Stad
. 9-f
ST
Funkcja fazowa sktadaest dwoch cztonow, pierwszego zmanego z rozpraszaniem w

kierunku © = 0 oraz w pozostatych kierunkach i zapisywana jepoataci

P, p') =2f0(u — ') + @— )AL+ 3g'py’)
Na koniec musimy okii ¢ wartas¢ parametru f. Okazujesjednak,ze nie ma jednoznacznej

metody wyboru optymalnej waa f gdyz istnieje wiele alternatywnych mlbwosci.
Pominiemy je tutaj podag jedynie,ze dla funkcji fazowej Henyey-GreenstédirF g°.
Okazuje st, ze metoda Delta Eddington poprawia zrgczrozwizanie rownanie transferu i
dlatego jest d&& czgsto stosowana wraz z metodami pochodnymi do niej.
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8. Pozostate metody rozwjzania rownania transferu

8.1 Metoda dodawania dwoéch warstw (adding, doubling)

Jedn z metod uywanych do rozwizywania rownania transferu jest metoda zwana
sumupca (adding) rozwinita przez Stoksa w 1862 roku. Metoda ta pozwala irgad/
doktadnie réwnanie transferu w przypadku wielokegto rozpraszania. W metodzie tej na

podstawie wspoétczynnikéw transmisji i odbicia oddej z dwdch warstw obliczaesi
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transmis¢ oraz odbicie od nich jako cdln. W przypadku, gdy obie warstwy mdj sany

gruba¢ optyczra metoda ta nosi nazwpodwajania (doubling).

Rozpatrzmy warstevatmosfery o grubi@i optycznejt;. Niech 1" (O,u, @) bedzie

radiancy promieniowania odbitego (promieniowanie rozpros)omd |’ (t,,l, @) radiancy
promieniowania rozproszonego, ktore przeszio ptaevarstve.

! ?{{l L, Q) \ / :
[

/ ‘E’{rl U, Q)

Rys. 8.1 Transmisja oraz odbicie promieniowaniavagstwy powietrza.

Funkcja (wspétczynnik) odbicia od warstwy, na ktpada promieniowanie stoneczne
definiujemy jako

" O, @)
R QM Q) =———,
I'lOFO
zas funkcja (wspoétczynnik) transmisji wyka sk wzorem
(T, -1, Q)
TG, Q) = ————.
I'lOFO

W ogolnaci definicje te § w bardziej niejawnej postaci

" O, 0) :1—1Tjd¢'jR(u,¢,u',¢')v(u',cb')u'du'

(T 8) = [0 [ T00,10. )1 (0,0

Funkcja transmisji zwizana z promieniowaniem bezpednim wynosi

| gir (T = Mo, @)

T. ' — _dir\*1 0’Yo
dir (uo (po) HOFO

Rozwamy dwie warstwy powietrza o wspotczynniku odbiciai R, oraz catkowitej

= expET, /1,).

transmisji (transmisja promieniowania rozproszoneiys bezpéredniego)'T’l fz.
Oznaczmy przez Roraz 'T'lz odbicie oraz transmisjprzez tak zdefiniowany uktad. U oraz

D sa odbiciem oraz transmispomiedzy warstw 1 oraz 2. Catkowity wspotczynnik odbicia
mozna wigC zapisa (patrz rys. 8.2) w postaci

R, =R, +T,R,T, +T,R,R,R,T, + T,R,R,R,R,R,T, +...=
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=R, +T,R,T,[1+R,R, +(R,R,)? +..]=R, +R,T2(1-R,R,) ™.

R, I R,T T,R,R\R,T,

1=0 \ /‘ /‘ A R

'FI R, "I RyRR TR.RR,RR,

=T : \ / u
T=T4

a $ I h R I'R,R R, R| D
T2
T=T + T T

“ .

2

ff’%i{f' J’HRHR!

e H
“"4.?

Rys. 8.2 Opis metody dodawania dwéch warstw atmyosfe

Podobnie catkowity wspotczynnik transmisji

T, =TT, +T,R,R T, +T,R,RR,RT, +...=

= :Fl-r2[l+ RR, + (R1R2)2 +..]= -r1:|:2 @- Rle)_l

oraz

U=TR, +T,R,RR, +T,R,RR,RR, +...=
R,[1+R,R, +(R,R,)? +. ]—'T'R 1-R,R,)™

'T'+TRR+TRRRR+

- T1[1+ Rle + (R1R2)2 ] - Tl(l_ Rle)_l-

Wspéiczynniki te mena zapisaw prostej formie

R,=R, +T,U

le = T D

U= RZD

Wprowadzajc oznaczenia

S=RiR, @- Rle)_l

oraz rozdzielajc transmisj na cz$¢ zwiazarg z promieniowanie rozproszonym oraz

:I:

Uz 1

bezpgrednim mamy

T=T+e "%,

MOZemy podobnie rozdz@hvvspo}czynmID i wowczas
D=D+e ™" = 1+ (T, +e /") = (L+ T, +Se /" +e ™/t
oraz
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0o

-T-lz - (T2 + e—rzluo)(D + e_Tl/uo) - De—rz/uo + Tze—rl/uo + T2D + GX{—(L +T_2J:|5(u — uo)
H, M

gdzie T;, T>, D oznaczaj sktadowe dla promieniowania rozproszonego. Ostatec
wszystkie wspoétczynniki majposta

Q = RlRZ

S=QI-Q)™

D =T, +ST, +Sexp(-1,/H,)

U=R,D+R, eXIO(—Tl/Ho)

R, =R, +Uexp(-T, /) +T,U

T,, = Dexp(T, /1) + T, exp(-T, /) +T,D.

Zauwamy, ze mnaenie dwoch funkcji zwizane jest z obliczeniem calki jak w paszym
przyktadzie

1
RiR, = 2 Ry (', Mo )R, (b, W )p'dy'.
0

Numeryczna procedura metody adding

1. Startujemy od optycznie bardzo cienkiej warstiy €107°) dla ktérej przyblenie
pojedynczego rozpraszania sedoy¢ stosowane.
2. Nastpnie wywajac wyprowadzonych wzoréw na transmisfaz odbicie obliczamy

te wspotczynniki dla warstwy o grukm optycznej rownepRAT .

3. Powtarzamy krok 2 do momentu, grubc¢ optyczna nie oggnie wymaganej
wartici.

Metoda rzdnych dyskretnych (discrete ordinate method) zastawinkta przez
Chandrasekhara w 1950 roku. Jest ona obecnie szstogkowana w kodach radiacyjnych
wymagajcych duej precyzji. Rozpatrzmy dla uproszczenia przypadekopowego
rozpraszanidP(y,1') = 1Wowczas rOwnanie transferu przyjmuje pésta

dl([,u) (.01 ' , —1/
— 77 =] , —— 1 , d — o Po.
u (T, 1) J.l (T,1)du e

Po zastosowania formuty Gaussa otrzymujemy

di(t;u,) W W s -1/
i ==l(np)-—= ) al (t,p,)- —Fe™*
M= = 1) 2,-:Z_n‘ (Tu) - o
S E——
czynnik niejednorany

Powyzsze rownanie opisuje 2n niejednorodnych raiwr@gniczkowych pierwszego ¢du.

wF®

Je&li oznaczymyl, =1, (t,Y,), to ogdlne rozwazanie rowna jednorodnych ma posta

I, =g, exp(- ki),
gdzie k oraz gsa statymi. Podstawiaf rozwihzanie do rownania jednorodnego mamy
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Q) n
g; @+ k) :E zajgj
=

Wspotczynnik gmoag by¢ wyznaczone z réwnania

g = L
bol+pk
gdzie L jest stata. Po podstawieniu do rownanig; mdrzymujemy
(AL a. a.
ZEZH | k :wzl— e
j=-n ui uj k

Rownanie to daje 2n rozgdan na wspotczynnikit k; (n=1,2,...,n). Ostatecznie rozwanie
rébwnania jednorodnego przyjmuje pasta

L => l expl- k1)

-1+ p.k.

J i
gdzie L ;3 statymi. Rozwizanie szczegdlne réwnania niejednorodnego ma pposta
= wZ" h, exp-t/y,).

Podstawiajc do rownania wyciowego mamy

@i ) =2 Y ah, 1.
j=-n

gdzie
Ll
Za

W a,
=1/[1-=) ——
Y [ 2;1—uf/u§}

Ostatecznie petlne rozadanie rOwnania transferu ma pdsta

L wFy
I, = L —exp-k 1)+————exp-1/|,
| ZJ'::I-"'l-likj F( ] ) A0+, TH,) F( : )

gdzie state L.sa wyznaczane z warunkow brzegowych.

8.2Metoda DISORT

Na koniec rozwzan na temat metod rozedywania rownania transferu uogoélnijmy
metod dyskretnych rgdnych w przypadku anizotropowego rozpraszania. d&teji
promieniowania mze by zapisana w postaci szeregu

(T, 1, @) = > 1™ (T, 1) cosm(@, — @)

m=0
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Rozwigzanie ogolne réwnania jednorodnego podobnie jakaygadku rozpraszania

izotropowego ma posta

() = S0 ) ek

gdzielT, kj" @' sa wspodtczynnikami. Rozwizanie szczegolne rownania jednorodnegaeno

by¢ zapisane w formie
1™ (T ) = Z™ () expl-T/,)
gdzie funkcje

m —_ y S m m
z (ui)——4(1+“i/u) PSP (=, )ZMZ. HOP ().

Ostatecznie rozwranie na radlan@jma posta

Im(T,ui)=iLTwzn(Hj)exr(—k}"T)+zm(Hi)=m WF; Py (=M )Z(*’IZI u Pm(“)

gdzie i=-n,...,n.
Wiasnosci metody DISORT (numeryczny kod metody rzdnych dyskretnych)

» Stosowany dla niejednorodnej atmosfery (przglie ptasko-rownolegte)

* Mozliwe jest zadanie dowolnej liczby warstw w atmoséer

» Kazda warstwa jest scharakteryzowana przez efekiyymba¢ optyczm, albedo
pojedynczego rozpraszania, oraz parametr asyrhéirfunkci fazows.

* Mozliwe jest zadanie dowolnej funkcji fazowej przezipoie wspoétczynnikow
rozwinigcia w wielomiany Legendre’a.

» Liczba strumieni radiacyjnych jest zadawana przstkownika (czas obliczejest
proporcjonalny do sZeianu liczby strumieni!).

* Kluczowym problemem jest uzyskanie rozamania dla funkcji fazowych z silnym
rozpraszaniem do przodu.

» DISORT pozwala na wyznaczenie radiancji jako funkigrunku oraz potzenia w

atmosferze nie tylko na granicach warstw, ale casrodku.

Rozwaane do tej pory metody rozaziywania rownania transferu promieniowania w
atmosferze dotyczyly monochromatycznego promienmavaRozwizanie rownania
transferu dla kadej linii spektralnej jest bardzo kosztowne oblitipevo i uizywane jedynie

do obliczé, gdy wymagana jest wysoka rozdzielézepektralna. Do tego typu modeli
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(model linia po linii) mana zalicz¢ LBLRITM oraz GENSPEC. Ten ostatni zostat napisany
w srodowisku MATLAB i umaliwia obliczanie transmisji promieniowania. Pozada@ami

linia po linii znacznie cgciej wywane § modele pasmowe oraz model rozktadu-k. Pierwsze
Z nich stosyj rozne metody do obliczania efektywnej transmisji prgagmo. W

najprostszym przypadku dla jednorodnej atmosfegktgfvna transmisja wynosi

1
T, = EAJ;exy:(— k,u)v .
W dalszej czsci pominiemy metody obliczania efektywnej transimiég modeli pasmowych.
W metodzie rozktadu-k cate spektrum dzielone jesNrprzedziatowAv, w taki sposobze
kazdy z nich zawiera dia liczbe linii absorpcyjnych. Z drugiej strony ®ne na tyle wski,
aby mana byto zatay¢, ze funkcja Plancka w oblbie takiego pasma byta stata. Roza@a
bedziemy dla uproszczenia przypadek atmosfery jedirep W metodzie tej catkowanie po
czestotliwasci ztozonej zalenosci wspotczynnika absorpcji jest zggbwane catkowaniem
znacznie gtadszej funkcji w przestrzeni k. Ponadieslona wartd¢ k jest brana tylko raz do
obliczen, podczas gdy w okénym pamie maze by ich wiele. Wprowadzamy funkcje
gestaéci f(k) wedtug wzoru
_ _ av,
Av dk  Av 57| dk
gdzie przedzialAv; zawiera s w rozwaanym pamie. Normalizacja funkcji gstasci ma

posta&
j f (k)dk =1.
0

Przez g(k) oznaczmy dystrybuamwiazana z funkej gestaici (k)
k
g(k) = [ (k)dk
0
gdzie g(0)=0 z&ag(«)=1 oraz
dg(k)=f(k)dk.
Z definicji dystrybuanty g(k) wynikaze jest to monotonicznie rogra i gtadka funkcja w
przestrzeni k. Korzystag z tego mgemy zapis& wzor na transmigjw postaci

T, = A_lvAJ;eXp(_kv u)dv = {exp(—kU)f (k)dk = {exp(— k(g)u)g.

Ze wzgkdu na gtadkéc funkcji g(k), k(g) wyraenie na transmigjmazemy przybliy¢ przez
sung szeregu

N
T, = 2 expCk(g, )u)Ag, =Ag,e™ +Ag,e™* +...+Agye ™.

i=1

Przykfad
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Rys 8.3 przedstawia zaileos¢ wspotczynnika absorpcji od eztotliwosci. Zakres zmienniei
k dzielimy na przedziahAk ( w tym przypadku na osiem przedziatéw). Zliczaliczbe
punktéw w domenie estotliwosci, jakie odpowiadajdanemu przedziatowhk rysujemy
histogram i kolejno wykrdamy dystrybuant (Rys. 8.4), ktéra wyre sk wzorem

_n@Kk)
9(k) ==

gdzie N jest liczba wszystkich punktow (N=35)s rd0,k) okréla liczbe punktow dla

ktorych wspotczynnik absorpcji jest mniejszy, ldiwny k.

B Ak |

7 Al ?/@\3\
7 Ak o 3

e i

N T S S
L
N 7 7
1Ak ?/ E\ /{é é\ﬁ ﬁ 0
M W %

\\-I

L

Rys 8.3 Zaliasé wspétczynnika absorpcji odastotliwasci fali

SAk /9

7 Ak 3435%

6 Ak -17-W~:3]:}§/

3 Ak 22,28 /

4 Ak L6/AS ,::"/;,//
/

3 Ak Hirss
2 Ak L /
Ak e
Jj’-.-/ T T T T
0 0.2 0.4 0.6 0.8

Rys. 8.4 Dystrybuanta g(k)
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W ogoélnym przypadku (dla niejednorodnej atmosfetgsowana jest analogiczna metoda
noszca nazw k-correlated distribution.

8.3 Streamer jako przyktad modelu transferu promieniowania w atmosferze
Charakterystyka modelu STREAMER

* Model Ptasko-rownolegty

* Uzywa DISORT-u dla wikszej liczby strumieni ridwa.

* Oblicza strumienie promieniowania oraz radiancj

» 24 pasma w obszarze promieniowania krotkofalowp® pasma w obszarze

diugofalowym.

* 5 optycznych modeli aerozolu.

» 7 standardowych profili atmosferycznych (zheos¢ specyfikacji wtasnego profilu)

* 11 modeli podtea (modele Lamberta) z mlonvoscia zadania BRDF-u.

* mozliwos¢ zadania optycznych wias§w chmur.

* Uwzglednia tylko podstawowe gazy atmosferyczne

Przyktadowy plik wejsciowy do modelu

$OPTIONS

Streamer sample input file - Fluxes

.TRUE. ; Compute fluxes (adiances)? (FLUXES)
.FALSE. ; Include thermal esnis in band 106? (IR106)
.TRUE. ; Compute cloud fogth (CLDFRC)
22 ; Number of stresaishort and long  (NSTR¥*)
00 ; Number of Legendoeff., method (NCOEF,IMTHD)
.TRUE. ; Include gaseous aftson? (GASABS)
.TRUE. ; Include Rayleigh tea(shortwave)? (RAYLISHRT)
2 ; Surface albedatcol (ALBTYPE)

4 ; Surface emigsidontrol (EMISSTYPE)
5 .TRUE. ; Std prof; extend ihpuofile to 100 km?

51 ; Aerosol modetlgrofile

123113 ; Height, temp, wv, dbud units

4 ; Output levetirol

.FALSE. ; Log to file?

.TRUE. ; Descriptive outpuasited?

testflx.des

.FALSE. ; User-customized au®p

.FALSE. ; Apply spectral (bameeights?

$CASE

Clear sky only, April conditions
92 428220 72.88 144.50 -99.0

; Viewingayaetry
1129
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0.75210.0530.95
-25.15 0.99
0
; Cloud ohagr
111100131.01.01.01.01.01.0
14.101 125.4 -50.9 2.0
10.948 204.9 -56.2 7.0
8.486 303.5 -60.2 35.0
7.864 335.1 -57.1 43.0
6.651 404.8 -50.0 47.0
6.041 444.1 -45.5 43.0
4.860 528.4 -36.8 58.0
3.702 622.4 -26.8 39.0
2.618 721.7 -19.7 67.0
1.592 828.2 -16.2 72.0
0.973 898.3 -10.9 60.0
0.577 945.8 -12.2 67.0
0.000 1022.0 -23.2 78.0
300.0 0.25
$CASE
Cloudy sky, 2 clouds, April conditions, shortwavéyo
92 428220 72.88 144.50 -99.0
Vipwing geometry
106 129
0.75210.0530.95
-25.15 0.99
210.4-19.15725.05.06.00.10
30.6-60.15300.01.020.00.011
0 Clpud overlap
-1-1-1-100131.01.01.01.01.01.0

Przyktadowy plik wynikowy
Streamer sample input file - Fluxes

Input File: testflx.inp

No spectral weighting.

INITIAL OPTIONS (Later changes will not be noted)
Number of Streams, Shortwave: 2, Longwave: 2
Gaseous absorption included.

Rayleigh scattering included.

Default profile: Subarctic Winter

Default aerosol optical model: Arctic

Default aerosol vertical profile: Backgroundgr and strat.

e 2 2 B B L am  o S S
++

Case Number in Input File: 1

Clear sky only, April conditions

Band number range: 1-129

Spectral Interval: 20 1/cm (500.00 um) to 3574 ( .28 um)

Year: 1992, Month: 4, Day: 28, Hour: 22.00

Lat: 72.880, Lon: 144.500, Zenith Angle (degrees3.82

Unscaled Atmospheric Profile® (&vels)
Height(km) Press(mb) T(K) H20(g/m”~3) RH(%P3(g/m”3) Aer(km”-1)
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1100.00 .00 210.00 .000000 .0MOOOOOO .000000

2 70.00 .04 24570 .000000 .0MOOO001 .000000

3 50.00 .57 259.30 .000003 .0MO00028 .000004

4 45.00 1.11 247.00 .000005 .0@O0O0084 .000008
5 40.00 2.24 234.70 .000011 .0D0O00265 .000016
6 35.00 4.70 222.20 .000024  .09000595 .000032
7 30.00 10.20 216.00 .000054 .2@O00970 .000129
8 25.00 2256 211.20 .000123 .8®002070 .000254
9 20.00 50.14 21410 .000269 1.28003622 .001086
10 14.10 125.40 222.25 .001110 2.00003215 .001035
11 10.95 204.90 216.95 .002119 7.00002043 .002234
12 8.49 303.50 212.95 .006548 35.00000802 .004192
13 7.86 335.10 216.05 .011700 43.00000565 .008141
14 6.65 404.80 223.15 .028831 47.00000410 .012096
15 6.04 44410 227.65 .042846 43.00000323 .015238
16 4.86 528.40 236.35 .139006 58.00000302 .018521
17 3.70 622.40 246.35 .234690 39.00000287 .022815
18 2.62 721.70 253.45 .736630 67.00000273 .037149
19 159 828.20 256.95 1.050423 72.00000265 .051794
20 .97 898.30 262.25 1.321236 60.00000265 .080575
21 .58 945.80 260.95 1.336072 67.00000265 .080575
22 .00 1022.00 249.95 .640325 78.00000265 .000000

Total Column Amounts (scaled) -
Water Vapor: 3671.07 g/m"2
Ozone: 6.43 g/m"2
Aerosols Optical Depth: .25 (unitless)
Scaling Factors - w.v., O3, haze RH, CO2, 02, sowntinuum:
1.00 1.00 1.00 1.00 1.00 1.00
Cloud/clear types (models) in scene (21=cleat): 2
SURFACE CHARACTERISTICS:
Clear Sky Fraction: 1.00
Surface Type Fractions -
Sea Water: .05, Meltponds: .00, Snow: Bge Ice: .00
Vegetation: .00, Dry Sand: .00, Freshwatéf
Observed (Input) Surface Albedo (0.6 um): .750
Observed Surface Temp (K): 248.0
Emissivity (all bands): .9900
Broadband All-sky Surface Albedo, by type:
21: .608
Broadband All-sky Surface Albedo: .608
ALL-SKY FLUXES (W/m”2), CLOUD RADIATIVE EFFECT (Wh"2), HEATING RATE
(degrees K/day):

DirSW DiffSW TotalSW LW DiffSwW LW Heating

Down Down Down Down Up Up NET Rate
169131 .00 691.31 .00 357.681.98 151.65 .302
2 691.29 .01 691.30 .00 357.681.98 151.65 -2.926
3 69110 .11 691.21 .23 357.681.95 151.84 -4.940
4 69091 .19 691.10 .53 357.681.84 152.16 -2.812
5 690.38 .36 690.75 1.04 357.681.a5 152.54 -.800
6 689.11 .73 689.84 1.85 357.581.37 152.78 -.452
7 686.90 151 688.41 3.26 357.441.15 153.08 -.372
8 682.75 3.48 686.23 5.79 357.281.14 153.63 -.152
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9 675.27 7.56 682.83 10.48 356.982.23 154.13 -.363

10 655.42 20.54 675.95 22.21 355.7%H.05 157.39 -.407
11 640.68 30.15 670.83 29.21 354.384.46 161.24 -.053
12 621.89 42.20 664.09 36.05 352.35.96 161.86 .163
13 614.91 46.43 661.35 39.72 351.488.20 161.25 .078
14 595.04 58.13 653.17 51.79 349.94.40 160.61 -.017
15 582.41 65.51 64793 60.14 348.98.40 160.69 -.060
16 553.60 81.54 635.14 81.29 346.918.77 161.29 -.070
17 522.73 97.98 620.71 105.66 344.8139.48 162.07 -.347
18 488.80 114.83 603.63 134.40 343.B.8B 166.15 -.086
19 449.46 136.10 585.57 157.18 341.8B¥.46 167.25 -.330
20 422.94 151.75 574.69 173.89 339.8B.76 169.99 -.762
21 401.39 164.71 566.10 179.41 339.Z8.9 174.28 .104
22 373.75 182.40 556.15 169.28 338.118.96 173.34 .000

Cloud Radiative Effect - Level: 1, Shortwave:0, Longwave: .0
Cloud Radiative Effect - Level: 22, Shortwave:0, Longwave: .0

S o L S A S
++
Case Number in Input File: 2
Cloudy sky, 2 clouds, April conditions, shortwawdy
Band number range: 106 - 129
Spectral Interval: 2500 1/cm ( 4.00 um) to 3574dn ( .28 um)
Year: 1992, Month: 4, Day: 28, Hour: 22.00
Lat: 72.880, Lon: 144.500, Zenith Angle (degreesd.82
>>> Previous profiles used.
Cloud/clear types (models) in scene (21=cledr):3 21
INDIVIDUAL CLOUD CHARACTERISTICS:
Model Top Bott Zthick Pthick Frac Tau Ttop opft Re WC Phase
Index (m) (mb) (K) #n (um)(g/m”3)
118 19 187.1 18.4 .40 5.0254.6.026.0 .100 Liq
3 12 13 5629 28.1 .60 1.0213.0.83020.0 .010 Ice
(Note: Above fraction does not include overiaggportion, if any.)
SURFACE CHARACTERISTICS:
Clear Sky Fraction: .00
Surface Type Fractions -
Sea Water: .05, Meltponds: .00, Snow: BGe Ice: .00
Vegetation: .00, Dry Sand: .00, Freshwatéf
Observed (Input) Surface Albedo (0.6 um): .750
Broadband All-sky Surface Albedo, by type:
1: .645 3: .616 21: .608
Broadband All-sky Surface Albedo: .628
ALL-SKY FLUXES (W/m”2), CLOUD RADIATIVE EFFECT (Wh"2), HEATING RATE
(degrees K/day):
DirSW DiffSW TotalSW LW DiffSW LW Heating
Down Down Down Down Up Up NET Rate
1691.31 .00 691.31 .00 406.4000 284.91 .941
2 691.29 .01 691.30 .00 406.4000 284.90 1.077
3 691.10 .11 691.21 .00 406.3800 284.83 1.318
4 690.91 .20 691.11 .00 406.3600 284.75 2.400
5 690.38 .37 690.75 .00 406.3300 284.42 2.895
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6 689.11 .74 689.85 .00 406.2900 283.57 2.025

7 686.90 1.53 688.43 .00 406.2000 282.23 1.353

8 682.75 3.53 686.27 .00 406.0400 280.23 .951

9 675.27 7.66 682.93 .00 405.8300 277.10 .643

10 655.42 20.82 676.24 .00 404.9000 271.34 .405
11 640.68 30.59 671.27 .00 403.77/00 267.50 .502
12 621.25 42.61 663.86 .00 402.2500 261.61 2.830
13 299.33 308.59 607.92 .00 356.9400 250.98 .574
14 289.64 312.21 601.85 .00 355.6200 246.23 .705
15 283.55 31441 59796 .00 355.0200 24294  .873
16 269.59 318.46 588.05 .00 353.8400 234.20 .932
17 25458 321.91 576.49 .00 352.7000 223.80 1.267
18 236.83 324.58 561.41 .00 352.5%00 208.86 1.115
19 39.13 449.43 488.56 .00 293.7900 194.77  .951
20 36.82 442.93 479.75 .00 292.800 186.86 1.037
21 34.94 439.02 47395 .00 292.9300 181.02 .730
22 3253 434.61 467.14 .00 292.7200 174.42 .000

Cloud Radiative Effect - Level: 1, Shortwave8.-4 Longwave: .0
Cloud Radiative Effect - Level: 22, Shortwave3.6, Longwave: .0

9. Wstep do fizyki klimatu

Zrozumienie klimatu ziemskiego oraz jego zmian wgmiompleksowych studiéw
nad bilansem promieniowania stonecznego oraz ziegasloraz procesow fizycznych
zachodzcych w atmosferze oraz oceanach. W ramach tego eykladoéw ograniczymy ei
jedynie do roli promieniowania i proceséw radiagygh zachodzcych w atmosferze. Poprzez
pojecie klimatu rozumiemy na ogoét ustalony na podstamigdoletnich (20-30 letnich)
obserwacji przebieg stanow atmosfery. Wepnyj fizycznym klimat rysuje sinam jako
pojecie zdefiniowane przez wielkoi statystyczne opisage stany atmosfery. Rgje klimatu
nie sposob zdefiniowgedynie poprzezrednie stany atmosfery z czym niejednokrotnie
mamy do czynienia. Dla przyktadtednia temperatura w styczniu na poziomie °G.fie
odzwierciedla rzeczywistej sytuacji. Dodatkpwiedz niosy wyzsze momenty statystyczne

np. wariancja, ktéra méwi o zmieniod sredniej temperatury stycznia z roku na rok, a petn
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informacg funkcja g:stasci prawdopodobigstwa. Znajgc te funkcje jestémy w stanie

okresli¢ prawdopodobigstwo wysgpienia danego stanu atmosfery appsrednia temperatura
stycznia jakiegdroku kedzie mniejsza i-3.0°C czy kedzie sk zawiera sie w przedziale od
-3°C do -2C.

