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Pojecie bilansu energetycznego na
gornej granicy atmosfery.

Bilans energetyczny catej planty okreslony jest przez strumien
promieniowania stonecznego padajgcego i odbijanego przez
atmosfere oraz promieniowania dtugofalowe emitowane przez
powierzchnie ziemi i atmosfere.

W skali klimatycznej (kilkadziesiat lat) bilans ten jest w
przyblizeniu rowny zero.

Niezerowa wartosc bilansu swiadczyta o tym, ze Ziemia
srednia temperatura planety zmieniataby sie w czasie.

Badania klimatyczne pokazujg, ze obserwowane wspotczesne
ocieplenie jest rzedu 1K/100 Iat.

Do wywotania takiej zmiany potrzeba niezbilansowana energii
na poziomie utamka procenta strumienia promieniowania
stonecznego dochodzgcego do gornych granic atmosfery.
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Bilans promieniowania stonecznego oraz ziemskiego atmosferze
(Trenberth, K.E., J.T. Fasullo, and J. Kiehl, 2009).
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Strumienie energii pomiedzy powierzchnig Ziemi, atmosferg oraz przestrzenia
kosmiczng wyrazone w procentach przychodzgcego promieniowania stonecznego



Rownowaga radiacyjna na Ziemi

Atmosfera zmienia promieniowanie
emitowane przez powierzchnie Ziemi.
Wptyw atmosfery mozna uwzglednic
poprzez temperature efektywng
atmosfery lub wprowadzanie efektywnej
ransmisji Trg

F, stata
stoneczna

OT 4= OT4Tr 4

efektywna emisja
w kosmos

nmR°F, = nR°AF, +4nR*cT/
F, A

A - planetarne albedo



Bilans radiacyjny na gornej granicy
atmosfery

Mean Annual Balance at TOA [W/m 2] from CERES, 2000-2004
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Bilans radiacyjny na gornej granicy atmosfery jako
funkcja szerokosci geograficznej.

Mean Annual Balance at TOA [W/mz] from CERES, 2000-2004
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Zroznicowanie bilansu energii w zaleznosci
od szerokosci geograficznej

Wynika gtéwnie z:

* rozktadu promieniowania stonecznego dochodzgcego do
danej szerokosci geograficzne;

« zmian albeda powierzchni ziemi

« zmian temperatury powierzchni ziemi (efekt sprzezenia
ZWrotnego)

 rozktadu zachmurzenia



Skladowe bilansu energii na gornej
granicy atmosfery
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Srednie dobowa warto$¢ promieniowania stonecznego na
szczycie atmosfery jako funkcja szerokosci geograficznej |
miesigca. Linia przerywana oznacza szerokosc¢ geograficzng
gdzie wystepuje gorowanie Stonca (Hartmann, 1994).
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Zmiennosc¢ albeda planetarnego Ziemi na goérnej
granicy atmosfery

Mean Annual TOA Albedo [W/m 2] from CERES, 2000-2004
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Chwilowa wartos¢ bilansu radiacyjnego nad
Polska w czasie nocy.

2010-03-1020:30:00 UTC : TOA Net Flux Fl —FT [W/mz]




Bilans radiacyjny na powierzchni Ziemi

Mean Annual Balance at surface [W/m 2] from CERES, 2000-2004
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Bilans radiacyjny na powierzchni ziemi

* Bilans jest dodatni, poza rejonami polarnymi.
« Dodatnia wartosc¢ bilansu wynikajg gtéwnie z wptywu chmur, ktére redukujg
efektywne promieniowanie dtugofalowe emitowane przez powierzchnie ziemi.

Mean Annual Balance at Surface [W/mz] from CERES, 2000-2004
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Bilans radiacyjny w atmosferze

Bilans jest ujemny co oznacza, ze mamy tam do czynienia z innym zrodtem
energii, ktéry rownowazy wychtadzanie radiacyjne.

