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Proélogo

El libro que tienen en sus manos aborda uno de los temas de las ciencias de la naturaleza de mayor
actualidad finalizando el siglo XX. Qué duda cabe que la preocupacién de la humanidad por los
efectos posibles de la actividad humana sobre ¢l clima de la Tierra ha hecho de su conocimiento uno
de los mayores focos de atencion de caracter pluridisciplinar.

Efecto invernadero, cambio climdtico, agujero de ozono, por ejemplo, son conceptos que
repetidamente aparecen en los medios de comunicacion, que todo el mundo parece conocer pero que,
sin embargo, son tratados la mayor parte de las veces de forma incorrecta. Desde un punto de vista
elemental, el lector encontrard aqui una forma adecuada de tratamiento, junto con otros muchos temas
de interés.

Si se hiciera una encuesta sobre como el hombre percibe el clima, y su cambio, los resultados
indicarian mayoritariamente que es por medio de la temperatura y de la precipitacion. Desde un punto
de vista mas preciso, los cientificos acostumbramos a decir que el clima lo percibimos por medio de la
atmosfera, pese a que quede determinado por los intercambios de energia que se producen entre las
diferentes partes del planeta. No debe resultar extrafio, por lo tanto, que las autoras comiencen su libro
tratando la atmosfera y los fenomenos que en ella tienen lugar. Es importante conocer primero los
fenomenos naturales que se producen en nuestra atmdsfera, en definitiva la meteorologia, para
posteriormente comprender mejor qué papel juegan en el clima y como quedarian afectados por un
cambio futuro.

Finalmente cabe indicar que no es corriente encontrar libros de esta tematica en lengua no inglesa. Las
autoras han asumido un cierto riesgo, que debemos agradecer, al proponerse hacer el esfuerzo de
publicar un texto como éste, de un nivel intermedio, que puede, ademdas, cumplir funciones de
divulgacion. Los especialistas en la materia no encontraran nada nuevo, pero con toda seguridad les
resultard dificil evitar referenciarlo o recomendarlo a sus alumnos. Los que por primera vez se
introduzcan por la senda del tiempo y del clima hallardn en él una gran cantidad de temas muy
populares que, si bien estan tratados sin excesiva profundidad y, por lo tanto, de forma comprensible,
se hallan adecuadamente desarrollados. Solo me queda desear que después de su lectura den el salto a
obras mas profundas y nos acompaiien en el fascinante mundo de la meteorologia y del clima.

Sergio Alonso Oroza

Catedratico de Meteorologia
Universitat de les Illes Balears
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Trueno, 113
Turbulencia, 74, 91

\Y
Vapor de agua, 87-89, 120-121, 126, 135
Velocidad
de deposicion, 25
de rotacidn de la Tierra, 67
del viento, 67-69
Ventana atmosférica, 52-53, 57-60
Viento
anabatico, 76, 97
catabético, 76-77
de poniente, 78-79
del gradiente, 70
del oeste, véase viento de poniente
geostrdfico, 68-71
subgeostrofico, 70
supergeostrofico, 70, 103

W

Washout, 23, 25
Wien, ley de, 39

Y

Yunque, 110-111, 113

Z

Zona de convergencia intertropical, 79-82
Zona templada, 79
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1 Caracteristicas generales de la atmésfera

1.1 Regiones y extension. Distribucion de la temperatura y la masa

La atmosfera es la capa gaseosa que, por efecto de la fuerza de la gravedad, envuelve la superficie de
la Tierra. Su densidad maxima se da sobre la superficie, también como consecuencia de esta fuerza, y
decrece gradualmente con la altura hasta que se hace indistinguible del gas interplanetario. No
existe, pues, un limite superior bien definido. Su composicién quimica y estructura fisica y dindmica
varian con la altura en funcién de la atraccién gravitatoria, los procesos biogeoquimicos que tienen
lugar en la superficie terrestre y la incidencia de la luz solar.

La presion en un punto determinado es el peso por unidad de superficie de la columna de aire que se
encuentra por encima y esta relacionada con la densidad mediante la ecuacion de los gases perfectos

P=pRT

donde P es la presién, p es la densidad, R es la constante de los gases correspondiente al aire
(R=287.05 JKg'K"), y T es la temperatura absoluta. Al nivel del mar, la presién media de la
atmésfera equivale a algo mds de 1 kg/cm? (que en las unidades utilizadas habitualmente en

meteorologia son unos 980 hPa). Para ser mds exactos, la presién media al nivel del mar es de
1013.25 hPa, o también 1013.25 mbar (ya que numéricamente coinciden mbar y hPa). Dado que la
masa situada por encima de un nivel determinado disminuye con la altura, la presién también lo
hace, casi en la misma proporcion.

