Fizyka i chemia atmosfery
Podstawowe równania fizyczne
G. Karwasz, 14.01.2014
I Ogólny zestaw równań
Równania opisujące dynamikę atmosferę wywodzą się z podstawowych równań fizyki i chemii – zachowania masy, zachowania pędu (czyli II prawo dynamiki Newtona) i energii.  

1.1. Prawo zachowania masy prowadzi do równania opisującego zmiany gęstości powietrza dρ/dt
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(1)
gdzie ρ jest gęstością powietrza a wektor c – prędkością wiatru. 
Zmiany gęstości powietrza wynikają z lokalnych różnic prędkości wiatru (dywergencji pola wektora prędkości). Zakładamy w tym równaniu stałą temperaturę powietrza – jak to będzie jasne z dalszej dyskusji. 
1.2. Zmiana w czasie prędkości wiatru dc/dt wyraża się wzorem będącym uszczegółowieniem II prawa Newtona
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(2)
gdzie Ω jest prędkością kątową ruchu obrotowego Ziemi, g jest przyspieszeniem związanym z siłą grawitacji, F – siłą tarcia. Pierwszy człon (-2Ω×c) opisuje siłę Coriolisa, drugi określa zmianę prędkości wiatru poprzez lokalną różnicę ciśnienia, trzeci opisuje ruch pod wpływem siły ciężkości, a czwarty efekty tarcia (powietrza o powierzchnię ziemi).
1.3. Zmiany temperatury powietrza wynikają z bilansu ciepła a także zmian adiabatycznych, czyli spowodowanych zmianami ciśnienia
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(3)

gdzie cp jest (molowym) ciepłem właściwym powietrza przy stałym ciśnieniu, Q – ilością dostarczonego ciepła na jednostkę masy (np. 1 mol) a α = 1/ρ jest objętością właściwą, czyli objętością zajmowaną przez tę jednostkę masy (np. dla jednego mola powietrza α=22,4 dm3 przy ciśnieniu atmosferycznym 1013 hPa i temperaturze 20º C). Lewa strona powyższego równania odpowiada zmianie energii wewnętrznej gaz, pierwszy człon po prawej stronie – dostarczonemu ciepłu a drugi – wykonanej pracy nad gazem (np. w sprężaniu adiabatycznym).  
1. 4. Zmiana w czasie wilgotności powietrza q w odniesieniu do jednostki masy określa wzór
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(4)
gdzie s jest entropią tej jednostki masy powietrza.

1.5. Równanie termodynamiczne gazu doskonałego
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gdzie R jest stałą gazu doskonałego (8,31 J·mol/K) a Te – temperaturą równoważną. 
II Wyjaśnienia
2.1. Równanie (1) jest równaniem ciągłości – lokalne zmiany prędkości wiatru powodują zmiany gęstości powietrza. Nie jest jednak równanie zbyt dokładne w przypadku atmosfery: opady atmosferyczne usuwają z powietrza część masy (zawartą w powietrzu parę wodną).
2.1a. Warto tu zauważyć, że przy tym samym sumarycznym ciśnieniu (zgodnie z prawem Daltona ciśnień parcjalnych), powietrze wilgotne jest nieco lżejsze niże powietrze suche. Wynika to z wyższej średniej masy molowej powietrza suchego M≈29g (c.a. 4/5 azotu o M=28 i 1/5 tlenu o M=32) od masy molowej pary wodnej M≈18.  Przypominamy, że maksymalna zawartość pary wodnej w temperaturze 20ºC to około 4% wagowo. Innymi słowy, gęstość powietrza o temperaturze 20ºC nasyconego parą wodną jest o 2% mniejsza niż powietrza bez pary wodnej. Różnica ciśnień przy tej samej objętości i temperaturze dla powietrza wilgotnego to około -20 hPa.  