Mean Annual Balance in the Atmosphere [W/m 2] from CERES, 2000-2004

80°N

-100

-120

-140

-160

0° 60°E 120°E 180°W 120°W 60°W

-180

15



Transport ciepta od powierzchni ziemi

Dyfuzja molekularna — poprzez chaotyczny ruch czgstek
oraz ich zderzenia

Konwekcja- uporzgdkowany ruch powietrza wywotany
roznicg gestosci
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Rownowaga radiacyjna

15—

Na powierzchni ziemi
wystepuje silna nieciggtosc¢
temperatury, ktora w
rzeczywistych warunkach
jest ,niszczona” przez
procesy termodyfuzji
molekularnej
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Profile temperatury powietrza w troposferze dla grubosci
optycznej Tt rownej: 0.1 (czerwona linia), 1 (niebieska) oraz
4 (czerwona). Przerywane linie odpowiadajg sredniemu
spadkowi temperatury w troposferze 0.65 K/100m.



* Przy braku konwekcji
mielibysSmy do czynienia
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Rownowaga radiacyjno-konwekcyjna

« W czasie konwekcji nastgpuje transport ciepta jawnego
oraz pary wodnej, ktora w pewnych warunkach moze
kondensowac. W czasie tego procesu wydzielane jest
ciepto przemiany fazowej, ktore jest istotnym zrédtem
energii w dolnej atmosferze. Mowimy o transporcie
ciepta utajonego.

« Tak, wigc transport ciepta od powierzchni do atmosfery
zmniejsza spadek temperatury z wysokoscia.

» Ustala sie stan rownowagi zwanej rownowaga
radiacyjno-konwekcyjng. Sredni spadek temperatury z

wysokoscig wynosi w tym przypadku 0.65°C na kazde
100 metrow.



Profile temperatury z wysokoscig przy zatozeniu
rownowagi radiacyjnej oraz réznego skiadu
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Czy jednak w catej kolumnie atmosfery
wystepuje ujemny bilans radiacyjny?
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« Po wyzej troposfery bilans jest w przyblizeniu zerowy co
oznacza, ze mamy tam rownowage radiacyjng. Pochtanianie
promieniowania UV przez ozon i tlen rownowazy
wypromieniowanie energii w kosmos.



Rownowaga radiacyjno-konwekcyjna dla
roznych grubosci optycznych w zakresie
podczerwieni termalnej
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FIG. 2. Vertical distributions of (a) air temperature, (c) convective
heat flux in the upward direction. and (d) convective heating (con-
vergence of the convective heat flux) per unit volume for different
optical depths for longwave radiation (7, = 2. 3. and 4) estimated
by a condition of maximum entropy increase [(4)]. For a comparison,
air temperature distributions at pure radiation balance (no convective
heat flux and, therefore, no convective entropy increase) are shown

in (b).



Bilans energii na powierzchni ziemi w przypadku
rownowagi radiacyjno-konwkcyjnej dla roznych
grubosci optycznych w podczerwieni termalnej

TABLE 1. Global-mean (surface-area mean) temperature and energy flux components at the surface estimated by the entropy maximum

condition.
Rate of
L i - _ maximuim Partition
. ongwave radiation components _ : :
Surface Convective entropy ratio of
temperature Upward Net heat flux mcrease convection/
Optical depth T, ol Downward Fiim) Fe(m) dS./dt radiation
T (K) (Wm?) (Wm?) (Wm?) (Wm?) (WK 1!m? Fe(m)la T}
1 264 277 187 20 54 0.015 0.195
2 278 337 271 66 77 0.036 0.229
3 289 393 337 56 89 0.054 0.226
- 298 444 396 48 96 0.068 0.216
3 306 496 453 43 101 0.078 0.204
Observational® 288 390 330 40 102 0.262

* Based on Ohmura and Gilgen (1993).

* We wszystkich przypadkach strumien promieniowania krétkofalowego na
powierzchni ziemi wynosi 142 W/m?