Densidad y presion disminuyen exponencialmente con la altura y se reducen aproximadamente una
mitad cada 5 km. Asi, la mitad de la masa se encuentra por debajo de los primeros 5 km (500 hPa),
el 90%, aproximadamente, por debajo de los primeros 20 km (100 hPa), y el 99.9% de la masa en los
primeros 50 km (1 hPa). A 100 km Ia presién es de 0.001 hPa y solo una millonésima parte de la

masa se encuentra por encima de este nivel. Esta fraccién pasa a ser de 10™'® por encima de los
1000 km. Teniendo en cuenta que el radio medio de la Tierra es de 6370 km, la atmoésfera es
realmente una capa muy delgada. Para hacernos una idea de cuénto, si nos imaginamos el planeta de
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las dimensiones de una ldmpara de papel en forma de globo, el grosor del papel se podria comparar
con el grosor de la atmoésfera.

La divisién vertical en regiones se puede hacer siguiendo diferentes criterios, como son la
composicién quimica, la densidad electrénica o la distribucién de temperatura. Una primera
clasificacion, basada en la composicién quimica, divide la atmésfera en dos capas, la homosfera, por
debajo de los 100 km, en la que la composicién quimica es esencialmente constante (excepto para
algunos gases traza) debido a la mezcla que producen la turbulencia y la conveccién, y la
heterosfera, por encima de los 100 km, en la que la composiciéon quimica varia debido a que no se
produce esta mezcla, y también debido a las condiciones de presion y temperatura y a la absorcion de
la luz més energética del Sol, que favorece los procesos de disociacion del CO,, el O, y el N,.

La division de la atmdsfera en funcion de la variacién de temperatura es particularmente importante
y diferencia cuatro capas, como se muestra en la figura 1.1: la troposfera, la estratosfera, la
mesosfera y la termosfera.

Altura (km) 8 Presion(hPa)
TERMOSFERA %8 - 0.0001
100 ~ :2
= £ 10.001
2
20 mesopausa 8 —F0.01
8
L - 0.1
MESOSFERA
60
estratopausa -1
40 -
ESTRATOSFERA . ] - 10
concentracion maxima
204 de ozono L 100
—— tropopausa
0 TROP.OSFERA T \ T T 1013
-100  -80 -60 -40 -20 0 20 40

Temperatura (°C)

Fig. 1.1 Curva de variacion de la temperatura en funcion de la altura. Se muestran también las diferentes
capas en que se divide la atmosfera
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1.1.1 La troposfera

Es la capa que estd en contacto con la superficie. Se extiende hasta unos 10 km de altura, a lo largo
de los cuales la temperatura disminuye a razén de unos 6 o 7 °C de media cada kilémetro. Asi, la
temperatura en su limite superior, llamado tropopausa, llega a ser de unos -50°C. En esta capa tienen
lugar la formacién de nubes y la precipitacion. Entre la superficie y los 2-3 primeros km, se observan
capas isotermas, en las que la temperatura se mantiene constante, o otras en las que la temperatura
aumenta con la altura, llamadas inversiones térmicas.

En la troposfera, dedido a las diferencias de calentamiento y a la disminucién de la temperatura con
la altura, se producen movimientos convectivos importantes, tanto verticales como horizontales. La
influencia del terreno, debido a sus irregularidades y a la diferencia de calentamiento entre el dia y la
noche, es muy importante en la subcapa en contacto con la superficie terrestre, de 1 o 2 km de
grosor, llamada capa fronteriza o capa limite planetaria. En esta subcapa, la turbulencia es también
muy importante.

Dado que el aire en contacto con el ecuador se calienta mas que el que se encuentra en contacto con
los polos, la troposfera no es una capa uniforme, sino que es mas gruesa sobre el ecuador (unos 18
km) que sobre los polos (unos 8 km), con una disminucién progresiva (figura 1.2).