Wynika z tych rozważań, że obszary suchego (cięższego) powietrza to obszary wyżowe a wilgotnego powietrza to obszary niżowe. Huragany subtropikalne powstają w obszarach intensywnego parowania wody – oko cyklonu to obszar niskiego ciśnienia, zob. dalej rys. 4. 
2.1b. W geografii kuli ziemskiej oznacza to, że zstępujące w dół w komórce Hadleya (jak to przedyskutujemy dalej) zimne i suche powietrze na podzwrotnikowych szerokościach geograficznych tworzy obszary wyżowe. Z kolei, poprzez reguły siły Coriolisa, oznacza to, że od zwrotników ku równikowi (a dodatkowo ze wschodu na zachód) wieją silne wiatry zwane passatami (po angielsku „wiatry handlowe” trade winds, po włosku alisei). Z tego samego powodu, od obszarów zwrotnikowych ku obszarom szerokości geograficznych 50-60º wieją wiatry południowo-zachodnie (północno-zachodnie na półkuli południowej).  
2.1c. Różnica gęstości powietrza jest również przyczyną lokalnych ruchów powietrza między lądem a morzem w okresie letnim. Nie ma tu specjalnych różnic wilgotności powietrza ale różnice gęstości wynikające z temperatury, które zgodnie z równaniem (1) powodują przepływ powietrza. Latem powietrze nad lądem nagrzewa się szybciej od promieniowania słonecznego niż nad wodą,  więc wieje (orzeźwiający) wiatr od morza: nawet w krajach ciepłych jak Włochy latem jest nad morzem przyjemnie. Nocą wiatr wieje w przeciwnym kierunku.    

2.2. Równanie (2) opisuje ruch powietrza w układzie odniesienia związanym z obracającą się Ziemią – siła Coriolisa jest siłą pozorną wynikającą z faktu, że obracający się system odniesienia nie jest systemem inercjalnym.  Siła grawitacji jest ujęta w wartości efektywnej g przyspieszenia ziemskiego. Wartość ta obejmuje przyspieszenie grawitacyjne dla danej szerokości geograficznej, przyspieszenie odśrodkowe oraz siłę wyporu (Archimedesa).
Siłami powodującymi lokalne zmiany prędkości powietrza są, jak wspomniano wyżej, różnice ciśnień (α grad p) i siły tarcia. Siły tarcia spowodowane są lepkością gazu  i powodują tak zmniejszanie się prędkości w pobliżu przeszkód (powierzchni Ziemi) w warunkach przepływu laminarnego jak dyssypację energii w przepływach turbulentnych. 

2.3. Równanie (3) opisuje pierwszą zasadę termodynamiki, gdzie  Q jest wypadkową ilością ciepła otrzymanego przez jednostkę masy powietrza. Ciepło to jest wartością netto i obejmuje ciepło otrzymane poprzez promieniowanie (słoneczne i podczerwone emitowane z chmur i powierzchni ziemi), ciepło ukryte (parowania/ skraplania, zamarzania/ topnienia), ogrzewanie w przepływach laminarnych i turbulentnych i nagrzewanie poprzez kontakt z powierzchnią ziemi (konwekcję). 

Ciepło właściwe przy stałym ciśnieniu cp dla gazów dwuatomowych, jak N2 i O2 wynosi cp=7/2R a dla pary wodnej H2O jest nieco większe cp=8/2R. Większa „pojemność” cieplna powietrza wilgotnego – wolniejsze nagrzewanie się latem i wolniejsze stygnięcie zimą wynika jednak bardziej z możliwych przemian fazowych niż z różnic w cieple właściwym. 
2.4a. Z wymianą ciepła wiąże się zmiana entropii powietrza, wyrażająca się wzorem
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(6)  
Ciepła przemian fazowych wody są szczególnie duże: ciepło topnienia lodu wynosi 80 cal/g a parowania wody, przy temperaturze 100º C – aż 540 cal/g (gdzie 1 cal to ciepło ogrzania jednego grama wody o 1ºC). W cyklonach tropikalnych para wodna kondensująca na dużych wysokościach bardzo znacznie ogrzewa znajdujące się tam powietrze, co powoduje silne prądy wznoszące, sprzyjające dalszemu obfitemu parowaniu z powierzchni oceanu. 
2.5. Równanie (5) jest równaniem gazu doskonałego znanym z kursu termodynamiki
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gdzie n jest ilością moli gazu a V jego objętością. W odróżnieniu jednak od „szkolnych” doświadczeń z przemianami gazowymi, w atmosferze zmienia się ilość moli w danej objętości a także skład gazu – w szczególności wilgotność, czyli zawartość pary wodnej.
Równanie uwzględniające explicite  wilgotność powietrza jest następujące:
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gdzie wilgotność względną q wyrażamy w %, 

Ciśnienie pary nasyconej w powietrzu atmosferycznym można przybliżyć wzorem 
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gdzie L=540 cal/mol jest ciepłem parowania.
Z uwagi na zawartość pary wodnej, w równaniu gazu doskonałego (5) została więc wprowadzona temperatura ekwiwalentna Te. Temperatura ta jest równa temperaturze gazu w warunkach zerowej wilgotności. Aby ułatwić analizę warunków atmosferycznych wygodnie jest wprowadzić pojęcie atmosfery barotropowej i baroklinicznej. 

