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

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

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

<N >=0

Wyniki ostatnich badan pokazuja, ze system klimatyczny nie jest w
rownowadze. Odchylenie od tego stanu jest bardzo mate i wynosi dziesietne
czesci procenta promieniowania stonecznego dochodzacego do Ziemi.

W pierwszym przyblizeniu OLR moze by¢ zapisany jako funkcja temperatury
powierzchni Ziemi T, w postaci

F (T)=TrgoT?

gdzie Tr_, jest efektywng transmisjg promieniowania diugofalowego w
atmosferze i zalezy gtdwnie od catkowitej zawartoSci pary wodnej oraz CO,
w pionowe] kolumnie powietrza.



Rozwazmy mate zaburzenie od stanu rownowagi, dla ktorego strumien netto
na gornej granicy atmosfery zmienia sie

od wartosci N(T,) do N(T,)+AN.

Zakladamy, ze ukiad Ziemia-Atmosfera osigga nowag quasi-rownowage.
Nowy stan moze byC zapisany jako suma wymuszenia radiacyjnego AN oraz
odpowiedzi atmosfery zgodnie ze wzorem

AN +8—NATS =0
0T

S

Zmiany temperatury powierzchni Ziemi wywotane wymuszaniem
radiacyjnym mozemy zapisac w postaci

AT. =AAN

Gdzie A oznacza wspotczynnik wrazliwosci klimatu na zmiany
radiacyjne | wyraza sie wzorem

)

oT,

S



Na podstawie wzoru na strumien netto na gornej granicy
atmosfery wspotczynnik ten mozna przedstawm W postaci

_[6E, GE(@-A)|
oT, OT,

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, ktore majg charakter
pozytywnych lub negatywnych sprzezen zwrotnych.

Dla przyktadu wzrost temperatury powierzchni Ziemi
wzmaga ewaporacje, prowadzac w ten sposob do wzrostu
wilgotnosci co wzmacnia 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 ql, g2,.... .

 Kazdy z nich zalezy natomiast od temperatury powierzchni
Ziemi.
* Wowczas wymuszenie radiacyjne mozna zapisac postaci

oN aq, _ ON &g,
aql aTs aq2 a'Ts

AN + + ...

AT, =0

Zmiana temperatury podobnie jak powyzej wynosi
AT. =AAN

gdzie tym razem wspotczynnik wrazliwosci klimatu na zmiany radiacyjne

wyraza sie wzorem .

oF, _ y ON dq
0T, < oq, 0T,




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:z,

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

Korzystamy w tym celu z definicji wspoétczynnika wrazliwosci klimatu na wymuszenia
radiacyjne zakladajgc, ze temperatura powierzchni Ziemi nie wptywa na albedo
planetarne.

-1

oF,
oT,

Zalozenie to jest bardzo silne, gdyz tatwo sobie wyobrazi¢ np. ze wzrost temperatury
prowadzi do wzrostu wilgotnosci oraz stopnia zachmurzenia, albo do topnienia
pokrywy lodowej a w konsekwenciji do zmian planetarnego albedo.



* Podstawiajgc wartos¢ strumienia dtugofalowego na
gornej granicy atmosfery mamy , T
4F,

* 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 | wynosi: 2.4 K.

Przyczyna tego sa sprzezenia zwrotne np. podniesienie sie temperatury
powietrza powoduje wieksze parowanie i wzrost zawartosci pary wodnej w
atmosferze.

Wplyw 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 moze prowadzi¢ do wiekszego zachmurzenia i
wzrostu albedo i zmian w transmisji promieniowania dtugofalowego.



Parametr sprzezenia zwrotnego

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

1
o =—

I

* Mozliwe 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 i stanowi jedno z wiekszych zadan dla globalnych
modeli klimatycznych (np. GCM- global climate model).

Jak wiemy z poprzedniego wyktadu mamy z tym
powazny problem!!!



Zaleznos¢ wymuszania radiacyjnego
od koncentracji gazoéw

CH,

CFCs
N,O co,

< >< >< >

N

wymuszani

koncentracja



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

Wm™? this work®
CO AF=a In(C/Co) 6.3 5.35
CH,4 AF=a (VM-V/My)- 0.036 0.036
(F(M,No)-f(Mg,Ng))
N.O AF=a (vV/N-v/No)- 0.14 0.12
(f(Mo,N)-f(Mo,No))
CFC-11* AF=a {}:-xc.g 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)' *7]
C is COz in ppmv
M is CH4 in ppbv
N is N2O in ppbv
X is CFC in ppbv

Przyblizone formuty opisujgce wymuszenie

radiacyjne podstawowych gazéw
cieplarnianych (Myhre et al., 1998)



Aerozole naturalne:
wulkaniczne, pustynne, morskie, pylenie
roslin....




Aerozole produkowane przez
cztowieka: pyty i smog.
Nie tylko przemyst...




Aerozole antropogeniczne:

Smog kwasny

(czasem zwany zimowym).
Przewaga emisji

pytu i zwigzkow siarki.

Smog fotochemiczny
(czasem zwany letnim —
przewaga emisji z transportu
+ reakcje fotochemiczne),

tu nad Mexico City.
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Oow i ksztattu czgstek
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Przyktady rozmiar

aerozolu
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Aerosol Optical Thickness
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Grubos¢ optyczna aerozolu (miara
blokowania doptywu promieniowania
stonecznego maleje od czasu
erupcji Mt Pinatubo w 1991 r
(zielona linia). [NASA]
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Wymuszanie radiacyjne aerozoli

chwilowe RE=(F -F)_ _-(F-F)
wymuszanie

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 réznica pomiedzy strumieniem
netto promieniowania w obecnosci oraz bez aerozoli

podczas braku zachmurzenia.
AT, =ARF A- climate sensitivity

-1

OFyer. ~0.75 +0.25K /W /m?