Polo Norte

Fig. 1.2 La troposfera es mds gruesa sobre el ecuador que sobre los polos. Se muestra también la localizacion
de las dos corrientes en chorro, la polar (PJ) y la subtropical (SJ)
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La tropopausa no es, por tanto, un estrato continuo de altitud uniforme. Esquematicamente se puede
dividir en tres regiones, que son simétricas en los dos hemisferios. La tropopausa polar cubre desde
el polo hasta los 60° de latitud aproximadamente, con una altura entre 8 y 9 km y con temperaturas
de -45 a -60 °C. Entre la tropopausa polar y la tropopausa media se encuentra la corriente en chorro
polar (polar jet stream), con vientos de mas de 100 km/h, que sigue aproximadamente el paralelo
60° N y 50-55° S, dependiendo de la evolucién del frente polar (o veremos en el capitulo 3). La
tropopausa media llega hasta los 30° de latitud aproximadamente, con una altura de hasta 13 km y
temperaturas de -55 a -70 °C. Estd separada de la tropopausa tropical por la corriente en chorro
subtropical. Finalmente se encuentra la tropopausa tropical, hasta el ecuador, que puede llegar hasta
los 18 km de altura, con temperaturas entre -70 y -85 °C.

1.1.2 La estratosfera, la mesosfera y la termosfera

La estratosfera, por encima de la tropopausa, se extiende hasta los 50 km de altura,
aproximadamente (fig. 1.1). En esta region, al contrario que en la troposfera, la temperatura aumenta
con la altitud. Contiene la mayor parte del ozono (O;) atmosférico y este aumento de temperatura es
debido, precisamente, a la absorcién de la radiacién ultravioleta del Sol (0.2-0.3 pum ). EI maximo se

da en la cima de la capa y puede llegar a los 0°C. Esto dificulta los movimientos verticales debido a
que las capas mads frias son mas densas, de manera que practicamente sélo se dan desplazamientos
horizontales. La estratosfera es, por otro lado, una capa quimicamente muy activa.

Aproximadamente un 90% del ozono atmosférico se encuentra en la estratosfera y el 10% restante en
la troposfera. La capa que contiene el ozono estratosférico se llama ozonosfera. Se encuentra
concentrado principalmente entre los 15 y los 35 km de altura, con un maximo en los 25 km
aproximadamente. Si todo el ozono contenido en una columna de aire se concentrara al nivel del
mar, a temperatura y presion estandares (273 K y 1 atm), el grosor de la capa seria de unos 3 mm.
Aunque la cantidad es pequefia, su presencia es fundamental para la biosfera, ya que absorbe gran
parte de la radiacién ultravioleta, que sino alcanzaria la superficie terrestre.

En las capas superiores de la atmésfera (80-100 km) se produce una rotura de las moléculas de
oxigeno (O,) por accién de la radiacién ultravioleta proveniente del Sol. Entonces, estos dtomos
pueden combinarse con otras moléculas de oxigeno y dar lugar al ozono

O, +rad. solar - O+0O

0,+0+M—->0;+M

M representa una tercera molécula o dtomo, que proporciona la energia necesaria mediante un
choque. Estas colisiones de tres cuerpos no se dan a la altura en la que se disocia el oxigeno debido a
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la baja densidad atmosférica. Es por ello que el ozono se forma mas abajo, entre los 30 y los 60 km.
Es un gas bastante inestable que se destruye por choques con el oxigeno monoatémico o por la accién
de la radiacion ultravioleta:

0;+0-0, +0,

O3 +rad. solar - O, +O

Algin mecanismo de circulacién transporta el ozono a niveles en los que los procesos de destruccién
son menos probables (20-25 km) y, por tanto, donde se da la densidad maxima.

Una parte del ozono estratosférico se introduce en la troposfera a través de la zona de confluencia de
la estratopausa media con la tropical y con la polar, es decir, en latitudes medias, a 30 y 60 grados.
Estas son las zonas de discontinuidad de la tropopausa por donde circulan las corrientes en chorro
polar y subtropical (figura 1.2). Se estima que la cantidad de ozono que pasa de la estratosfera a la
troposfera es de unas mil toneladas al afio, y tiene un papel importante en la quimica troposférica.

El limite superior de la estratosfera, llamado estratopausa, da paso a la mesosfera, que llega hasta
los 90 km de altitud (figura 1.1). En esta capa la temperatura disminuye con la altura. A
continuacion se encuentra la termosfera, donde la temperatura vuelve a aumentar con la altura, y el
maximo puede llegar a los 2000 °C durante el dia, a unos 500 km de altura (figura 1.3). La exosfera
es la capa mas externa y es basicamente isotérmica.

z (km)

500 |-

100 -

0 . \
0 500 1000 1500 1K)