Jeżeli gęstość atmosfery zależy tylko od ciśnienia to atmosferę uważamy za ciecz barotropową. Dla atmosfery barotropowej linie (a w zasadzie powierzchnie) stałego ciśnienia (czyli izobary) pokrywają się z liniami stałej temperatury (izotermami). Na mapie pogody linie takiej samej temperatury są równoległe do izobar.  W powietrzu izoklinicznym (od „inklinacja” czyli pochylenie) linie stałego ciśnienia są pochylone w stosunku do linii stałej temperatury. 
Równanie (5) oznacza również, że w atmosferze barotropowej temperatura T jest jednoznacznie związana (dokładniej: proporcjonalna) do ciśnienia zaś w atmosferze baroklinicznej temperatura zależy nie tylko od ciśnienia.  

2.5a. Obok temperatury równoważnej, Te z równania (4) celowe jest wprowadzenie również tzw. temperatury potencjalnej. Jeżeli założymy, że atmosfera jest gazem idealnym, możemy zastosować równanie Poissona przemiany adiabatycznej
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(8)
gdzie stała Poissona jest określona przez stosunek stałej gazowej R i ciepła właściwego przy stałym ciśnieniu κ=R/cV. Równanie (8) jest równoważne znanemu równaniu przemiany adiabatycznej  
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gdzie k jest stosunkiem ciepła właściwego przy stałym ciśnieniu cp do ciepła właściwego przy stałej objętości cV, k=cp/cV i zachodzi zależność cp=cV + R. 
Wspomniana temperatura potencjalna Θ jest temperaturą, jaką uzyskałaby paczka powietrza o temperaturze T, gdyby przemieścić ją adiabatycznie od poziomu odniesienia p0 (=1000 mbar=1013hPa) na daną wysokość. Zgodnie z równaniem (8) temperatura takiej paczki (przy założeniu gazu doskonałego) wyniosłaby 
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Temperatura potencjalna w bezpośredni sposób uwzględnia zmiany objętości gazu – pozwala ona na abstrahowanie od zjawiska sprężania lub rozprężania gazu w trakcie jego ruchów pionowych. W ten sposób temperatura potencjalna pozwala na ocenę stabilności pionowej powietrza, innymi słowy konwekcji. W odniesieniu dla szybowców (lub ptaków) temperatura potencjalna na różnych wysokościach określa, czy wystąpią ruchy wstępujące (lub zstępujące) powietrza. Z pojęcia temperatury potencjalnej pojawiają się istotne dla analizy zanieczyszczeń powietrza klasy A-F stabilności Guilforda-Pasquilla [2]. Klasa A, czyli przy dużym nasłonecznieniu oznacza silne ruchy konwekcyjne i usuwanie wysokich koncentracji zanieczyszczeń z obszarów ich powstawania. 
W normalnych warunkach temperatura potencjalna jest wyższa na większych wysokościach z, czyli δΘ/ δz>0 i atmosfera jest w stanie równowagi stabilnej. Zauważmy, że rzeczywista temperatura T może maleć z wysokością δT/ δz<0 ale temperatura potencjalna może rosnąć. Wzrost temperatury potencjalnej z wysokością oznacza, że powietrze na większej wysokości ma względnie (tzn. po rozprężeniu się do ciśnienia na tej wysokości) mniejszą gęstość – jest lżejsze. Jeśli  δΘ/ δz<0 oznacza to, że powietrze (potencjalnie) chłodniejsze (czyli cięższe) zalega nad powietrzem potencjalnie cieplejszym – mówimy  inwersji termicznej. Gdy δΘ/ δz=0 równowaga ma charakter neutralny. 
Dokładniej, dla zdefiniowania stabilności powietrza w kierunku pionowym możemy też użyć  wielkości zawierającej obie temperatury:
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2.5b. Temperatura potencjalna służy też do obliczenia entropii powietrza a poprzez równanie (4) jego wilgotności. Porównując równania (6) i (10) otrzymujemy wzór na entropię suchego powietrza
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Temperatura potencjalna określa, na jakiej wysokości skropli się zawarta w powietrzu para wodna, czyli wysokość chmur. Temperatura potencjalna decyduje też o grubości troposfery – stąd większa grubość troposfery na równiku (do 27 km) a niższa nad Bałtykiem. 
2.4b. Z uwagi na to, że powietrze zawiera również parę wodną, jego entropia powietrza zależy od tej wilgotności (poprzez ilości ciepła ukryte w cieple parowania i topnienia). Prawa strona równania (4) uwzględnia źródła i odpływy pary wodnej z atmosfery. Zakłada się często, że woda oddaje ciepło przemiany fazowej L i powoduje ogrzanie się paczki powietrza do wprowadzonej w równaniu (5) temperatury równoważnej Te >T, danej przez równanie
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Podsumowanie
Równania (1)-(4) są równaniami dynamiki systemu, pozwalając na ocenę kierunku zmian, czyli m.in. przewidywanie pogody. Równanie (5) nie zawiera pochodnych po czasie, ale pozwala na diagnostykę systemu, np. przez pomiar za pomocą balonów meteorologicznych. 
Modele matematyczne atmosfery korzystają z podobnych metod numerycznych jak np. modele naprężeń w ciele stałym: dzielą przestrzeń na indywidualne komórki i rozważają oddzielnie dynamikę w kierunku poziomym i pionowym. Potrzebne są jednak pewne istotne uproszczenia koncepcyjne. 