Jednym z gtéwnych pe§ zwiazanych z klimatem jest stan rownowagi radiacyjreej n
gornej granicy atmosfery. Promieniowanie stonecaabhsorbowane przez uktad Ziemia-
Atmosfera musi b zbilansowane przez emigpromieniowania podczerwonego uktadu.
Réwnowaga tak zdefiniowana nosi ngzwwwnowagi klimatycznej. W przypadku gdyby taka
rownowaga hie miata miejsca, temperatura uktadm@EeAtmosfera zmieniatabysdazac
do nowego stanu rownowagi. Badania paleoklimatyqmiwierdzag, ze tempo zmian
temperatury na Ziemi jest niewielkie (obecne o@ej# nie przekracz# ha 100 lat). Stan
rownowagi klimatycznej nakly rozumie jako stan w skali co najmniej 30-stu lat, gakres
ten jest uznawany jako podstawowy do @kaeia klimatu Ziemi. Poza stanem réwnowagi
klimatycznej maemy méwt réwniez o stanie rbwnowagi radiacyjnej odnasym sk do
znacznie krotszych okreséw czasu. Byta o nim moedrpas omawiania quasi-rownowagi
termodynamicznej ze zaganym z nim prawem Kirchhoffa.

W celu opisania bilansu promieniowania w atmosfeazevazmy dwu-strumieniowany

model radiacyjny. W tym celu obliczmy zerowy momeadiancji

jldQ:4nT
Q

gdzie | jestsredni radiancy. Pierwszy moment radiancji jest rowny strumieniowi

promieniowania F

j wdQ =F.

Q

Drugi moment mge byt obliczony z przyblienia semi-izotropowego. Oznaczaze,
radiancja oddolna (w géy | jest stata (niezaima od kta zenitalnego), ale nie by¢ rézna

od radiancji od goérnej (w dol)' , ktéra réwnie jest izotropowa. Mzna, wic zapisé drugi

moment w postaci

1 1
jpzldQ= jpledQ+jp2|¢dQ=|T2n1+|¢2n1=4—"ﬂ=4—"'.
] 2 a2 3 3 3 2 3

Wychodzc z réwnania transferu promieniowania w gp8gfacej postaci
diu, @) P, @ 1y, P,)
dt 41

gdzief = Fle™* a nastpnie catkujc rownanie transferu pakie brytowym i korzystajc ze
wzoréw na momenty radiancji otrzymujemy

t = 100,0) - - @B~ [ PO ¢ QI (4, )~
T,
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dF _ ATl - w)(1 - B) — f .
dt

Nastpnie mnaac rownanie transferu promieniowania stronami pgzézatkupc mamy
Artdl

2 = Fl-wg) - f
3 ot (11— wg) —way,

gdzie wykorzystano zweek (patrzZwiczenia)

1

[P op, @udu=gu' .

-1

Mozna go wyprowadzirozwijajac funkcg fazowg w stowarzyszone wielomiany wielomiany
Legendrea. Rniczkujac po grubéci optycznejt zwiazek na pochodnstrumienia po

grubaci optycznej, otrzymujemy ostatecznie

dzf = 3(1- w)(1- wg)F — 4Tl - 00) 32 —f{ﬂ +30gH, (1—0))} .

dt dt M,

Warunek brzegowy na powierzchni ziemi, ktorej atbeg/nosi zero ma posta

I' =B,

a zatem strumiepromieniowania na powierzchni ziemi wyeast wzorem
F=m'-m'=2n(B, -1).

Réwnowaga radiacyjna w stratyfikowanej atmosferyenaga zerowej dywergencji

strumienia radiacyjnego, a §u

d_F - O

dz

czyli F=F +F =const=0,

gdzie F i Fssa odpowiednio strumieniami promieniowania diugofaéme oraz
krotkofalowego. Zatloymy w naszym modelue atmosfera jest przeczysta dla
promieniowania krotkofalowego. Zwaku z tym strumi# ten jest staty z wysokoia. Z
rownowagi radiacyjnej wynikae strumié promieniowania dtugofalowego jest rowaie
staty. Strumié promieniowania stonecznego neoby¢ zapisany w postaci

FS = Hof (1_ A)

gdzie A jest albedem planetarnyms g srednim cosinusemaka zenitalnego Stea. Z
zasady zachowania energii wynika sredni cosinus &a zenitalnego Sfca jest rowny
stosunkowi przekroju czynnego globu do catkowiygerzchni i wynosi

ho=-t

o 4 .
Globalne albedo A zwrane jest z odbiciem od powierzchni ziemi oraz chiipierwszym
przypadku albedo oszacowane jest na okoto 0.X2rzg uwzgédnieniu chmur 0.31.

Uwzgledniajac ostatri wartaié strumiei promieniowania stonecznego wynosi 236.8 Wm
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Zalozmy na pocatek, ze rowniez promieniowanie diugofalowe przechodzi przez atrsf
bez oddziatywania. W tym przypadku promieniowanienzskie na gornej granicy atmosfery
wynosi

F =oT*.

W stanie réwnowagi radiacyjnej strumipromieniowania na gérnej granicy atmosfery
Wynosi

F= —%f(l—A)+0T4 =0.
Stan rObwnowagi wyznaczony jest przez tempeeadtektywry, ktéra wyznaczana jest z

powyzszego réwnania bilansu.

T = 4/f(l—A) .
40

gdzie f jest stata stoneczna na szczycie atmosfery.

Wyznaczona z tego rownania temperatura efektywaaktbdu Ziemia-Atmosfera wynosi
255 K. Jest to temperatura, jakiataby Ziemia przy braku atmosfery ale przy zatou
rzeczywistego albeda planetarnego. Zakkrlajbedo planetarne na poziomie 12%
temperatura ta wynosi okoto 270 K

Rozwamy obecnie bardziej rzeczywassytuacg, w ktérej dopuszczamy pochfanianie
promieniowania dtugofalowego. Zaktadisedziemy,ze promieniowanie dtugofalowe nie jest
rozpraszane a zatem, = 0. Roéwnanie transferu promieniowania wyprowadzonsyiej
przyjmuje nasipujaca posta

dB

4T[d— =3F.
T
Poniewa Fr jest state catkowanie rownania prowadzi doazki
B(1)—B(0) = >
41
Warunek brzegowy na powierzchni ziemi ma pésta

F=2n(B, -1).

Ze wzoru na pochodrstrumienia radiacyjnegogg) wynika,ze | = B. Std warunek
T
brzegowy ostatecznie ma pasta
F
B, -B(1,) = i :

Warunek brzegowy na gornej granicy atmosfery magoos

F
B(O)=—".
©) o
Korzystapc z tych zalenosci otrzymujemy ostatecznie
B('[) = ETA'('[) = 5(1+§Tj
LA AL 2
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B, = %T;(t) = :_;T(ZJ’ngj .
Jednym z zaskakagych rezultatow przedstawionego modelu jest agtoi¢ w profilu (Rys.
9.1) temperatury porailzy temperatur powierzchni ziemi a przylegagym powietrzem. W
rzeczywistdci taki skok temperatury nie jest obserwowany, @eow waskiej warstwie
przysciennej obserwuje sibardzo day gradient temperatur zwanym super-adiabatycznym.
Moze on przekraczanawet 500C/100m i jest obserwowany zaréwno w dzjak i w nocy
tyle, ze w tym ostatnim przypadku gradient temperaturypnzaciwny znak.

Gtéwnym gazem odpowiedzialnym za pochtanianie peomwania diugofalowego
jest para wodna. Dla potrzeb klimatycznychzemy zatay¢, ze grubd¢ optyczna zanika z

wysokaicia ekspotencjalnie i wynosi

-3
T=T1,8X0 —— |,
H

gdzie H jest skalwysokdaci i mozemy przyac¢, ze H=2 km.

Przejdziemy obecnie do zdefiniowania warstwy Chapmdemperatura emisyjna T
jest zdefiniowana jako temperatura ciata doskooaéenego, ktére emituje tyle samo energii,
co atmosfera a Wt
F(t,) =18, =0T, .

Poziom emisji mana zdefiniowa jako wysokd¢, na ktdrej temperatura powietrza wynosi T
Poniewa zachodzi rowng

B, =B(r)= (14| =F
211 2 1L

2
stad T, = —.
fae3

Promieniowanie atmosfery me by w pierwszym przybfieniu okrélane jako

promieniowanie izotermicznej warstwy Chapmana (ksimaum na poziomie emisji) o

temperaturze d na wysokeci okreslonej przez grub&@ optyczm 1, = %
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Rys. 9.1 Profile temperatury powietrza w troposdatia grubdci optycznejr rownej: 0.1
(czerwona linia), 1 (niebieska) oraz 4 (czerworakerywane linie odpowiadajredniemu
spadkowi temperatury w troposferze 6.5 K/100m.
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Rys. 9.2 Profile temperatury z wyséiq przy zatgeniu rownowagi radiacyjnej oraz

réznego sktadu atmosfery.

90



PROCESY RADIACYJNE W ATMOSFERZE

Rozwamy przypadek 2>>1. Wéwczas radiancja promieniowania dtugofalowego
szczycie atmosfery€0) skierowana do gory me by zapisana w postaci
, O,W = [B, @)h, @z H)Mz,

0

gdzie funkcjah, (z,pn yna posta

h, (Z W) = —& d(;zv ex;{—TVT(Z)} .

tatwo zauway¢, ze funkcja ta jest znormalizowana do jeétn'oj h, (z, u)dz=1. Zat&my
0

ponownieze grubad¢ optyczna zanika wyktadniczo z wyséka, a przez H oznaczymy

skak wysokdaci. Wowczas funke h, (z,i) mozna zapis&w postaci

h, (z,p) = Hiurv (2 exp{— TVT(Z)} .

Osiaga ona maksimum dls, (z

max

Y= i jesli p =§, to wéwczas poziom ten odpowiada

poziomowi emisji. Powssze wzory odnogzsic do promieniowania monochromatycznego,
ale w przypadku przybienia szarej atmosfery, jakiedziemy dalej stosowa(grey
approximation) wiasriei absorpcyjne nie zate od dtugdci fali. W dalszej cgsci bedziemy
pomijat indeksv. Zwiazek pomgdzy radiang a strumieniem promieniowania po
zastosowaniu twierdzenia o wastosredniej ma posta

1
F'@=1'zm|2mdu=1" )

0
gdzie 1 jest wartdcia z przedziatu od 0 do 1. Wastota zaley od wielu czynnikéw

atmosferycznych, ale w wkszaci przypadkow jest bliskaé. Tak, wic maksimum funkcji

h(z, ) dla strumienia promieniowania odpowiada poziomowisgi. Funkcja ta opisuje tzw.

warstwe Chapmana (Rys. 9.2) i me by¢ zapisana w postaci
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(z-z{max))/H

-4 !

| |
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1
h{z)h{max)

Rys. 9.2 Warstwa Chapmana dla gregiemptycznejr>>1

h@) _ 1) ex{l_ 1) }

h(z max) T (Z max) T (Z max)
gdzie
1
h(z =,
( max) eH

2 _ ex;{z - Zmax}
T(Zmax) Ho |

Rys. 9.2 przedstawia warstWChapmana z maksimum na wysési,.x odpowiadajcej
grubgici optycznej 2/3.

9.1Efekt cieplarniany

Rozwamy atmosfeg jako ciato szare, w ktorej gruliooptyczna zanika wyktadniczo
Z wysokdacia

T=1,e7",

Poniewa gruba¢ optyczna na wysokaoi emisji z wynosi 2/3 std mamy

2 _ T8
3 ! '
Wysokas¢ emisji wyraa sk wzorem

ze=HIn£
2
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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
e £
Rys. 9.3 Prosty model efektu cieplarnianego

gdzie przyjmiemyze skala wysokii H dla pary wodnej (gazu najsilniej pochtan@ggo
promieniowanie w atmosferze) wynosi 2 kmslierzyjmiemy, ze gradient temperatur
powietrza w troposferze wyno§i = 65°K km™ wéwczas temperatura powietrza na

powierzchni ziemi wynosi

T, =T, +lz, :Te+rHln%.

Powyzsze rodwnanie zawiera wiele fizycznych informacgmperatura Jzalezy od statej
stonecznej oraz albeda planetarnegoczdkowita grubé¢ optyczna atmosfery w dalekiej
podczerwienit; zmienia s¢ w pierwszym przybfieniu w zalenosci od zawartéci gazéw
absorbujcych w pionowej kolumnie powietrza. Wiell@ H orazl" 53 okreslone przez wiele
procesow mgdzy innymi przed dynamiki stratyfikacg atmosfery. Wszystkie te wielkoi
wystepujace w analizowanym modelu decyaq temperaturze powierzchni ziemi. Dla
strumienia promieniowania stonecznegs-236.3Wn¥ orazH=13 K orazt;=8 mamy

Te=254.1 K,
T4=286.4 K,
Z=5 km.
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Grubas¢ optycznar;=8 zostata tak wybrana, aby temperatura powierzzienni byta rowna

sredniej temperaturze obserwowanej na Ziemi. Zamyaze grubad¢ optyczna w dalekiej

podczerwieni jest wc okoto 30 razy wiksza, nk obserwowana w obszarze widzialnym.

Gazy
cieplarniane

para wodna

CO,
03
N0
CH,
freony
efekt cieplarniany

SI4 (1-A) 50

(0) Ts
Ts=255

No Atmosphere

240 480

4
O'Ts

AT Procentowy wktad Koncentracja
20.6 62.1% 30 ppvt
7.2 21.7% 350 ppmv
2.4 7.2% 50 ppbv
1.4 4.2% 320 ppbv
0.8 2.4% 17 ppbv
<0.8 2.4% 1 ppbv
33.2

S/4 (1-A)

240

240

Ts=303

With a Black Atmosphere in the LW Only

Rys. 9.4 Prosty model efektu cieplarnianego

Przyblizenie ciata szarego, jakie zastosowano dla atmogdstyardzo silnym

zatazeniem, gdy w rzeczywistéci absorpcja zaley silnie do dtugéci fali. Mimo to, daje

pewien obraz o bilansie promieniowania w aspekimdtycznym. W przedstawionym

przypadku, termiczny wymiar efektu cieplarnianegdaloy réznica pomidzy temperatur
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przypowierzchniowej warstwy powietrza a temperagfektywra wynosi 32.3 K.
Rzeczywisty wktad poszczegolinych gazéw do efekeplernianego przedstawia pgsaa
tabela. Dominujcy wptyw na efekt cieplarniany ma para wodna i Wsg@ kolejndci
dwutlenek wegla oraz ozon. Procentowy wkiad pozostatych gazéwfdktu cieplarnianego

jest niewielki, jednak mge skgat jednego stopnia.

9.2 Roéwnowaga radiacyjno-konwekcyjna

Réwnowaga radiacyjna w atmosferze prowadzi do penatioadiabatycznych
gradientéw temperatury w troposferze, ktérdardzo rzadko obserwowane w
rzeczywistdci. Rozpatrzmy atmosfeiprzezroczyst dla promieniowania stonecznego, ale nie
dla promieniowania podczerwonego. Atmosfera podidgdadzeniu w tempie okoto -100
Wm niezalenie od pory roku, oraz szerala geograficznej. Latwo pokazaze odpowiada
to ochfadzaniu powietrza o 1 K/dglMa to ogromne konsekwencje, gdychtadzanie to
musi by rownowaone poprzez inne procesy fizyczne. Jednym z nigthgi@iabatyczne
osiadanie atmosfery. Wystarcza, aby powietrze astaokoto 200 m/dabdo zbilansowania
diugofalowego wypromieniowania energii atmosfergjWekszymi obszarami pdow
zstpujacych  opadajce czsci komorki Hadleya przypadage na 25-30 réwnoimik. W
rejonach tych wyspuja z reguty obszary pustynne lub pétpustynne. Poxa dppszarami,
prady zstpujace wystpuja rowniez w obszarze opadgjej czsci komorki Walkera, oraz w
antycyklonach. W pozostatych rejonastiata, gtéwnie to konwekcja transportuje enerajl
powierzchni ziemi do swobodnej atmosfery. Transpanmtodbywa si za pomog ciepta
odczuwalnego oraz utajonedyednio rzecz biagc, w pierwszym przypadku atmosfera
otrzymuije okoto 24 Wi, za w drugim 78 Wrif. Wydzielanie cieplna utajonego w czasie
przegcia fazowego w chmurach jest znacznie efektywneejszgrywa kluczow role w
tropikach, oraz obszarach z intensywnymi ruchamikekcyjnymi. Z drugiej strony
ewaporacja chtodzi powierzchiziemi destabilizujc silm chwiejnG¢ zwiazam z
réwnowag radiacyjr. Aby zbilansowa ubytek 100 Wrif w atmosferze z powierzchni ziemi
(gtdbwnie z oceandéw) musi wyparow8.4 cm wody w czasie doby. Zrownaokeaie
wychtodzenia atmosfery poprzez konwekpjowadzi do rownowagi zwanej radiacyjno-
konwekcyjra. Odgrywa ona istotnrole w atmosferze, gdyopisuje stan rownowagi zbhtny
do rzeczywistéci. Transport energii od powierzchni ziemi do swaiej troposfery wptywa
na zmniejszanie sipionowego gradientu temperatuyedni gradient ustalagsha poziomie

okoto 6.5 K km* (Rys. 9.5), a wic jest znacznie mniejszy od gradientu suchoadiakaggo.
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W obszarach tropikalnych, gdzie zawaétpary wodnej w powietrzu jest najagza gradient
ten zbliza sk do adiabatycznego wymuszajw ten sposob intensywniejszy strumaepta
odczuwalnego oraz utajonego réwnaaey silne chtodzenie atmosfery. Mamyewiw tym
przypadku ujemne spgzenie zwrotne, a pionowy gradient temperatury deitauja

strumienie ciepta.

1.t 1. ¢ 1 ¢ ¢ 1+ 1§ & ¢t 3

2.3
L (40)
10 —] L (30)
= =
-]
E =
;_';a -
g
&
[# H
2 L (20)
g :
100 PURE RADIATIVE EQUIL.
DRY ADIABATIC ADJ.
6.5%Clkm ADJ. —(10)
1000 e (0
rrrvr7 1 7y1r1rrvehbi
180 T 220 260 300

TEMPERATURE (2 K}

Rys. 9. 5 Pionowy profil temperatury w atmosfenzy pownowadze radiacyjnej,
gradiencie suchoadiabatycznym oraz gradiencie 6K

Na Rys 9.6 widoczne jest chtodzenie powietrza pegpgtowne gazy atmosferyczne dla
warunkéw bezchmurnych oramedniego zachmurzenia (Rys. 9.7). Zaumg, ze
chtodzenie netto powyj troposfery jest zerowe, co oznaczapanuje tam rOwnowaga
radiacyjna. W troposferze gabserwujemy silne wychtadzanie atmosfery,gdgnuaca
tam temperatura jest wyza, nk wynikatoby to z rbwnowagi radiacyjnej (efekt
cieplarniany).
W dolnej troposferze para wodna determinuje toamttdnie ze wzgtu na jej wysok
zawarté¢. Wptyw CQ;, jest niewielki, jednak powaej tropopauzy zdecydowanie

dominuje w ochtadzaniu powietrza. ROwnowaliga dwutlenku wgla jest absorpcja przez
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ozon w stratosferze. Ochtadzanie przez ozon w gtingosferze jest stosunkowo stabe i

glownie zwhzane z absorpcja 0zonu wspae okoto 9.6um.

2.3 1
—{40)
=
E 10— —{30)
= =
= =
Z =
7 5 =
E —(20) E’.—,
=~ 100- =
£}
—{10)
1000 (0)

| I | ] I

1 1 | T
-4.0 -2.0 0.0 2.0 I 4.0 I 6.0
RATE OF TEMPERATURE CHANGE (2 C/Day)

Rys 9.6Pionowy rozktad chtodzenia radiacyjnego przez poesgéline gazy podczas
sredniego zachmurzenia. Litera L przed nazy@zOw oznacza zmiany temperatury
wywotane promieniowanie dtugofalowes Zkrétkofalowym.
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Rys. 9.7 Pionowy rozktad chtodzenia radiacyjnegaepiposzczegolne gazy
przy braku chmur. Litera L przed naz@wazow oznacza zmiany temperatury
wywotane promieniowanie diugofalowesza krotkofalowym.
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Rozpatrzmy zmiany bilansu promieniowania w zat8ci od szerokéci
geograficznej. Rys. 9.8 przedstawiadnih dobowa insolagjna szczycie atmosfery w
zaleznosci od szerokéci geograficznej oraz czasu. Maksimum energii pazigp
niespodziewanie na okolice biegunéw w czasie latarpego i przekracza 500 Wm
Wynika to z faktuze dzier tam trwa 24 godziny, chociégtonce nie przekracza wysoko
23’ nad horyzontem. Najmniej energii doptywa w tymeske do rejondéw réwnika (okoto
400 Wni?). Gdyby

BG
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Rys. 9.8rednie dobowa wart@ promieniowania stonecznego na szczycie atmosikoy |
funkcja szerokszi geograficznej i miegca. Linia przerywana oznacza szeréko
geograficzg gdzie wysipuje gérowanie Skxa(Hartmann, 1994).
jednak wza¢ pod uwag energe promieniowania stonecznego dochackzgo do powierzchni
ziemi, to obszary biegunowe otrzyrauinacznie mniej energii. Zwdane jest to drag
optyczry atmosfery, jak pokonuje stace nad obszarami biegunowymi.
Gradient promieniowania stonecznego jest bardzg migdoréwnaniu do okresu zimowego,
kiedy to kontrast pomdzy rownikiem a wyszymi szeroké&ciami geograficznymi jest silny.
Srednia roczna zaabsorbowanej przez uktad Ziemiaoatera energii stonecznej
(linia ciagta) przedstawia Rys. 9.8. W tym przypadku rejahwnika $ zdecydowanie
uprzywilejowane i wart& ta przekracza seiu krotra absorpa} w rejonach biegunéw.
Przerywan linia przedstawia energemitowan przez ten uktad. Maksimum obserwuje \si
rejonie zwrotnikdw, gdzie temperatura jest najgaa. Emisja w tych rejonach przekracza o
okoto 50 Wn¥ emisje w rejonach tropikalnych. W obszarach réwnigch emisja
promieniowania jest redukowana przez, po pierwsgsow zawartdé pak wodnej oraz

chmury (szczegodlnie cirrusy obejmag znaczne obszary tropikow). Wina jest asymetria
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pomiedzy rejonami polarnymi potkuli potudniowej a pohmesg. Wynika to z obecrsoi
Antarktydy i jej silnego wychtodzenia. Rdice pomidzy obiema krzywymi przedstawia linia
kropkowana. Pokazuje onge nadmiar energii wygpuje do okoto 40 rownoimika

maksimum na réwniku. W rejonach polarnych potkdiirmcnej mamy najwkszy niedomiar
energii stgajacy -130 Wnt.

