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Rola aerozolu i chmur w bilansie radiacyjnym  

• Odmienny wpływ w zakresie krótko- i długofalowym. 

• W zakresie krótkofalowym główną rolę odgrywają własności 
optyczne aerozoli/chmur oraz powierzchni ziemi 

• Natomiast w zakresie długofalowym ważniejszym czynnikiem 
jest różnica temperatury aerozoli/chmur i powierzchni ziemi. 

• W przypadku aerozolu wpływ na bilans energii w zakresie 
podczerwieni termalnej jest na ogół znikomy z wyłączeniem 
aerozolu, którego rozmiary przekraczają 1 m. 



+0.9 W/m2 
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(Trenberth, K.E., J.T. Fasullo, and J. Kiehl, 2009). 

 

+0.9 W/m2 



Wpływ aerozolu na klimat Ziemi  

 Efekt bezpośredni (poprzez rozpraszanie i absorpcję 

promieniowania w atmosferze  

 

 Efekt pośredni (poprzez oddziaływanie aerozolu na własności 

mikrofizyczne chmur)  

 

 

  

 

 



Wpływ aerozolu na klimat 

1) Efekt bezpośredni 
 poprzez rozpraszanie i pochłanianie 

promieniowania słonecznego 
dochodzącego do powierzchni 
Ziemi. 

2) Efekt pośredni 
 oddziaływanie aerozolu na 

własności chmur oraz ich czas 
życia 

Aerozole średnio chłodzą klimat! 
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Fo(1-exp(-)) 
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 - grubość optyczna 
aerozolu 
 - albedo pojedynczego 
rozpraszania  
=scat /ext 
- cześć promieniowania 
rozpraszania do tyłu   
Dla molekuł =0.5 
Dla aerozoli  (0.1 – 
0.2) 

Rs 

Transmisja przez warstwę 
aerozolu 

t= exp(-)+ (1-)(1-exp(-)) 
Odbicie od warstwy aerozolu 
r= (1-exp(-)) 

Efekt bezpośredni -prosty model radiacyjny 
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Promieniowanie  
wychodzące z atmosfery: 
Fr= Fo (r+t2Rs +t2Rs

2r+t2Rs
3 r2+...) 

Fr= Fo [r+t2Rs /(1-Rsr)] 

Zmiana albeda planetarnego przez 
aerozol: 
Rs=[r+t2Rs /(1-Rsr)]-Rs 

Fot 

FotRs 

Fot
2Rs 



dla > c Rs>0 : ochładzanie  
dla < c Rs<0 : ogrzewanie  
 

Dla <<1  (średnia wartość 0.1-0.2) 

t= exp(-)+ (1-)(1-exp(-)) 

r= (1-exp(-)) 

t=1- +(1-) 

r=  

Rs=+[(1-Rs)
2-2Rs(1/-1)/] 

wartość krytyczna  dla której  
Rs =0 
 =2Rs/[2Rs+(1-Rs)
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Wnioski z prostego modelu radiacyjnego 

• aerozole nad ciemną powierzchnią Ziemi zawsze 
ochładzają klimat. 

• aerozole nad bardzo jasnymi powierzchniami (śnieg) 
ogrzewają klimat. 

• w przypadku pośrednim ochładzanie bądź ogrzewanie 
zależy od własności optycznych aerozoli oraz własności 
optycznych podłoża.  

• jednak zawsze obecność aerozoli prowadzi do redukcji 
promieniowania przy powierzchni Ziemi a zatem 
ochładzania najniższych warstw powietrza.  

Górna 
granica 

atmosfery 



 

IPCC, 2014 



Kim and Ramanathan, 2008 

Wymuszanie radiacyjne przez wszystkie aerozole 

zawarte w atmosferze 



Wymuszanie radiacyjne wszystkich 

aerozoli znajdujących się w atmosferze 

• Problemy obserwacyjne z wydzieleniem wkładu od aerozolu 
antropogenicznego 
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Kim and Ramanathan (2008) 

Wymuszanie radiacyjne aerozolu 

wyznaczone  

na podstawie pomiarów 

satelitarnych 
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Kim and Ramanathan (2008) 

Wymuszanie radiacyjne aerozolu 

wyznaczone  

na podstawie pomiarów 

satelitarnych 
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Kim and Ramanathan (2008) 
Grubość optyczna aerozolu 



Przekrój południkowy bezpośredniego wymuszania 

radiacyjnego aerozolu antropogenicznego dla okresu 1850-

2000. Linia czarna przedstawia średnią z modeli projektu 

AeroCOM II, zaś kolorem szarym zaznaczono 5 i 95 

percentyl. Pozostałe krzywe, niebieska kropkowana i 

przerywana linia, oznaczają wyniki uzyskane odpowiednio 

przez Bolleuin i in., (2013) oraz  Su i in., (2013).   