III Filtracja

Równania podane mają charakter bardzo ogólny. Ich poszczególne człony w określonych warunkach mogą być nieistotne. Pominięcie niektórych członów nazwiemy procesem filtracji równań. Filtracja ta wynika głównie z różnych skali odległości przestrzennych (x, y, z) występujących w tych równaniach. Istotne jest też wyróżnienie różnych skal czasu dla poszczególnych procesów. Z analizy takiej (a także z bezpośrednich obserwacji) wynika np. że cykle pogodowe maja pewną tendencję do 7-dniowej okresowości. Innymi słowy, jeżeli padało w niedzielę, to mimo że przez cały tydzień była dobra pogoda, jest spora szansa, że w niedzielę znów będzie padać. Inne modele, np. klimatologiczne wymagają innych przedziałów czasowych filtracji. Inne sposoby filtracji dotyczą zjawisk lokalnych, inne planetarnych. 
Zauważmy przede wszystkim, że grubość atmosfery (a w zasadzie jedynie troposfery istotnej do modelowania) jest niewielka w porównaniu z rozmiarami w kierunku poziomym. Powietrza cyrkuluje więc głównie w kierunku horyzontalnym a i znajduje się w stanie równowagi quasi-hydrostatycznej (obrazowo jest w przybliżeniu uwarstwioną cieczą).   
Dla oceny zmian pogodowych (synoptycznych) przyjmuje się następujące rzędy wielkości, oparte na obserwacjach:

· skala odległości poziomych L≈106 m (rozmiary dużego kraju)

· skala głębokości (wysokości) L≈104 m (grubość troposfery)

· skala prędkości poziomych u≈10 m/s (wiatr umiarkowany do silnego),

· skala prędkości pionowych w≈10-2 m/s (słabe prądy wznoszące lub opadające),

· skala poziomych różnic ciśnienia Δp≈10 hPa (typowe różnice ciśnienia na odległościach rzędu setek km),
· skala czasowa wynikająca ze skali prędkości poziomych i prędkości wiatru T=L/u≈105 s (kilkadziesiąt godzin).

3.2. Skala odległości dotyczy w szczególności newtonowskiego równania sił (2).

i) W równaniu (2) siła Coriolisa opisuje zjawiska w skali przestrzennej porównywalnej z rozmiarami kuli ziemskiej, czyli np. ruch frontów atmosferycznych,  kierunek wiatrów podzwrotnikowych (pasatów) oraz kierunek obrotu monsunów. Ponieważ prędkość kątowa Ziemi wynosi Ω=7,29×10-5 s-1, parametr Coriolisa f = 2Ωsinφ dla średnich szerokości geograficznych φ wynosi f =10-4 s-1. Wyjaśnia to, dlaczego siła Coriolisa nie wpływa na lokalne odchylenia kierunku wiatru a obserwowana jest na dużych odległościach, rzędu setek kilometrów. 
Siła Coriolisa jest istotna również dla kierunku prądów morskich oraz, co może wydawać się zaskakujące, kierunków zapadania się płyt tektonicznych a przez to charakteru powstających łańcuchów górskich i wulkanów - innymi słowy krajobrazu geograficznego. 

ii) Drugi składnik w równaniu (2) opisuje tak zmiany w dużej skali – globalną cyrkulację powietrza jak również tzw. podmuchy wiatru, czyli zjawiska spowodowane lokalnym różnicami ciśnienia, np. w skutek opływu powierzchni ziemi. 