W
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Latitude
Rys. 9.%rednia roczna warté* energii promieniowania stonecznego absorbowanego
przez uktad Ziemia-Atmosfera, energia emitowanenjpeniowanie dtugofalowe) oraz
ich wartas¢ netto (Hartmann 1994).

Irradiance (W m-2)

Energy Transports (x 1013 W)
(=]

90 -70 -50 -30 -10 10 30 S50 70 90
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Rys. 9.1®rednia roczna warté* energii transportowanej w kierunku pétnocnym
potrzebna do zréwnowenia bilansu radiacyjnego poeaazy rownikiem a biegunem.
Linia ciggta oznacza bilans radiacyjny na szczycie atmosheng przerywana w
atmosferze zakropkowana w oceanie (Zhang Rossow, 1997) .

Niezerowy bilans promieniowania pogdiy réwnikiem a biegunami prowadzi do
powstania transportu energii w kierunku biegunéwb@va s¢ ona za pérednictwem

pojawiapcej skt w jego skutek cyrkulacji Hadleya w obszarach ruklszerokéci
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geograficznych, oraz niestabiku baroklinowych wsrednich szerokiach. Rys. 9.10
pokazujeze maksymalny transport energii w atmosferze goge na 40 rownolaiku,

podczas gdy w oceanie przesuwgawvgikierunku nkszych szeroki.

9.3Bilans radiacyjny

Przechodzimy obecnie do opisu bilansu promienioavamiaczniemy od powierzchni
ziemi. Ogolnie bilans miana zapisaw nasgpujacej postaci
Ng+N; =0
gdzie Ns oznacza netto strunfiggromieniowanie stoneczne kit podobnie promieniowanie
termicznego. Pierwszy z nich bra zapisé nastpujaco
Ns=FK -AFR =R 1-A)
gdzie F, oznacza strumiepromieniowania catkowitego dociegay do powierzchni ziemi,
zas As albedo powierzchni ziemi. Tak gd, Ns 0znacza og¢ promieniowania stonecznego,

ktéra jest pochtaniana przez powierzchnie ziemi. Rezgkdnieniu, ze promieniowanie
catkowite jest sumpromieniowania bezgeedniegoF,,, i rozproszonegd-,,, mamy

N, = Ry @=Agr) + For A= Aggr)

gdzie Agir jest albedem powierzchni ziemi dla promieniowabezpdredniego, z& Asgift

+ F;diff _Asdingdir — A F;diff = F;dir
albedem dla promieniowania rozproszonego. W odgginte dwa typy albedaasrozne
(rozdziat 4).

Promieniowanie dtugofalowe netto emitowane przeavipzchnie ziemi N ma
posta
N, =F -F,
gdzie pierwszy czton zwkany jest z emigjpromieniowania z powierzchni ziemi,&zdrugi z
tak zwanym zwrotnym promieniowaniem atmosfery. ZdeRimy przy tym, ze
promieniowanie to jest w calo pochtanianie przez powierzchnie ziemi, acayize
powierzchnia ziemia jest cialem doskonale czarnyskusja tego uproszenia dyskutowana
bylta na pierwszym wykladzie. Roica pomédzy wypromieniowas energia przez
powierzchnie ziemi a promieniowaniem zwrotnym noszwe w polskiej nomenklaturze
meteorologicznej promieniowania efektywnego. Osiatee po podstawieniu do wzoru bilans
promieniowania na powierzchni ziemi ma pdsta
For 0= Ager) + For Q- Agr) =F —F;.

Bilans promieniowania nie jest bilansem energetyozrgdy: ten ostatni wymaga

uwzgkdnienia transportu energii za §pednictwem innych procesow. Wymdiamy dwa
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podstawowe strumienie energii w atmosferzeao®jdue znaczenie w atmosferze: ciepta
odczuwalnego S oraz ciepta utajonego L. Stanawie istotnezrédia energii w swobodnej
atmosferze, Zana powierzchni ziemi prowadzi do ochtadzaniadSiziony te wysipuja po
prawej stronie bilansu energii na powierzchni zieRrizy zaniedbaniu transportu energii w
glebie za pérednictwem przewodnictwa cieplnego, bilans enegaty ma posta
For 0= Aggir) + R Q- Ag) =F —F, +S+L.

Bilans promieniowania na szczycie atmosfery ma zmiacprostsz postd i mozna go
przedstawd w postaci
F-A)=Fx
gdzie A jest albedem planetarnyf{, oznacza stata stonecgrza F) ; jest

promieniowaniem dtugofalowym opuszcaaym atmosfey (Outgoing Longwave Radiance).
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10. Wymuszanie radiacyjne

W poprzednim paragrafie rozpatrywéatly rownowag radiacyjm, oraz radiacyjno-
konwekcyjra w atmosferze. Obecnie przejdziemy do opisu wymiszediacyjnego
zwiazanego z przégiem uktadu klimatycznego Ziemia-Atmosfera do nowetanu quasi-
rownowagi. Rozpatrzmy bilans promieniowania na geiezatmosfery, gdzie strunfienetto
N wyraza st wzorem
N=@1-A)F-F
gdzie k= 342 Wn¥?, z& F_ jest uciekajcym w przestrzé kosmiczm promieniowaniem
diugofalowym (OLR — outgoing longwave radiation).

W stanie réwnowagi radiacyjn&jednia warté¢ (usredniona po czasie charakterystycznym
dla skali zmian klimatu) strumienia netto wynosiae N >C 0. Wyniki ostatnich bada
pokazug, ze system klimatyczny nie jest w rownowadze jedndéhglenie od tego stanu jest

bardzo male i wynosi dzieshe czsci procenta promieniowania stonecznego dochoego

do Ziemi.
Global Energy Flows W m*

102\ Reflected Solar 341 Incoming 239 Outgoing
Radiation Solar Longwave
101.9Wm? Radiation f Radiation

‘ 3413Wm? 2385Wm?
Reflected by
Gl g 7/ Moo e
29 : Emitted by . Window
' Atmosphere "7/ /

 Absorbed by | 5. Greenhouse
73 Atmosphere [ s

Back
Radiation

| 323
Absorbed by Vhermals (Eyapo- Rs;lliri‘:i:: n  Absorbed by
Surface transpiration Surface

Met absorbed
0.9
Wm?

Rys. 10.1 Niezrownowany bilans energii w atmosferze (Trenberth, K.EI, Fasullo, and J.
Kiehl, 2009: Earth's Global Energy Budget. Bull. &mMeteor. Soc., 90, 311-323).
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W pierwszym przyblieniu OLR mae by zapisany jako funkcja temperatury powierzchni
Ziemi Ts w postaci

FL(T)=Ter0Ts",

gdzie T¢i; jest efektywn transmisja promieniowania dtugofalowego w atmasfarzaley

gtéwnie od catkowitej zawarfci pary wodnej oraz COw pionowej kolumnie powietrza.
Rozwamy mate zaburzenie od stanu rownowagi, dla ktéstgonier netto na

szczycie atmosfery zmieniagsdd wartdci N(Ts) do N(T)+AN. Zaktadamyze uktad Ziemia-

Atmosfera osiga nows quasi-rownowag Nowy stan mee by zapisany jako suma

wymuszenia radiacyjnegdN oraz odpowiedzi atmosfery zgodnie ze wzorem

AN + ZTNATS =0

S

Forcing AF

TOA

F (1-Ry/4

Rys. 10.2 Wymuszenie radiacyjne

Zmiany temperatury powierzchni Ziemi wywotane wymaisiem radiacyjnym nm@my
zapis& w postaci

AT, =aAN,

gdziea oznacza wsp6tczynnik wikwosci klimatu na zmiany radiacyjne i wyta st

wzorem

-1
oN
a=-—1 .
oT,
Na podstawie wzoru na strumienetto na szczycie atmosfery wspotczynnik tenzmao

przedstawd w postaci
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o -[9F _ORQ-A) °
oT, oT, '

Zauwamy, ze zc;efiniowane powaej zmiany temperatury powierzchni Ziemi zzéane §
bezpdgrednio z wymuszeniem radiacyjnyN. Pdredni efekt zwizany jest z procesami
zalenymi od temperatury powierzchni Ziemi, ktore magharakter pozytywnych lub
negatywnych spkzen zwrotnych. Dla przyktadu wzrost temperatury powgdmi Ziemi
wzmaga ewaporagj prowadac w ten sposob do wzrostu wilgotmo wzmacniajcego efekt
cieplarniany.

Bardziej realistyczny model systemu klimatycznegozgiednia, ze pochtongtego
przez uktad Ziemia-Atmosfera strumiepromieniowania stonecznego oraz struinie
promieniowania diugofalowego emitowany w przesiraesmicza zalezy od szeregu
parametréw umownie oznaczanych przez @,.... . Ka&dy z nich zalgy natomiast od
temperatury powierzchni Ziemi. Wowczas wymuszeadiacyjne ména zapisé postaci

an+| NG  ON 99, | Iar — .
0q, dT, 0dq, dT,

Zmiana temperatury podobnie jak pawywynosi
AT, =aAN
gdzie tym razem wspétczynnik wilawosci klimatu na zmiany radiacyjne wyta st wzorem
-1
q= oF _ZGN 0q
0T, 47dq, 0T,

Wroémy jednak do pierwotnego prostszego modelu, w kidmyamy tylko efekt

bezpdredni. Wedtug modeli radiacyjnych podwojenie dwake wegla spowoduje
wymuszanie radiacyjne na poziomie 4 WirZastanéwmy si jak dwe zmiany temperatury
moze spowodowato wymuszenie radiacyjne? Korzystamy w tym cetlefinicji
wspotczynnika wraliwosci klimatu na wymuszenia radiacyjne zaktagayge temperatura
powierzchni Ziemi nie wptywa na albedo planetarne

-1
a=| %]
oT,
Zatozenie to jest bardzo silne, gdiatwo sobie wyobrazj ze wzrost temperatury prowadzi

do wzrostu wilgotnéci oraz stopnia zachmurzenia, a w konsekwencjigikmnego albeda.

Podstawiajc wartag¢ strumienia diugofalowego na szczycie atmosfery gnam

T . . . ,
a= 4FS Podstawiajc do wzoru na bezgmednia zmiarg temperatury powietrza
L

otrzymujemy
AT, =aAN =12K .
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Szacowany wzrost temperatury jestkazy i wynosi: 2.4 K, gdypodniesienie i
temperatury powietrza powodujeqksze parowanie i wzrost zawaito pary wodnej w
atmosferze. Wpltyw Zgpary wodnej na efekt cieplarniany jestkazy, niz CO,, co prowadzi
do niedoszacowania zmian temperatury. W rzeczywasfyoblem ten jest bardziej
skomplikowany, gdi wzrost zawartéci pary wodnej prowadzi do wkszego zachmurzenia i
wzrostu albeda, a wiec do ochfadzania.

Analizujac problemy wymuszania radiacyjnego wygodnie jestomadzt parametr
sprzzenie zwrotnego (Feedback Parametr) jaknl. Wartcci tego parametru przedstawia
a

ponizsza tabela

A Wm?K™? model
3.8 Ziemia jako ciato doskonale czarne
3.3 Realistyczny model radiacyjny Ziemi
2 Z uwzgkdnieniem sprgzenia zwrotnego pary wodnej
1-1.5 Z uwzgtdnieniem wszystkich spgzen zwrotnych (chmury,
lodowce-albedo)

Chocia sama wart& wymuszenia radiacyjnego w przypadku dwutlenkgha jest prosta do
oszacowania przyayciu modelu transferu promieniowania, to wyznaceemspotczynnika
wrazliwosci klimatu na zmiany radiacyjne (parametr gpenia zwrotnego) jest trudne i
stanowi jedno z wkszych zadadla globalnych modeli klimatycznych (np. GCM- gibb
climate model).

Rys. 10.3 przedstawia temperatpowietrza okréona przez rownowagradiacyjno-
konwekcyjry dla obecnej koncentracji G@raz po jego podwojeniu. Najgkiszy wptyw CQ
ma na temperatgmw wyzszych warstwach atmosfery, gdzie gaz ten réwrigwgrzewanie
poprzez absorpgjpromieniowania stonecznego przez ozon. Spadekdshpy na szczycie
stratosfery zwizany z podojeniem dwutlenkuegia sega 10 K. Zmiany w troposferze s
znacznie mniejsze, jednak znacznie bardziej ist&@nica temperatur w obu przypadkach
maleje z wysokgcia i jest zaniedbywana na wysakotropopauzy, gdzie zmieniagsznak
temperatur (poriej mamy ocieplanie, a povgj ochtadzanie przy wzfoie koncentracji
COy).

Zdefiniowane powsej pogcie wymuszenia radiacyjnego odnosi do przypadku
chwilowego (instantaneous radiative forcing), writd temperatura atmosfery pozostaje
stata (w czasie wyznaczania strumieni radiacyjnyZaywamy jednakze w przypadku
wymuszenia w stratosferze, gdzie panuje rownowadeacyjna ukfad klimatyczny

odpowiada bardzo szybko na zaburzenie (skala cghsygodni do miegty) w poréwnaniu
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Rys. 10.3 Temperatury powietrza dla rownowagi ragjiao-konwekcyjnej, przy koncentracji
CO, odpowiednio 360 and 720 ppmv
z odpowiedzi systemu klimatycznego w dolnej troposferze gdkadesczasowa jest ¢du
dekad. Tak wjc uzasadnione stajegsimodyfikowanie pajcia wymuszenia radiacyjnego i
wprowadzenia tzw. stratosferycznego dopasowaniat@sipheric adjusted radiative forcing).
Wymuszenie radiacyjne w tym przypadku wyznacgaeprzez zdjcie wiazu niezmiennej w
czasie temperatury w stratosferze, ktéra tym ragdepasowuje gido nowego stanu
rownowagi. Po ustaleniu nowego profilu temperaturstratosferze wyznaczane jest
ponownie wymuszenie radiacyjne uwaihiajpc w ten sposob dopasowanie
stratosferycznego. Najaiisze ré@nice pomé¢dzy chwilowym i dopasowanym wymuszeniem
radiacyjnym obserwowana 8v zakresie podczerwieni, gady przypadku promieniowania
stonecznego temperatura powietrza ma niewielki wpig strumienie radiacyjne (jedynie
poprzez niewielk zmiarg wspotczynnikow absorpcji gazoéw zgiana z temperaturew
zaleznoscia poszerzenia linii widmowych). W podczerwieni z weistych wzgedow
wymuszenie radiacyjne zgaane ze strumieniami promieniowania zglsilnie od

temperatury powietrza. Ragjie wymuszenia radiacyjnego definiuje sbwniez w przypadku
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gdy w catej atmosferze (poza powierzehniemi) dokonuje sidopasowania temperatury do

nowego stanu rownowagi czyztgk to ma miejsce w modelach klimatu caty profil
temperatury jest modyfikowany w czasie.

Stratospheric- Zero-surface- Equilibrium
Instantaneous RF . .
adjusted RF temperature-change RF climate response
= net fluximbal Stratospheric tem- )
RF = net flux imbalance peratures adjust No flux imbalance
at tropopause Atmospheric
) temperatures adjust temperatures
temperature fixed temperature fixed in adjust everywhere
everywhere troposphere and at
surface
temperature
fixed at surface <>

ATs

Rys. 1043 Rine definicje wymuszania radiacyjnego (RF- Radidfbreing)

Rozpatrzmy prosty model radiacyjny uktadu atmasfgowierzchnia Ziemi.
Zaktadamyze warstwa atmosfery zawiegap gazy cieplarniane jednorodnie razoe nie

pochtania promieniowania stonecznego jedynig@pwo absorbuje promieniowanie
ziemskie.

T

| z

Rys. 10.5 Prosty model radiacyjny

Bilans promieniowania w warstwie gazow cieplarn@myynosi
F,=2F, +Fe™

gdzie R jest strumieniem promieniowania atmosfery (prontesmnie zwrotne), Zat

oznhacza grubi@ optyczry gazow cieplarnianych. Bilans promieniowania na igozchni
Ziemi ma post&

F,(1-A)+F,=F,

Korzystajpc ze wzorow na strumienie promieniowania ciata dosle czarnego
R =oT{, F, =0T,

a
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oraz rozwazujac uktad rowna otrzymujemy wzory na temperagyoowierzchni Ziemi oraz

atmosfery

Dla grubdci optycznej = 147 otrzymujemy temperatgmpowierzchni Ziemi réwa 288 K.
Z modelu transferu promieniowania wiadome,wktad grubéci optycznej dwutlenku egla

do catkowitej grubéci optycznej wynosi okoto 12.5%, czyli

T
€% -0125
T

a zatemt, =0.184

Wrazliwo ¢ temperatury powierzchni Ziemi na zmiany grétiamptycznej wyraa st

4

T [T
Wzoremb =T, S

ot 8 | T,
% =216K

ot
ATS = %AT
ot

Podwojenie koncentracji Gpowoduje zmiag grubdgci optycznej oAt = 0. 184

co prowadzi do wzrostu temperatulyi = 25 . Romimoze przedstawiony model jest

bardzo prymitywny to jednak szacowany wzrost terapgy jest bardzo zldony do
modelowanego przy pomocy zaawansowanych modeliklim

Wracajc do wymuszania radiacyjnego natgodkrsli¢, iz jego warté¢ zalery od
poziomu koncentracji gazow znajdaych se w atmosferze. Mowic inaczej kady z gazéw

ma inrg efektywnd@¢. Wynika ona struktury widm absorpcyjnychasteczek wysipujacych
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CH,

CFCs N,O
CO,

wymuszanie

koncentracja

Rys. 10.6 Zalmas¢ wymuszania radiacyjnego od koncentracji gazowmoaferze.

Tabela 1. Przybtione formuty opisujce wymuszenie radiacyjne podstawowych gazéw
cieplarnianych (Myhre et al., 1998)

Trace Simplied expression Constants o
gas Radiative forcing, AF, IPCC Best estimate
Wm—2 this work®
CO- AF=a In(C/Co) 6.3 5.35
CH,4 AF=a (VM-/M,)- 0.036 0.036
(f(MvNﬂ)'[{MOaNO)}
N.O AF=a (v/N-+/Np)- 0.14 0.12
(F(Mo,N)-f(Mo,No))
CFC-11* AF=a (X-Xo 0.22 0.25
CFC-12 AF=a (X-Xo 0.28 0.33

f(M,N)=0.47 In[142.01x10~%(MN)° "®4 5.31x10™"*M(MN)" *?]
C is COz in ppmv
M is CH4 in ppbv
N is N2O in ppbv
X is CFC in ppbv
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w atmosferze w stosunku dod§t promieniowania propagagego st w atmosferze. Gdy
bedziemy stale podnaskoncentragj pewnego gazéw to w pewnym momencieaeksk, ze
dalszy wzrost nie prowadzijuwlo absorpcji promieniowania gdgate promieniowania w
obszarze absorpcyjnych zostata pgaabsorbowane. Na rys. 10.5 przedstawiono
schematyczny wykres pokazay rézna efektywna¢ podstawowych gazow cieplarnianych.
Najwicksze wymuszenie radiacyjne otrzymujemy przy e fluoropochodnych (zateosé
w przyblizeniu liniowa), nieco mniejsze dla metanu oraz tleakotu z&najmniejsze dla
dwutlenku wegla. W ostatnim przypadku zaleos¢ od koncentracji C&est w przyblzeniu

logarytmiczna.
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11.Wptyw Stonca na klimat

Aktywnos¢ Stonca chgle budzi wiele kontrowersji w kont&sie zmian klimatycznych
obserwowanych na Ziemi. Nasza gwiazda, ktéra jedttpcznie jedynynzrodiem energii
docieragcym do Ziemie z kosmosu m® potencjalnie oddziatywana klimat o ile zmienia
si¢ energia docieraga do gornych granic atmosfery. Aktualnie moc8& oszacowana na
podstawie pomiarOw natenia promieniowania emitowanego przez gwigxadynosi okoto
3.82010°°W, co oznaczaze masa zostaje zamieniana na erengiempie okoto Z10° kg/s.
Zmiana proporcji wodoru do helu wdrze edaca skutkiem reakcji termggirowych
powodujeze moc Stéca caly czas wzrasta. Zmiany te w skali ludzkieyitigacji sa
niezauwaalne, bowiem od momentu swojego powstania okotadblat temu Stace
zwigkszyto moc o okoto 30 %, i proces tegdhie trwat przez kolejne okoto 5 mid lat do
ostatecznych etapow jego ewoluciji.

Energia generowana w reakcjach terdapwych wydostaje giz centralnych
obszarow Staca gtownie na drodze promienisto-konwekcyjnej (9&¥p w postaci energii
przenoszonej przez neutrina. W drugim przypadkusart energii z obszaréw Sla do
fotosfery jest niemal natychmiastowy podczas gdyzypadku przenoszenia promienisto-
konwekcyjnego okres ten jest stabo znany jednakoszany od kilkunastu tysty lat do
kilkudzieskciu milionéw. Pomimoze wzrost aktywngci reakcji termajdrowych jest
niezauwaalny w skali lat to jednak obserwowarngiisne wahania energii emitowanej przez

fotosfek stonecza. Mechanizm tych zmian jest jak na razie stabapoy jednak wynika on
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Rys. 11.1. Zmiany statej stonecznej w trakcie traestatnich cykli aktywsci Stoica.
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ze zmian pola magnetycznego oraz ruchu obrotowen®& W przypadku rotacji Shca
(obszary réwnikowe obracagie szybciej ni biegunowe) w okresie 27 dni wygpuja zmiany
statej stonecznej.

11.1 Zmiany aktywnosci stoneczne;j

Gtéwnym cyklem stonecznym jest cykl 11 letni (dakhdée 11.1). Nie jest on jednak
jedynym gdy mazna zauwayé zmian w cyklu 22, 87 czy 2300 letnirednia dzienna
wartcs¢ statej stonecznej w trzech ostatnich cyklach stangch zawierata siw przedziale
od 1363 do 1368 W/Mmnatomiastrednie roczne w zakresidl W/n¥.
W ostatnich latach dane na temat zmigenstatej stonecznej znanie 2 nowego przyrau
TIM/SORCE umieszczonego na orbicie w 2003 r. Jednailewyj&nionych dogd przyczyn
wskazuje na wartei o 3+ 4 W/nt mniejsze ju dotychczas uznawane za staonecza.

Badania aktywnsri Stonca maj das¢ diuga historie zwizana z obserwag]
towarzysacym im plamom stonecznym. Plama stoneczna jesteziadgm ciemniejszym
obszarem na fotosfery Sica, ktérego cechama sizsza temperatura w poréwnaniu z
temperatu otoczenia i silne pole magnetyczne. Mimo swejgésin(temperatura ok. 4000 -
5000 K) kontrast z otoczeniem o temperaturze oR0G0 powodujeze regiony te $
wyraznie widoczne jako ciemne miejsca. Takavliczba plam stonecznych jest paw@ana z
natzeniem stonecznego promieniowania. Pontieplamy & ciemne, naturalnym jest

przypuszczeniege wigcej plam stonecznych oznacza mniejsze promienicavaftca.
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Rys. 11.2 Zmiany liczby plam stonecznych w osta® latach

Jednalke otaczajce obszarysjasniejsze i catkowity efekt jest takie wigcej plam oznacza
jasniejsze Stace. Liczba plam stonecznych byta mierzona od rokd0] a oszacowana flla
okresu od roku 1500. W XIX wieku astronom Rudolf Mamlkryt metod: okreslenia
aktywnaci stonecznej. Zostata ona od jego nazwiska fdzimlfa R.

