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Prosty model klimatu: założenia
Rozważać będziemy prosty model służący do opisu zmian temperatury na 
planecie, której  powierzchnię stanowi ocean („aquaplanet”).

Ocean podzielony jest na dwie warstwy. 

Na górną warstwę, tzw. warstwę mieszania, oddziałuje wymuszenie 
radiacyjne F(t) jak na szczycie atmosfery. 

Ponadto w oceanie magazynowana jest 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.  
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Na początek rozważmy warstwę mieszania i zignorujmy na 
moment dyfuzje ciepła do/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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Cm
dΔTm
dt

=ΔF ( t )−
ΔT m

λ

W przypadku stacjonarnym (po osiągnięciu 
stanu równowagi)  zmiana temperatury 
związana jest z wymuszeniem radiacyjnym 
poprzez parametr wrażliwości klimatu  

ΔT m=λΔF

F

Tm

Tg



Warstwa mieszania:

Rozwiązujemy równanie

 

Przy użyciu czynnika całkującego
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exp ( t / λCm )

λCm e
t / λCmdΔT m

dt
+ΔTme

t / λCm= λΔF ( t )e
t / λCm

λCm
d
dt

( ΔTm e
t / λCm)=λΔF ( t )e

t / λCm

Całkując od czasu t=0 do t=t dostajemy:

[ ΔTm( t )e
t / λCm ]0

t
=∫0

t ΔF ( t ' )
Cm

e
t ' / λCmd t '+c ΔT m( t )=∫0

t ΔF ( t ' )
Cm

e
( t '−t )/ λCmd t'

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 równaniu jest dobrze znaną funkcją Greena. 

λCm
dΔT m
dt

+ΔT m= λΔF ( t )



Stałe wymuszenie radiacyjne:

W przypadku stałego wymuszenia radiacyjnego znamy 
rozwiązanie, gdyż układ  dla t , osiąga stan równowagi 
opisywany równaniem

Rozwiązanie równania z poprzedniej strony pozwala nam 
przeanalizować jak układ klimatyczny dochodzi do tego 
stanu. 

5

ΔT m=λΔF

ΔT m( t )=
ΔF
Cm

e
−t /λCm∫0

t
e
t '/ λCmd t'

=λΔ Fe
−t / λCm[ e

t ' / λCm]0
t

=λΔF [1−e
−t /λCm ]



Stała czasowa układ klimatycznego 
dane jest wzorem 

Aby wyznaczyć tę kluczową wielkość 
dla zmian klimatycznych musimy znać 
zarówno współczynnik wrażliwości 
klimatu jak i pojemność cieplną układu. 
W przypadku pierwszej wielkości znamy 
zakres zmian tego parametru.

W przypadku pojemności cieplnej 
sytuacja jest bardziej skomplikowana. 
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τ=λCm

Cm=C p ρd

Pojemność cieplna układu klimatycznego Cm [J K-1m-2] dana jest 
wzorem: 

gdzie, Cp jest ciepłem właściwym [J kg-1K-1], ρ gęstością [kg/m3], zaś d 
głębokością oceanu (warstwy mieszania). 
W przypadku lądu wielkość d jest znacznie mniejsza niż w przypadku 
oceanu co jest związane z niskim przewodnictwem cieplnym gruntu.



Dodajmy komplikację przypominającą stan rzeczywisty:

Zmiany temperatury w gruncie widoczne są jedynie w warstwie kilku 
(maksymalnie kilkunastu metrów). W przypadku oceanu głębokość ta wynosi 
typowo ok. 100 metrów. 

Zmiany temperatury związane z procesami mieszania wywołane działaniem 
wiatru oraz konwekcji zmieniają się w zależności od szerokości geograficznej. 