Źródło: rozdział 7 raportu IPCC, (2013). 

Bezpośrednie wymuszanie radiacyjne dla różnych typów aerozolu 

antropogenicznego dla okresu 1750-2010. Kreskowane słupki 

odpowiadają średnim wynikom symulacji wykonanych w ramach 

projektu AeroCOM II, zaś pozostałe słupki oznaczają średnie i 90% 

błędy wymuszeń radiacyjnych oszacowane w ramach pracy nad 

raportem IPCC, (2013) kolejno dla: dla siarczanów (Sulphate), węgla 

cząsteczkowego emitowane podczas spalania paliw kopalnych (BC 

FF), organicznego aerozolu emitowanego podczas spalania paliw 

kopalnych i biopaliw (POA FF), aerozolu emitowanego podczas 

pożarów (BB), azotanów (Nitrate), aerozolu mineralnego (Mineral) 

oraz zbiorczo dla wszystkich typów aerozolu.  

Źródło, rozdział 7 raportu IPCC (2013). 



Stan wiedzy: Wymuszanie radiacyjne 
cząstek absorbujących 

• TOA: 0.9 W/m2  (30% GH RF) 

• Powierzchnia ziemi: -1.7 W/m2   (Ramanathan and Carmichael, 2008) 

• Atmosfera: +2.6 W/m2 

• Dodatnia wartość RF (TOA) wynika z : 

- redukcji albeda planetarnego poprzez absorpcję promieniowania słonecznego 
(jasne powierzchnie) 

- depozycji BC na śniegu i lodzie 

- pochłaniania promieniowania przez BC w chmurach (efekt pół-bezpośredni) 

• Ujemnie RF na powierzchni przez BC stanowi ok. 40% całego RF przez aerozole  

• Grzanie dolnej atmosfery na poziomie 2.6 W/m2 redukuje konwekcję i opady  

• Błędy oszacowania RF w przypadku BC sięgają 50% (Chung et al., 2005) 

 



• Annual mean BC aerosol burden (in mg/m2) for the background fields used, and 
regions selected for the regional study (boxes), Samset and Myhre 2011. 





Wymuszanie radiacyjne cząstek absorbujących cd 

• Wymuszanie radiacyjne oszacowane przez Myhre et al., 2012 w przypadku 
cząstek silnie absorbujących emitowanych podczas spalania paliw kopalnych 
wynosi tylko 0.24 W/m2 (AeroComII models) i 0.340.25 W/m2 (IPCC, 2007), +0.3 
(+0.1 to +0.5) W/m2 (IPCC, 2013)  

Mean (solid line), median (dashed line), one standard deviation (box) and full (min-4 max) range 

(whiskers) for RF (W/m2) from different aerosol types from AeroCom II models. The forcings are for 

the 1850 to 2000 period. Adapted from Myhre et al. (2012). 



 Modeled BC global mean (a) burden, (b) RF and (c) forcing efficiency (RF per gram of BC). 
Yellow boxes with whiskers indicate mean, one standard deviation and max/min values. 
Mean values and spreads for AeroCom P1 and P2 (hatched whisker boxes) are taken from 
Schulz et al 2006 and Myhre et al 2012 respectively. 



Główne przyczyny dużych błędów w oszacowaniu 
wymuszania radiacyjnego aerozoli absorbujących 

• niska jakość emisji aerozoli absorbujących  

• niewielka liczba pomiarów (brak wiarygodnych metod 
pomiarowych profili pionowych absorpcji) 

• duże rozbieżność pomiędzy pomiarami i wynikami symulacji 
numerycznych 

• silna zależność RF od wysokości BC 

• uproszczenia w procesach mikrofizycznych chmur 

• problem z definicją wymuszania radiacyjne w przypadku 
cząstek silnie absorbujących 

 



Dlaczego potrzebujemy pionowe profile 
własności absorbujących aerozolu? 