Fig. 1.3 Curvas tipicas de variacion de la temperatura con la altura, para la noche y el dia
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Ademads de esta division segin la variacién de la temperatura con la altura, también se pueden
distinguir otras regiones que se caracterizan por los diferentes procesos quimicos que tienen lugar.
La ionosfera (figura 1.1) estd situada entre los 50 y los 300 km. La presencia de esta capa es debida a
la absorcién de radiacién solar fotoionizante (inferior a 0.2 um) que tiene lugar en las capas

externas de la atmdsfera. Es una regién en la que predominan los iones, es decir, moléculas o 4tomos
con carga porque han perdido un electrén o se han disociado por la accién de la radiacién solar (O,",
NO" en la zona mads alta; Mg® , Fe* , Si* , Ca” en la zona intermedia y NO;, H;O" en la zona
inferior) y también presenta una gran concentracién de electrones libres. Esta capa es importante
porque refleja las ondas de radio y, hasta hace poco tiempo, antes de la introduccién de los satélites,
era fundamental para las comunicaciones por radio a grandes distancias. También se puede hablar de
la magnetosfera, la zona mas externa de la ionosfera, en la cual predominan los iones mas ligeros,
como el helio y el hidrégeno. En esta regién el campo magnético terrestre determina el movimiento
de los iones.

1.2 Composicion del aire

Haremos referencia tdnicamente a la homosfera, y principalmente a la troposfera. El aire esta
formado por tres elementos esenciales:

i) la mezcla de gases llamada aire seco;
ii) el agua en cualquiera de los tres estados, sélido, liquido y gaseoso, y
iii) las particulas en suspension, sélidas o liquidas, que forman el aerosol atmosférico.

1.2.1 El aire seco

Sus constituyentes principales son el nitrégeno, el oxigeno, el argon y el dioxido de carbono, que se
encuentran en la proporcién del 78%, el 21%, el 0.93% y el 0.033% (en volumen), respectivamente
(tabla 1.1). E1 0.003% restante (30 ppm') lo forman una gran variedad de compuestos gaseosos,
llamados constituyentes menores, que presentan concentraciones muy bajas pero que juegan un papel
muy importante en las reacciones quimicas. El gas mas abundante, el nitrégeno, es relativamente
inerte; reacciona solo en circunstancias muy especiales, y su concentracién, al ser tan elevada, se
mantiene constante. No obstante, sus compuestos (6xidos de nitrégeno y amoniaco, principalmente)
son quimicamente muy activos.

En cuanto a los constituyentes menores, se pueden distinguir dos grupos:

El simbolo ppm significa partes por millén, en volumen; es decir, 1 ppm es un metro ciibico por cada millén de metros
cibicos de aire.
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- no variables: gases nobles, CHy, CO, H, y N,O, con concentraciones entre 0.1 y 20 ppm;
- variables: Oz, H,S, SO,, NH;, NO, y CH,0, con concentraciones por debajo de 0.1 ppm
(excepto en aire polucionado y para el ozono en la estratosfera).

La variabilidad es importante porque estd relacionada con el comportamiento del gas en la atmésfera
y, por tanto, con la abundancia, la reactividad y el tiempo de residencia. E1 CO, es no variable, a
pesar de las emisiones, ya que las concentraciones altas en que se encuentra en la atmosfera hacen
que no se produzcan fluctuaciones apreciables. En cambio, otros constituyentes mds reactivos, como
el SO,, el NO y el NO, son muy variables porque reaccionan rapidamente y tienen una abundancia
baja.

Por composicién quimica, los constituyentes menores se pueden agrupar en cuatro grupos:

- gases nobles, inertes y, por tanto, estables y con tiempos de residencia altos;
- compuestos del azufre, importantes desde el punto de vista quimico;

- compuestos del nitrogeno, también quimicamente importantes;

- compuestos del carbono y compuestos orgdnicos.

Los constituyentes menores tienen diferentes origenes: la combustion, natural (CO,) o antropogénica
(CO,, SO,, NO ); los procesos biolégicos, como la activitat bacteriana y la fotosintesis (CHy, N,O,
H,, NH;, H,S, NO); las reacciones quimicas en la atmoésfera (HCI); la activitat volcanica; la
pulverizacion del agua del mar (compuestos del azufre), y otros no tan importantes. Ademas de estos
constituyentes, existen otros debido a actividades antropogénicas, que se pueden encontrar en
concentraciones nada negligibles como son el diéxido de azufre (SO,), 6xidos de nitrogeno (NOy),
compuestos organicos, etc.