iii) Przyspieszenie grawitacyjne opisuje ruch w kierunku pionowym, związany z siłą grawitacji. Składnik g nie oznacza jednak tylko przyspieszenia ziemskiego, ale uwzględnia również siłę wyporu atmosferycznego (siłę Archimedesa).
Proces filtracji rzędu wielkości występujących w równaniu (2), przy założeniu braku ruchu pionowego powietrza cz=0  prowadzi do ważnego równania określającego ciśnienie powietrza na danej wysokości, tzw. równania hydrostatycznego 
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Rozwiązanie tego równania wymaga wyrażenia gęstości ρ przez ciśnienie. Otrzymana zależność ciśnienia w funkcji jedynie wysokości, tj. wzór na ciśnienie hydrostatyczne powietrza wynosi 
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(14)

gdzie p0 jest ciśnieniem na poziomie morza p0=1013 hPa a ρ0 gęstością powietrza na poziomie morza ρ0≈29g/22,4dm3=1,29 kg/m3. Podstawienie wartości liczbowych do równania (14) pozwala ocenić, że ciśnienie na wysokości 8 km wynosi w przybliżeniu 0,4 ciśnienia na poziomie morza. Wyjaśnia to, dlaczego zdobycie Mont Everest bez masek tlenowych było bardzo trudne.  
Dla uzyskania wyniku (14) założyliśmy, że temperatura nie zmienia się z wysokością. W rzeczywistości, należałoby założyć warunek adiabatyczne atmosfery, czyli takiej, w której temperatura maleje wraz z ciśnieniem. Rozwiązanie jest nieco trudniejsze [1] a jego analiza wskazuje, że do wysokości około 10 km rozwiązanie (14) dobrze przybliża atmosferę rzeczywistą. Dodatkowy czynnik ekspotencjalny w rozwiązaniu adiabatycznym wskazuje, że atmosfera ma ostrą granicę, około 30 km na powierzchnią Ziemi, gdzie temperatura (w skali absolutnej) a przez to i ciśnienie, spadają do zera. Jak wiemy, jest to obszar stratosfery, gdzie dzięki obecności ozonu temperatura rośnie, nawet do około 0º C.    
Jednoznaczna zależność hydrostatyczna między ciśnieniem a wysokością jest powodem dla którego często modelowanie jest przeprowadzane nie w trzech współrzędnych przestrzennych ale we współrzędnych (x, y, p, t). 

W skali turbulencji lokalnych i zjawisk o średnim zasięgu przestrzennym, prądy wznoszące mogą mieć prędkości w porównywalne z prędkościami poziomymi u. Jest to jednak ograniczone do określonej pory dnia i wybranego obszaru przestrzeni geograficznej. Prądy wznoszące wynikają z absorpcji promieniowania słonecznego przez powierzchnię ziemi, a przez to zależą od konfiguracji terenu (orografii), współczynnika odbicia promieniowania (albedo) i pokrycia powierzchni (roślinności, typu skał itd.). Przejawem intensywnych ruchów pionowych atmosfery jest np.  formowanie się chmur kłębiastych (cumulusów).
Zastosowanie filtru 10-3m/s2 w równaniu (2) można określić skalę oddziaływania sił Coriolisa na ruch atmosfery w skali setek kilometrów. Dla przepływów stacjonarnych zachodzi równowaga między gradientem ciśnienia i siłą Coriolisa. Zaniedbujemy w równaniu (2) ruch pionowy (przyjmujemy cz=0) i siły tarcia i rozważamy oddzielnie prędkości powietrza w kierunku równoleżnikowym u i kierunku południkowym v. W wyniku otrzymujemy następujące równania, tzw. równowagi geostroficznej (od greckiego strophé = obrót) 
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gdzie vg i ug są składowymi dodanymi (geostroficznymi) wspomnianych dwóch kierunków ruchu poziomego powietrza,  φ jest szerokością geograficzną, R - promieniem Ziemi (6371 km), λ – długością geograficzną. Poniższy rysunek pokazuje kierunek działania siły Coriolisa w przepływie powietrza na północ na półkuli północnej: ma ona kierunek na wschód, wzdłuż równoleżnika. Siła Coriolisa działająca na przemieszczające się poziomo na kuli ziemskiej masy powietrza jest zawsze prostopadła do prędkości tego przemieszczenia (tj. wiatru). 