Głównie z następujących: 

1) Lokalne ogrzewanie przez aerozol 
absorbujący 

2) Wpływ wysokości warstwy aerozoli 
absorbujących na strumienie 
radiacyjne i wymuszanie radiacyjne 

3) Położenie aerozolu absorbującego 
względem chmur 

 

Aerozole 

absorbujące 



Modeled BC burden, RF calculated by use of full 3D efficiency profiles (RF) and forcing per gram (NRF). All 
numbers shown for global mean and for three selected regions. RF_fraction shows the fraction of the total BC 

forcing simulated within the stated region. M>5km and RF>5km show the fractions of aerosol mass and RF, 
respectively, simulated above an altitude of 5km (500hPa)   

Samset et al., 2012 

Region Burden 
[mg/m2]  

RF 
[W/m2]  

NRF 
[W/g]  

RF fraction 
[%] 

MASS> 
5km [%] 

RF>5km 
[%] 

GLOBAL 0.19 0.37 1835 100 23.8 42.2 

ARCTIC 0.10 0.39 3806 2.85 61.5 73.0 

EUROPE 0.37 0.52 1401 1.51 16.6 37.0 

CHINA 1.10 1.42 1270 7.41 10.4 26.9 

Wpływ wysokości cząstek absorbujących na 

wymuszanie radiacyjne 



• Comparison of modeled concentration and RF profiles. (a-c) BC concentration vertical profiles, global mean and for 
two selected regions. Overlain is the annual mean forcing efficiency profile for the selected region (grey dashed line). 
Solid lines show AeroCom P2 submissions, dashed lines show P1. (d-f) BC RF per height, divided by the modeled 
global mean BC burden, globally and for three selected regions. (g-i) Vertical profile of integrated absolute BC RF. 
Lines indicate  the 50% mark and 500hPa altitude. 

Samset et al., 2012 



• Black carbon mass and induced forcing at high altitudes. (a) Fraction of modeled BC 
mass above 5km. (b) Fraction of modeled BC RF originating above 5km. 

Samset et al., 2012 



Wpływ wysokości warstwy BC na zmiany temperatury powietrza przy 
powierzchni ziemi oraz opadów (George et al., 2011). Symulacje wykonane 
modelem klimatu CAM3.1 poprzez dodanie 1Mt BC na różnych 
wysokościach.  



Aerozol silnie absorbujący i chmury 
• Badania Koch et al. [2010] wskazują, że wpływ aerozolu absorbujacego na system klimatyczny 

zależy od względnego położenia chmur i aerozoli.  

• Cząstki absorbujące w chmurach powodują klasyczny efekt parowania chmury (semi-direct effect) 

• Cząstki absorbujące po niżej podstawy chmury wzmacniają konwekcję i zachmurzenie 

• Cząstki absorbujące po wyżej chmury stabilizują niższe warstwy atmosfery co prowadzi do wzrostu  
(w przypadku Sc) oraz spadku (w przypadku Cu) zachmurzenia.  

Koch et al., 2010 



Wpływ aerozolu na bilans energii w 
podczerwieni termalnej 

• 2-strumieniowny model radiacyjny aerozolu 

• Założenia: 

• Aerozol stanowi izotermiczną warstwę o temperaturze T 

• Zaniedbujemy efekty wielokrotnego rozpraszania 

• Molekuły powietrza nie absorbują i nie rozpraszają swiatła  

,                                                                                                (5.6) 
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2-strumieniowy model warstwy aerozolu w podczerwieni termalnej 

asst aBrFtFF  

ass aBFrF  

1t
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r współczynnik rozpraszania wstecznego 

współczynnik rozpraszania do przodu 

współczynnik transmisji promieniowania bezpośredniego 

współczynnik absorpcji promieniowania w warstwie aerozolu 
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Wymuszanie radiacyjne 

aB funkcja Plancka  



Wymuszanie radiacyjne na górnej i dolnej 
granicy warstwy aerozolu 

• Bs jest funkcja Plancka w temperaturze powierzchni ziemi 

• Wymuszanie radiacyjne w obu przypadkach jest dodatnie i 
jest liniową funkcją grubości optycznej aerozolu w 
podczerwieni termalnej (np. dla 10 m) 

• Pierwsze człony w obu wzorach oznaczają względna emisję 
promieniowania przez warstwę aerozolu i powierzchni ziemi 

• Drugie człony zaś oznaczają efekty związanie z rozpraszaniem 
światła.  