R=(1Qg + p)k

gdzieg to liczba grup plamp - ilos¢ plam, ak to wartag¢, ktéra umaliwia porownanie
wynikéw uzyskanych przez #aych obserwatorow (o #dym dgwiadczeniu), przy innych
warunkach atmosferycznych i innym sgoie obserwacyjnym.

Dtugookresowe zmiany statej stoneczngpswiele bardziej znagze niz zmiany wynikajce
z cyklu jedenastoletniego. W cyklach krétkookresolwgmiany statej stonecznej szedu
0.1 % podczas gdy wzrost statej stonecznej agt&aninimum Maundera okoto 1700 roku

(patrz rys.3) do dzisiaj nze wynosé nawet 0.6 % co jest rownowse 8 W/n.
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Rys. 11.3. Wykres zmian w funkcji czasu liczbyaN8kinspot Number) olstajqcej ilosé¢
plam stonecznych, oraz wedhej koncentracjt®Be i*C w prébkach zakmej w decydujcym
stopniu, cho pasrednio, od aktywnsti stonecznej; Gora kalego z wykresdw oznaczazes

aktywng¢ Stoica a co za tym idzie wksz; wartas¢ statej stoneczne.

Obecna aktywni stoneczna jest wyfkowa — podobnie aktywne byto Sice ostatnio
okoto 8 tys. lat temu, ale nawet woéwczas okresyarg&okiej aktywnéci byty krotsze ni

obecny. Zmiany statej stonecznej zZmane z aktywnéia Stonca zalea od dtugdci fali.

113



KRZYSZTOF MARKOWICZ

Najwicksze wahania obserwuje: s obszarze ultrafioletu gdzie #&energii zmienia gio
okoto 1.5% (dla zakresu diugm fali 200 - 300 nm) pomdzy maksymalaa minimalm
aktywndcia Stonca. W czasie minimum Maunderaségoromieniowania UV wzrosta nawet
0 3%. Jak wynika z ostatnich badgeopotencjat 30 hPa zmienia¢ ggodnie z faz zmian
aktywndasci Stonca w czasie ostatnich 4 cykléw stonecznych.

Badania zmian aktywrsoi Stonca maliwe jest dz¢ki produkcji radioaktywnego
wegla'“C. Jest on produkowany w gérnych warstwach atmypsgfierez bombardowanie
czastek azotd*N przez promieniowanie kosmiczne. Paradoksalniepasimaksymalnej
aktywndaici Stonca produkcja radioaktywnegoegla jest najnisza. Wynika to z faktuzi
podczas wysokie] aktywroi Stonca promieniowanie kosmiczne jest wyrzucane z uktadu
stonecznego przez pole magnetycznei&o Tak, wic pomiar wgla'*C zawartego w

drzewie pozwala na rekonstrukcje aktyweidStonca w ostatnich kilku tygcach lat.

11.2 Cykl Milankowicia

Zmiany aktywngci Stonca nie g jednak jedyn przyczyra zmian statej stonecznej. Na
wartas¢ nakzenia promieniowania stonecznego na zgiwnatmosfery majréwniez wptyw

parametry orbity Ziemi. Parametry te zmieaisig w ramach tzw. cyklu Milankowicia.

Orbita Ziemi nie jest okigiem, lecz elips o niewielkim mimd@rodzie wynoszcym
aktualnie 1.67 %, ze Sloem rezydujcym w jednym z jej ognisk. Waré mimasrodu
ziemskiej orbity nie jest wielk&zia stak i moze osagat wartcsci od 0.5 do 5.8 % (tdica

pomiedzy maksimum i minimum natenia promieniowania stonecznego wynosi wowczas
23 % a nie jak obecnie 3.3%), zmien@gk cyklicznie z naktadarymi sk dominupcymi

cyklami o okresach okoto 95136 i 413 tys. lat. Aktualnie ekscentryczaorbity Ziemi

zdaza do swojej minimalnej warfoi, ktéra osiagnie za okoto 27 tys. lat.

Rys. 11.4. Zjawisko precesji osi obrotu Ziemi.

Dwa inne parametry ruchu orbitalnego Ziemi, nieydiega juz 0 zmianach statej stonecznej
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jednak prowadgdo zr@nicowania promieniowania stonecznego docigr@go do gérnych
granic warstw atmosfery w zaleosci od szerokéci geograficznej. Tymi parametramy s
nachylenie osi obrotu Ziemi do ptaszczyzny jej tylpekliptyki) oraz zwazane z
nachyleniem osi zjawisko jej precesji. Nachylerse Ziemi, wynosace aktualnie 226’,
odpowiada za zmiarkata deklinacji stonecznej oraz zmiadtugaici dnia. Kat ten zmienia
si¢ cyklicznie z okresem okoto 41 tys. lat w zakrezie?1,T do 24,8. Stosunkowo
niewielkie zmiany spowodowane stabilizupcym dziataniem Ksizyca. Warté¢ kata
nachylenia osi Ziemidalzie s¢ zmniejszata ado okoto 10000 roku. Mniejsza wastokata
ozhacza mniejsze sezonowernite promieniowania stonecznego a tym samym zaties

réznic pomedzy porami roku.
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Rys. 11.5 Zmiany parametrow orbity Ziemi (cykleekiidowicia), odpowiadage
zmiany klimatu

Zjawisko preces;ji osi obrotu Ziemi powoduje zngderunku osi Ziemi w ten

sposbbze zatacza ona petny obrét wokét kierunku prostaggalido ptaszczyzny orbity.
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Skutkiem tego zmieniagdziea roku, w ktérym Ziemia przechodzi przez peryhelium
aphelium swojej orbity. W przypadku, gdy diemi w trakcie przdgia przez peryhelium
krzyzuje sk z osh orbity, ekscentryczrig orbity powoduje na jednej z p6tkul, pétnocnej lub
potudniowej, maksymalne zekszenie sezonowych zic w dziennych sumach
promieniowania, a na przeciwlegtej ich maksymalmaiejszenie.
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Rys. 11.6 Zmiany orbity ziemskiej.

Aktualnie najblzej Starca, czyli w peryhelium swojej orbity Ziemia znajdige 3-go
stycznia natomiast w aphelium, czyli w najkszej odlegtéci od Staica, Ziemia znajduje si
4-go lipca. Jesteny, wiec w takim potaeniu osi orbity Ziemi, w ktérym na potkuli pétnogne
sezonowe rénice promieniowaniagszmniejszane na skutek zmiany odlégidZiemi od
Stonca w trakcie jej drogi po orbicie. Ze wzdu na mata ekscentryczigoorbity Ziemi nie
ma to jednak wikszego wpltywu na wytana sezonowé& nastonecznienia, poniewadznica
natzenia promieniowania na granicy atmosfery pgimy aphelium i peryhelium wynosi
6.6 %. Okres precesji osi ziemskiej wynosi okotay6 lat, jednak ze wzgdlu nataenie s¢
na precesjruchu obrotowego wielkiej osi orbity Ziemi dook@éoca, kolejne przégie
przez peryhelium w tym samym momencie roku stonegamasipuje co okoto 21 tys. lat.
Czas przdgia przez punkty charakterystyczne orbity w kolejmjatach przesuwagsi
zgodnie z przebiegiem kalendarza i za okoto 5laggprzegcie przez peryhelium orbity

nastpi w dniu rownonocy wiosenne;j.
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Rys. 11.7 Wymuszanie radiacyjne@ane z aktywngiqg Stoica, NASA GISS SI12000
simulations.

Stonce mae oddziatywd na klimat Ziemi nie tylko za goednictwem zmian il&ci
catkowitej energii docieragej do gérnych granic atmosfery czy zmian rozktadu
przestrzennego (szerakogeograficzna) tej energii w cyklu rocznym. fide emituje
strumier czastek zwanych wiatrem stonecznym, ktory oddziatywngesystem klimatyczny.
Przez wiatr stoneczny rozumiemy strumzastek sktadajcych s¢ przede wszystkim z
protonow i elektronow o diej energii (rzdu 500 keV na astke). Intensywné¢ wiatru
stonecznego jest silnie payziana z aktywn&ria Stonca. W czasie wysokiej aktywsa
strumienie natadowanych gstek docierajc do atmosfery powodajonizacg materii.
Prowadzi to do zwkszenia s liczby jader kondensacji i modyfikacji wiasém optycznych

chmur. Wiadomym jeste chmury zbudowane z gliszej liczny jder kondensacji maj
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wyzsze albedo, diszy czagycia oraz daj mniejszy opad (efekt gredni aerozolu na
klimat). Inna hipoteza méwta o wptywie promieniowania kosmicznego moi,
promieniowanie to oddziatywuje na pagnie padu ptyracego stale pomdzy jonosfes a
powierzchna Ziemi. Pad ten mae wptywa na mikrofizyke chmur poprzez zmiarw
elektryzowaniu si aerozolu, czy kropelek wody.

Pomimo,ze opublikowane prace na ten temat potwiergdzeajiany zachmurzenia na
poziomie 1.5 -2% to jednak niski poziom korelgmimicdzy stopniem zachmurzenia a
wiatrem stonecznym spraayize wsrodowisku naukowym pogdl ten temat nie jest

jednoznaczny i agle budzi wiele kontrowersji.

11.3 Wymuszanie radiacyjne zwjzane ze zmiag aktywnosci stonecznej
Oszacujmy wptyw zmiany statej stonecznej zxeinej z aktywnsria Stonca na

temperatug powierzchni ziemi. Zmiany statej stonecznej zxeine z cyklem 11 letninas

niewielkie i wynosz okoto 0.1%. Wymuszanie radiacyjne wywotane zmiarstatej

stonecznej wynosiAN = (1- A)AF;. Korzystajc ze wzoru wyprowadzonego na ostatnim

wyktadzie otrzymujemy

_ T AR
4 F

Zatem zmiany temperatury powierzchni Ziemi zzeine ze spadkiem statej stonecznej 0 0.1%

AT, =-0.072.

sa mniejsze nt 0.1C. Zmiany statej stonecznej zawane np. z minimum Maundera s
szacowane na poziomie 0.6%. Prowadzi to zmian teatyry powierzchni ziemi o okoto
0.45C. Dlatego te obnizenie s¢ temperatury na Ziemi w XVIII i XIX ména ttumaczy
spadkiem state] stonecznej. Przedstawione geyyyroste obliczenia sugeayyge zmiany
klimatu w XX wieku nie mog by¢ wyttumaczone jedynie na podstawie walaktywna¢

Stonca. Niemniej jednak magone istotnie oddziatywiana klimat w skali kilkuset Iat.
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Rys. 11.8 Modele zmian klimatu oparte na fluktuattjaielkaci astronomicznych.
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12. Wptyw aerozoli oraz chmur na klimat

12.1 Rola aerozoli

Aerozole oddziatywaj na klimat w dwojaki sposéb: pierwszy zwany bezpdnim,
Zwigzanym ze zmianami bilansu promieniowania stoneaznegikapcymi z obecnéci
warstwy aerozolu oraz drugi, f,edni zwhzany z oddziatywaniem aerozolu na wtasno
mikrofizyczne chmur. Aerozole wptywajstotnie na transfer promieniowania stonecznego w
dolnej atmosferze poprzez proces rozpraszanigst€zzki zanieczyszcaenogy rowniez
absorbowa promieniowanie stoneczne, jednakéélozsto efekt ten jest zaniedbywalnie
maty. Oddziatywanie aerozolu z promieniowaniem 2aled rozmiaru aerozolu, jego sktadu
chemicznego oraz dtuga fali. Porownywalny rozmiar esteczek zanieczyszazpowietrza
i dtugosci fali promieniowania stonecznego sprawia,rozpraszanie na aerozolu jest typu
Mie. Oznacza taze wspotczynnik ekstynkcji promieniowania nie jesimatoniczi funkcja
diugcdici fali, za funkcja fazowa rozpraszania jest asymetryczna&cydowana vwksza
cze$¢ fotonodw rozpraszana jest do przodu. W przypadiyby aerozol nie absorbowat
promieniowaniastonecznego powodowatby olkianie s¢ temperatury powietrza. W
rzeczywistgci aerozol maee absorbow@promieniowanie stoneczne, co w pewnych
warunkach mge powodowa ogrzewanie giwarstwy powietrza.

Rozpatrzymy prosty radiacyjny model warstwy aerazol

Zmiarg nakzenie promieniowania bezgedniego po przégiu przez atmosfer
wyraza prawo Beer’a:
F=Fe™
gdzie 1 - jest grubécia optyczna aerozolu.
Przezp oznaczmy cZ¢ promieniowania rozproszam kierunku przestrzeni kosmicznej

wowczas (Rys. 12.1) eg promieniowania przechodza przez warstevaerozolu wynosi
t=e" +wl-p)A-eT)

cze$¢ promieniowania odbita w przestfzkosmiczma za r = w3(1l-e™*). Promieniowanie
uciekapce z atmosfery ziemskiej w przestfize@osmiczra mazna wyznacz§ Sumuic
nastpujacy szeregk. =F, (r +t’R, +t’R2r +t’Rr* + ..)

F=F(r+t?R,A+Rr+R2r* +..))

2
F=F|r+ 'R, :
1-Ryr

Zmiana albeda uktadu Ziemia-Atmosfera spowodowatmeniem warstwy aerozolu wynosi
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F, p(l- exp(~1))

(1-@l1-exp(-1))

exp(—T) o(1-p X1 - exp(-7))
R

B

Rys. 12.1 Prosty model radiacyjny aerozolu

dla t <<1 (przecetna wartd¢ grubaci optycznej aerozolu wynosi: 0.1-0.2)
tCl-t+w@-P)1

rCtop.

Stad zmiana albeda planetarnego wynosi
AR, =10 {(1— R.)* - 2R, (1—1ﬂ :
B \w

Obliczmy wartd¢ krytyczm albeda pojedynczego rozpraszania, przy ktorepammy zmiany

albeda planetarnego

2R,
W, =
2R, +B@A-R,)’

Dla w>w, mamyAR, > 0, co prowadzi w§c do ochtadzaniagiZiemi. W przeciwnym

wypadku pojawienie giwarstwy aerozoludalzie powodowato ocieplanie powietrza. Dla
matych grubéci optycznychw. zalery od albeda powierzchni Ziemi oraz albeda
pojedynczego rozpraszania. Typowa wartalbeda na rozpraszanie na pojedynczggtce
wynosi okoto 0.9-0.95. Znacznie bardziej zmiennyamgmetrem jest albedo powierzchni
Ziemi. Nad obszarem o dym albedzie (npsnieg) aerozol nie zataie od tego jak silnie
absorbuje &dzie zawsze prowadzit do ocieplania klimatu. W @mugkrajnym przypadku nad
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powierzchnia wody przy matychatach zenitalnych Staa warstwa aerozolu prowadzi
bedzie do ochtadzania. Rys. 12.2 przedstayzapiany albeda planetarnego wywotanego
istnieniem warstwy aerozolu dlagdich castek oraz dla mategaerozolu Rys. 12.3 przy
albedzie powierzchni Ziemi 0.3. Widoczne jest,duwy aerozol prowadzi do zmniejszania si

albeda a wiec ocieplania,&anaty wywotuje ochtadzanie.

Wartosc krytyczna albeda na rozpraszanie na pojedynczej czastce
1 T T T L P — —

0 0. 0.2 0.3 04 0.5 0.6 07 0.8 0.8 1
Albedo powierzchni Ziemi

Rys. 12.2 Zalmnaosci krytycznej warteci albeda pojedynczego rozpraszania od albeda
powierzchni Ziemi oraz wspotczynnika rozpraszarsteeznego.
Obliczmy, jakie bezpwednie zmiany temperatury powierzchni Ziemi wywptaiana
planetarnego albeda. Wymuszanie radiacyjne w tyaypgadku wynosi

AN = -AR_F,
Wspoétczynnik wraliwosci klimatu na zmiany radiacyjne podobnie, jak wymadku efektu

1

. . : T . ,

cieplarnianego wynosit = (ﬁj = 4FS . Zmiana temperatury powietrza w tym przypadku
S L

wynosi ATg = aAN = - 4FS AR F;. Po uwzgtdnieniu bilansu promieniowania na szczycie
L
atmosferyF;(1-R,) =F mamyAT, = —TT:lAL
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Zmiany albeda Ziemi przy wspol.rozpraszania do tylu rownego 0.2

D. 01 T T T T T T
=09

e

Zmiana albeda Ziemi
I I
o o
2 L}
m —

|
=
2
5]

-0.04

0 005 DA 015 02 025 03 035 04 045 D5
Grubosc optyczna aerozolu

-0.05

Rys. 12.3 Zmiana planetarnego albeda ukladu Ziehmesfera w zalmasci od albeda
pojedynczego rozpraszania i grébooptycznej przy wspotczynniku rozpraszania weega
rownego 0.2.

Zmiany albeda Ziemi przy wspol.rozpraszania do tylu rownego 0.4
D. 05 T T T T T T

D.04 =09

0.03

0.02f

0.0

Zmiana albeda Jiemi

=001

_D 02 1 1 1 1 1
0 0.0s 01 015 0.2 025 03 035 04 D45 05

Grubosc optyczna aerczolu
Rys. 12.4 Zmiana planetarnego albeda uktadu Zightmesfera w zal@asci od

grubasci optycznej aerozolu oraz albeda pojedynczegoreszania przy wspotczynniku
rozpraszania wstecznego rownego 0.4.
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Przy zwgkszeniu albeda o 1%, otrzymujemyf =-1 K
Z powyzszych wykresow wynikaze zmiany albeda magy¢ wicksze nk 1% zatem

chtodzenie aerozolowe m@ byt znacznie wiksze. Zaley to oczywicie od lokalnych
wiasciwosci optycznych aerozolu. Jednak wymuszanie zmianddiu przez aerozol jak wida
jest tego samegog¢du, co wywotane stale rogtym efektem cieplarnianym.
Przedstawiony powyej model warstwy aerozolu jest bardzo prostym wagié r@&nice
pomiedzy nim a rzeczywistym modelem aerozolu wynikapas¢pujacych powodow:
1. Wiasndgci optyczne aerozoli zate silnie od dtugéci fal
2. Pionowy rozktad aerozoli jest niejednorodny (rapgjawia si¢ w atmosferze 2 lub
wigcej warstw aerozoli o emych wtasnéciach optycznych.

3. Uzyty model transferu promieniowania jest bardzo apcaony

12.2 Rola chmur w procesach klimatycznych

Chmury pokrywaj okoto 50% powierzchni Ziemi, dlategoztes one bardzo wane z
klimatycznego punktu widzenia. Wptyw chmur na planee albedo jest intuicyjnie prosty,
gdyz wzrost zachmurzenia prowadzi do wzrostu albedagbanego. Jak jwczeniej
wspomnianosrednie albedo powierzchni ziemi wynosi 0.12 jedpakuwzgédnieniu chmur

zwieksza s¢ do okoto 0.31.

o WATER CLOUDS b ICE CLOUDS
19 p= T i | T T
. [
o8 - Y, ‘I
I
> L
= os - =5
= 1 -
& H Hunt (1973)
" | { {11.0p) i
4 |- - L ~
5 G —— Theory i
:} Inferred from Observed ‘ |
0z o/ Stratocumulus Profiles ! — Theory for Waler Clouds _|
| To Observatigns for Cirrus I
o Il L L ] , ] I ¥ I S TN p 0 L. 1 ! | |
8] (] 20 30 40 O 1] 20 30
WATER (Liquid) CONTENTiqm_a] WATER (lce) CONTENT {gm %)

Rys 12.5 Zdoln&¢ emisyjna chmur wodnych oraz lodowych

Wptyw chmur na klimat uktadu Ziemia-Atmosfera nési juz taki oczywisty. Z jednej strony
chmury zwekszap planetarne albedo, ga drugiej zmniejszajucieczk promieniowania
diugofalowego w przestraekosmiczn zapobiegaic w ten sposob utracie energii. W celu

zbadania wptywu chmur na klimat musimy pozieh wiasngci optyczne oraz radiacyjne.
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Wykres 12.5 przedstawia zafes¢ zdolngci emisyjnej chmur wodnych oraz lodowych w
zaleznaici od wodndci. Wynika z niegoze chmury zawierage ponad 20 gcfwody
zachowuy si¢ praktycznie jak ciata doskonale czarne. Wirta nie jest dia i dla typowych

chmur niskich jest osgana dla chmur o gruba kilkudzieskciu metrow.

eal? T al t(l-e)

—

| mittod — e T ABeonhed — ¢ o
/ gmifted = LG Absorbed = £G4, LY NS

|
I

eyl

ol
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Rys. 12.6 Porosty radiacyjny model izotermicznepaty

Rozpatrzmy prosty model izotermicznej chmury (Ry&6), ktorej zdoln& emisyjna nie

zalezy od diugdci fali i wynosie. Woéwczas ,,ogrzewanie” chmury wynosi

4
H=¢eoT/ -2e0T* = soT;‘!l— Z[TLJ } :

Jest ono ujemne, gdghmura wychtadza sradiacyjnie. Ochtadzanie to jest tym silniejsze
im wyzsza jest temperatura chmury a zatem irpelplziemi znajduje sichmura. Rozwanmy
bilans promieniowania dtugofalowego na dolnej agamej powierzchni chmury.
Ograniczenie sitylko do promieniowania diugofalowego odpowiad&uggji nocnej.

Strumier netto na dolnej granicy chmury wynosi

N
gdzie T, Jest temperatarpodstawy chmury. Przy czym zaidismy, ze chmura jest na tyle

base = FT - Fi S O(TS4 _leas

gruba,ze mana j traktowa jak ciatlo doskonale czarne. Paygyy wzor z& jest tylko
oszacowaniem goérnym ggynie cate promieniowanie emitowane przez powieanzchiemi
osihga podstaw chmury. Rozpatrzymy chmeio grubgci 700 m o podstawie znajdcgj sk
na poziomie 300 m. Niech temperatura powierzchatnziwynosi 288 K zado postawy

chmury panuje suchoadiabatyczny gradient temperafiatem temperatura na wyséko
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podstawy chmury wynosi 285 K. W tym przypadku stiefmmetto na wysokici podstawy

chmury wynosiN .. < 16Vm2. Strumie netto na szycie chmury mea zapisaw postaci

N, = O(T:;p —€T.). Poniewa w chmurze gradient temperatury z wysgiia jest

top
gradientem wilgotnoadiabatycznym (6 K/km), dlatégmperatura na szczycie chmury
wynosi okoto 281 K. Ponadto,sjeprzyjmiemy, ze zdolng emisyjna atmosfery po vigj
chmury wynosi 0.8 (w rzeczywistej atmosferze zmaesij od 0.7 w Arktyce do 0.95 w
rejonach tropikalnych) to strunfisetto na szczycie chmury wynosi 211 RiriZauwamy,

ze z definicji strumieni netto wynikae podstawa chmury jest stabo grzana (16 ¥\/ma
wierzchotek chmury silnie chtodzony (211 WnZatem, chmura jest silnie chtodzona jako
catai¢ (196 Wmi). Przedstawiony prosty model radiacyjny chmurygmle bardzo wang

jej wikasna¢ dotyczca radiacyjnego chiodzenia. Szczegdlnie tyczytsiwierzchotka chmury
gdzie wystpuje bardzo silne wypromieniowanie energii w postacinpieniowania
dtugofalowego. W rzeczywistej atmosferze obszarhhgdzenia jest bardzo cienki i
charakteryzuje sisilng dywergengj strumienia promieniowania. Silne ochtadzanie
destabilizuje chmurzwickszapc gradient temperatury w jej wimzu, wiec ma kluczowe
znaczenie dla rozwoju, czy utrzymywania shmury. Efekt ten zaznaczag sizczegolnie w
chmurach stratocumulus, ktorych czgsia maze by znaczny. Obliczmy, jakie jest tempo
ochfadzania radiacyjnego chmury

Npase= N
AT Reee™ R - _141/dlzien
dt.,  C,pAZ

gdzie G=1004 J kK™ jest cieptem wigciwym powietrza. W przypadku chmur

stratocumulus, ktéreaslos¢ stabilne ubytek energii musi bgrownowaony przez strumie
promieniowania odczuwalnego oraz utajonego niesazhgowierzchni ziemi. Na szycie
chmury gdzie ubytek ten jest napkszy istotra role odgrywa turbulencja, ktora prowadzi do
mieszania chmury z cieptym i suchym powietrzem zgpchmury.

