Wykład 14
Modele klimatu

W niniejszym rozdziale omawiane będą proste modele klimatu. Są one odpowiednikami zaawansowanych modeli klimatu (GCM – Global Climate Model), których używa się do szacowania zmian klimatycznych związanych zarówno z procesami naturalnymi jak i antropogenicznymi. Wątpliwość może budzić fakt, iż obecnie nie potrafimy przewidzieć pogody na dłużej niż kilka (maksymalnie kilkanaście dni) więc jak możemy przewidzieć zmiany klimatu za kilkadziesiąt lat? Pomimo, że modele klimatu GCM są zbliżone do modeli prognoz pogody to jednak różnią się od nich zasadniczo. W przypadku modeli klimatu nie interesuje nas konkretna realizacja procesu losowego za jaki możemy uważać prognozę pogody a jedynie własności statystyczne całego zbioru prognoz. W modelach klimatu badamy dochodzenie układu do nowego stanu równowagi związanego z różnego rodzaju zaburzeniami. Standardowym przykładem tu jest przypadek podwojenia koncentracji CO2 i wyznaczenie temperatury do której dążyć będzie system klimatyczny.  
Modele klimatu są bardzo skomplikowanymi układami fizyczno-matematycznymi, których tu nie będziemy opisać. W związku z tym posłużymy się prosty modelem klimatu aby  przeprowadzić symulację zmian klimatycznych w ostatnich 150 latach. Model taki może ukazać nam jedynie pewne aspekty modelowania zmian klimatu niż rozwiązać konkretny problem naukowy. W celu wyznaczenia ewolucji temperatury średniej temperatury powierzchni ziemi prosty model klimatu musi opisywać główne procesy 
Opis prostego modelu klimatu
W prostym modelu klimatu zakładać będziemy, że powierzchnia Ziemi stanowi tylko ocean, który podzielony jest na dwie warstwy. Górna warstwa zwana warstwą graniczną (warstwa mieszania) stykać się bezpośrednio z atmosferą. Dokładnie warstwa mieszania w modelu zawiera również troposferę zatem zmiany temperatury tej warstwy określone są przez wymuszenie radiacyjne na wysokości tropopauzy. Ponadto w oceanie magazynowana jest  praktycznie cała energia systemu klimatycznego. Warstwa mieszania ma grubość 100 metrów,  zaś niższa warstwa oceanu ma grubość 1km. Wymiana energii pomiędzy tymi warstwami następuje na skutek dyfuzji ciepła (termodyfuzja). Zmiennymi modelu są: zmiana temperatury w warstwie mieszania (Tm oraz  w głębi oceanicznej (Td. Obie wielkości w chwili początkowej mają wartość zero, gdyż model znajduje się w stanie równowagi. Rozważmy pierwszą warstwę mieszania i zignorujmy na moment dyfuzje ciepła z niższej warstwy oceanu. Wówczas zmiana temperatury w tej warstwie związana jest z wymuszeniem radiacyjnym (F, pojemnością cieplną warstwy Cm oraz sprzężeniem zwrotnym występującym w układzie. 
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W przypadku stacjonarnym (po osiągnięciu stanu równowagi)  zmiana temperatury związana jest z wymuszeniem radiacyjnym poprzez parametr wrażliwości klimatu (, 
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. Przepisując równanie (1) otrzymujemy:
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Rozwiązanie tego równania wymaga użycia czynnika całkującego 
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. Mnożąc obustronnie równanie otrzymujemy
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Całkując od czasu t=0 do t=t dostajemy:
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Równanie to opisuje tak zwaną odpowiedz liniową modelu na zaburzenie. Wyznaczenie zmian temperatury wymaga znajomości ewolucji czasowej wymuszenia radiacyjnego. Tak więc odpowiedz układu w chwili t jest sumą odpowiedzi we wcześniejszych chwilach czasu a czynnik wykładniczy występujący w równania jest dobrze znaną funkcją Green’a. 
Przykład 1: Stałe wymuszenie radiacyjne:
W przypadku stałego wymuszenia radiacyjnego znamy rozwiązanie, gdyż układ  dla t ((, osiąga stan równowagi opisywany równaniem

ΔTm=λ ΔF .