• Na górnej granicy oba człony mają ten sam rząd wielkości 
podczas gdy na powierzchni ziemi człon związany z 
rozpraszaniem jest 2-3 razy mniejszy niż względna emisja  
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Wnioski z modelu cd 

• Wpływ rozpraszania wstecznego na wymuszanie w 
podczerwieni jest podobny na górnej granicy atmosfery i na 
powierzchni ziemi.  

• W obu przypadkach wzrost współczynnika rozpraszania 
wstecznego prowadzi do coraz większego wymuszania 
radiacyjnego 

• Tak więc małe cząstki mają największy wpływ na czynnik 
określający wkład od rozpraszania promieniowania podobnie 
jak to ma miejsce w zakresie krótkofalowym.   

• Wpływ albeda pojedynczego rozpraszania jest przeciwny dla 
członu emisyjnego i rozproszeniowego. Zmniejszanie albedo 
pojedynczego rozpraszania zmniejsza czynnik rozproszeniowy 
natomiast zwiększa emisję promieniowania termalnego i 
odwrotnie.  



• Łatwo zauważyć, że jeśli            to wówczas redukcja albedo 
pojedynczego rozpraszania powoduje wzrost wymuszania na 
powierzchni ziemi. Warunek ten jest zwykle spełniony ponieważ 
współczynnik rozpraszania wstecznego jest zawsze mniejszy od 0.5 
natomiast iloraz Ba/Bs zmienia się na ogół w zakresie 0.8-1.0.  

• Na górnej granicy atmosfery jest podobnie o ile   

• Jednak dla zadanego współczynnika rozpraszania wstecznego 
zawsze istnieje temperatura aerozolu dla której wymuszanie 
rośnie ze wzrostem absorpcji promieniowania.  

• Dla warunków spotykanych w atmosferze relacja                    może 
być lub nie musi być spełniona 

• Dlatego wpływ albedo pojedynczego rozpraszania na wymuszanie 
na górnej granicy atmosfery zależy od temperatury oraz 
współczynnika rozpraszania wstecznego. Dla porównania w 
zakresie krótkofalowym wymuszanie zawsze rośnie ze wzrostem 
absorpcji (aczkolwiek może być dodatnie lub ujemne) 
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Zmiany wymuszania radiacyjnego w długiej 

skali czasowej 



 Zmiany w wymuszaniu radiacyjnym przez aerozole: 

BC – sadza (Black Carbon), Sulfate – aerozole siarkowe, Nitrate – aerozole 

azotowe, OC – organiczne (Organic Carbon), SOA – Secondary Organic Aerosol 
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Globalne zaciemnienie  

w XX wieku.  



Ruckstulh et al., 2008 



 

all sky 

clear sky 

all sky- 

clear sky 



• Wzrost promieniowania słonecznego w Europie jest w 
głównej mierze związany z bezpośrednim efektem 
aerozolowym. Efekt pośredni ma mniejsze znaczenie.   

• Niewielki efekt pośredni przy spadku koncentracji aerozolu o 
ok. 60% jest zaskakujący. Możliwe, że jest to związane ze 
zmianą cyrkulacji w dużej skali, która spowodowała 
„kompensacyjny” wzrost zachmurzenia.  

• Oszacowana wartość wymuszania radiacyjnego aerozoli i 
chmur wynosi dla Europy ok. +1W/m2 (1981-2005)  co miało 
prawdopodobnie duży wypływ na szybki wzrost temperatury 
w tym okresie. 

• Przy czym wymuszanie bezpośrednie wynosi +0.84W/m2, zaś 
dla chmur jedynie +0.16 W/m2 ze względu na kompensacje 
przez efekt długofalowy.  