Zastanowmy si jednak, jaki wptyw maj wysokie chmury typu cirrus.a®ne ze
wzgledu na mate grubdoi optyczne w zasadzie przeczyste dla promieniowania
krotkofalowego. Jednak w przypadku promieniowanisydfalowego absorbgijone znaczm
jego czs¢. Ze wzgkdu na faktze temperatura powietrza na wysegiccirrusow jest niska i
czesto spada po #g¢j -40° C zwrotne promieniowanie diugofalowe emitowaneeprie
chmury w kierunku przestrzeni kosmicznej jest znéemniejsza ri promieniowanie
powierzchni ziemi chmur te ociepdajiktad Ziemia-Atmosfera. Jednoénée zauwamy, ze

emitowana przez te chmury energia w kierunku paeteni ziemi jest znacznie mniejsze ni
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w przypadku chmusrednich lub niskich. Wynika &tl, ze chmury wysokie majznacznie
wigkszy wptyw na promieniowania dtugofalowe na szceyatimosfery w poréwnaniu z
powierzchna ziemi. W przypadku chmur niskich mamy przecivaytuacg ze wzgédu na ich
poréwnywalmn, temperatug z temperatuy powierzchni ziemi. Tym samym ich wptyw na
promieniowanie dtugofalowe na szczycie atmosfesy z@ikomy. Z drugiej strony chmury te
emituja w kierunku ziemi silny strumiepromieniowania zwrotnego. Mimo tego, ze wziyl
na wysokie albedo chmury te chtaddimat w skali globalnej. 34 wezmiemy pod uwag

ze niskie chmury typu stratocumulus i stratus polagvekoto 29% powierzchni ziemi
(gtdbwnie oceanow) to okazujezgpetnia one istotn funkcje w bilansie energetycznym Ziemi
i stad wynika obecne die zainteresowanie naukowcéw mikrofizaydraz optylg tych chmur.

OBSERVED (ERBE) CLOUDY SKY OLR [W m7], 1985-1989

150 167 185 203 221 238 256 274 292

OBSERVED (ERBE) CLEAR SKY OLR [W m?], 19851989

161 179 196 214 232 250 267 285 303

Rys. 12.7 Dlugofalowe promieniowanie opuszgzaptmosfer przy obecnéci
chmur (gorny wykres) oraz dla czystego nieba (dolykres).
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Fe Fo

F
L 3

Rys. 12.8 Wymuszanie radiacyjne chmur

J&li przez F oznaczymy strumfigogromieniowania zdefiniowany jako sgmromieniowania
bezchmurnego nieba oraz obszaru pokrytego chmurami

F=F@-C)+F.C

to wymuszenie radiacyjne chmur ama zapis@w postaci

Croeing = F~F. =C(F, - F.)

gdzie C jest agcia obszaru pokrytego przez chmurysiEumieniem promieniowania
czystego nieba, Zd, strumieniem promieniowania pochadgm od chmury.

Wroémy do wptywu aerozolu na klimat a konkretnie jegsérpdniego wptywu. Wplyw
pasredni aerozolu (indirect effect) na bilans promeemania stonecznego jest mato znany,
aczkolwiek szacuje size prowadzi on do ujemnego wymuszania radiacyjnéganak jego
wartasé, co do amplitudy jest mocno niepewna. Wymi@ st dwa pdérednie wptywy aerozoli
na klimat, poprzez ich oddziatywanie na chmurynkszy, zwany take efektem Twomey'a
zwiazany jest z oddziatywaniem aerozadidhcymi jadrami kondensacji na widmo kropel
chmurowych. Widmo kropel Zadecyduje o wiasrigiach radiacyjnych chmury takich jak
albedo przez co wpltywa na bilans promieniowaniaetanego i ziemskiego. Tak agi
wzrost koncentracji aerozolu (przy niezmiennej wadnchmury) powoduj wzrost liczby
kropel w chmurach. W czystym powietrzu krople chawe $ wicksze przy tej samej
wodnaci jest ich mniej. Albedo takich chmur jest zatemigjsze w poréwnaniu z albedem
chmury powstatej w powietrzu zanieczyszczonym. &eloktorego maksimum koncentracji
wystepuje w warstwie granicznej najsilniej modyfikujeashdci optyczne chmur niskich
(Sc, St, Ns, Cu), ktére jak wcaeej wspomniano chtodzklimat. Nietrudno wéc stwierdz,
ze skoro tak jest to wzrost koncentracji aerozoligkszapc albedo chmury prowadzi do
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ujemnego wymuszania radiacyjnego. Drugigany jest z ,czasertycia chmury”.
Obecndci matych castek aerozolu w chmurze powoduje, nie powstaj w niej due krople
chmurowe zdolne do wypadgia z chmury. Ponadto wyidia sk jeszcze tak zwany pot-
bezpdredni efekt (semi-direct effect), ktory zygany jest z wptywem silnie absorhaych

aerozoli (gtéwnie sadzy). Absorpcja promieniowast@ecznego przez tegstki prowadzi
do parowania chmury.

OBSERVYED (EREE) 8W CLOUD FORCING [W m”], L9585 1959

o7 B3 - -B5 41 27 -13 Q 14

OBSERYED (EREE) LW CLOUD FORCING [W m~], 1955 1989

2 | 11 15 25 32 a 46 53

Rys. 12.9 Wymuszanie radiacyjne chmur dla promveaaida krotkofalowego (gorny
rysunek) oraz promieniowania dtugofalowego (dolysunek)

Przykfad | efektu posredniego

Rozpatrzmy prosty model chmur pokamy efekt Twomey'ego. Rozwany w tym
celu dwie monodyspersyjne chmury o grédopionowejh =300metréw, przy czym
pierwsza sktada siz kropelek wody o promieniyu=10 pm i koncentracji N=1000 1/cm za
druga z kropel o promienip¥20 um. Zaktadajc, ze wodnd¢ obu chmur jest identyczna

maozemy wyznacz§ koncentracje kropel w drugiej chmurze ze wzoru

4 4
Emlle =§TII’23N2
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Po podstawieniu otrzymujemy wastoN,=125 1/cnf.

a3 1

Rys. 12.10. Chmury o #dej zawartéci jader kondensacji

W celu wyznaczenia albeda chmur korzystamy z przgbia dwu-strumieniowanego w
ktorym albedo przy zai®niu braku absorpcji promieniowania dane jest dizghym

wzorem

T
A=——
2+1

gdzie zmodyfikowana gruBé optyczna chmury zdefiniowana jest przy pomocy
rownaniat = (1-g )t.
Zaktadajic, ze chmury rozpraszaj rezimie geometrycznym (efektywny przekrdj czynny na
rozpraszanie wynosi 2) wyznaczamy grédboptyczrn, ze wzoru
T=21Nr?h.
Stosujc teore rozpraszania MIE mmma wyznaczy parametry asymetrii dla obu chmur i
wynosz one odpowiedniog, =0,86 i g, =0,87. Po podstawieniu do wzoru na grébo
optyczry oraz albedo otrzymujemy:
T, =188.5 1,=94.20razA, =0.93i A, =0.86.
Wyniki uzyskane w powiszym przykiadzie jednoznacznie pokazuje wzrost rozmiaru
kropel chmurowych zvigzany z mniejsz liczba jader kondensacji prowadzi do spadku albeda
chmur. Wykorzystujc powyzsze wzoru tawo pokazaze grubd¢ optyczna chmury wynosi

3 wh

2 pr
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gdzie w jest wodnixia a p gestdécia wody. Tym samym widzimyze dwukrotny wzrost
promienia kropel powoduje dwukratmedukcg grubagci optycznej chmury.

Wykres 12.11 przedstawia ¢dizy innymi globalne wymuszenie radiacyjne zzeine
z efektem bezpwmednim i pdrednim aerozolu. Wymuszenie radiacyjne w pierwszym
przypadku wynosi okoto -0.5 Wzas w drugim okoto -0.7 Wii. Wyniki te podane jako
wartasci srednie dla catego globu obarczore zhaczm niepewndcia ktora szczegolnie w

przypadku efektu poedniego jest bardzo da. Do analizy tego wykresu wrocimy jeszcze w

nastpnych wyktadach.
Rapiative Forcing CoMPONENTS
RF Terms RF values (W m™) |Spatial scale] LOSU
¥ T T u T T T
¢ ; I
‘ : I 1.66[1.4910 1.83] | Global | High
Long=lived | T :
greennouse gases I | | 0,48 [0.43 to 0.53]
L : ! Halocarbons 0.16 [0.14 ta 0.18] Global High
| 1
| ' |
| | =0.05 [-0.15 to 0.05 i
Ozone Stratospheric Tropospheric | i N | GOHTIH!:]I’!TEH Med
L | . | 0,35 [0,25 to 0,65] | toglobal
= | |
@1 Siratospheric water I : .
o | 4 . L
= vapour from GH, : | | 0.07 [0.02 to 0.12] Global ow
] | I |
= I | -0.2 [-0.4 to 0.0] Local to Med
= Surface albedo 4 Black carbon i g : g
< : on ShOW : 0.1 [0.0t0 0.2] continental ow
I [ I .
[ Direct effect I [ I 0.5 [-0.9 10 -0.1] | Continental | Med
| | | to global - Low
Tatal ; i ;
Aerosol | Cloud albedo | | | Continental
= =0.31 =
\ effect | | i =0.7 [-1.8 to -0.3] % global Low 5
I [ I
I I I [
Linear contrails | | I 0.01 [0.003 1o 0.03] | Centinental | Low (S
I | I
B | I T
‘F:; Solar irradiance I [ : 0.12 [0.06 to 0.30] Global Low |3
I [ E:
= * i
I
Total ng!t : 0 1.6 [0.6 10 2,4]
anthropogenic : |
i 1 " L l L 1
-2 -1 0 1 2

Radiative Forcing (W m-2)

Figure SPM.2. Global average radiative forcing (RF) estimates and ranges in 2005 for anthropogenic carbon dioxide (CO, ), methane
(CH,), nitrous oxide (N;O) and other impaortant agents and mechanisms, together with the typical geographical extent (spatial scale) of
the forcing and the assessed level of scientific understanding (LOSU). The net anthropogenic radiative forcing and its range are also
shown. These require summing asymmetric uncertainty estimates from the component terms, and cannot be obtained by simple addition.
Additional forcing factors not included here are considered to have a very low LOSU. Volcanic aerosols contnbute an additional natural
forcing but are not included in this figure due to their episodic nature. The range for linear contrails does not include other possible effects
of aviation on cloudiness. {2.9, Figure 2.20}

Rys. 12.11 Wymuszanie radiacyjne na podstawie tapBCC, 2007
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13. Wiasnosci optyczne aerozoli atmosferycznych

13.1 Model radiacyjny warstwy aerozolu

Rozwamy prosty model atmosfery, w ktérym atmosfera e przeroczysta ani dla
promieniowania dtugofalowego jak i krotkofalowedtiech zdolné¢ absorpcyjna atmosfery
wynosi @, dla promieniowania krotkofalowego, orag dla promieniowania termicznego.
Ponadto albedo planetarne wynosi A, zdétnemisyjna powierzchni ziengi temperatura
atmosfery T, za powierzchni ziemi T Bilans promieniowania na szczycie atmosfery oaz
powierzchni ziemi mgzna zapis&w nastpujacej postaci

Niopn =R -F-FK-F =0

N, =F +F-F,-F =0
gdzie wartdci strumieni F zdefiniowaneasia rysunku 12.1.

Fi Fs Fs F,
3w ATMOSFERA Aw T,

F2 F4 F6 |:8
Powierzchnia Ziemi € T

Rys. 13.1 Radiacyjny model atmosfery

Strumienie te mana policzy ze wzoréw

F =S,
F,-F=(01-a,)1-A)S,
F, = AS,

R =a,0T/,

F,=F =a,o0T,,
F=@1-a,)R =¢l-a,)0T,,
F, =€oT.
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gdzie w przypadku promieniowania dtugofalowego wykstano prawo Kirchhoffa
mowiace, ze zdoln& emisyjna i absorpcyjna sobie rowne. Postawienie tych wardiodo
réwnaa bilansu prowadzi do rowna

-S+SA+a,0T) +(1-a,)0T. =0,

-(1-A)1-a,)S+0T! -a,0T =0.

Po rozwazaniu powyszego uktadu rowmadostajemy wzory na temperatygowierzchni

ziemi oraz atmosfery

T, =§/§[1—A](2_35Wj
o 2-a,,
T =4 § (1_A)[alw ta,, (1_alw )]
: o (z_alw )alw '

Korzystapc z definicji temperatury efektywnej

Te=4w
U (0}

wzory na temperatury niemy zapisaw postaci

T =T 273 |
2-a,,

Ta - Te‘{/ [alw + asw (1_ a'Iw )] .

(2 - a'Iw )alw
Zauwamy, ze temperatura powierzchni ziemi jestasya od atmosfery tylko wtedy, gdy

a,, >a,,. Tylko w tym przypadku w atmosferze istnieje trefava. W obecnej atmosferze
warunek ten jest oczywagie spetniony. Dla przyktadu mina podéd, ze gdyby spgzyé¢ cah
par wodm do jednej warstwy, to miataby ona zdalaé@borcyjm dla promieniowania
krotkofalowego rowa 0.25, za zdolng¢ emisyjr dla promieniowania dtugofalowego 0.9.
Podstawiajc te wartdci otrzymujemy temperatgmpowierzchni ziemi rowan286 K, za
atmosfery 250.7 K.

Rozpatrzymy drugi przypadek tzw. zimy nuklearnejliBy spalic wszystkie lasy na ziemi
oraz budynki powstagy smog miataby w przybieniu zdolng¢ absorpcyja rowm jedndaci,
zas zdolna¢ emisyjra w podczerwieni okoto 0.9. W tym przypadku temperatpowierzchni
ziemi wyniostaby 249 K, zZaatmosfery 255 K. Tak wc atmosfera bytaby stabilna i dosztoby
do zaniku troposfery.
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13.2 Wiasnadsci fizyczne aerozoli

Obecnie przejdziemy do opisu optycznych i fizycanydasndci aerozoli. W tym
celu wymagane jest poznanie podstawowych wiagrahemicznych aerozoli. Istnieje wiele
kryteriow stzacych do klasyfikacji aerozolu. Jednym z nich jestiziat ze wzgidu na
Sposob powstawania (naturalny oraz antropogeniciypierwszej kategorii zaliczamy
krysztaty soli morskiej, drobiny piasku, zyki siarki powstate zaréwno w wyniku
wybuchdéw wulkanéw, jak rownigprodukowane przez oceany. W ostatnim przypadku w
procesach fotosyntezy (chlorofil) powstaje tzn. Did8netylo siarczek), ktory przedosiej
si¢ do atmosfery mie przerodzi sie w aerozol podczas procesow utleniania. Ponadto,
aerozole naturalne zawieggwiazki powstate w wyniku spalania biomasy, oraz drobne
fragmenty rélin. W skitad aerozolu antropogenicznego wchosiarczany, azotany, xdego
rodzaju pyty, oraz sadze powsieg w wyniku spalania przemystowego. Aerozolezna
podziel¢ réwniez ze wzgédu na sklad chemiczny, na organiczne oraz nieocgagj czy na

higroskopijne lub niehigroskopijne.
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Rys. 13.2 Olgtosciowy rozktad wielkéci czstek
W rozktadzie wielkéci czastek aerozoli rozriamy trzy charakterystyczne mody.

Pierwszy z nich obejmuje najmniejszeystki (czstki Aitkena) o rozmiarach mniejszych od

0.01pum. Castki te powstaj wyniku nukleacji homo- lub heterogenicznej z pyoesej pary
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gazéw chemiczny. Ggtki te ze wzgldu na bardzo mate rozmiary nie maj zasadzie
znaczenia na z punktu widzenia oddziatywania z pgamawaniem stonecznym i ziemskim.
Kolejna wazna grupe stanows aerozole w obszarze akumulacyjnym o rozmiarac.0tido
1 um. Aerozole te powstajw wyniku tzn. konwersji gazu do gtek (gas to particle
conversion) a nagbnie rosm zaréwno poprzez kondensacje pary, jak i koageldgdczas
takich proceséw powstanp. krople kwasu siarkowego w atmosferze. Pontexwamiary
geometryczne tego typu aerozofizblizone do dtugéci promieniowania widzialnego,agt
aerozole te odgrywajdecydugca role w procesach radiacyjnych atmosferze.
Z drugiej strony castki te g na tyle mate ze efektywne ich usuwanie z atmossdiywa st
poprzez wymywanie kropel deszczowych. Ostagmupe stanowi aerozol diy lub
gigantyczny. Charakteryzujesdym, iz wymiary geometryczne ggtek wynosz kilka
mikrometréw i powstaj w wyniku proceséw mechanicznych (Rys. 13.2). Tadcykategoria
ta zawiera aerozole naturalne w przeciwiavie do modu akumulacyjnego gdzie domanuj
czastki antropogeniczne.

Widmo wielkaci czastek aerozolu n(r) najegciej opisuje si przy pomocy log-

normalnego rozktadu wiellkoi w postaci

2 N. 1(Inr=Inr ., ’
nry=) ———exg-——=| ————
") ;rx/ﬁlnoi ;{ 2( Ino,

gdzie N jest liczly czastek w i-tym modzieg; jest geometrycznym odchyleniem
standardowym i-tego modu, Z&,.q,i promieniem modalnym i-tego modu. Ze wahl na
fakt, ze castki w obszarze nukleacyjnym bardzo mate i nie wptywaijistotnie na optyczne
wlasndaci aerozolu, rozklad wiellkgi jest sum tylko dwoch rozktaddw log-normalnych.
Promiex efektywny, ktory zdefiniowany jest jako

J'r3n(r)dr
zwiazany jest z parametrami rozktadu log-normalnegoreiro

r« =r..,€xp25In° o). tatwo pokazé ze maksimum rozktadu ggtek przypada dla

promienia wynoszego

r -2/3
— eff
r.max - r.mod( j '
r.mod

Liczba castek w poszczegoélnych modach rozktadu zmierigssbtnie i z reguty maleje ze
wzrostem ich rozmiaréw. Dla przyktadu, dla typowegwozolu kontynentalnego liczba
czastek w modzie akumulacyjnym wynosi 15000 tzas liczba castek gigantycznych jest
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tylko okoto 0.4 crit. Przedstawione wardoi 3 tylko orientacyjne i w rzeczywisfoi zaleza
silnie od wielu czynnikow.

Przechodzimy obecnie do opisu optycznych wiasihtrastek aerozoli. Rozpraszanie
na aerozolach opisywane jest tedvllE, jednak dotyczy ona tylko pojedynczych,
sferycznych oraz jednorodnychastek. W wyktadzie tym ograniczymyesivtasnie tylko do
takich castek. Na podstawie teorii MIE memy wyznaczy efektywny wspotczynnik na
rozpraszanie oraz absorpg take zespolone amplitudy rozpraszania oraz wspoétckynni
asymetrii, o ile znamy wspotczynnik refrakcji daoejstki oraz jej rozmiar. W przypadku
wspotczynnika refrakcji z pomagrzychodz pomiary sktadu chemicznego aerozolu, ktére
pozwalaj na jego wyznaczenie. Memy postay¢ sic rowniez dostpnymi bazami danych o
wspotczynnikach refrakcji np. baza OPAC/GADS
(www.igf.fuw.edu.pl/meteo/stacja/kody.hindednak w tym przypadku musimy wiedzie

jaki typ aerozolu wyspuje w atmosferze. Bazy danychgapm rownie informacg o
parametrach rozktadu wielka aerozolu jednakasto tylko orientacyjne informacije. Istnieje
szereg metod pomiaréw rozktadu wiedkbczastek jednak rozdzielc£é tego typu pomiarow
jest stosunkowo niska.
W nastpnym kroku musimy uwzgtini¢, ze w okrélonej obgtosci znajduje si wiele castek
i opisa ich efektywne witasn@i optyczne. Na poatek zatémy, ze mamy aerozol o tym
sktadzie chemicznym, a g=tki réznia sie tylko promieniem r. Wowczas ekstynkcja takiego
zbioru castek ma posta
Oeq = T Qe (M, keI, (1),
gdzie Qy:;jest efektywnym przekrojem czynnym na ekstyakagleznym od wspétczynnika
refrakcji m oraz promienia agtki r, oraz liczby falowej kZn/A ). Podobnie wspoétczynnik
absorpcji wyraa st wzorem
O s = njerabsi (m,kr)n, (r)dr.
Efektywny wspoétczynnik asymetrii me by wyznaczony ze wzoru

7 Qs (M, kr)grn, (r)dr

- anmi (m,kr)r2n, (r)dr
ktéry ma posta sredniej waonej poprzez efektywny przekréj czynny na rozpragza

g

Efektywna funkcja fazowa na rozpraszanie ma pod@osta

1 P, (8)Queey 1 (r)elr
anscairzni (r)dr .

P(8) =
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J&li jednak w powietrzu znajdaljsic czastki o r&znych wtasnéciach optycznych, wéwczas
mozemy je traktowé jako mieszani@ zewretrzng lub wewrgtrzna. W pierwszym przypadku
czastki nie oddziatywyj na siebie (nie koagul)j, a zatem mizemy je traktowé niezalenie.
Wowczas efektywne wspotczynniki ekstynkcji, albgugedynczego rozpraszania,

wspotczynnik asymetrii oraz funkcja fazowa wxaia sic wzorami
Oext = zo-ext,i Ni ’
z(‘oio-ext,i Ni
W=,
zoext,i N
Zoext,igiwi N;
9= ,
Zoext,iwi Ni
Z PI (e)o-ext,i(*)l Ni
P(6) = -
( ) Z O-ext,i(‘oi Ni

gdzie N oznacza licz czastek danego typu. Najlepszym przyktadem mieszaniny

zewretrznej s oczywicie czstki state, gdy czesto nie 4cza sie w skomplikowane struktury.
W przypadku mieszanin wewtnznych castki mog sie zlew& i wéwczas powstage nowe
czastki map juz inny wspoétczynnik refrakcji. Stosag regut Maxwella-Garnetta (1904)

efektywny wspotczynnik refrakcji takiej mieszaniwyraza st wzorem.

ny—n;
n2 +2n’
ny—n;
n: +2n?
gdzie n, np sa wspotczynnikami refrakcji estki pierwszej oraz drugiej, gé jest frakcy

1+3f
n,=n; (1+

1-f

objetosciowa drugiej substancji. Tak wt, stosuc powyszy wzor obliczamy wspotczynnik
refrakcji mieszaniny, a naginie z teorii MIE wspoétczynniki ekstynkcji absorpitgl.

Przedstawione powgj dwa modele mieszaniny aerozalijedynie pewnym
przyblizeniem, z jakim mamy do czynienia w rzeczywistoNajwicksze odsgpstwa od niej
zZwiazane § z ich niesferyczreia i niejednorodnécia. W tym ostatnim przypadku prostym
przyktadem mee by krysztat soli morskiej otoczony btaskondensowane pary wodnej.
Taka frakcja utrzymuje siponizej pewnej krytycznej wilgotniwi wzglednej, powyej, ktorej
krysztat catkowicie rozpuszczegeswv wodzie i mamy do czynieniaj jednorodn sferyczm
czastka. Ze wzgkdu na optyczne wtasia aerozoli istotny staje gjego podziat na

higroskopijny oraz niehigroskopijny. W pierwszyneppadku czstki mogy zasadniczo
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zmieni& swoje widciwosci w zalenosci od wilgotnagci otaczajcego go powietrza.
Zaliczamy do nich siarczany, azotany, niektorgstkd organiczne oraz krysztaitki soli
morskiej. Aerozole tego typu ragwraz ze wzrostem wilgotdoi wzglednej wskutek
kondensacji pary wodnej na ich powierzchni. Praeasodbywa i juz przy znacznie

mniejszej wilgotnéci od 100% ze wzgtlu na obnienie cénienia pary nasyconej poprzez

Normalized Extinction Coefficient for Aerosols
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Rys. 13.3 Spektralna zates¢ znormalizowanej ekstynkcji (do waftodla A = 055um) dla
réznych typow aerozolu, Streamer
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Single Scattering Albedo for Aerosols
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Rys. 13.4 Spektralna zatex¢ albeda pojedynczego rozpraszania dlangih typow
aerozolu, Streamer

Asymmetry Parameter for Aerosols
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Rys. 13.5 Spektralna zates¢ parametru asymetrii dla eiych typéw aerozolu (na
podstawie kodu Streamer)
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zawarte w nich zwizki chemiczne (prawo Raoultdromier kropli mazna zapis@w postaci
r=ar?, gdziea B s3 parametrami zaimymi od wilgotndci wzglednej, z4 r, jest

promieniem czstki dla zerowej wilgotn&ci powietrza. Dla przyktadu nioa poda, ze
typowa castka soli morskiej jest okoto 5 razyekisza (promié) przy wilgotnagci 99% w
poréwnaniu z cgstka such. Wzrost rozmiardéw cgstki zwiazany jest ze zmianjej funkcji
fazowej na rozpraszanie, ktora stajelmrdziej anizotropowa (fnie parametr asymetrii). W
obszarze widzialnym (gdzie absorpcja promieniowanizz pat wodm jest zaniedbywana)
podczas wzrostu wilgotioi, ilos¢ substancji chemicznych gstki pochtaniajcej
promieniowanie jest stata. Tak wiec, wspoétczynrbk@pcji nie zalgy od wilgotngci
wzglednej powietrza. Wspotczynnik ekstynkcji ze wadil na rozpraszanie silniesroe ze
wzrostem wilgotnéci, tym samym zwikszapc gruba¢ optyczm aerozolu. Wynika z tegoz i
nawet w przypadku, gdy mamy ten sam typ aerozoflohvej troposferze jego ekstynkcja
bedzie sk zmienig& w kierunku pionowym ze wzgtlu na wilgotné¢ wzgledna powietrza.