Desde el punto de vista del tiempo de residencia, se pueden distinguir tres categorias (tabla 1.1):

- gases con tiempos de residencia altos, de mas de unos cuantos afios;
- gases con tiempos de residencia de meses a algunos afios; y
- gases con tiempos de residencia de dias a semanas.

Las dos primeras incluyen los gases no variables y la tercera los variables.
Los compuestos del nitrégeno, del azufre y del carbono son los tres grupos de sustancias que tienen
un papel fundamental en la quimica atmosférica. Otros, como los halégenos, son mucho menos

importantes, y los gases nobles no lo son en absoluto, ya que no participan en las reacciones
quimicas.

1.2.2 Los compuestos del nitrégeno

Se pueden considerar cuatro grupos diferentes:
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- Nitrégeno molecular (N,) y oxido de nitrégeno (N,0)

El N, es la especie mds abundante en la atmédsfera y es poco reactivo. Se produce, junto con el N,O,
por accién de las bacterias que reducen los nitratos y los nitritos. Los sumideros de N,O son las
reacciones fotoquimicas en la estratosfera:

N,O +rad. solar - N, +O

y los procesos biolégicos.

Tabla 1.1 Gases atmosféricos (adaptada de Iribarne y Cho, 1980)

Constituyentes Fraccion molar Tiempo de residencia
principales (volumen) estimado
N, 0.7809 no variable 2x10" afios
0, 0.2095 no variable 2x107 afios
Ar 0.0093 no variable 2x107 afios
CO, 0.00033 no variable 5-10 afios
Constituyentes menores ppm (en volumen)

Ne 18 no variable 3x10° afios
He 5 no variable 3x10° afios
Kr 1 no variable 3x10° afios
Xe 0.09 no variable 3x10° afios
CH, 1.5 no variable 3 afos
CO 0.1 no variable 0.35 afios
H, 0.5 no variable 0.35 afios
N,O 0.25 no variable <200 aiios
O; 5-500 variable

H,S 0.2 variable 10  dias
SO, 0.2 variable 5 dias
NH; 6 variable 1-4  dias
NO, 1-100 variable 2-8 dias
CH,0O 0-100 variable

- Amoniaco (NH;) y derivados

Son muy reactivos y variables. La fuente principal del amoniaco es la descomposicion bioldgica de
materia organica. En la atmésfera puede experimentar transformaciones quimicas, que dan lugar al

ion amonio (NH} ):

© Los autores, 1999; © Edicions UPC, 1999.



1 Caracteristicas generales de la atmdsfera 21

NH, + H,0 «—>NH,OH «—>NH} + OH~

Finalmente vuelve al suelo o al océano por deposicién seca y himeda.

- Otros oxidos de nitrégeno ( NO, )

Los NOj tienen un papel importante en la quimica troposférica, sobretodo como intermediarios. Se
estima que un 66% de los 6xidos de nitrégeno presentes en la atmoésfera tienen origen antropogénico
y son principalmente productos de la combustién de carburantes fésiles (42%) y de biomasa (24%).
Otra parte (16%) proviene de la descomposicién por las bacterias de los nitratos del suelo. Una
parte(18%) se produce directamente en la atmésfera, por la accién de los reldmpagos, o se inyecta
desde la estratosfera.

En la atmdsfera tienen lugar reacciones quimicas que los transforman:

S oxidacién por O
oxidacién por O 5 P 3

NO3
NO + O

NO NO,

des. fotoquimica

No obstante, la mayor parte de los 6xidos de nitrégeno que se emiten reaccionan en la misma capa de
mezcla con los radicales OH y dan lugar al 4cido nitrico. Finalmente, los productos de estas
reacciones se eliminan por deposicién seca y himeda. Los NOy tienen una vida media corta de
algunas horas en verano y algunos dias en invierno, ya que se transforman rapidamente.

- Compuestos orgdnicos que contienen nitrogeno

Son importantes en la superficie y en el océano, pero no lo son para la quimica atmosférica.