(7)
Rozwiązanie równania (6) pozwala nam przeanalizować jak układ klimatyczny dochodzi do tego stanu. 
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[image: image4]
Rys. 1 Wymuszanie radiacyjne i odpowiedz systemu klimatycznego

Najważniejszym wynikiem przedstawionych rachunków jest stała czasowa układ klimatycznego która wynosi 
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. Aby wyznaczyć tą kluczową wielkość dla zmian klimatycznych musimy znać zarówno współczynnik wrażliwości klimatu jak i pojemność cieplna układu. W przypadku pierwszej wielkości znamy zakres zmian tego parametru to w przypadku pojemności cieplnej sytuacja wygląda bardziej skomplikowana. 
Pojemność cieplna układu klimatycznego Cm [J K-1m-2] dana jest wzorem 
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gdzie, Cp jest ciepłem właściwym [J kg-1K-1], ρ gęstością [kg m-3], zaś d głębokością oceanu. W przypadku lądu wielkość d jest znacznie mniejsza niż w przypadku oceanu co jest związane z niskim przewodnictwem cieplnym gruntu. Zmiany temperatury w gruncie widoczne są jedynie w warstwie kilku (maksymalnie kilkunastu metrów). W przypadku oceanu przyjmuje się często głębokość 100 metrów chociaż średnia głębokość oceanu wynosi około 4 km. Zmiany temperatury związane z procesami mieszania wywołane działaniem wiatru oraz konwekcji zmieniają się w zależności od szerokości geograficznej. Warstwa mieszania jest oddzielona warstwa przejściową (termoklina) o bardzo dużej stabilności termodynamicznej od głębszych warstw oceanu. Dlatego transfer energii od powierzchni ziemi w kierunku głębszych warstw (bądź odwrotnie) jest powolny jednak nie może być zaniedbany. 
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Rys. 2 Struktura termiczna oceanu
Jeśli przyjmie, że współczynnik wrażliwości klimatu wynosi 0.6 K (Wm-2)-1 wówczas w dwóch skrajnych przypadkach otrzymujemy następujące stałe czasowe. 

	głębokość oceanu (metry)
	pojemność cieplna

(J K-1m-2)
	stała czasowa

(sec.)
	stała czasowa

(lata)

	100
	4x108
	2.4x108
	7.6

	4000
	1.6x1010
	9.6x109
	300


Stała czasowa zmienia się więc od skali dekady do setek lat. W rzeczywistości stałą czasowa 

Jest kombinacją obu wielkości i tak w przypadku wysokich szerokości geograficznych, gdzie warstwa mieszania jest znacznie głębsza niż w tropikach stałą czasowa jest istotnie większa. Poza tym w rzeczywistości mamy obszary lądowe, dla których stałą czasowa jest niewielka. Pomimo, znacznego uproszczenia założymy dla dalszych obliczeń, że skala czasowa wynosi 10 lat. 

Przykład II: Wymuszanie radiacyjne związane z cyklem słonecznym. 
Skala czasowa cyklu 11 letniego jest zbliżona do skali czasowej zmian klimatycznych tak więc można postawić pytanie jak system klimatyczny odpowiada na te zaburzenia? Załóżmy, że wymuszenie radiacyjne związane z aktywnością słońca ΔF(t( ) można opisać funkcją harmoniczną Asin(2πt( /τs) gdzie τs wynosi 11 lat. Podstawiając do równania (6) otrzymujemy
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Zignorujemy w końcowym wyniku warunki początkowe (czynnik ten wynosi zero). Amplituda A wymuszenie radiacyjne wynosi około 0.12 Wm-2 (nie jest to różnica pomiędzy maksymalna a minimalna wartością stałej słonecznej). Zakładając współczynnik wrażliwości klimatu λ = 0.6 K(Wm-2)-1 oraz stałą czasową τ=2.4x108 s wyznaczamy zmienność temperatury. Dodatkowo wyznaczmy zmiany temperatury układu klimatycznego w stanie równowagi z równania 
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Zauważmy, że wyznaczone z naszego prostego modelu zmiany temperatury są znacznie mniejsze (około 20%) niż zmiany związane ze stanem równowagi. Wynika to z faktu, iż wymuszenie radiacyjne zmienia się za szybko aby system klimatyczny mógł podążać za nim. Stąd wynika przesuniecie w fazie pomiędzy wymuszeniem a odpowiedzią systemu klimatycznego. Tak, więc wpływ 11 cyklu słonecznego jest prawdopodobnie znacznie mniejszy niż wynika to z wartości wymuszenia radiacyjnego.  
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Rys. 3 Zmienność czasowe stałej słonecznej.
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Rys. 4 Wymuszanie radiacyjne związane z aktywnością słońca oraz zmiany temperatury wynikające z prostego modelu klimatu (transient response) i równowagi (equilibrium response). Transient response oznacza odpowiedz układu związana z przejściem od jednego stanu ustalonego do drugiego. Equilibrium reponse oznacza zaś odpowiedz układu na zaburzenie przy założeniu, że układ dochodzi do nowego stanu natychmiastowo.   