Analogia rownowagi radiacyjno-konwekcyjnej
do obwodu elektrycznego

* Pradiodpowiada strumieniowi
promieniowania krotkofalowego

* Rezystancja stratosferyczna R; i
troposferyczna R, odpowiada
grubosci optycznej w podczerwieni
termalnej w stratosferze i
troposferze

* Rezystancja R. odpowiada
konwekgji

* Napiecia V, i V, odpowiadaj3
temperaturze tropopauzy i
powierzchni ziemi i wynoszg

V=R, V. =i(R. 4—— >
1/R, +1/R,

Rs  stratosfera

lf
It

Re R

troposfera

Vs

Fig. 4. Electrical circnit analog of radiative—comvective equilibrium. Short-
wave flux reaching the ground cormresponds to current ¢. Stratospheric
and Tropospheric resistances comrespond to opacities (approximately 1 and
tp — 1 respectively for optically-thick atmospheres). Resistance R, corre-
sponds to convection “shorfing out’ the radiative resistance KH;. Voltages Vs
and V; correspond to surface and tropopause temperatures. respectively.

Lorenz and McKay, 2003



Zmiany temperatury z wysokoscig

« /Za spadek temperatury z wysokoscig odpowiadajg
wtasnosci optyczne atmosfery.

« Gdyby w dolnej troposferze wystepowat gaz znaczgco
absorbujacy promieniowanie stoneczne spadek
temperatury z wysokoscig bytby znacznie mniejszy a w
konsekwencji wystepowatyby stabsze ruchy konwekcyjne,
mniejsze opady itd.

« Silna absorpcja promieniowania przez ten gaz
minimalizowataby ubytek ciepta wynikajgcy z emisji
promieniowania w kosmos. Tak, wiec niepotrzebny bytby
tak duzy transport ciepta od powierzchni ziemi za
posrednictwem konwekcji.



Metoda wyznaczania rownowagi
radiacyjne]

Korzystajgc z modelu transferu radiacyjnego wyznaczamy
strumienie radiacyjne dla zatozonego stanu atmosfery
(profile termodynamiczne, profile podstawowych gazow
atmosferycznych, albedo powierzchni ziemi)

Liczymy dywergencje strumienia netto | wyznaczamy
tempo zmian temperatury powietrza w [K/dobe] dla kaze;
pionowe] warstwy atmosfery

Ustalajgc krok czasowy na 1 dobe, liczymy nowy profil
temperatury powietrza w atmosferze, a nastepnie przy
uzyciu modelu transferu radiacyjnego nowe strumienie itd.

Po uzyskaniu zbieznosci otrzymujemy profil temperatury
odpowiadajgcy rownowadze radiacyjnej



Metoda wyznaczania rownowagi
radiacyjno-konwekcyjnej

« W tym przypadku poza modelem transferu radiacyjnego
musimy dysponowac modelem konwekcji, ktory okresli
strumienie ciepta odczuwalnego oraz utajonego.

* Procedura wyznaczenia profilu temperatury odbywa sie

podobnie do przypadku rownowagi radiacyjno-
konwekcyjne,.



Wymuszenie radiacyjne

wymuszenie

AN AA, AT g, AT
FO Sta*a TOA( eff )

stoneczna

F. /4 T 0 T4

Ald

W stanie rownowagi:

- — 4
A - planetarne albedo Fo (1-A)/4=T,4 o T

3/11/2016 Krzysztof Markowicz kmark@igf.fuw.edu.pl



Rozpatrzmy bilans promieniowania na gornej granicy atmosfery, gdzie
strumien netto N wyraza sie wzorem

N=(1-AF -F

W stanie rownowagi radiacyjnej srednia wartosc (usredniona po czasie
charakterystycznym dla skali zmian klimatu) strumienia netto wynosi zero

<N>=0
Wyniki ostatnich badan pokazujg, ze system klimatyczny nie jest w
rownowadze. Odchylenie od tego stanu jest bardzo mate i wynosi dziesietne
czesci procenta promieniowania stonecznego dochodzgcego do Ziemi.
W pierwszym przyblizeniu OLR moze by¢ zapisany jako funkcja temperatury
powierzchni Ziemi T, w postaci

FL(TS):TeffGTs4

gdzie T jest efektywng transmisjg promieniowania dtugofalowego w
atmosferze

| zalezy gtdwnie od catkowitej zawartosci pary wodnej oraz CO, w pionowe]
kolumnie powietrza.