1.2.3 Los compuestos del azufre

Igual que los compuestos del nitrégeno, los compuestos del azufre tienen mucha importancia en los
procesos quimicos que tienen lugar en la troposfera. Su entrada principal la proporciona la actividad
humana, que duplica las entradas por via natural. Entre las fuentes naturales, la mas importante es la
descomposicién de materia orgdnica por las bacterias, que produce H,S y otros compuestos en forma
reducida. También el aerosol marino contiene sales sulfatadas. La activitat industrial es importante
por las cantidades de SO, que se introducen en la combustién de carburantes fésiles que tienen un
contenido elevado de azufre. Su tiempo de residencia en la atmdsfera es muy bajo, del orden de
algunas semanas, igual que en el caso de los 6xidos de nitrégeno.
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Las transformaciones quimicas mds importantes que experimentan los compuestos del azufre en la
atmosfera son las que oxidan los compuestos en forma reducida, procedentes de las emisiones
naturales, a SO,, y la transformacién de éste en acido sulfiirico:

H,S+0;——S0, +H,0

SO, +0, +rad. solar —— SO, +O

SO, +H,0——H,S0,

H,SO, +2NaCl——>Na,SO, +2HCI

La eliminacién del acido sulftirico se produce basicamente por deposiciéon himeda en la Iluvia,
debido a su gran solubilidad en agua, y por deposicién seca de particulas que contienen sulfatos.

1.2.4 Los compuestos del carbono

La fuente principal del diéxido de carbono (CO,), que es uno de los constituyentes atmosféricos
principales, es la combustion de sustancias que contienen carbono por procesos naturales (incendios
forestales) o antropogénicos (combustibles fésiles), asi como también la descomposicién de materia
orgdnica. La fotosintesis es el sumidero principal. La concentraciéon de CO, en la atmésfera ha ido
aumentando durante la segunda mitad del siglo XX, debido a la industrializacién.

El mondéxido de carbono (CO) es un gas relativamente abundante y estable en la atmésfera. Es
producido béasicamente por los microorganismos en la superficie y los océanos, y también en las
combustiones incompletas. Los sumideros principales son el consumo por las bacterias en el suelo, la
fotosintesis y las reacciones fotoquimicas en la estratosfera.

El metano (CH,) también es un gas relativamente abundante y estable en la atmdsfera. Es producido
en regiones pantanosas, campos de arroz, etc. Puede ser oxidado, destruido biol6gicamente y también
transformado en la estratosfera.

1.3 El agua

Uno de los gases mds vitales y mas variables en la atmdsfera es el vapor de agua, con un tiempo de
residencia del orden de 10 dias. Puede ser inapreciable en regiones desérticas y, en cambio, constituir
el 3% en volumen, en aire cilido y saturado al nivel del mar. Proviene de la evaporacién en océanos
y rios y se concentra, por tanto, en la capa mds préxima a la superficie. También existe en forma
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liquida, formando gotitas, pero en cantidades muy pequefias en comparacién con la forma de vapor.
Su presencia en la atmdsfera es importante por diferentes motivos:

i) Los cambios de fase, sobretodo de vapor a liquido (condensacién) y de liquido a vapor
(evaporacién), juegan un papel importante en la termodindmica de los procesos atmosféricos y en la
estabilidad vertical, ya que intervienen cantidades muy grandes de energia.

ii) Los movimientos ascendentes del aire tienen como consecuencia, como veremos en el capitulo 4,
otro aspecto relacionado con su condensacion, que es la formacién de nubes y precipitacion.

iii) Tanto en forma liquida como en forma gaseosa el agua interviene de forma importante en la
transferencia de radiacién en la atmdsfera. Como veremos en el capitulo siguiente, el vapor de agua
absorbe parte de la radiacién que emite la superficie terrestre; de hecho, es uno de los principales
gases causantes del efecto invernadero. Por otra parte, las nubes también actdan reflejando parte de
la radiacidn solar que llega a la cima de la atmoésfera.

iv) La eliminacién de gases y particulas de la atmdsfera se produce por medio de dos mecanismos:

- rainout: eliminaciéon de sustancias dentro de las nubes, que actian como ntcleos de
condensacién, durante el proceso de formacién de las gotas;

- washout: eliminacién de gases, por disolucién, y de particulas, por barrido, durante el
proceso de caida del agua.

v) El agua participa activamente en las reacciones quimicas: en forma de vapor, reaccionando con
otros gases, o en forma liquida, como soporte a reacciones entre otras sustancias que tienen lugar en
medio acuoso.