Zmiany grubości optycznej aerozolu na Kasprowym 

Wierchu 

Markowicz Uscka-Kowalkowska, 2015 



Wpływ wulkanów stratosferycznych 



Zmiany globalne 

aerozolowej grubości 

optycznej 

http://www.giss.nasa.gov/research/features/200711_temptracker/page2.html 



Wpływ chmur na system klimatyczny 

• Chmury pokrywają około 50% powierzchni Ziemi, 

dlatego, też są one bardzo ważne z klimatycznego 

punktu widzenia.  

• Chmury zwiększają albedo planetarne od 14 do 30%. 

• Z drugiej zmniejszają ucieczkę promieniowania 

długofalowego w przestrzeń kosmiczną zapobiegając 

w ten sposób utracie energii.  

• Wpływ chmur na klimat zależy od ich własności 

optycznych oraz temperatury.  

 



Czy chmury są doskonale czarne? 

 



Porosty radiacyjny model izotermicznej 
chmury  

• Bilans energii całej 

chmury jest ujemy i 

wynosi  
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Ochładzanie to jest tym silniejsze im wyższa jest temperatura chmury a zatem im 

bliżej powierzchni ziemi znajduje się chmura.  



• Rozważmy bilans promieniowania długofalowego na dolnej oraz 
górnej powierzchni chmury. Ograniczenie się tylko do promieniowania 
długofalowego odpowiada sytuacji nocnej. Strumień netto na dolnej 
granicy chmury wynosi  

 

 gdzie Tbase jest temperaturą podstawy chmury, zaś Ts temperaturą 
powierzchni ziemi 

• Przy czym założyliśmy, że chmura jest na tyle gruba, że można ją 
traktować jak ciało doskonale czarne.  

• Powyższy wzór jest tylko oszacowaniem górnym gdyż, nie całe 
promieniowanie emitowane przez powierzchnie ziemi osiąga 
podstawę chmury.  

• Rozpatrzymy chmurę o grubości 700 m o podstawie znajdującej się 
na poziomie 300 m.  

• Niech temperatura powierzchni ziemi wynosi 288 K, zaś do postawy 
chmury panuje suchoadiabatyczny gradient temperatury.  

• Zatem temperatura na wysokości podstawy chmury wynosi 285 K.  

• W tym przypadku strumień netto na wysokości podstawy chmury 
wynosi Nbase 16 W/m2.  

)TT(FFN 4

base

4

sbase  



• Strumień netto na szycie chmury można zapisać w postaci  
 
 

• Ponieważ w chmurze gradient temperatury z wysokością jest 
gradientem wilgotnoadiabatycznym (6 K/km), dlatego 
temperatura na szczycie chmury wynosi około 281 K.  

• Ponadto, jeśli przyjmiemy, ze zdolność emisyjna atmosfery po 
wyżej chmury wynosi 0.8 (w rzeczywistej atmosferze zmienia się 
od 0.7 w Arktyce do 0.95 w rejonach tropikalnych) to strumień 
netto na szczycie chmury wynosi    ok.211 W/m2. 

• Zauważmy, że z definicji strumieni netto wynika, że podstawa 
chmury jest słabo grzana (16 W/m2), zaś wierzchołek chmury 
silnie chłodzony (211 W/m2).  

• Zatem, chmura jest silnie chłodzona jako całość (196 W/m2).  
• Obliczmy, jakie jest tempo ochładzania radiacyjnego chmury 
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Chmury wysokie ogrzewają a niskie chłodzą… 

Th 

Tl 

Ts 

TsTl       Ts>> Th 

Albedo  

10-30% 
Albedo  

60-80% 



ALBocean = 5-10 % 

ALBScu = 30-60 % 

IR 

+ 

VIS 

IR VIS 

Ujemne wymuszenie radiacyjne 
~ 3-4 % strumienia promieniowania 

słonecznego otrzymywanego średnio przez 
układ Ziemia-Atmosfera 

ALBScu ~ 5-10*ALBocean 
Hartmann (1992) 

Występowanie Scu:  Własności radiacyjne : 

~ 20-30 % powierzchni oceanów 
(Warren et al., 1986) 

Wpływ chmur Scu na globalny bilans 
radiacyjny 



Wymuszanie 

radiacyjne chmur 

• Jeśli przez F oznaczymy strumień promieniowania zdefiniowany jako 
sumę promieniowania bezchmurnego nieba oraz obszaru pokrytego 
chmurami                                to wymuszenie radiacyjne chmur można 
zapisać w postaci 

• gdzie C jest częścią obszaru pokrytego przez chmury, Fc strumieniem 
promieniowania czystego nieba, zaś Fo strumieniem promieniowania 
związany z chmurami.  