Rozwazmy mate zaburzenie od stanu rownowagi, dla ktérego strumien
netto na gornej granicy atmosfery zmienia sie od wartosci N(T,) do
N(T,)+AN.

Zaktadamy, ze uktad Ziemia-Atmosfera osigga nowg quasi-rownowage.
Nowy stan moze by¢ zapisany jako suma wymuszenia radiacyjnego AN
oraz odpowiedzi atmosfery zgodnie ze wzorem

AN +6—NATS =0
oT,

S

Zmiany temperatury powierzchni Ziemi wywotane wymuszaniem
radiacyjnym mozemy zapisaC w postaci

AT, =aAN

gdzie a oznacza wspotczynnik wrazliwosci klimatu na zmiany
radiacyjne i wyraza sie wzorem

N
o=-
o




Na podstawie wzoru na strumien netto na gérnej granicy
atmosfery wspotczynnik ten mozna przedstaW|c W postaci

et _8Fs(1—A) :
T, aT,

Zauwazmy, ze zdefiniowane powyzej zmiany temperatury
powierzchni Ziemi zwigzane sg bezposrednio z
wymuszeniem radiacyjnym AN.

Posredni efekt zwigzany jest z procesami zaleznymi od
temperatury powierzchni Ziemi, ktére majg charakter
pozytywnych lub negatywnych sprzezen zwrotnych.

Dla przyktadu wzrost temperatury powierzchni Ziemi
wzmaga ewaporacje, prowadzgc w ten sposob do wzrostu
wilgotnosci wzmachniajgcego efekt cieplarniany.



« Bardziej realistyczny model systemu klimatycznego
uwzglednia, ze pochtoniety przez uktad Ziemia-Atmosfera
strumien promieniowania stonecznego oraz strumien
promieniowania dtugofalowego emitowany w przestrzen
kosmiczng zalezy od szeregu parametrow.

 Umownie oznaczanych przez g1, g92,.... . Kazdy z nich
zalezy natomiast od temperatury powierzchni Ziemi.

Wowczas wymuszenie radiacyjne mozna zapisac postaci

AN+(8N o, + N o, +...jATS =0

oq, T, oq, OT,
Zmiana temperatury podobnie jak powyzej wynosi

AT, =aAN

gdzie tym razem wspotczynnik wrazliwosci klimatu na zmiany radiacyjne

wyraza sie wzorem 9
L[N
oT, S70q, OT,



Wrocmy jednak do pierwotnego prostszego modelu, w
ktorym mamy tylko efekt bezposredni.

Wedtug modeli radiacyjnych podwojenie dwutlenku wegla
spowoduje wymuszanie radiacyjne na poziomie 4 W/m?2.

Zastanowmy sie, jak duze zmiany temperatury moze
spowodowac to wymuszenie radiacyjne?

Korzystamy w tym celu z definicji wspotczynnika wrazliwosci
Klimatu na wymuszenia radiacyjne zaktadajagc, ze
temperatura powierzchni Ziemi nie wptywa na albedo

planetarne.
-1
L _["R
oT,

Zatozenie to jest bardzo silne, gdyz tatwo sobie wyobrazic,
ze wzrost temperatury prowadzi do wzrostu wilgotnosci oraz
stopnia zachmurzenia, a w konsekwencji planetarnego
albeda.