1.4 El aerosol atmosférico

A parte de los compuestos gasesos y el agua, en la atmésfera existen particulas liquidas y sélidas en
suspension. Es lo que se denomina aerosol atmosférico. El radio de estas particulas oscila entre los

107 um y los 100 um. Se llaman niicleos de Aitken las de radio menor a 0.1 um, que son las mas
numerosas; las particulas con radio entre 0.1 y 1 um se llaman niicleos grandes, y las de radio mayor
que 1 um, nicleos gigantes. En la figura 1.4 se muestra la distribucién por tamafio, donde n(r) es el
nimero de particulas por centimetro ctibico y r es el radio en micrometros. Los nticleos grandes y
gigantes son los responsables de la turbiedad atmosférica. La concentracién de particulas es
normalmente mas grande sobre los continentes que sobre los océanos, como muestra la tabla 1.2. La
denominacién por tamaiio se resume en la tabla 1.3.
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Su procedencia es muy diversa y se debe basicamente a dos procesos: a) inyeccién directa debido a la
erosion del suelo, erupciones volcdnicas, incendios forestales, desintegracién de meteoritos,
pulverizacion del agua del mar y también de origen antropogénico (aproximadamente un 20%); y b)
reacciones quimicas de gases en la atmosfera (por ejemplo, el SO, puede transformarse en H,SO,4 o
sulfatos, los NOy en 4cido nitrico, etc).

Las particulas liquidas que constituyen el aerosol marino tienen mucha importancia. Incorporan una
gran variedad de compuestos orgénicos, procedentes de la descomposicidn del plancton y las algas, e
inorganicos (fésforo, magnesio, potasio, cobre, cinc, cobalto y plomo). El componente quimico
mayoritario, con todo, es el cloruro de sodio. La importancia de estas particulas de procedencia
marina reside en el hecho que actian como nticleos de condensacién del vapor de agua presente en la
atmosfera. Esto provoca la formaciéon de nubes a alturas inferiores a las que en principio
corresponderia y, por tanto, favorece la probabilidad de precipitacién.

n(r) (cm>)

10000

1000

100 |

10l nucleos nicleos nucleos
de Aitken grandes gigantes

0.1F

0.01 1 1 1 1
0.001 0.01 0.1 1 10

r (nm)

Fig. 1.4 Niimero de particulas de aerosol por centimetro ciibico, en funcion de su radio (adaptada de Iribarne
y Cho, 1980)

Tabla 1.2 Concentraciones de aerosoles (Iribarne y Cho, 1980)

Concentraciones tipicas (ntimero particulas/cm®)

Sobre los océanos 1000
Sobre los continentes 10000
Sobre ciudades 100000
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Tabla 1.3 Clasificacion de las particulas por tamaiio (Iribarne y Cho, 1980)

Nombre Radio (um)
Niicleos de Aitken 0.005-0.1
Niicleos grandes 0.1-1
Niicleos gigantes >]

La presencia de particulas puede afectar los procesos fisicoquimicos que tienen lugar en la atmoésfera.
Por ejemplo, favoreciendo la formacién de nubes, influyen en el balance energético porque éstas
reflejan la radiacion solar y absorben la radiacién terrestre. Las erupciones volcdnicas tienen
repercusiones en el clima. Las particulas sélidas de 6xidos metélicos actiian como fotocatalizadoras
en procesos de oxidacion que afectan la formacién de lluvia acida, etc.

En definitiva, los aerosoles afectan al clima en dos aspectos: primero, como absorbentes y reflectores
de la radiacion, alterando el balance energético de la Tierra; y segundo, actuando como ntcleos de
condensacién, interviniendo en el proceso de formacién de nubes y precipitacion.

Se eliminan de la atmdsfera mediante su deposicién sobre la superficie terrestre. Puede ser
deposicion seca, sin intervencién del agua, y deposicién himeda, en la cual interviene la formacién
de nubes y la precipitacién. En cuanto a la deposicion seca, el tiempo de residencia de las particulas
depende de su tamafio, ya que cuanto mds pequefia es, menor es su velocidad de deposicién. Por
ejemplo, una particula de 10 micras (gota de agua en una nube) desciende a una velocidad media de
0.01 m/s; en cambio, para una particula de 1 micra (humo) la velocidad es de 0.0001 m/s. La
deposicion humeda afecta sobretodo a las particulas grandes, que actian como nucleos de
condensacion y son eliminadas cuando la gota o el cristal de hielo caen al suelo (rainout). También
pueden ser eliminadas por efecto del barrido de la lluvia (washout). Las particulas pequefias no se
eliminan por estos procesos, sino mas bien por mecanismos de coagulacién mediante los cuales
producen particulas mas grandes. También pueden quedar adheridas a las gotitas de agua y ser
eliminadas por rainout.

1.5 Contaminacion del aire

La abundancia en el aire de los principales gases reactivos se ha mantenido constante a lo largo de
los tiempos, lo cual indica que hay un equilibrio entre las fuentes y los sumideros de estos gases. En
la tabla 1.4 se pueden ver las cantidades de éstos que se inyectan a la atmoésfera, de procedencia
natural y antropogénica. Para todos los gases, la natural supera en mucho a la antropogénica. El caso
del diéxido de azufre (SO,) no es en realidad una excepcién, porque el acido sulfhidrico se
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transforma en di6xido de azufre en la atmdsfera y, de esta manera, se igualan aproximadamente las
aportaciones naturales y antropogénicas.