[image: image20]
Fig.1. Kierunek działania siły Coriolisa Fc= -2Ω×v na masy powietrza (wody) poruszające się w kierunku północnym na półkuli północnej.
Warunek przepływu geostroficznego oznacza, że wiatry na półkuli północnej mają tendencję do wiania równolegle do linii stałego ciśnienia (izobar) z obszarem wysokiego ciśnienia po prawej stronie. Pokazuje to znakomicie mapa wiatrów dookoła Azorów 13/01/2014. 
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Fig. 2. Ciśnienie powietrza i kierunek wiatrów dookoła archipelagu Azorów. Geostroficzna cyrkulacja wokół obszaru wysokiego ciśnienia powoduje rotację wiatrów zgodnie z kierunkiem ruchu wskazówek zegara; na ruch ten nakłada się również geostroficzny ruch powietrza z zachodu na wschód (zgodnie również z Prądem Zatokowym, tzw. Golfstormem) występujący zimą na niższych szerokościach geograficznych niż latem.
Źródło: http://www.weather-forecast.com/maps/Azores-Portugal, 13.01.2014

Innymi słowy, huragany subtropikalne, czyli wiatry dookoła obszaru niskiego ciśnienia wykazują rotację w kierunku przeciwnym do kierunku ruchu wskazówek zegara. Na półkuli południowej, np. na obrzeżach Australii, zob. fot. 1b jest odwrotnie. Z uwagi na niewielki parametr Coriolisa, f = 2Ωsinφ, w obszarach okołorównikowych zjawisko rotacji monsunowej nie występuje.    

[image: image22.jpg]


    [image: image23.jpg]



Fig. 3. Cyklony na półkuli północnej (fig. 3a, Karaiby) i na półkuli południowej (fig. 3b, północo-zachodnie wybrzeże Australii) wykazują odmienną rotację, zgodnie z siłą Coriolisa. 
http://www.kztv10.com/news/tropical-storm-karen/ http://en.wikipedia.org/wiki/2012%E2%80%9313_Australian_region_cyclone_season 
Jak wspomniano już, obszary podzwrotnikowe to obszary wysokiego ciśnienia – rys. 4a pokazuje ogólny schemat wiatrów na całej kuli ziemskiej. Dokładna szerokość geograficzna  zaznaczonych na tym rysunków stref zmiany kierunku wiatru zależy od pory roku. Wykorzystał to Kolumb, który wiedział, że pod koniec lata w rejonie Wysp Kanaryjskich wieje pasat na zachód a pod koniec zimy w rejonie Azorów wieje wiatr z zachodu (ryc. 4). 
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Fig. 4. a) Wiatry pasatowe i wiatry na średnich szerokościach geograficznych jako przejaw siły Coriolisa. b) Zmiany kierunku wiatrów między zimą a latem na małych szerokościach geograficznych zostały wykorzystane przez Kolumba w planowaniu podróży do nieznanego lądu na zachód od Europy.  Źródło: http://earthguide.ucsd.edu/virtualmuseum/climatechange1/08_1.shtml

Ruch powierzchniowych mas oceanicznych, poprzez siły tarcia, podlega temu samemu schematowi, co wiatry. W rezultacie, w globalnej cyrkulacji oceanicznej obserwuje się pięć super-prądów między kontynentami, zob. ryc. 5. W uzupełnieniu tego rysunku należy jednak dodać, że np. ciepły Prąd Zatokowy z Morza Sargassowego w kierunku Europy płynie po powierzchni, to zimny prąd z obszaru Islandii w kierunku Kanady płynie na większych głębokościach, zob. rys. 8.   
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Rys. 5. Pięć komórek globalnych powierzchniowych prądów oceanicznych: na północ od równika prądy krążą zgodnie z ruchem wskazówek zegara, na południe – odwrotnie. Dookoła Antarktydy płynie silny prąd z zachodu na wschód, będący sumą trzech poszczególnych pętli na oceanie półkuli południowej. Źródło: Prąd Kuroshio, Wikipedia, http://en.wikipedia.org/wiki/Kuroshio_Current
IV Komplementarne sformułowania równań fizyki atmosfery 
Równania (1)-(5) można również sformułować na sposób praw zachowania, w szczególności zachowania energii i momentu pędu. 

4.1. Prawo zachowania momentu pędu. 

Zarówno oceany jak atmosfera jak oceany wymieniają moment pędu z kulą ziemską – odbywa się to poprzez siły tarcia w równaniu (2). Kula ziemska, w zewnętrznym układzie odniesienia wiruje z zachodu na wschód: wiatry wiejące na kuli ziemskiej na zachód (czyli wiatry wschodnie) przejmują moment pędu a wiejące na wschód przekazują moment pędu kuli ziemskiej. Moment pędu kuli ziemskiej jest więc przejmowany przez atmosferę w obszarach okołorównikowych a oddawany w obszarach powyżej zwrotników. Całkowity moment pędu Ziemi, pomijając oddziaływanie z Księżycem, jest zachowany.  