Warstwa mieszania jest oddzielona warstwą 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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Dla współczynnika wrażliwości klimatu 0.6 K (Wm-2)-1 
w dwóch skrajnych przypadkach warstwy mieszania 
otrzymujemy następujące stałe czasowe: 
głębokość oceanu 

(m)
pojemność cieplna

(J K-1m-2)
stała czasowa

(s)
stała czasowa

(lata)

100 4x108 2.4x108 7.6

4000 1.6x1010 9.6x109 300



Wnioski:

Stała czasowa dla systemu klimatycznego może zawierać 
się w przedziale od dekady do setek lat.

 W rzeczywistości stała czasowa jest pewną kombinacją 
stałej czasowej warstwy mieszania i stałej czasowej głębi 
oceanicznej. W wysokich szerokościach geograficznych, 
gdzie warstwa mieszania jest znacznie głębsza niż w 
tropikach, stała czasowa jest istotnie większa. 

W rzeczywistości mamy też obszary kontynentalne, dla 
których stała czasowa jest niewielka. 

Pomimo znacznego uproszczenia założymy dla dalszych 
obliczeń, że dla lądów skala czasowa wynosi 10 lat. 
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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 wyjściowego równania różniczkowego 
otrzymujemy:
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ΔT m( t )=
A

Cm((
1
τ
)2+(

2 π
τ s

)2 )

((1
τ
)sin(

2 π
τ s
t )−(

2 π
τ s

)cos(
2 π
τ s
t )−

2π
τ s
e
−t
τ )



Zignorujmy w końcowym wyniku warunki początkowe .

Amplituda A wymuszenia radiacyjnego wynosi około 0.12 Wm-2 

(nie jest to różnica pomiędzy maksymalną a minimalną wartością stałej 
słonecznej).

Zakładając współczynnik wrażliwości klimatu λ = 0.6 K(Wm-2)-1 oraz stałą 
czasową τ=2.4x108 s wyznaczmy zmienność temperatury. Dodatkowo 
wyznaczmy zmiany temperatury układu klimatycznego w stanie 
równowagi z równania:

Zauważmy, że wyznaczone z naszego prostego modelu zmiany 
temperatury są znacznie mniejsze niż zmiany związane ze stanem 
równowagi. 

Wynika to z faktu, że wymuszenie radiacyjne zmienia się za szybko aby 
system klimatyczny mógł podążać za nim. Stąd wynika przesuniecie w 
fazie pomiędzy wymuszeniem a odpowiedzią systemu klimatycznego.
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ΔT m=λΔF



Odpowiedz na wymuszanie słoneczne

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.   
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Wymuszenie radiacyjne związane z 
wybuchem wulkanu (wymuszenie w 

postaci impulsu)

Rozważmy odpowiedź układu na zaburzenie, którego stała 
czasowa jest znacznie mniejsza niż układu klimatycznego. 
Załóżmy, że wymuszenie radiacyjne ma postać:

gdzie Ax jest wymuszeniem radiacyjnym 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

12

ΔF ( t )=Ax exp (−t /α x )

ΔT m( t )=
Ax

Cm(τ
−1−α

x−1
)
(exp (−

t
α x

)−exp(−
t
τ
))

dla τ≠α x



Zmiany wymuszenia radiacyjnego (a) oraz temperatury 
powierzchni ziemi (b) w przypadku kilku gazów cieplarnianych.

Wymuszenie radiacyjne 
związane ze zmianami 
koncentracji 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 długozyjących gazów 
cieplarnianych do atmosfery będą 
odczuwane przez setki lat. 
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Uwzględnienie wymiany ciepła między  
warstwami

Przejdziemy obecnie do opisu prostego modelu klimatu w 
którym warstwa mieszania oceanu wymienia energię  z 
warstwą głębszą. 

Pozawala to w pewien sposób zmodyfikować założenie, że 
stała czasowa systemu klimatycznego związana jest tylko z 
warstwą mieszania. 