CF)C1(FF oc 

)FF(CFFC cocForcing 



Wymuszanie radiacyjne chmur – na 

podstawie modelu Fu-Liou 



Cloud SW forcing 
Kim and Ramanathan, 2008 



Chmury i ich rola w procesach 

radiacyjnych. Jak zmiany w 

zachmurzeniu wpływaja na bilans 

energii?  
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Kim and Ramanathan (2008) SW cloud radiative forcing 



Albedo 

CCN 

Zanieczyszczenia 

Strumień 
ciepła 

 utajonego i  
odczuwalnego 

  
Ocean 

Długość życia i rozciągłość 
 przestrzenna 

Koncentracja 
kropelek 

Intensywność 
opadu 

T DMS 

+ 
 

Sprzężenia zwrotne związane z odziaływaniem 
aerozol chmura 



Efekty sprzężeń związanych z chmurami wskutek z zmian koncentracji CO2 w 

atmosferze.  



Chmury i aerozole, a ściślej cykl hydrologiczny wpływają nie tylko na 

strumienie radiacyjne, ale i na dynamikę atmosfery i oceanu. 



Zmiany w strukturze i dynamice atmosfery związane ze 

zmianami zachmurzenia na ocieplającej się Ziemi. 



Efekty aerozolowo-chmurowe wg. V Raportu 

IPCC 



Efekty aerozolowe 

Efekt Twomey Efekt Albrechta 



Czyste powietrze, mała ilość 
jąder kondensacji. 
Mała koncentracja. 
Duże rozmiary kropelek. 

Zanieczyszczone powietrze, duża 
ilość jąder kondensacji. 
Duża koncentracja. 
Małe rozmiary kropelek. 

Pierwszy pośredni wpływ aerozoli 

Chmury ‘czyste’  i ‘zanieczyszczone’ 



Optyczny model chmury 

Albedo chmury w przybliżeniu dwu-strumieniowym 

g1

2)g1(2
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gdzie g jest parametrem asymetrii związanym z rozpraszaniem promieniowania na 
kropelkach lub kryształach lodu, zaś  grubością optyczna chmury. Przyjmując parametr 
asymetrii dla chmury równy około g=0.85 otrzymujemy 

Rozważmy jednorodną chmurę o monodyspersyjnym rozkładzie wielkości  

oext

2 NQrh

Przyjmując, że dla obszaru widzialnego parametr wielkości x=2r/>>1 stąd Qext=2 
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Zakładając, że LWC nie zależy od 
wysokości  
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Wyznaczamy zależność albeda chmur R od liczby kropelek N przy stałej zawartości wody 
ciekłej (LWC) 

Obliczmy wielkość   

stąd 
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ostatecznie  

Tylko w przypadku chmur zawierających 
mała liczbę kropel N<100 cm-3 albedo 
chmury zależy silnie od koncentracji, a tym 
samym od koncentracji aerozolu. 



Przykład 

• Rozważmy dwie chmury o monodyspersyjnym rozkładzie 

kropel, grubości pionowej 400 metrów, przy czym pierwsza 

składa się z kropelek wody o promieniu r1 =10 m  

 i koncentracji N1 =1000 1/cm3, zaś druga z kropel o 

promieniu r2 =20 m.  

• Zakładając, że wodność obu chmur jest identyczna 

możemy wyznaczyć koncentracje kropel w drugiej chmurze 

ze wzoru (125 1/cm3) 

• Stosując teorię rozpraszania MIE wyznaczamy parametry 

asymetrii dla obu chmur. Wynoszą one odpowiednio  0.86 i 

0.87.  

• Grubość optyczny chmur wynosi: 188 i 94  

• Albedo chmur: 0.93 i 0.86. 