Wykresy 13.3-13.5 przedstawdggpektralne zalenosci parametrow optycznych dla
okreslonych typowych typow aerozoli. Jedynie ekstynkejkazuje prawie monotonican
zaleznosé. Wynika to z faktu,4 wraz ze wzrostem diugoia fali maleje parametr wielkai
(2n/A), a wkc rowniez efektywny przekrdj czynny na ekstynkcZauwamy jednakze
zmniejszanie siekstynkcji z dtugécia fali zalezy od wielkaci czastek i tak dla aerozolu
gigantycznego przebieg jest najbardziej ptaski. td¢aralbeda pojedynczego rozpraszania dla
wickszaici typdw aerozolu wykazuje stalzaleznos¢ od diugdci fali dla obszaru widzialnego
i bliskiej podczerwieni. Dopiero w dalekiej podcesgni aerozole zaczyngapardzo silnie
absorbowa promieniowanie. Parametr asymetrii, ktory Zx@ny jest z rozmiarami
geometrycznymi cgstek rownie maleje z dtugécia fali, gdyz dla diuzszych fal castki
rozprasza w rezimie Rayleighowskim, gdzie parametr asymetrii wyreeso.
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14.Prosty model klimatu

W niniejszym rozdziale omawianeda proste modele klimatu.a®ne
odpowiednikami zaawansowanych modeli klimatu (GCRlebal Climate Model), ktérych
uzywa sk do szacowania zmian klimatycznych zmanych zarbwno z procesami naturalnymi
jak i antropogenicznymi. Wpliwos¢ maze budz¢ fakt, iz obecnie nie potrafimy przewidZie
pogody na dizej niz kilka (maksymalnie kilkarizie dni) wikc jak maemy przewidzié
zmiany klimatu za kilkadziest lat? Pomimoze modele klimatu GCMaszblizone do modeli
prognoz pogody to jednakzdia sie od nich zasadniczo. W przypadku modeli klimatu nie
interesuje nas konkretna realizacja procesu losowagaki maemy uwaac prognoz
pogody a jedynie wiasKoi statystyczne calego zbioru prognoz. W modeldichatu badamy
dochodzenie uktadu do nowego stanu rownowagazaviego z renego rodzaju
zaburzeniami. Standardowym przyktadem tu jest padgl podwojenia koncentracji GO
wyznaczenie temperatury do ktorepgc bedzie system klimatyczny.

Modele klimatu g bardzo skomplikowanymi uktadami fizyczno-matematyani,
ktérych tu nie bdziemy opisad. W zwiazku z tym postaymy sk prosty modelem klimatu aby
przeprowadd symulacg zmian klimatycznych w ostatnich 150 latach. Maaél maze
ukaz& nam jedynie pewne aspekty modelowania zmian kiimétrozwiazat konkretny
problem naukowy. W celu wyznaczenia ewolucji terapatysredniej temperatury

powierzchni ziemi prosty model klimatu musi opisywgowne procesy

14.1 Opis prostego modelu klimatu

W prostym modelu klimatu zaktaéldedziemy,ze powierzchnia Ziemi stanowi tylko
ocean, ktory podzielony jest na dwie warstwy. Gamaastwa zwana warstngraniczn,
(warstwa mieszania) stykaic bezpadrednio z atmosfgr Dokladnie warstwa mieszania w
modelu zawiera rownietroposfee zatem zmiany temperatury tej warstwy ckoee s przez
wymuszenie radiacyjne na wysakotropopauzy. Ponadto w oceanie magazynowana jest
praktycznie cata energia systemu klimatycznego.siMar mieszania ma grusiol00
metrow, z& nizsza warstwa oceanu ma graébdkm. Wymiana energii porgzy tymi
warstwami nagpuje na skutek dyfuzji ciepta (termodyfuzja). Zmgmi modelu §: zmiana
temperatury w warstwie mieszaid, oraz w gébi oceanicznepT4. Obie wielkaci w
chwili pocatkowej maj wartas¢ zero, gdy model znajduje siw stanie rownowagi.
Rozwamy pierwsza warstwe mieszania i zignorujmy na moment dyfuzje cieptazazej

warstwy oceanu. Wowczas zmiana temperatury w tetwee zwhzana jest z wymuszeniem
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radiacyjnymAF, pojemnécia cieplm warstwy G, oraz sprgzzeniem zwrotnym wysgpujacym

w ukfadzie.

Wymuszanie rad.

l

4 dAT,, _ _AT,
C, S =B e (1)

warstwa wiesz.

21 W przypadku stacjonarnym (po @ghicciu stanu réwnowagi)
dyfuvzja zmiana temperatury zezana jest z wymuszeniem radiacyjnym
poprzez parametr wibwosci klimatuA, AT, = AAF. Przepisuic
glebia oceanu réwnanie (1) otrzymujemy:

dAT,

A 4 C

m

AT, = AF() @)

Rozwigzanie tego rownania wymagayaia czynnika catkucegoexpt/AC,, ). Mnozac

obustronnie réwnanie otrzymujemy

dAT,

C e e 0t YAT, " = AF(t)e! (3)
c, d(aT.e"ony = AR (4)
Ca%l?ljjqc od czasu t=0 do t=t dostajemy:

[AT, (te ] = j; %(t')e”mm dt'+c (5)

AF(t') -ninc
AT, (t) = j S g0 gy ©)

Réwnanie to opisuje tak zwaondpowiedz liniowy modelu na zaburzenie. Wyznaczenie
zmian temperatury wymaga znajosnoewolucji czasowej wymuszenia radiacyjnego. Tak
wigc odpowiedz uktadu w chwili t jest samdpowiedzi we wczaiejszych chwilach czasu a

czynnik wyktadniczy wysfpujacy w réwnania jest dobrze zriafunkcja Green’a.

Przykfad 1: State wymuszenie radiacyjne:

W przypadku statego wymuszenia radiacyjnego znamyigzanie, gdy uktad dla t- oo,
osiaga stan rownowagi opisywany rownaniem

ATh=N AF . 7)

142



PROCESY RADIACYJNE W ATMOSFERZE

Rozwigzanie rownania (6) pozwala nam przeanalizoja& uktad klimatyczny dochodzi do
tego stanu.

_AF e, [ AtACh
AT, (=€ jo e"/*Cn it ®)

- )\AFe—t/)\Cm [et'/}\Cm ]:)
= AAF[1-e™"n]

A

AF

v

AT

v

t

Rys. 14.1 Wymuszanie radiacyjne i odpowiedz systématycznego

Najwazniejszym wynikiem przedstawionych rachunkow jeatsstzasowa uktad
klimatycznego ktéra wynosi = AC,,. Aby wyznaczy ta kluczows wielkos¢ dla zmian
klimatycznych musimy zrtazarowno wspotczynnik wediwosci klimatu jak i pojemnéc
cieplna uktadu. W przypadku pierwszej wiedkbznamy zakres zmian tego parametru to w
przypadku pojemnii cieplnej sytuacja wygta bardziej skomplikowana.

Pojemnécé cieplna uktadu klimatycznega,3J K*'m?] dana jest wzorem

C,=C,pd

gdzie, G jest cieptem wisciwym [J kg-1K-1],p gestaicia [kg/m?], z& d gkbokascia oceanu.
W przypadku ddu wielkas¢ d jest znacznie mniejszaznwv przypadku oceanu co jest

zwiazane z niskim przewodnictwem cieplnym gruntu. Zrgisgmperatury w gruncie
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widoczne § jedynie w warstwie kilku (maksymalnie kilkunastetmdw). W przypadku
oceanu przyjmuje siczesto gebokas¢ 100 metréw chociasrednia gébokaos¢ oceanu wynosi
okoto 4 km. Zmiany temperatury zaziane z procesami mieszania wywotane dziataniem
wiatru oraz konwekcji zmieniajsic w zaleznosci od szerokéci geograficznej. Warstwa
mieszania jest oddzielona warstwa pfeigjwa (termoklina) o bardzo diej stabilndci
termodynamicznej od ¢gbszych warstw oceanu. Dlatego transfer energiiaydgrzchni
ziemi w kierunku gtbszych warstw (gdz odwrotnie) jest powolny jednak nie by
zaniedbany.

Thermocline

Deep Water

Temperature cececceeces >

Rys. 14.2 Struktura termiczna oceanu

Jeli przyjmie, ze wsp6tczynnik wraiwosci klimatu wynosi 0.6 K (Wrif)™* wéwczas w

dwoch skrajnych przypadkach otrzymujemy npsjace state czasowe.

gtebokos¢ oceanul pojemnosé cieplna | stata czasowa| stata czasowa
(metry) (J K'm? (sec.) (lata)
100 4x108 2.4x108 7.6
4000 1.6x1010 9.6x109 300

Stata czasowa zmieniasvigc od skali dekady do setek lat. W rzeczywdsigtah czasowa
Jest kombinagjobu wielkdci i tak w przypadku wysokich szerada geograficznych, gdzie
warstwa mieszania jest znacznielgiza ni w tropikach stat czasowa jest istotnie gksza.
Poza tym w rzeczywisfoi mamy obszaryabowe, dla ktérych stalczasowa jest niewielka.
Pomimo, znacznego uproszczenia zgtoy dla dalszych oblicze ze skala czasowa wynosi
10 lat.
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Przykfad II: Wymuszanie radiacyjne zwigzane z cyklem stonecznym.

Skala czasowa cyklu 11 letniego jest ztwia do skali czasowej zmian klimatycznych
tak wiec mazna postawd pytanie jak system klimatyczny odpowiada na teuzzénia?
Zattzmy, ze wymuszenie radiacyjne zyziane z aktywnéia stoncadF(t”) mozna opisé
funkcja harmoniczn Asin(2tt’ /z) gdziets wynosi 11 lat. Podstawig do rownania (6)

otrzymujemy
A . WA
AT (1) = c ((%)2 " (2%5)2) ((%) Sln(zp{s t) - (2%5) COS(ZP{S t) - 2%5 e /)

Zignorujemy w k@écowym wyniku warunki pocgkowe (czynnik ten wynosi zero).

Amplituda A wymuszenie radiacyjne wynosi okoto OM/2n (nie jest to rénica pomgdzy
maksymalna a minimalna wastia statej stonecznej). Zaktadajwspotczynnik wraliwosci
klimatu = 0.6 K(Wm?)™ oraz stat czasow t=2.4x108 s wyznaczamy zmierigo

temperatury. Dodatkowo wyznaczmy zmiany temperatiétsgdu klimatycznego w stanie

rownowagi z rownania\T,, = AAF.

Zauwamy, ze wyznaczone z naszego prostego modelu zmiany tatapg s znacznie
mniejsze (okoto 20%) nizmiany zwazane ze stanem rownowagi. Wynika to z faktu, i
wymuszenie radiacyjne zmienig gia szybko aby system klimatyczny mogt paad za nim.
Stad wynika przesuniecie w fazie pagdzy wymuszeniem a odpowiedzystemu
klimatycznego. Tak, wc wptyw 11 cyklu stonecznego jest prawdopodobnigcznie

mniejszy nk wynika to z wartéci wymuszenia radiacyjnego.
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Rys. 14.3 Zmiendo6 czasowe statej stoneczne).
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Rys. 14.4 Wymuszanie radiacyjneqzaine z aktywngiq staica oraz zmiany temperatury
wynikagce z prostego modelu klimatwansient responsei rownowagi équilibrium
responsg Transient respons@znacza odpowiedz uktadu zwana z przégiem od jednego
stanu ustalonego do drugiedgequilibrium reponseoznacza zaodpowiedz uktadu na
zaburzenie przy zateniu,ze uktad dochodzi do nowego stanu natychmiastowo.
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Przykiad Ill: Wymuszenie radiacyjne zwigzane z wybuchem wulkanu (wymuszenie w
postaci impulsu)

Rozwamy odpowiedz ukfadu na zaburzenie , ktérego steda@wa jest znacznie
mniejsza ni uktadu klimatycznego. Zaitny, ze wymuszenie radiacyjne ma pdsta

AF(t) = A, expt/a,)
gdzie A jest wymuszeniem radiacyjny w chwili patkowej t=0 (ma wart& ujemrag w
przypadku wybuchu wulkanu), gay jest czasenmycia pewnego gazu lub aerozolu w
atmosferze. Rozwkanie wyfciowego réwnania, opisafego zmiany temperatury, ma w tym

przypadku nagpujaca posta

A t t
AT, (1) = . (expt—) —expt--))
C.t7-a,) a, T
datza,.
8 - T T T v ' - . -
'f;a (53 |
£ |4
IS —— CO,(x1000) |
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Rys. 14.5 Zmiany wymuszenia radiacyjnego (a) aamperatury powierzchni ziemi (b) w
przypadku kilku gazéw cieplarnianych.

147



KRZYSZTOF MARKOWICZ

Zauwamy, ze w przypadku gazéw atmosferycznych gogch krotki czasycia ich wptyw
na klimat szybko zanika z czasem. Jednak w przypgdkow ktdrych czasycia wynosi
dziesatki lat maksymalna zmiana temperatury vgpstje dopiero po kilkunastu
(kilkudzieskciu) latach od momentu emisji tego gazu. Pokazwje tskutki emisji gazow

cieplarnianych do atmosfergdln odczuwane przez wiele dzigti lat.

14.2 Rozszerzenie prostego modelu klimatu

Przejdziemy obecnie do opisu prostego modelu klimmaktérym warstwa mieszania
oceanu wymienia energie zaspadnictwem dyfuzji z warstwglcbsza. Pozawala to w pewien
sposo6b ztagodzizatazenie,ze stata czasowa systemu klimatycznegmzana jest tylko z
warstwy mieszania. Wprowadzgj drugy warstwe oceanu musimy zmodyfikowadwnanie
opisupce zmiany temperatury w warstwie mieszanie o cziddtowy D opisujcy transport

ciepta do gibszej warstwy
dAT, - AT /_
C. - AF A D

Tak, wigc jedynymzrédiem energii w gibszej warstwie oceanu jest transport dyfuzyjny
ciepta z warstwy mieszania. Mamyct
dAT, _

=D,
dt
gdzie Gjest pojemnécia cieplm gtgbszej warstwy i jest rown&, =pC d, , gdzie d jest

Cq

giebokaicia tej warstwy oceanu. Strunfienergii zwizany z dyfuzj w [Wm?] jest
proporcjonalny do gradientu temperatury i wynosi

dT
D=kpC,—,
Poe iz
gdziek jest wspotczynnikiem dyfuzji i wynosi okoto Ton’s®. Mozna pokazapoprzez
zapisanie gradientu temperatwly/dzw postaci rénic skaiczonych jako

(AT, -AT,)/05(d,, —d,) a nastpnie scatkowanie réwmaze stata czasowa dlachiszej

warstwy oceanu wynosi?/(2k).

Powyzszy uktad rowna rézniczkowych modelu klimatu nmi@ by jedynie rozwazany
numerycznie. W symulacjach przyjmujemy ze wspotcaynvrazliwosci klimatuA wynosi
0.67 K(Wm?)™. Wartai¢ ta prowadzi do wzrostu temperatury powierzchnirzie 2.5 K przy
podwojeniu koncentracji COPozostate parametry przyjmuvartasci: d,=100 m, =900 m,

K = 1x10* m’s*. Model ten zostat rozwigiy na Uniwersytecie w Reading w Wielkiej
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Brytanii. W symulacjach klimatu wykorzystano przaipwymuszenia radiacyjnego w latach
1850-1999 (Myhre, 2001) uwzglniajgcy zaréwno czynniki naturalne jak i antropogeniczne
Wymuszenie radiacyjne jest zdefiniowane w stosutikuoku 1750. W modelu wyznaczony
przebieg temperatury powietrza jest porownywassedni wartccia temperatury
obserwowanej na Ziemi. Minimalizig blad sredni kwadratowy pomtzy symulowan a
obserwowan zmiary temperatury pozwala na wyznaczenie parametdednak nie dla
wszystkich wartéci wymuszenia radiacyjnego metoda ta daje realzstyavartdci

wspotczynnika wraliwosci klimatu.

Przyktady symulacji:

Model ten zostat zaimplementowany w matlabie i #imoa wykonanie wielu symulacji.

1. Skala czasowa systemu klimatycznegdednym z waniejszych aspektow odpowiedzi
systemu klimatycznego zwdany jest z pojemnicia cieplm oceanow. Wynika stl

op&nienie pom¢dzy zmian temperatury w stosunku do wymuszeniacygtiego. Przy
uzyciu modelu maliwe jest badanie tego opdienia przez zmianpojemndci cieplej
poszczegdlnych warstw oceanu.

2. Zmiana wymuszenia radiacyjnegoMozliwe jest “wylaczenie” wymuszenia radiacyjnego
Zwiazanego z rinymi procesami klimatycznymi np: efekt aerozolowfekt pgredni czy

tzw. wymuszanie naturalne.
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15. Ostatni raport IPCC dotyczacy zmian klimatu

Miedzyrzadowy panel do spraw zmian klimatu (IPCC, Intergoveental Panel

on Climate Change) zostat powotany w 1988 roku pfaeiatows Stuzbe Meteorologicza
(WMO) oraz Program Narodéw Zjednoczonych ds. Och8nodowiska (UNEP) w celu

oszacowania ryzyka zmian klimatu aganych z rozwojem cywilizacyjnym. Gtéwnym

zadaniem IPCC jest wydawanie raportow dodggzh zmian klimatu w oparciu o publikacje

w czasopismach naukowych. IPCC nie jest komorkajhedi prowadzca monitoring zmian

klimatycznych. IPCC wydat jak do tej pory 4 raponyatach 1990, (suplement w 1992),
1995, 2001, 2007.0Ostatni raport wydany w 2007 rmdwiera:

* Working Group | Report (WGI): Climate Change 200e Physical Science Basis.

* Working Group Il Report (WGII): Climate Change 200npacts, Adaptation and
Vulnerability.

* Working Group Il Report (WGIII): Climate Change @D Mitigation of Climate Change.
* The Synthesis Report (SYR).

Gtowne wnioski zamieszczone w raporcie to:

globalne ocieplenie klimatu jest niekwestionowane

ponad 50% obserwowanych w potowie XX wieku wzrostémperatury powietrza
jest z diuym prawdopodobigstwem (na poziomie ufdoi 90%) zwhzane ze
wzrostem emisji gazow cieplarnianych.

wzrost temperatury oraz poziomu oceardzie w dalszym aigu pos¢powat nawet
gdyby koncentracja gazéw cieplarnianych wesihbilizaciji.
Prawdopodobi@gstwo, ze obserwowane globalne ocieplanie jest wynikienunadych
zmian klimatu jest mniejsze nb%.

Wzrostsredniej temperatury w XXI wiekudolzie w przedziale od 1.1 do 8Gl
Wzrost poziomu oceanu szacowany jest poiay 18 a 59 cm.

Mozna stwierdzi (na poziomie ufngci 90%),ze zwikszy se czestotliwosé fal
upatéw oraz intensywnych opaddéw deszczé,meapoziomie ufnci 66%,ze
wystepowa beda czesciej okresy susz, i zwkszy se aktywnaé cyklonow
tropikalnych.

Emisja dwutlenku wgla majica miejsce w XX wieku prognozowana w najbliej

przyszigci bedzie oddziatywéa na klimat w stali wgkszej nz milenium.
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Zaprezentowane w raporcie IPCC wyniki analiz ku@znak w pewnych
srodowiskach naukowych wiele kontrowersji. ChodziGmeno w wptyw antropogeniczny na
klimat jak i przewidywania ewolucji klimatu w przziesci.

Jednym z waniejszych wynikow zaprezentowanych w raporcie ggstergiczny
diagram wymuszenia radiacyjnego. Obrazuje go wykBe$. Wynika z niegase o ile
poziom wiedzy na temat efektu cieplarnianego jestoki, to wptyw aerozolu na klimat jest
ciagle stabo poznany. Wg raportu wymuszanie radiacgprzow cieplarnianych wynosi
obecnie ponad 2.5 WfnZmiany w koncentracji ozonu- zmniejszanie w siségrze ochtadza
klimat jednak podwyszanie koncentracji w troposferze ociepla go. Poaotptyw aerozoli
jest zr@&nicowany i tak siarczany zdecydowanie chiplllimat podobnie jak aerozol

Rapiative Forcing COMPONENTS
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Figure SPM.2. Global average radiative forcing (RF) estimates and ranges in 2005 for anthropogenic carbon dioxide (CO, ), methane
(CH,), nitrous oxide (N;O) and other important agents and mechanisms, together with the typical geographical extent (spatial scale) of
the forcing and the assessed level of scientific understanding (LOSU). The net anthropogenic radiative forcing and its range are also
shown. These require summing asymmetric uncertainty estimates from the component terms, and cannot be obtained by simple addition.
Additional forcing factors not included here are considered to have a very fow LOSU. Volcanic aerosols contribute an additional natural
forcing but are not included in this figure due to their episodic nature. The range for linear contrails does not include other possible effects
of aviation on cloudiness. {2.8, Figure 2.20}

Rys. 15.1 Globalne wymuszanie radiacyjne (rapo@Tr2007).

powstajce w skutek spalania biomasy. Jednak aerozole p@awastw wyniku spalania paliw
mog prowadzt zaréwno do dodatniego, jak i ujemnego wymuszaai#cyjnego.
Niepewnd¢ dotyczca efektu péredniego jest zdecydowanie nagksza, ale efekt ten
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prowadzi tylko to negatywnego wymuszania w przeeisfwie do chmur kondensacyjnych
powstajcych w wyniku rozwoju komunikacji lotniczej. Obseswany za w ostatnim wieku
wzrost aktywnéci Stonca prowadzi do wymuszenia radiacyjnego jedynieamgmie 0.1
Wm™. Tym samym urzucona zostata hipoteza alimmsci wplywu Staica na obserwowany
trend temperatury. Catkowite wymuszenie radiacyyyeosi okoto 1.6 Wi jednak dua
niepewnad¢ prowadzi do oszacowanize wielkas¢ ta maze by w przedziale od 0.6 do 2.4
Wm. Najwickszy wktad do hidéw wnosz aerozol oraz ozon dlatego intensywnie badania

w tym kierunku muszby¢ dalej prowadzone.

15.1 Wymuszenie radiacyjne przez system transportu.

System transportu jest obecnie odpowiedzialny 2a 26isji gazow cieplarnianych z
czego 74% pochodzi z transportu samochodowego. \Wgamie radiacyjne spabd
wszystkich gadzi przemystu jest ujemne jedynie w przypadieglugi morskiej (Rys. 15.2).
Jest to zwgzane gidwnie z emigjsiarczanow do atmosfery. Gazy te daegtaje do atmosfery
tworza aerozol ktéry wptywa na system klimaty w sposobgduéredni i pégredni. Sid tez
najwicksza niepewn&& w oszacowaniu wymuszania radiacyjnego w porownaniu
pozostatymi gaiziami systemu transportu. Najsilniejszy wptyw naridt ma transport
drogowy, ktérego wymuszania radiacyjne wynosi wisilabu ok. 0.17 W/rh W przypadku
transportu lotniczego parametr ten wynosi ok. M0#?, za w przypadku transportu
kolejowego zaledwie 0.025 W/m

2B = e —mmmeme -

200 - T
1

150 ~

100
50 -

-R0

Radiative Forcing (mWm =)

-100 -
150

Rys. 15.2 Wymuszanie radiacyjnémych gaézi transportu
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Wptyw transportu lotniczego na system klimatyczest jztazony ze wzgtdu na réne
procesy zachodze w atmosferze przy udziale substancji emitowarzysitnikow samolotow
odrzutowych. Emituj one zarbwno gazy cieplarniane jak i N@wiazki sadzy czy siarczany.
NOx biora udziat w produkcji ozonu ale i degradacji metanuna r@ény wptyw na
wymuszanie radiacyjne (Rys. 15.3).Zawiepewnd¢ w oszacowanie ruchu lutniczego na
klimat 3 smugi kondensacyjne oraz chmury zmodyfikowaniewtynairrus. W obu
przypadkach wymuszanie jest dodatnie jednak jegtogéamimo, ze stosunkowo niewielka
to jednak obarczona jest sporyngdem.