4.2 Bilans zachowania energii jest bardziej skomplikowany. 

4.2a. Obejmuje on dwa główne składniki pozostające w równowadze (na poziomie mocy około 11700 TW) : 

- dopływ energii w postaci promieniowania ze Słońca

- utratę energii z Ziemi w postaci promieniowania podczerwonego. 

Szczegóły tego bilansu zostały przedstawione w artykule GK, K. Służewski [5]. Istotne są regionalne różnice w bilansie energii otrzymanej (najwięcej w obszarach równikowych) i emitowanej (najwięcej w obszarach około-zwrotnikowych). 
4.2b. Oprócz bilansu promieniowania, bilans energii obejmuje na znacznie niższym poziomie wielkości mocy stygnięcie kuli ziemskiej (około 40 TW), energię wyzwalaną z rozpadów promieniotwórczych (około 20 TW mocy) i energię przetwarzaną przez człowieka z kopalin (w tym uranu). Szczegóły tego bilansu zostały omówione w artykule GK, J. Chojnacka [6].

4.2c. Komórka Hadleya.  
W fizyce (i chemii) atmosfery należy uwzględnić wiele różnych form energii. Oprócz energii promieniowania (w rozbiciu na długości fali) należy uwzględnić ciepła pobrane i oddane przez powietrze, wody, lądy, ciepła przemian fazowych, energię kinetyczną i potencjalną powietrza. Bilansy te mają istotne charakterystyki regionalne.
W rejonie około-równikowym energia promieniowania słonecznego w dużej mierze zamieniana jest na energię ciepła utajonego pary wodnej i transportowana w wyższe warstwy troposfery a tam oddawana w procesie kondensacji deszczu. Ciepłe i już suche powietrze przepływa w kierunku podzwrotnikowym: w ten sposób zamyka się komórka cyrkulacji powietrza, w której objawem na powierzchni ziemi są wiatry od zwrotników ku równikowi (czyli passaty). Jest to tzw. komórka Hadleya, zob. rys. 5. Koncepcja Hadleya wyjaśnia, dlaczego pasy około-zwrotnikowe są obszarami klimatologicznie wyżowymi (pustynnymi).  Prawo Coriolisa wyjaśnia natomiast kierunek passatów i dominujących wiatrów w Polsce („wyż na prawo od wiatru”)  

Dokładna analiza pokazuje istnienie trzech komórek, kolejno coraz niższych ku biegunom, zgodnie ze zmniejszającą się grubością troposfery. Komórka środkowa (Ferrela) o stosunkowo niedużych przepływach mas powietrza korzysta z energii dwóch skrajnych.     

[image: image27.jpg]


  [image: image28.jpg]Polar Jet
Subtropical Jet @ 5




Rys. 6. Komórka Hadleya globalnej pionowej cyrkulacji atmosfery i kierunki prądów wykorzystywanych w lotach międzykontynentalnych samolotów odrzutowych (jet streams). 
http://en.wikipedia.org/wiki/Jet_stream
4.2d. Jet streams. 

W obszarze ponad-zwrotnikowym wiatry wieją z zachodu na wschód: w przekroju pionowym dwa „koła zębate” krążą w tym samym kierunku; podobnie na dużych (około 60º) szerokościach geograficznych. W górnych warstwach troposfery dwa pary prądów – różnych temperaturach i różnych prędkościach poziomych spotykają się tworząc dość wąskie (do kilkunastu kilometrów) ale bardzo szybkie  strumienie powietrze (tzw. jet), zob. ryc. 6. Szczególnie silny jest prąd polarny (100-400 km/h).  Prądy te płyną na obu półkulach w tym samym kierunku, zob. ryc. 6b i są wykorzystywane w lotach transkontynentalnych: podróż między Monachium a Seulem trwa o godzinę krócej niż podróż powrotna. Położenie prądów zmienia się podobnie jak passatów wraz z porami roku. Samolot do Japonii leci latem nad północną Syberią a zimą bardziej na południe, nad Bajkałem. 
4.2e. El Niño
Bilans energii promieniowania słonecznego i przepływów ciepła z prądów oceanicznych uwidacznia się m.in. w zjawisku tzw. południowej oscylacji oceanicznej. W rejonie południowego Pacyfiku, wzdłuż zachodniego wybrzeża Ameryki Południowej płynie zimny prąd (tzw. Humboldta) będący częścią jednej z pięciu globalnych komórek geostroficznych (ryc. 5).  Prąd ten dostarcza w rejony podrównikowe wodę bogatą w tlen i składniki mineralne, co sprzyja rozwojowi planktonu i proliferacji ryb. Mechanizmem termodynamicznym jest nagrzewanie się oceanu w obszarach równikowych, ale dopiero w środkowej części Pacyfiku, zob. 7a. 