« Podstawiajgc wartosc strumienia dtugofalowego na goérnej granicy
atmosfery mamy T
o

T 4R
« Podstawiajgc do wzoru na bezposrednig zmiane temperatury
powietrza otrzymujemy

AT, =aAN =1.2K

Szacowany, przy uzyciu modeli klimatu wzrost temperatury zwigzany z
podwojeniem CO, , jest wiekszy i wynosi: 2.4 K.

Przyczyng tego sg sprzezenia zwrotne np. podniesienie sie temperatury
powietrza powoduje wieksze parowanie | wzrost zawartosci pary wodnej w
atmosferze.

Wptyw zas pary wodnej na efekt cieplarniany jest wiekszy, niz CO,, co
prowadzi do niedoszacowania zmian temperatury.

W rzeczywistosci problem ten jest bardziej skomplikowany, gdyz wzrost
zawartosci pary wodnej prowadzi do wiekszego zachmurzenia i wzrostu
albeda, redukcji ocieplania.



Parametr sprzezenia zwrotnego

* Analizujgc problemy wymuszania radiacyjnego wygodnie
jest wprowadzi¢ parametr sprzezenie zwrotnego
(Feedback Parametr) jako 1

04
« WartoSci tego parametru przedstawia ponizsza tabela

Wm-2K-1 model
3.8 Ziemia jako ciato doskonale czarne
3.3 Realistyczny model radiacyjny Ziemi
2 Z uwzglednieniem sprzezenia zwrotnego pary
wodnej
1-1.5 Z uwzglednieniem wszystkich sprzezen
zwrotnych (chmury, lodowce-albedo)




« Chociaz sama wartos¢ wymuszenia radiacyjnego w
przypadku dwutlenku wegla jest prosta do oszacowania
przy uzyciu modelu transferu promieniowania, to
wyznaczenie wspotczynnika wrazliwosci klimatu na
zmiany radiacyjne (parametr sprzezenia zwrotnego) jest
trudne | stanowi jedno z wiekszych zadan dla globalnych
modeli klimatycznych (np. GCM- global climate model).

* QObecnie szacuje sie, ze parametr ten wynosi 0.6-0.7.



Zaleznos¢ wymuszania radiacyjnego
od koncentracji gazow

CH,

CFCs o)
N, CO,

wymuszani

eng

koncentracja



Trace Simplied expression Constants o
gas Radiative forcing, AF, IPCC Best estimate

Wm 2 this work®
CO- AF=a In(C/Cy) 6.3 5.35
CH, AF=a (VM-v/My)- 0.036 0.036

(£(M,No)-f(Mo,No))
N.O AF=a (vVN-+/No)- 0.14 0.12
(f(Mo,N)-f(Mo,No))
CFC-11* AF=a {x-xug 0.22 0.25
CFC-12 AF=a (X-Xo 0.28 0.33

f(M,N)=0.47 In[142.01x10~° (MN)° ®4 5.31x107 "*M(MN)' *?]
C is CO; in ppmv
M is CH4 in ppbv
N is N2O in ppbv
X is CFC in ppbv

Przyblizone formuty opisujgce wymuszenie radiacyjne
podstawowych gazow cieplarnianych (Myhre et al., 1998)



Emitted Resulting Atmospheric Radiative Forcing by Emissions and Drivers b o
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Global Energy Flows W m™
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Niezbilansowanie energii na gornej granicy
atmosfery

W latach 1985-1989: bilans energii 0.0 W/m? (na podstawie
obserwacji satelitarnych — projekt ERBE project [Levitus et al. 2005])

W 2003 bilans energii 0.85 £0.15 W/m? [Hansen et al., 2005], na
podstawie modelu klimatu

W latach 2000-2004: 0.9 +0.15 W/m? [Trenberth et al., 2009], na
podstawie obserwacji satelitarnych — detektor CERES

W latach 2005-2010: 0.58 +0.15 W/m? [Hansen et al., 2011],
oszacowanie na podstawie oceanicznych pomiaréw ARGO i modelu
klimatu

W 2012: 0.59 £0.25 W/m? na podstawie obserwacji satelitarnych



Wymuszanie radiacyjne aerozoli

chwilowe wymuszanie RF = (F¢ — FT) — (F¢ — FT)

aerosol clear

Wymuszenie radiacyjne aerozoli jest zdefiniowane jako
perturbacja energii absorbowanej przez ziemski system
klimatyczny zwigzang z obecnoscig aerozoli w atmosferze.