Aviation Radiative Forcing Components in 2005
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Fig 4 Radiative forcing components from global sviation as evaluated from preind wsria) times untll 2005 Bars represent updated best estimates or an 2stimate in the case of
aviation-indued clowdines (AIC) a3 listed in Table 2. IPOC AR values are indicated by the white lines inthe bars as reported by Ferstereral, (2007a) The ind veed cloudiness (AIC)
estimate inchedes linear contrails. Mumerical values are given on the right for both IPOC ARA (in parentheses) and updated values Ermor bars represen t che 30% likelihood range for
each estimate (see text and Tables 2 and 3). The medlan value of total radiative forcing from aviation is shown with and without A The median valees and uncentainties for the
total MO, KF and the two total sviation BFs are caloulated wsing 8 Monte Carlo simulation (see text | The Total MO, KF i the combination of the CH 4 and O3 BF terma which are also
shown here The AR4 valee noted for the Total MO, ferm is the sum of the AR4 CHy and Oy best estimates. Note that the mnfidence interval for Vot al MOy is due to the sssemprion
that the KFs from Oy and CH, are 1008 comelatad; however, in reality. the comelation is likely to be less tham 1005 bast to an unknown degree (see textl The geographic spatial scale
of the radiative forcing from each component and the level of scientific understanding (LOSU) are also shown on the right

Rys. 15.3 Wymuszanie radiacyjne przez transparicoy (raport IPCC 2007).
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Global Shipping Radiative Forcing Components in 2005
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Fig. 14. Global average annual mean radiative forcing (RF) and literature ranges due to emissions from oceangoing shipping in W mr? for 2000 (upper panel)and for 2005 (lower
panell. The boxes show the mean of the lower and upper estimate reported in the literature and the whiskers show the range of literature values given by the highest and lowest
estimate (see Table 7). The typical geographical extent (spatial scale) of the RF and the level of scientific understanding (LOSU] is given in addition. The RF contributions with very
low LOSU are displayed in dashed lines. The figure does not include the positive BF that could possibly coowr from the interaction of BC with snow which has so far not been
investigated for ships.

Wymuszanie radiacyjne przez transport morski (ral@€C 2007).
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16. Wptyw zmian cyrkulacji oceanicznej na klimat
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17.Wstep do teledetekcji

Terminem teledetekcja (angmote sensingkresla sk rodzaj bada wykonywanych
z pewnej odlegkxi przy wykorzystaniu czujnikdw rejestagych promieniowanie
elektromagnetyczne lub fale akustyczne. Obserwtagie typu zwaneasréwniez pomiarami
zdalnymi. Prowadzoneyprzy wykorzystaniu samolotow, satelitow lub proweade § z
powierzchni ziemi. Metody teledetekcyjne dzisk na aktywne i pasywne. W pasywnej
teledetekcji wykorzystywane :aturalnezrodta promieniowania tj. Stwe, atmosfera,
powierzchni ziemi. Detektory odbiesaj tym przypadku promieniowanie zaburzone przez
osrodek, ktéry podlega badaniu. W aktywnej teledgtelygnat jest wystany z instrumentu
pomiarowego, a po oddziatywaniu z majgyowraca do tego samego lub innego praguz
W tym przypadku naturalngddta promieniowaniaasniepazadane i prowadgdo redukcji
stosunku sygnatu do szumu. Przyktadami aktywnegetekcji jest radar, w ktorym
wysytane § mikrofale, lidar w tym przypadku wysytane jdéstiatto, czy sodar lub sonar —

wtedy wysytane sfale akustyczne.

Active System Passive System
248 IZA:N
- o) ¥ S

Y Reflected «
Receive
reflection -~

Transmitted
from sensor i
/" Emitted

Rys. 17.1 Teledetekcja aktywna i pasywna
Zalety pomiaréw teledetekcyjnych jestduzaseg prowadzonych obserwacji w
poréwnaniu do lokalnych pomiaréw in-situ. Interggt sygnatéw pochodeych
pomiarowych zdalnych jest jednak znacznie bard#emplikowana i wymaga w ogoléa
stosowania metod odwrotnych. Metody te wymagaycia teorii transferu promieniowania
elektromagnetycznego w atmosferze, oceanie, a regdtngci teorii rozpraszania oraz
absorpcji. Z catego widma promieniowania analizosvartakie przedziaty spektralne, w

ktorych promieniowanie elektromagnetyczne oddziafganz mater (molekuty powietrza,
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aerozol, chmury, powierzchnia ziemi). W ogdlaicsygnat S odbierany przez detektora@o
by¢ zapisany w postaci

S=KT)

gdzie, T opisuje badany obiekt, F reprezentugepeavry funkcje. Powyszy wzér opisuje
tzw. problem bezpwedni. Funkcja ta ma na ogot skomplikowameliniowa posta
zdefiniowan, jest przez transfer promieniowania wadku. Funkcja odwrotna Fopisuje

badany obiekt, ze wzgdu na relag

T=F(@).

S=F(T)

T=F1(S)
Rys. 17.2 Problem bezf{redni i odwrotny
W wiekszdici przypadkéw, z jakimi mamy do czynienia w atmoséefunkcji odwrotnej F
nie ma@emy wyznacz§ w sposob analityczny lubzdéunkcja odwrotna nie istnieje. W takim
przypadku poszukujemy pewnych parametréw badanbmdtol, ktore najlepiej odpowiadgj
zmierzonemu sygnatowi.

Przyktadem zagadnienia odwrotnegoz@by nastpujace zadanie. Okgékenie na
podstawiesladéw pozostawionych rimiegu czy piasku do jakiego zwierda one nale. Z
problemem bezpoednim mamy wtedy do czynienia gdy na podstawielnyeo zwierzciu
probujemy okresie ksztatt pozostawianych przezotaddw. Jest on w tym przypadku jak i
w 0goIndci istotnie prostszy do rozagania. Aczkolwiek zagadnienie odwrotne dla
specjalistow w tym temacie nie powinno¢hiyudne. Mana jednak pdég dalej i zadéa pytanie
bardziej szczegotowe np. ile lat miato 6w zwielilewazyto itd. Zadanie to jest znacznie
trudniejsze do rozwrania. Niejednokrotnie udzielenie odpowiedzi na pewytanie jest w
0goIne niemaliwe np. jaki kolor siedci miato to zwierze? W teledetekéjiodowiska
sytuacja wydaje giby¢ jeszcze trudniejsza. Wyoldray sobieze pozostawionélady s

zasypywane przez wiatr. Jest to analogia do zebiazsygnatu nie zwzanego z badanym
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obiektem. Przyktadem nie by¢ teledetekcja powierzchni ziemi (zawaxtosktadnika
wegetacyjnego). Sygnat dociegey do satelity jest w tym przypadku zaburzony przez
atmosfeg¢. Nie wzkcie tego faktu pod uwagnaze znaczco wptym¢ na wynik pomiaru.

Podstawowym problemem, jaki napotykamy w metodabkrotnych jest brak
jednoznacznego rozwdania. Wynika to z faktu,e problem odwrotny postawiony w
technikach teledetekcyjnych jest najgz@ej problemem niedookénym ze wzgtdu na
wieksz liczbe parametrow, ktére chcemy wyznaéza stosunku do liczny niezaleych
obserwacji. Przykladowo podczas wyznaczania predifaperatury zazwyczaj mamy pomiary
w kilkunastu czy w kilkudziegtiu kanatach spektralnych,&aasza niewiadom jest w
ogolnaci funkcja cagta. W tym przypadku temperatypowietrza wyznaczagstylko dla
kilku lub kilkunastu warstw powietrza. W innym ppadku jéli dana warstwa @odka
sktadajcy sk z raznych gazow oraz substancji ciektych i statychctoriézne koncentracje
sktadnikdw mieszaniny magrowadzé do tych samych wtaskoi optycznych w danym
kanale spektralnym. Jednak wykorzystanie pomiamielu zakresach spektralnych ago
znacaco poprawt ten stan rzeczy.

Poza niejednoznaczéma pojawia s¢ problem stabilngci rozwiazania oraz problem
uzyskania tego rozwtania. Niestabiln&ci rozwiazania mog pojawia s¢ np. ze wzgjdu na
btedy obserwacyjne lub bline zatgenia poczynione podczas konstruowania zagadnienia
odwrotnego. Praktycznie w k@dym przypadku pewne zatenia na tematsoodka w ktérym
propaguje s promieniowanie mugzby¢ poczynione by zredukowdiczbe niewiadomych
parametrow oraz wybégedno rozwazanie zagadnienia odwrotnego. W konsekwencji wynik
jaki uzyskujemy przy zyciu metod odwrotnych zatg w jakims stopniu od tych zaleen.

W wielu metodach teledetekcyjnych problem odwratpgowadza gido rownania

Fredholma pierwszego rodzaju
b
g, = [K, 00f (x)dx

gdzie funkcja f(x) mee opisywa np. profil pionowy temperatury atmosfery, K(x)tjes
jadrem, za g wartcgsciami radiancji w ,,i” kanatach spektralnych.sleiwzgledni¢

niedoktadnéci pomiarowe réwnania Fredholma sprowadzeosio do rownania
b
g, +& = [ K, 00f (x)dx
gdzie btdy & mog powodowa znacznie zmiany profilu funkcji f(x). Czu&é rozwiazania

na bkdy pomiarowe jest rzegzdardzo niepmdana. Mana j jednak minimalizowa
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poprzez odpowiedni dobor obszaru spektralnegdktiiaego wykonujemy pomiary
promieniowania.

Rozwamy powierzchnie Shaca zaktadaijc, ze jest ona ciatem doskonale czarnym o
temperaturze T. Dokonujmy pomiaru gania promieniowania lub radiancji emitowanego
przez Stace na orbicie okoto ziemskiej aby uniénwptywu atmosfery. Wyznaczenie
temperatury powierzchni $ioa (zgodnie ze wzorem Plancka) wymaga pomiaru
promieniowania jedynie dla pojedynczej disgdrali zgodnie ze wzorem
I, =f(\,T) lub I =oT*.

Rozwamy przypadek gdy mdzy detektorem a ciatem znajduje siotermiczna
atmosfera o temperaturzg ®raz grubéci optycznej wéwczas promieniowanie docieseg
do detektora zaky od trzech zmiennych (nie uwzghiajac dtugaci fali). Tak, wic w tym
przypadku musimy mierZypromieniowanie na co najmniej trzech disigach fali aby
wyznaczy wszystkie niewiadome wielkoi. Dodatkowo, wiasrei optyczne dla wybranych
trzech dlugéci fali musz by¢ rézne aby uktad rownania nie byt zredukowany. W
rzeczywistej atmosferze temperatura zmienja svysokadcia wigc sytuacja jest znacznie
bardziej skomplikowana.

Rozwamy przypadek, gdy mamy tylko dwie obserwowane wartpromieniowanie

I, oraz b. Dyskretyzugc rownanie Fredholma mamy:

l, =B,W,; +B,W,,
I, =B,W,, +B,W,,

Zatozmy, ze wagi W maj nastpujace wartdci Wy 1=W1, =1, W, =2 oraz W ,=2.000001,
zas wartasci promieniowania wynoszodpowiednio 4 =2 oraz 3 =4.000001. Rozwzanie
uktadu réwna prowadzi do naspujacych wynikéw: B=1, B, =1. Nas¢pnie niech wartéci
I, bedzie nieznacznie inna ze wedl na niepewniei pomiarowe i wynosizl=4.
Uzyskujemy wowczas rozawzanie B=2, B,=0. Problem niestabilsoi rozwiazania pojawit
sig ze wzgtdu na wartéci wag W, Wagi Wy 11 Wy 0raz W1 i W2 » 53 rowne sobie co
oznaczaze wiasngci optyczne atmosfery w tych 2 kanataghdentyczne. Innymi stowy
pomiar dla drugiej diugai fali nie zawiera dodatkowej informaciji a ukta@iymai 2 réwna
jest uktadem zredukowanym do jednego. Aby tegonudikalezy wybier& takie kanaty

spektralne gdzie wiasha badanej warstwy atmosferyzaria si¢ znacaco.
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Poza problemami z metodami odwrotnymi zr@eztrudndci z satelitarnymi
metodami zdalnymi zwzane § z odbiciem zwierciadlanym od powierzchni wogwrg
glint) a ponadto z faktenige niektorych wielkéci zaleza od warunkéw atmosferycznych oraz
potozenia Staica, np. pomiar temperatury powierzchni oceanéw kvesae dalekiej
podczerwieni maiwy jest tylko przy braku chmur. Dodatkavkwestie stanowirodzaje
skanowania powierzchni ziemi przez satelity polasrez problemy zzywaniem satelitow
geostacjonarnych w wysokich szerégiach geograficznych.

Ogolnie proces przetwarzania danych pochogzh z obserwaciji teledetekcyjnych, w
szczegolnéci satelitarnych, pokazany jest na rys. 17.3. Gwtapy ewaluacji danych to
kalibracja, czytanie formatu, doazianie siatki geograficznej, wybor pikseli chmurawyub
czystych w zalenoéci od zagadnienia, zastosowanie wybranej metod yr ith]
wykorzystupcej informacje klimatyczne oraz walidacje metodyaliacja metod
teledetekcyjnych stanowi kluczowy punkt w badanistbdetekcyjnych gdypozwala

wprowadzé poprawki do metod i oszacowhledy wyznaczanych parametrow.

obserwacje satelitarne / wyznaczane wielkogci

/

metody odwrotne w
oparcin o0 modele
transferu radiacyjnego

kalibracja

czytanie formatu danych

informacje
klimatyczne
wybor pikseli

dowiazanie geolokacji chmurowych lub

czystych

Rys.17.3 Etapy przetwarzania danych satelitarnych

17.1.1 Kilka faktoéw z historii satelitarnych badan atmosfery i oceanéw

W 1959 r. rozpoago pierwsze badania atmosfery przyciu satelitow. Tego roku na
orbicie zostat umieszczony satelita Exporer Zagty do badania bugtu energetycznego
Ziemia-Atmosfera. Rok priej na orbicie umieszczono pierwszego satelit
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meteorologicznego (TIROS 1), ktory wykonywat fotafje chmur. W roku 1969 przyzuciu
satelity NIMBUS lll, zaopatrzonego w dwa spektroeRIS dziatajce w dalekiej
podczerwieni oraz w przysd do pomiary promieniowania UV, patlh prolz wyznaczania
profili pionowych temperatury powietrza, pary wogloeaz catkowitej zawartei ozonu w
pionowej kolumnie powietrza. W 1972 na sateliciMBUS V zastosowano pierwsze
detektory mikrofalowe do wyznaczania temperatunycstfery oraz catkowitej zawasi
pary wodnej. W 1974 umieszczono pierwszego satgdibstacjonarnego SMSI, ktory syt
fotografowania chmur nad pétkupdéinocr. Jego nagpca byta cata seria satelitow GOES.
Europejska Agencja Przestrzeni Kosmicznej w 19Tifmisicita pierwszego europejskiego
satelit geostacjonarnego METEOSAT |, ktory zapgikpwat serg METEOSATOW.

17.1.2 Parametry orbit satelitarnych
Ksztatt orbity satelitdw Ziemi okétony jest przez rownowagsity grawitacji i sity

odsrodkowej.

Mm _ Vv?
r? r

G

Predkos¢ satelity, czas obrotu i gukos¢ katowa wyraa st wzorami

T ‘l’.?"l:l"l'l T | L]

Meinamat Elakira a8 GOBE3-W GOBE3E Maimasat

FY-2
Rys. 17.4 Pofltenie i zastig obserwacji prowadzonych z satelitOw geostacjoyetin
W przypadku orbity geostacjonarnej okres obiegalsggfT jest okresem obiegu Ziemi.a8t

wzory na promié orbity map post&

2
r:3GI\2/| =3 gRZ
\ Q Q
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GM GM GM

- VZ _(Zﬂrjz_erz
T
gdzieQ=7.3x10° 1/s, g=9.81 mfs, za& parametry orbity wynoszr=42400 km, R=6378 km,

H=36000 km,
gdzie H jest wysokixia nad powierzchriziemi, za R jest promieniem Ziemi.

W przypadku satelitéw polarnych memy mowimy o tak zwanych niskich orbitach
(Low Level Earth ObservatoyyWyréznia sk orbity rownikowe, polarne i skae przy czym
najczsciej spotykane w meteorologia $e ostatnie. Satelity polarne dos¢ czgsto

zsynchronizowane ze Stoem, co oznaczag orbita satelity pozostaje nieruchoma wedegim

Sun—synchrnnnu rbit

@1V

Rys. 17.5 Polenie orbity zsynchronizowanej ze /&lem.

Autumn

Stonca. Powoduje taze przelot satelity po stronie dziennej kuli zienegkiysepuje nad
punktem gdzie Skace géruje. W tym przypadku pomiaryzkego dnia wykonywane o tej
samej porze przez co nie ma problemu wptywu cyklnadvego. W rzeczywistai jednak
detektory satelitarne skanujie tylko obszar nadiru co skutkuje tyae, pomiary
wykonywane g w przyblizeniu w okresie gérowania Sitoa. Odstpstwa te mog siegat
+100 minut czyli tyle ile wynosi okres obiegu sdateli

Parametry orbity satelitow zdefiniowangws postaciTwo-Line Element s€TLE).
Pozwala on na wyznaczenie pidnia i pedkosci satelity w dowolnej chwili czasu. Do tego
celu shia proszone modele perturbacyjne np. SGP4. Paramawvgrte w TLE 8
uaktualniane co kilkargaie godzin przez NORAD i NASA i dogine g na stronie:
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3 hours
\ (2 orbils later)

f hours 9 hours
{4 orbits later) (6 orbits later)
-

(c) (d)

Earth's
rotation

v

Sun

Rys. 17.6 Pottenie orbity w stosunku do gérowania &@ta dla orbity
zsynchronizowanej.

http://celestrak.comPrzyktadowy TLE dla Midzynarodowej Stacji Kosmicznej ISS na

post&:

1 25544U 98067A 08264.51782528 -.00002182 O@DAE606-4 0 2927
2 25544 51.6416 247.4627 0006703 130.5360 325.0282125391563537
Doktadny opis poszczegolnych elementow TLE gosy jest pod adresem

http://en.wikipedia.org/wiki/Two-line elements

INCLINATION
1050

NORTH

EQUATORIAL
ORBIT
0° INCLINATION

*
Rys. 17.7 Inklinacja orbity satelitarnej
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Gtowny parametr opisagy orbit to inklinacja. Jest todt pomidzy ptaszczyzna rownika a
ptaszczyza zawierajca orbite satelity. Przyktadowo dla satelity EOS TERRA wyin@g.2 ,
z& dla Topem/Posejdon 66

W teledetekcji potgenie satelity na orbicie najgxiej okresla sk przez jego 4t zenitalny i
azymutalny satelity. Dodatkowo okta sk kat zenitalny i azymutalny Stwa, ktore okréaja

ptaszczyzr rozpraszania promieniowania w atmosferze.

i ZENTH
un el A
e, Solar zenith
S argle

\ e X
T '
<o ' Satelite A
- E"""
/" zenkal
S A wicuwing
rincipal L F angk
plane !
& "-.I & Targst
b A
Relative &
azimutk
angle LY Scattering
Geattering ™.~ plans
angle

Rys. 17.8 Definicjedtdéw satelity i Staca.

17.1.3 Parametry opisujace detektory satelitarne

Rozdzielczé¢ przestrzenna detektorow satelitarnych éliereozmiar piksela na
powierzchni ziemi lub w atmosferze. Zmienia esh w szerokim zakresie metréw do
kilkudzieskciu kilometréw. Zaley ona od kta widzenia detektora (FOV), wysak satelity
nad powierzchniziemi oraz kta zenitalnego satelity. Niech detektor sateliteskiada s z
soczewki skupiacej znajdujcej sk ha wysokéci H nad powierzchiiziemi ma ktorej
znajduje s przedmiot o wielkéci AX. W detektorze powstanie obraz rzeczywisty obrgcon
o wielkasci Ax. We wzoru soczewkowego mamy
i_1.1
f P P
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gdzie P jest odleghkaia powierzchni ziemi od satelity, ktéra w przydgniu P - o, P’ jest
odlegtaicia obrazu od soczewki, ktora jest rowna ogniskowaMielkosci obiektu i obrazu
Zwigzane § wzorem

AX _ AX

P P
Po podstawieniu do wzoru soczewkowego mamy

AXZAXL.
H

§ \ Satellite

Pixel o Footprmt

L = 7

Rys. 17.9 Rozmiar piksela

Rys 17.10 Obrazowanie powierzchni ziemi

Po podstawieniu przyktadowych danych: f=1m, H=800RX=5.6m otrzymujemy wielk€ci
obrazu ok. um. Jest to wielké& jaka mae by obrazowana na wspoétczesnych matrycach
CCD. Naley jednak pamgtac o ograniczenia zwrzanych z dyfrake. Warunek dyfrakcyjny
(obszar plamki dyfrakcyjnej) ma poséta

o=2
D

gdzie D jeskrednia szczeliny (apertura). dften jest w przybfieniu réwny stosunkowi

wielkosci obrazu do ogniskowej
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co prowadzi nas ostatecznie do zalsci

ﬁsAx.
D

W przypadku fali z zakresu widzialnege0.5 um otrzymujemy warunek aby apertura D byta
wigksza lub réwna 7 cm. Dla fali z zakresu termalnggawadzi to do nieréwrigi D>1.4 m.

O ile w przypadku promieniowania z zakresu widzgo ograniczenie na minimaln

apertue jest do zaakceptowania to w dalekiej podczerwsggie s¢ dos¢ duzym problemem
technicznym. Rzegz Na og6t wec rozdzielndé przestrzenna w podczerwieni jest istotnie
gorsza nit w zakresie widzialnym.

Rozdzielné¢ spektralna detektoréw olila zdoIng¢ detektora do rozediania
charakterystycznych punkéw na widmie promieniowawaprzypadku detektorow
satelitarnych moemy mowt o detektorach szerokopasmowych (promieniowanie
krotkofalowe, diugofalowe), wsko-pasmowafA=10-100 nm), spektralnych (pojedyncze

nanometry) oraz hiperspektralnych (utamki nanonvetré

Bandpass filter

—

Transmission =

Ne light

Ny
Wavelength

Rys. 17.11 rozdzielsé spektralna detektora

Rozdzielnd¢ czasowa pomiarow zatg od rodzaju orbity satelitarnej i trybu
skanowania powierzchni ziemi. Zmienia sha w szerokim zakresie od kilku minut w
przypadku detektoréw umieszczonych na satelitadstgejonarnych przez dni po 2-3

tygodnie.
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w0 o 1m0
Descending, 00Z08JANZOGZ — DOZOYJANZOOZ

Rys. 17.12 Godziny przelotow satelity polarnego

Detektory satelitarne wykorupbrazowanie powierzchni ziemi przy pomocy roznych
typdw skanowania. Wytdia sk skan poprzecznyc(oss tracl, skan podtany (along trach

oraz skan wirowygpin skaney.
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Rys. 17.13 Skanowanie poprzeczne i poatw stosunku do kierunku ruchu satelity

18. Teledetekcja ozonu

Pierwsze pomiary ozonu wykonat w 1903 W. Meyer, 8943 roku Ch. Fabry i N.
Buisson. W 1919 roku Fabry i Buison zbudowali w BAdii spektograf stiacy do okrélania
zawartdci ozonu w atmosferze ziemskiej. Na podstawie podmiastwierdzili,ze ozonu w
atmosferze jest bardzo mato i gdyby sprowadan do warunkow panagych przy
powierzchni ziemi stanowitby on przy warstw grubdci okoto 3 milimetrow.
Systematyczne pomiaru ozonu rozpgcz.M.B. Dobson w 1924 r. przyzyciu
zbudowanego spektografem Dobsona. Znaczny rozvd@l@zonu rozpocs sie w czasie
Migdzynarodowego Roku Geofizycznego 1957-1958. Reszy od roku 1962 do bala

ozonosfery zacgo wykorzystywa satelity meteorologiczne.