Wprowadzając drugą warstwę oceanu musimy  
zmodyfikować równanie opisujące zmiany temperatury w 
warstwie mieszania o człon źródłowy D opisujący transport 
(dyfuzję) ciepła do głębszej warstwy

14

Cm
dΔTm
dt

=ΔF−
ΔTm

λ
−D



Jedynym źródłem energii w głębszej warstwie oceanu jest transport 
dyfuzyjny ciepła z warstwy mieszania. Mamy stąd

gdzie Cd jest pojemnością cieplną głębszej warstwy i jest równa

 

gdzie dd jest głębokością tej warstwy oceanu. Strumień energii związany 
z dyfuzją w [Wm-2] jest  proporcjonalny do gradientu temperatury i 
wynosi

gdzie  jest współczynnikiem dyfuzji i wynosi około 10-4 m2s-1. 

Można pokazać poprzez zapisanie gradientu temperatury dT/dz w 
postaci różnic skończonych jako

  

a następnie scałkowanie równań, że stała czasowa dla głębszej 
warstwy oceanu wynosi:
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Cd
dΔT d
dt

=D

Cd=ρC p dd

D=κρC p
dT
dz

(ΔTm−ΔT d ) /0 .5(dm−dd)

τ=dd
2
/(2κ )



Układ równań różniczkowych modelu klimatu w tej wersji może być rozwiązany fla 
dowolnego wymuszenia jedynie numerycznie. 

W symulacjach przyjmujemy, że 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, 
Państwo mają go w materiałach dodatkowych, można tez popatrzeć tu: 
https://www.futurelearn.com/info/courses/causes-of-climate-change/0/steps/13602

  

W omówionych dalej 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. 

Minimalizacja błędu średniego kwadratowego 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. 16
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Wymuszenia radiacyjne symulacji  
prostym modelem klimatu







Wyniki symulacji  prostym modelem 
klimatu



Przykłady innych symulacji:

Model ten zaimplementowany w EXCELu i MATLABie  
umożliwiac wykonanie kilku prostych 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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Wstęp do modelu typu BOX

Rozważać będziemy  uproszczony model klimatu będący rozszerzeniem 
modelu dwuwarstwowego 

Model został opracowany i opisany przez Kerryego Emanuela w 
J.Geophys. Res.,  A simple model of multiple climate regimes, 107(D9), doi:
10.1029/2001JD001002, 2002.

Dokumentacja do modelu znajduje się na stronie

http://www.sp.ph.ic.ac.uk/~aczaja/EP_ClimateModel.html 

Model został zaimplementowany w Matlabie®. 

Model jest przeznaczony do badania odpowiedzi systemu klimatycznego 
(średniej temperatury) rejonu tropikalnego oraz wyższych szerokości 
geograficznych na zmiany czasowe koncentracji gazów cieplarnianych. 
Model zawiera proste parametryzacje transportu ciepła w oceanie i 
atmosferze oraz sprzężenie zwrotne z udziałem pary wodnej. 
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Inny prosty model klimatu:



Geometria modelu



Mechanizmy 
transportu 
energii w 
modelu



Strumienie radiacyjne

Założenia
Atmosfera jest przeźroczysta w zakresie 
krótkofalowym i doskonale szara w zakresie 
długofalowym. 
Zdolności emisyjne dla każdej z warstw są 
parametryzowane poprzez koncentrację CO2 oraz 
wilgotność właściwą



Strumienie turbulencyjne na 
powierzchni ziemi







Model parameters





Równania na ewolucje czasową 
temperatury



Oznaczenia

U – jest prędkością transportu horyzontalnego w 
atmosferze parametryzowaną przez















Jest wiele prostych i bardziej skomplikowanych modeli klimatu!

Classification of climate models:

1) By their complexity in terms of the number of dimensions:
- Zero-Dimensional Models treat the Earth as a whole with no change 
by latitude, longitude, or height. 
- One-Dimensional Models allows for variation in one direction only. 
- Two-Dimensional Models allow for variations in two directions. 
- Three-Dimensional Models divide the Earth and the atmosphere into 
cubes, each cube has its own independent set of values for each of 
the climate parameters used in the model. 

2) By their scientific input in terms of the basic physical principles:
- Energy Balance Models 
- Radiative Convective Models (generally one-dimensional models of 
the temperature profile)
- General Circulation Climate Models
- Earth System Models
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