Bezposrednie wymuszanie radiacyjne przez aerozol jest
zdefiniowane jako roznica pomiedzy strumieniem netto

promieniowania w obecnosci oraz bez aerozoli podczas
braku zachmurzenia.

AT, =aRF  a- climate sensitivity

-1
o= _((’al;ll'g} ~0.75+0.25K /W /m?

S



Ograniczenia stosowania wymuszania radiacyjnego
w obecnosci czastek silnie absorbujacych

* Cook and Highwood [2004] pokazali, ze w przypadku aerozoli
silnie absorbujgcych chwilowe wymuszania radiacyjne nie
moze byC stosowane do szacowania zmian temperatury.
Nawet znak zmian temperatury moze byt btednie okreslony!

* Woynika to z dodatnich i ujemnych sprzezen zwrotnych
zwigzanych z oddziatywaniem aerozoli absorbujgcych na
wtasnosci mikrofizycznych chmur, ktére zalezg od rodzaju
uzytych parametryzacji procesow chmurowych w modelach
klimatu.



Alternatywne definicje wymuszania
radiacyjnego
e Zaproponowano nowe definicje, ktore uwzgledniaja tzw. szybkie
sprzezenia zwrotne w systemie klimatyczny.
Dopasowanie stratosferyczne (stratospheric adjusted RF)

* Przyblizenie to uwzglednia dopasowanie profilu temperatury w
stratosferze do nowego stanu rownowagi radiacyjnej osigganego
po okoto 2-3 miesigcach.

e Zaletg tego podejscia jest wykorzystanie, podobnie jak w
chwilowym wymuszaniu radiacyjnym modelu transferu
radiacyjnego .



Wymuszenie radiacyjne w tym przypadku wyznacza sie poprzez
zdjecie wigzu niezmiennej w czasie temperatury w stratosferze,
ktora tym razem dopasowuje sie do nowego stanu rownowagi.

Po ustaleniu nowego profilu temperatury w stratosferze
wyznaczane jest ponownie wymuszenie radiacyjne
uwzgledniajgc w ten sposob dopasowanie stratosferycznego.

Najwieksze roznice pomiedzy chwilowym i dopasowanym
wymuszeniem radiacyjnym obserwowane s w zakresie
podczerwieni, gdyz w przypadku promieniowania stonecznego
temperatura powietrza ma niewielki wptyw na strumienie
radiacyjne (jedynie poprzez niewielka zmiane wspoétczynnikow
absorpcji gazéw zwigzana z temperaturowg zaleznoscia
poszerzenia linii widmowych).

W podczerwieni z oczywistych wzgledow wymuszenie
radiacyjne zwigzane ze strumieniami promieniowania zalezy
silnie od temperatury powietrza.



Alternatywne definicje wymuszania
radiacyjnego

* Shine et al., [2003] zaproponowat definicje wymuszania
radiacyjnego opartg na zatozeniu statej temperatury powierzchni
ziemi (adjusted troposphere and stratosphere RF), ktére pozwala
osiggniecie rownowagi nie tylko w stratosferze ale rowniez w
troposferze.

 Metoda ta wymaga uzycia kosztownego obliczeniowo modelu
klimatu jednak utrzymywanie statej temperatury powierzchni ziemi
powoduje, ze nalezy wykonac relatywnie krotkie symulacje (kilku
letnie) aby osiggnaé nowy stan rownowagi. Jest to znaczny zysk
czasu obliczeniowego, ktory w przypadku wyznaczania zmian
temperatury ATs musi byc¢ liczony w dekadach lat.



Rdézne koncepcje definicji wymuszania radiacyjnego
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