A =-

S



Ograniczenia stosowania wymuszania
radiacyjnego w obecnosci czgstek silnie

absorbujgcych

 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!

 Wynika 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

« Zaproponowano nowe definicje, ktére uwzgledniajg tzw.
szybkie sprzezenia zwrotne w systemie klimatyczny.

Dopasowanie stratosferyczne (stratospheric
adjusted RF)

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

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



Wymuszenie radiacyjne w tym przypadku wyznacza si¢
poprzez zdjecie wiazu 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.

Najwigksze réznice pomiedzy chwilowym i dopasowanym
wymuszeniem radiacyjnym obserwowane sg w zakresie
podczerwieni, gdyz w przypadku promieniowania stonecznego
temperatura powietrza ma niewielki wptyw na strumienie
radiacyjne (jedynie poprzez niewielkg zmiane wspotczynnikow
absorpcji gazow 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), ktore pozwala osiggniecie rownowagi nie tylko w
stratosferze ale réwniez w troposferze.

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



Rozne koncepcje definicji wymuszania
radiacyjnego
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Aerosol-radiation interactions

Scattering aerosols
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Aerosols scatter solar radiation. Less solar radiation The atmospheric circulation and mixing processes spread
reaches the surface, which leads to a localised cooling. the cooling regionally and in the vertical.

Absorbing aerosols

() (d)

Aerosols absorb solar radiation. This heats the aerosol At the larger scale there is a net warming of the surface and
layer but the surface, which receives less solar radiation,  atmosphere because the atmospheric circulation and
can cool locally. mixing processes redistribute the thermal energy.
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BC — sadza (Black Carbon), Sulfate — aerozole siarkowe, Nitrate — aerozole
azotowe, OC — organiczne (Organic Carbon), SOA — Secondary Organic Aerosol



Effective Radiative Forcing (W m'z)
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Radiative forcing relative to 1750 (W m2)

Emittag Resulling atmoapheric Radiative forcing by emissions and drivers Laval.of
compound drivers confidence
| T | T | T |
= Co, co, | | ' 168 [1.3310203] | WVH
& | | l
8 e | | | ! : o
E CH, co, HEO---' 0. CH. I | I | 0.97 [0.74 to 1.20] H
E. Halo- o ! ! | | [ : o
: s & o
3 AR RRG O, CFCs HCFCs | | | : | | 0.18 [0.01 to 0.35)
E [ | | [
§ N,O N,O | | I ! I : 0170130 0.21]| WH
| | | | |
g co o, CH | I | | | | 0.23 [0.16 to 0.30] M
g |m
g |3 | | | | | '
£ % NMVOC Co, CH, O I I | I | | 0.10[0.05t0 0.15] | M
Dk | | | | | |
8  NO, Nitrate CH, O ! ! | ! | ' 015(-0.34100.03] | M
& [ | | I | |
2 Aerosols and | wineral dust ilrats | I—lﬁ | I : _ _ :
E precursors | Organic carbon Black carbon l l [ -0.27 [-0.77 10 0.23) H
W I{"—Ii"n:'i:i-I!I.-'.-'.. . | | [ | | :
Organic carbon Cloud ad;us!men!‘s l & | ! | -0.55 [-1.33 to -0.06] L
and Black carbony |  due fo aerosols [ ; | | | I
I I [ f
Albedo change | | e
due to land use ! S | ! I : SAS [0S0 | M
E B T T | T |
g Changes in | | | | | | 0.05[0.0010 0.10) | M
= solar irradiance I | | | | |
2.29[1.13 to 3.33)
: 2011 I H
Total anthropogenic
) 1980 1.25 [0.64 to 1.86] H
RF relative to 1750
1950 0.57[029t0 085 | M
| I I |
-1 0 1 2 3



A co jesli zaczng gwaltowanie narastac niekorzystne procesy zwigzane ze wzrostem
temperatury... geoinzynienia... Solar Radiation Management (SRM)
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Quadrupling CO» Quadrupling CO; and Reducing Solar Input
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Figure 7.22 | Zonally and annually averaged change in surface air temperature (°C) for (a) an abrupt 4 x CO, experiment and (b) an experiment where the 4 x CO, forcing is
balanced by a reduction in the total solar irradiance to produce a global top of the atmasphere flux imbalance of less than +0.1 W m~? during the first 10 years of the simulation
(Geoengineering Model Intercomparison Project (GeoMIP) G1 experiment; Kravitz et al, 2011). (c, d) Same as (a) and (b) but for the change in precipitation (mm day'). The multi-
model ensemble mean is shown with a thick black solid line. All changes are relative to the pre-industrial control experiment and averaged over years 11 to 50. The figure extends

the results from Schmidt et al. (2012b) and shows the results from an ensemble of 12 coupled ocean—atmosphere general circulation models.



Jesli raz zaczniemy
nie bedziemy mogli
przestac ani na
chwile.

Szare — wzrost
temperatury przy
rosnacej
koncentracji gazéw
cieplarnianych.

Z6kte —
kompensacja
wymuszania
radiacyjnego przez
SRM.

Symulacja: w 50
roku rezygnujemy z
SRM.
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