Przykład III: Wymuszenie radiacyjne związane z wybuchem wulkanu (wymuszenie w postaci impulsu)
Rozważmy odpowiedz układu na zaburzenie , którego stała czasowa jest znacznie mniejsza niż układu klimatycznego. Załóżmy, że wymuszenie radiacyjne ma postać:
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gdzie Ax jest wymuszeniem radiacyjny w chwili początkowej t=0 (ma wartość ujemną w przypadku wybuchu wulkanu), zaś (x jest czasem życia pewnego gazu lub aerozolu w atmosferze. Rozwiązanie wyjściowego równania, opisującego zmiany temperatury, ma w tym przypadku następującą postać
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[image: image12]
Rys. 5 Zmiany wymuszenia radiacyjnego (a) oraz temperatury powierzchni ziemi (b) w przypadku kilku gazów cieplarnianych.
Zauważmy, że w przypadku gazów atmosferycznych mających krótki czas życia ich wpływ na klimat szybko zanika z czasem. Jednak w przypadku gazów których czas życia wynosi dziesiątki lat maksymalna zmiana temperatury występuje dopiero po kilkunastu (kilkudziesięciu) latach od momentu emisji tego gazu. Pokazuje to, iż skutki emisji gazów cieplarnianych do atmosfery będą odczuwane przez wiele dziesiątki lat. 

Rozszerzenie prostego modelu 

Przejdziemy obecnie do opisu prostego modelu klimatu w którym warstwa mieszania oceanu wymienia energie za pośrednictwem dyfuzji z warstwą głębsza. Pozawala to w pewien sposób złagodzić założenie, że stała czasowa systemu klimatycznego związana jest tylko z warstwą mieszania. Wprowadzając drugą warstwę oceanu musimy zmodyfikować równanie opisujące zmiany temperatury w warstwie mieszanie o człon źródłowy D opisujący transport ciepła do głębszej warstwy
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(7)
Tak, więc jedynym źródłem energii w głębszej warstwie oceanu jest transport dyfuzyjny ciepła z warstwy mieszania. Mamy stąd
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      (3)

gdzie Cd jest pojemnością cieplną głębszej warstwy i jest równa 
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 , gdzie dd jest głębokością tej warstwy oceanu. Strumień energii związany z dyfuzją w [Wm-2] jest  proporcjonalny do gradientu temperatury i wynosi
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gdzie ( jest współczynnikiem dyfuzji i wynosi około 10-4 m2s-1. Można pokazać poprzez zapisanie gradientu temperatury 
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w postaci różnic skończonych jako 
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 a następnie scałkowanie równań, że stała czasowa dla głębszej warstwy oceanu wynosi 
[image: image18.wmf])
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Powyższy układ równań różniczkowych modelu klimatu może być jedynie rozwiązany numerycznie. W symulacjach przyjmujemy ze współczynnik wrażliwości klimatu ( wynosi 0.67 K(Wm-2)-1. Wartość ta prowadzi do wzrostu temperatury powierzchni ziemi o 2.5 K przy podwojeniu koncentracji CO2. Pozostałe parametry przyjmują wartości: dm=100 m, dd=900 m, ( = 1x10-4 m2s-1.  Model ten został rozwinięty na Uniwersytecie w Reading w Wielkiej Brytanii. W symulacjach klimatu wykorzystano przebieg wymuszenia radiacyjnego w latach 1850-1999 (Myhre, 2001) uwzględniający zarówno czynniki naturalne jak i antropogeniczne. Wymuszenie radiacyjne jest zdefiniowane w stosunku do roku 1750. W modelu wyznaczony przebieg temperatury powietrza jest porównywany z średnią wartością temperatury obserwowanej na Ziemi. Minimalizując błąd średni kwadratowy pomiędzy symulowaną a obserwowaną zmianą temperatury pozwala na wyznaczenie parametru (. Jednak nie dla wszystkich wartości wymuszenia radiacyjnego metoda ta daje realistyczne wartości współczynnika wrażliwości klimatu.
Przykłady symulacji:
Model ten został zaimplementowany w matlabie i umożliwia wykonanie wielu symulacji. 
1. Skala czasowa systemu klimatycznego. Jednym z ważniejszych aspektów odpowiedzi systemu klimatycznego związany jest z pojemnością cieplną oceanów. Wynika stąd opóźnienie pomiędzy zmian temperatury w stosunku do wymuszenia radiacyjnego. Przy użyciu modelu możliwe jest badanie tego opóźnienia przez zmianę pojemności cieplej poszczególnych warstw oceanu.
2. Zmiana wymuszenia radiacyjnego. Możliwe jest “wyłączenie” wymuszenia radiacyjnego związanego z różnymi procesami klimatycznymi np: efekt aerozolowy, efekt pośredni czy tzw. wymuszanie naturalne.  
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