Co pewien czas (od 2 to 9 lat) prąd ten ulega spowolnieniu, temperatura oceanu w rejonie Peru podnosi się, co powoduje spadek populacji ryb. Efekt jest obserwowany w okolicach Świąt Bożego Narodzenia, stąd nazwa zjawiska „El Niño” czyli Dzieciątko. Osłabienie passatów (lub ich odwrócenie) powoduje susze w Australii i zaburzenia klimatu nawet w Ameryce Północnej.
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Fig. 7. Normalna (a) i osłabiona (El Niño) cyrkulacja oceaniczna na południowym Pacyfiku. Zmiana równikowej cyrkulacji z zachodniej na wschodnią powoduje zapadnięcie się termokliny przy wybrzeżach Ameryki Południowej a przez to ustanie dopływu wody bogatej w sole mineralne do powierzchni oceanu.  
4.2f. Termodynamiczny mechanizm prądów atmosferycznych i oceanicznych

El Niño jest przykładem ogólniejszej cyrkulacji oceanicznej, podlegającej tym samym prawom fizycznym co cyrkulacja atmosferyczna – bilansowi masy i energii. Z uwagi na znaczną wartość ciepła właściwego wody, nagrzewanie oceanu zachodzi powoli (co dopowiada dużym odległościom). W odróżnieniu od wody słodkiej, która osiąga największą gęstość dla temperatury +4ºC, gęstość wody morskiej rośnie aż do punktu zamarzania (około -2,3ºC). W konsekwencji, nawet głębokie wody oceaniczne w rejonach polarnych mają temperaturę około 0ºC. 
Rozkład pionowy temperatury wody nie jest liniowy: obserwuje się nagły uskok temperatury, w tropikach na głębokości około 200 m. Obszar nieciągłości nazywamy jest termokliną. Powyżej termokliny następuje silne sezonowe mieszanie się morza, poniżej termokliny zalega ciężka (silnie zasolona, czyli bogata w składniki mineralne) zimna woda. Zmiana cyrkulacji powierzchniowej w czasie zjawiska El Niño zmienia poziom termokliny, przez co ruch konwekcyjny wody, czyli dopływ bogatej w składniki mineralne wody z większych głębokości jest spowolniony. 
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Fig. 8. Zamykanie się globalnych przepływów wody oceanicznej poprzez prądy głębinowe. 
Opisane tu globalne przepływy wód oceanicznych i strumieniu powietrza w atmosferze można uważać za rodzaj silnika termodynamicznego – zamiany ciepła w energię kinetyczną przepływów. W pewnej analogii do cyklu termodynamicznego Carnota sprawność takiego procesu (szybkość i masa przepływu) zależy od różnicy temperatury źródła ciepła i temperatury chłodnicy. Jak pokazujemy na rys. 8 powierzchniowe prądy oceaniczne zamykane są poprzez równanie (1) przepływami głębinowymi, ciężkiej, zimnej wody. Dopływ zimnej wody do obszarów tropikalnych umożliwia kontynuowanie cyklu transportu ciepła równikowego do obszarów na większych szerokościach geograficznych. 
Paradoksalnie więc, globalne ocieplenie, poprzez ocieplenie oceanu w rejonie Islandii  może spowodować osłabienie termodynamicznego silnika napędzającego Prąd Zatokowy, a przez to niezwykle drastyczne oziębienie klimatu w Europie.  
[1]  Richard Fitzpatrick, Classical Electrodynamics, University of Texas, 2006 http://farside.ph.utexas.edu/teaching/sm1/lectures/node56.html

[2] Air pollution dispersion terminology, Wikipedia,  

http://en.wikipedia.org/wiki/Air_pollution_dispersion_terminology
[3] University of California, San Diego,  http://earthguide.ucsd.edu/virtualmuseum/climatechange1/08_1.shtml
[4] GK, K. Służewski

[5] GK, J. Chojnacka  
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