18.1 Metody pomiaru ozonu z powierzchni ziemi

Metody zdalne wykorzystywane w pomiarach ozonuwiprzchni ziemi zwizane §
z spektrometrem Dobsona, a w ostatnich latach ktispeetrem Brewera oraz fotometrami
stonecznymi. Pomiar catkowitej zawaitoozonu w pionowej kolumnie powietrza przy
uzyciu spektrometru Dobsona odbywa poprzez obserwacje promieniowania stonecznego
dochodzacego do przyradu w zakresie UV. Wizkaswiatta z spektrometrze jest rozczepiona
przy wyciu pryzmatu lub siatki dyfrakcyjnej na dwie falk@épre nasipnie trafiap do jednego
z dwéch detektoréw. Pierwsza z fal — krotsza jaestznie silniej absorbowana w ozonosferze

niz fala o kilkandcie nanometréw disza. rywajac specjalnego filtra ostabijego
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promieniowanie fali dizszej doprowadzasdo takie sytuacjize natzenie obu fal jest
jednakowe. Odczytag wartag¢ transmisji filtra przez ktéra przechodzi déza fala ména

wyznaczy catkowita zawart& ozonu.

Inside a Dobson Spectrophotometer

An R-dial moves the filter wedge until the two light intensities are equal

filter wedge

= o 0 M = O

Rys. 18.1 Idea pomiaréw ozonu przy pomocy spektrorbebsona

BREWER

18.2 Spektrofotometr Brewera
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Spektrofotometr Brewera jest w petni automatyczmyayrzadem, ktory pozwala
mierzyc bezpgrednie i catkowite promieniowania stoneczne w zsig®V. Przyrad
wyposaony jest w gtowieg, ktora ustawia przyed w kierunku Stéca. Pomiar
promieniowania odbywasiv kilku (na ogot 6c¢iu) wskich (0.6 nm) kanatach spektralnych
za pomog fotopowielaczy. Przyed pozwala wyznaczZazarowno catkowit zawarté¢ ozonu
jak i oszacowa profil pionowy w obgbie ozonosfery.

Przyktadem¢cznego przyradu do pomiaru catkowitej zawagm ozonu jest fotometr
stoneczne typu Microtops ozonometer. Pragirten posiada trzy kanaty w zakresie UV 305.5,
312.5 oraz 320.0 nm. Detektory ustawiargcznie w kierunku tarczy stonecznej aby
wykona pomiar natzenia promieniowania bezg@dniego. Specjalny tryb zbierania danych
pozwala zarejestrowavartasci z detektorow gdy przyszl byt optymalnie ustawiony w
kierunku Staca.

Promieniowanie bezgcednie docierace do przyradu przy zatéeniu horyzontalnej

jednorodnéci opisuje prawo Lamberta-Beera
Iy = 1o €XPEMTg,, = MTor ~HUTgs)

gdzie, m jest masoptyczn,
jpds
m=-2

00

jpdz

Tray - Molekularna grubiwia optyczmn, tTaor — grubad¢ optyczna aerozolups grubccia
optyczry 0zonu,u - masa optyczna ozonpl,gestas¢ powietrza, dz i ds okéaja
infinitezymalne drogi w kierunku zenitu i w kieruniStaica. Dla kata zenitalnego Sica
8<60° masa optyczna wyta sk uproszonym wzorem m=1/cs Masa optyczna ozonu

zdefiniowana jest nagtujaco

gdzie,a- masowy wspotczynnik absorpcji przez ozpgy jest gstascia ozonu. Dla
uproszczenia zaktadamig gestas¢ ozonu i jego wspotczynnik absorpcji nie zmieniazsi

wysokascia w obrebie ozonosfery. W tym przypadku masa optyczna oziama jest wzorem
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bezposradni
promiert Stonca

punkt
FOZprOsZojocy

El

powierzchnia
Ziemi

srodek Ziemi

Rys. 18.3 geometria propagacji promieniowania wasfarze

sing _ R
sin80-6) R+h
mamy
sing¢= R SinB.

R+h

Ostatecznie prowadzi to do wzoru
1 1

“zcosc_ 2
1—( R Jsinze
R+h

Tabela 18.1 Porownanie masy optycznej atmosferpno

0 m vl
0 1 1
60 2.0 1.98

70 2.90 2.86

80 5.59 5.26

85 10.31 8.51

90 37.9 12.66
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Jak wynika z tabeli 18.1 #éice pomé¢dzy masa atmosfery i ozonu staje znacace dla
katow zenitalnych staca powyej 8C.

W celu wyznaczenia zawaktm ozonu w pionowej kolumnie powietrza wykorzystuje
si¢ pomiary na dwoch dtugoiach fali dla ktérych wspétczynniki absorpcji pre@miowanie
stonecznegoasznacaco r&ne. Natzenie promieniowania mierzone przez fotometr

stoneczny dla obu dtudoi fali wyraza st wzorami

- 1 1 1
I =1y exp(_mTRay TMTyor —HT 03)

— 2 2 2
I, = 1o exp(_mTRay TMTyor —HT 03)

Gruba¢ optyczna ozonu nmie by wyrazona przez catkowita zawaktoozonuQ i
wspotczynnik absorpcii

Ty = Q0.

Jednostk catkowitej zawartéci ozonu jest 1 Dobson [DU], ktory okte gruba¢ warstwy
ozonu w [mm]-100 po sprowadzenia go dmignia standardowo.

Dzielac réwnania stronami i bigc logarytm otrzymujemy

I I
Inl_l = ln_Ol - (al _GZ)HQ - (TlRay _TzRay)m_(TlAOT _TiOT)m
2 02

Wprowadzamy nagpujace oznaczenia

I02

L,-L=N

o, —a,=Aa.

Po przeksztatceniach otrzymujemy wzér na catkgwd@wartéé ozonu w postaci

N - ATRay m — ATyor m
HAG  Aad p Ao g
O ile pierwsze dwa czlony$a ogdt znane gadyopisup wyniki obserwacji oraz rozpraszanie

Q=

Rayleigha to jednak ostatni czton jest w ogdbtimieznany i zmienny w czasie. &0 ze
wzgledu na brak dodatkowych informacji czton paxsygego rownania jest pomijany. koto
prowadz¢ do znacznych htlow mimo,ze r&nica dtugdci fali A\ jest niewielka (rzdu 20

nm).
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Przyktad: Spektrometr Dobsona
)\1:305.5 nmo,=1.88 TRAY,1=0.491
)\2:3254 nmo,=0.120 Aa=1.76 TrAY,2=0.375 ATRAY=0.116

Powyzszy wzoOr na zawar§é ozonu zaktada:
* brak r@nic spektralnych grudoi optycznej Ataor=0)
» brak zalenosci wspotczynnikao od temperatury i énienia w stratosferze
» tarcza stoneczna pozbawiona chmur w czasie pomiaru

» atmosfera jednorodna horyzontalnie

Oszacowanie wptywu aerozolAtxot ) mazliwe jest poprzez zastosowanie algorytmu
trojkanatowego. W tym przypadku zaktadamy, ze zmaigrubdci optyczne aerozolu
pomidzy pierwszym i drugim kanatem jest taka sama @kipdzy drugim a trzecim.
Dopuszczamy wc liniowa zmienndci grubaci optycznej aerozolu z diugaia fali. W
0goInaci zmiennd¢ ta ma paggowy charakter jednak dlaaskiego zakresu spektralnego z
jakim mamy do czynienia przylknie liniowe mae by zupetnie nieztym zal@eniem.

ATor = Aoy
Oznaczmy prze®i, i Qo3 catkowity zawart@é ozonu oszacowama podstawie metody
dwukanatowej odpowiednio w przypadku pierwszegoupiego kanatu oraz drugiego i

trzeciego kanatu

12
— I\|12 _ATRaym

phay, Ad, p

12

Podstawiajc do wzoru na catkowgtzawart@d¢ ozonu mamy

12 23
Alpor M _ 0 _ATor M

Q=Q,, - —= —.
Yopda, p 7 Adg, p
Wyznaczamy z niego zmiamgrubgci optycznej
le_st

12 _ 23 _ —
ATAOT - ATAOT - ATAOT -

H{Aa, Ady

i podstawiamy ostatecznie do wzoru

Q=0 —At—lAZOTm: __m Q,, -Q, _
” HAQ,, M ” HAa, m( 1 1 ]
HlAa, Ad,
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Finalnie dostajemy wzor na skorygovgarawart@¢ ozonu w pionowej kolumnie powietrza

a12 _ Q
23

Q:le .
Ay, =0y Ay, =0y

Wyniki otrzymywane z tego wzoru znaco poprawiag btedy dla niskich potoen stoaca.

Nie trudno zauway¢, ze majc wigksz liczbe kanatow jaly dysponuje spektrofotometr
Brewera maemy w lepszy sposob oszacawamienndci grubgci optycznej aerozolu przez
co zminimalizowa wptyw aerozolu na wyznaczazawart@¢ ozonu w pionowej kolumnie

powierza.

18.2 Wyznaczania profilu ozonu przy pomocy metody Umkehr

18.3 Techniki satelitarne wyznaczania ozonu w atmosferze

19.Kolor oceanu

Albedo planetarnie Ziemi jest szacowana na ok..38towe przyczynku do tej
wartasci stanowi powierzchnia ziemi ok. 14-15%. W pozisstsotow: wnosz wkiad,
chmury, aerozole oraz czyste powietrze. Istotnyadkt planetarne albedo wnasz
powierzchnieddowe, ktére pomimase stanowi niecate 30% powierzchni ziemi wykazu;j
znacace wyzsze albedo tipowierzchnie oceaniczne. W obu przypadkach zmig&no
spektralna wspoétczynnika odbicia méwi o sktadziei@ozchni ziemi czy substancjach
zawartych w oceanie. W przypadku oceanu mowimygo jelorze opisuic spektralg
zaleznos¢ promieniowania wychodzego z oceanuater leaving radiande Jest wynikiem
absorpcji oraz rozpraszania przez chlorofil, pighm@az rozpuszczammaterg oceanicza.
Niesie ono informacje o koncentracji fitoplanktorh|orofilu oraz rozpuszczonychagstek w
wodzie. Jest to istotne z punktu widzenia produiglogicznej w oceanach (w oceanach
zawarta jest okoto 1/3 efci CO,), optyki oceanu, interakcji wiatru i g@téw morskich z
biologia oceanu oraz wptywu antropogeniczneganoaowisko oceaniczne.

Pomiar koloru oceanu przy pomocy detektorow zamsesnych na satelitach jest
trudny, ze wzgidu na faktze promieniowanie wychodze z wody stanowi zaledwie kilka
procent promieniowania dochagizgo do satelity. Dlatego waa role odgrywa tu tzw.

poprawka (korekcja) atmosferyczna i kluczowym ssajgej wyznaczenie.
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Rys. 19.1 Spektralna zaleos¢ promieniowania wychodzego z wody dla wysokiej
(linia kropkowana) oraz niskiej (dolna liniaagta) koncentracji chlorofilu. Gorna linia
przedstawia promieniowanie wychage z wody, ktére dochodzi do gornej granicy

atmosfery.
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Rys. 19.2 Zmiennii spektralna wspotczynnika absorpcji chlorofilaptempa
fotosyntezy.
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Chlorofil absorbuje znaczna éZgpromieniowania czerwonego oraz niebieskiego, a tym
samym rozpraszawviatto zielone. Tym samym woda zawieieg wiccej chlorofilu wykazuje
zielone zabarwienie (charakterystyka spektralnaypFniowania opuszczgjego wod jest
prawie ptaska), Zavoda uboga w chlorofil wykazuje silny spadekeiahia promieniowania
wychodzacego z wody z diugwmia fali.

Ze wzgkdu na promieniowanie wychogize w wody albedo oceanu ma na ogohimartasé
niz albedo powierzchni oceanu. Chlorofil i zawarte adaie substancje zekszap albedo

oceanu. Ponadto zmienigggo spektralpzaleznos¢ — kolor oceanu.

19.1 Odbicie od powierzchni zwierciadlanej
Wspotczynniki odbicia od powierzchni zwierciadlaogjsywane s przez wzory Fresnela.
Opisup one wspoétczynniki odbicia dwéch skladowych polaggnych w ptaszcznie
padania i w kierunku prostopadtym do niej.
:|cosei —Ncosb, |2
® ‘cosei +ncosB, ‘
:|coset —Ncoso, |2
P ‘coset +nCosB, ‘
gdzie R, jest wspotczynnikiem odbicia (reflektancja) dlakiara pola elektrycznego

réwnolegtego do ptaszczyzny padania (polaryzaagaiva), R - wspétczynnik odbicia dla
wektora pola elektrycznego prostopadtego do ptagzozpadania (polaryzacja pozioma).
Kat padania oraz odbicia zyzane g prawem Snella

sin6, _1
sinG, n
czyli
. 2
cosh, = 1—(S|rr]]ei) :

Wspotczynnik odbicia dla promieniowania niespolawanego dany jest wzorem

1
R :E(Rp +R,).
Po podstawieniu dla promieniowania pagago z zenitu odbicie w kierunku normalnym
opisuje wzor
R =172 _}JZ
n+

normal —
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Dla wody wspotczynnik ten Bma Wynosi dla obszaru widzialnego zaledwie 0.022 (3.2%
Tym samym dla &a zenitalnego gzacego do 90wspotczynnik odbicia zbiega do jediwcd
Powierzchnia plaska wody wykazujegwibardzo sila zaleznosci wspoétczynnika odbicia od
kata padania promieniowania stonecznego. Zatkigm kata padani®; =0° wspotczynnik
odbicia pionowej sktadowej jest znacznie mniejszasktadowej horyzontalnej. W
szczegolnym przypadku (dlati Brewstera) sktadowa ta znikg=®. W tym przypadku

cosB, = ncosb,

co< B, =n’cos 6,

. 2
cog 6, :1—(5'29i j =n?(L-sin?8,)/n

sin@. \’ 4 4
1- | =n"-n"sin"6,
n

n’-sin’6, =n*-n*sin’@,
sinz 0. :M
' (n*-D)(n*+))

2

8, =arcsin|——.
n°“+1

BK7 or Water White Glass (n=1.518)
Fresnel Reflection (1 surface)

=5 - Polarization =P - Polarization

o

/]

s 9
0.000 . ———— : 1
0 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50 55 60 65 VO V5 B0 85 90

Angle of incidence

Rys. 19.3 Wspoétczynniki odbicia od szyby
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BK7 or Water White Glass (n=1.518)
Total Transmittance - (two surfaces)
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Rys. 19.4 Wspotczynniki transmisji szyby
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Rys. 19.5 Wspo6tczynniki odbicia od powierzchni wody

Wzory Fresnela opisagijodbicie od ptaskiej powierzchni wody. W przyrodiaga
sytuacja praktycznie nigdy nie wgptije co wymaga stosowania korekcji zranej z
falowaniem wody. Odspstwa od wzoréw Fresnea zostaty po raz pierwszglatia przez
Coxa i Munka w 1956 r. Stworzyli oni tegyiktéra opisuje ksztalt powierzchni wody w
zaleznosci od kierunki i pedkosci wiatru. Zalamywanie grzbietow fal i pojawianie piany
prowadzi do wzrostu albeda powierzchni oceanu. Bragkosci wiatru 10 m/s piana
pokrywa okoto 4% powierzchni, przy 15 m/s okoto2@% . Albedo samej piany zmieni& Si
od 0.6-0.9. Dostage st do wody hble powietrza z jednej strony zmieniaytasnaci
optyczne wody z drugiej 2av czasie ich gkania emitowana jest do atmosfery s6l morska

oraz tadunki elektryczne. Cox i Munk zaproponovstditystyczne podgjie do problemu
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ksztattu powierzchni oceanu. Na podstawie fotogsdéilowanej powierzchni wody
stwierdzili, ze rozktad prawdopodohistwa nachylg powierzchni wody niewiele eii sie od
rozktadu gaussowskiego. Jedna z najprostszych tavkmeslajacych rozkiad

prawdopodobigstwa nachylania powierzchni wody ma pésta

1 -tg°0
0,)= ex .
P(En) 21o? { 20° J

20% = 0,003+ 0.00512v  (+0.004)

gdzie w jest prdkoscia wiatru [m/s]. Bardziej zaawansowane rozktady uwdgiaja
zaleznos¢ szerokdci rozktadu od kierunku wiatru i mapost& rozbudowanych wzorow
empirycznych

Ze wzgkdu na silna zalaos¢ reflektancji R od kta padania i odbicia wspoétczynnik
odbicia opisywany jest za pompBRDF-u (dwu kierunkowego wspétczynnika odbicia),
ktory zalery od 2 lgtow padania i 2 &0w odbicia (zenitalny i azymutalny)

R0 = di' (Q)
Q) cos9'd!

Wspotczynnik 2-kierunkowego odbicia w przecivséwie od albeda zdefiniowanego dla
strumieni promieniowania nie zakeod wtasnéci optycznych atmosfery a jedynie od
wiasnaci samej powierzchni odbijgej. W przypadku pomiarow BRDFu na gornej granicy
atmosfery definiuje gsigo w postaci

ni(Q)
F, cosf

o

Rear(©,Q,) =

o

Rys. 19.6 Definicja BRDF
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Wigkszas¢ typOw powierzchni ziemi wykazuje wiasiod optyczne pomidzy dwoma
skrajnymi typami: idealnie gtadka (odbicie zwiediene) oraz powierzchnia szorgtk
(Lambertsowska). W pierwszym przypadku wspotczimubicia jest niezerowy jedynie dla
kata padania rownegatowi odbicia (odbicie Fresnela), W drugim przypad&diancja
promieniowania odbitego jest izotropowa. Gkeaie BRDF-u powierzchni ziemi jest
kluczowe dla wikszasci metod teledetekcyjnych. Bezpedni pomiar BRDF-u madiwy jest
jedynie w pewnych obszarach spektralnych. Zjawskazane odbiciem zwierciadlanym
(Fresnelowskim) od ptaskiej powierzchni wody nosiwe odblasku stonecznegsun glin).

Zalezy ono od wzajemnego patenia Stdica i satelity oraz stanu morza.

104 108 112 115 120 124

T
f"«q;'D?-z_T— T

¥

MODIS  2002-09-19  02:35:00.0TC, BANDS g

104 108 1z 118 120 124

Sonlint

Rys. 19.7 Przyktady odblasku stonecznego widocenaty okotoziemskiej oraz z samolotu.
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19.2 Wyznaczanie koncentracji chlorofilu w wodzie

Pomiary koncentracji chlorofilu w wodzie zosigmkazane na przyktadzie pomiaréw
promieniowania wychodzego z wody wykonanych zinad powierzchnia oceanu za pomoc
przyrzadu SIMBAD. Przyrad ten wykonuje pomiar promieniowania beggalniego, pomiar
promieniowania odbitego od powierzchni oceanu dta kdbicia okoto 4%5(blisko kata
Brewstera) w piciu waskich (10 nm) kanatach spektralnych o ditgydali 443, 490, 560,
670, 870 nm.

W celu opisania wynikéw pomiaru zdefiniujemy wiedkozwanry reflektancy zdalr (
Remote Sensing Reflectance

=a,06,0,A
caoa)-Lizsa0)

gdzie Ly(z=aB,$,A) — radiancja promieniowania wychadego z wodyWater leaving

radiance z kierunkuQ(0,¢) na wysokéci a=z po wyej powierzchni wody, F - strumié
promieniowana stonecznego. Reflektancja zdalnast&kjaka cz&¢ promieniowania
padajcego na powierzchnie wody powraca do atmosferylkatem Q(6,¢).

Ponadto definiujemy znormalizowaradiancg promieniowania wychodzego z wody jako

L,
Lw()\)N = W( )
T(A)
gdzie transmisja dana jest wzoI T =w
K

Zaktadajc ze powierzchnia jest typu Lamberta wspotczynmikiocia zwhzany jest z
znormalizowan reflektancy zdalra relacja

R, )y =F1LW(A)N-

Na podstawie pomiarow stwierdzorme, wielkas¢ zdefiniowana poriej jest silnie
skorelowana z koncentracja chlorofilu w wodzie
RW(443N
R, (550,
Wiazek ten wyraa empiryczny wzor na koncentraghlorofilu w postaci
log,, (333C) = -1.2log,, r + 0.5(log,, r)* — 2.8(log,, r)*
gdzie, C jest koncentracja chlorofilu C wyoma w [mg/nt], za
r= O.S—RW(ME’)N .
R, (550)
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Rys. 19.8 Zwizek koncentracja chlorofilu z ilorazem znormalizaejaeflektancji zdalnej w
kanatach 443 i 550 nm
Aby wyznaczy R, (A)y musimy zné wptyw atmosfery na promieniowanie odbite od
wody. W przypadku pomiarow naziemnych sytuacjajesicznie prostsza w porownaniu z

pomiarami satelitarnymi

19.3 Korekcja atmosferyczna

19.4 Albedo powierzchni ziemi

Spektralna zaleos¢ wspotczynnika odbicia od powierzchni ziemi zawigr@rmacg
o typie podiaga. Wtasnéci odbijapce powierzchni ziemiasz reguty bardziej skomplikowane
niz oceanu. Jednak gksza¢ powierzchni wegetacyjnych wykazuje podobne zacimosvdla
diugdasci fali okoto 0.7um W obszarze tym wygpuje silna zmiana wspotczynnika odbicia.
Dla dtugaci fali A<0.7 um zawarty w rélinach chlorofil prowadzi do silnej absorpcji i

spadku wspétczynnika odbicia
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Rys. Spektralna zmienficalbeda powierzchni ziemi na tle kanatow spektreliny
wybranych detektoréw satelitarnych.
Zmiany wspo6tczynnika odbicia w bliskiej podczerwi@NIR) opisywane s przez

indeks NDVI (znormalizowany, emicowy indeks wegetacyjny).
V| = [(NIR) = 1(VIS)

“I(NIR) +1(VIS)
gdzie I(NIR) oraz I(VIS) s radiancja promieniowania odbitego w bliskiej pogledieni i w

obszarze widzialnym. Indeks NDVI méwi nam o zawstsisktadnika wegetacyjnego w
danym typie podiza. Im wikszy indeks tym zawaréé biomasy weksza.

Przykfad

W przyrzadzie AVHRR (Advance Very Heigh Resolution Radiompte celu wyznaczenia
NDVI wykorzystuje s¢ kanat 1 (0.54-0.68m) oraz kanat 2 (0.73-1.30m).
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0.7
Vi

' Rys. Przykiadowa mapa rozktadu przeszennegoBID

Tabela 19.1. Wartg indeksu NDVI

wegetacja 0.01-0.75
oceany, jeziora, rzeki wasdd ujemne
potpustynie 0-0.01
chmury 0-0.75

Wartcsci I(NIR) oraz I1(VIS) & mierzone na gornej granicy atmosfery, aowi
zawieraj rowniez przyczynek od atmosfery. Wiasciwe oszacowanieksdeNDVI wymaga
wi¢c wykonania korekcji atmosferycznej w postaci
Imeaslsurrt
gdzie | poprawka atmosferycznagsto ograniczana tylko do rozpraszania RayleighaaPo
wptywem atmosfery istotny przyczynek do wadioNDVI wnosi kat zenitalny satelity pod
ktorym wykonany byt pomiar. We wzglu na silm zmiennd¢ wspotczynnika odbicia od
kata zenitalnego stona i satelity orazmicy kata azymutalnego shea i satelity wymagane

jest wykonanie korekcji geometryczne.
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20.Pomiary witasnasci optycznych aerozoli

20.1 Woyznaczanie grubdci optycznej aerozolu przy pomocy fotometru stonecego
20.2 Wyznaczanie rozktadu wielk@ci aerozolu

20.3 Woyktadnik Angstroma

20.4 Metody satelitarne wyznaczania grubéci optycznej aerozolu

21.Wyznaczanie temperatury powietrza
21.1 Wyznaczanie temperatury powierzchni oceanu SST

21.2 Wyznaczanie profilu temperatury powietrza

22.Teledetekcja radarowa
22.1 Altymetria satelitarna

22.2 Radar meteorologiczny

22.3 Radar dopplerowski

23.Lidar w badaniach atmosferycznych
23.1 Lidar rozproszeniowy
23.2 Lidar ramanowski

23.3 Lidar absorpciji r6 znicowej
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