El problema de la contaminacién no es, por tanto, la cantidad de las emisiones, que pueden ser
absorbidas por los sumideros, sino su focalizacién. Se concentran en las ciudades y lugares
industrializados, basicamente del hemisferio norte, entre los 30° y los 60° de latitud. En estos puntos
superan ampliamente las emisiones naturales. Veamos ahora algunos de los problemas que se
plantean.

Tabla 1.4 Principales fuentes contaminantes, naturales y antropogénicas, y sus aportaciones (Strauss y
Mainwaring, 1990)

GAS FUENTES PRINCIPALES CANTIDAD
(millones de toneladas/ario)
Antropogénico Natural Antropogénico | Natural
Dioxido de azufre | Quema de combustibles Volcanes 146 6-12
fosiles y minerales
sulfurados
Acido sulfhidrico Procesos quimicos Volcanes 3 30-100
Tratamiento de aguas Accién bioldgica
en pantanos
Monoxido de Combustiones, Incendios 300 >3000
carbono especialmente transito forestales
rodado
Oxidos de Combustiones Acci6n bacteriana 50" 60-270 "
nitrogeno en el suelo
Amoniaco Tratamiento de residuos Descomposicién 4 100-200
biolégica
Oxido nitroso Uso de fertilizantes Accion biolégica >17 100-450
nitrogenados en el suelo
Hidrocarburos Combustiones, Procesos bioldgicos 88 200-1600
procesos quimicos
Dioxido de carbono | Combustiones Descomposicién 1.5x10% 15x 104
biolégica
Fotosintesis en
sistemas terrestres
y acudticos

" en toneladas de NO,
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1.5.1 La formacion de smog

También llamado polucion fotoquimica, el smog’ puede llegar a ser un problema importante en
ciudades con niveles altos de contaminacion. La causa principal es la emissién por parte del transito
rodado de NO, e hidrocarburos (compuestos de carbono y hidrégeno) que resultan de la combustion
incompleta de la gasolina. Consiste en la presencia en el aire de una neblina persistente. El punto de
partida es la absorcién de luz del Sol (reacciones fotoquimicas) de longitud de ona inferior a 385 nm
por el NO,, que se disocia en 6xido de nitrégeno y oxigeno atémico

NO, +rad. solar =NO+O
A continuacién tienen lugar dos reacciones a partir de las cuales se vuelve a formar NO,:
0+0,+M=0;+M
0;+NO=0, +NO,

M es una tercera molécula que no reacciona, pero absorbe la energia emitida en la reaccién quimica.
El efecto de estas tres reacciones es que en la atmésfera permanece una cierta concentracién de O; y
O. Como nos estamos refiriendo a una atmdsfera contaminada, contiene sustancias que son
facilmente oxidables por el ozono, como los hidrocarburos, y algunas de las sustancias que resultan
de estas reacciones son irritantes para los ojos y la piel y nocivas para las especies vegetales.

1.5.2 El dioxido de carbono

Otro problema que parece que puede llegar a ser grave a largo plazo, es el aumento en la
concentracién de uno de los gases constituyentes principales de la atmdsfera, el diéxido de carbono,
como consecuencia de un aumento de las emisiones, debido a la expansién industrial, y a la
disminucién de la cobertura vegetal, que es uno de los principales absorbentes de este gas. En la
figura 1.5 se muestra la evolucién de su concentracion segin la serie mds larga que existe, la del
observatorio de Mauna Loa (Hawai), que empieza en el afio 1957. Se estima que ha aumentado entre
un 25 y un 30 % desde principios del siglo XX.

Como veremos en el capitulo 2, el CO, es un gas de efecto invernadero, y un aumento en su
concentracién se asocia a un posible aumento de la temperatura media del planeta y al cambio
climatico que comportaria. No obstante, globalmente no ha sido ain suficientemente evaluado, ya
que se desconoce cudl es la capacidad real de los ecosistemas terrestres y marinos para absorber este

2 L. . . .. L. . .
El término proviene de la combinacion de dos términos ingleses: smoke, humo, y fog, niebla.
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exceso de CO,. Trataremos con mas profundidad este tema en el capitulo 5, como una de las posibles

causas de alteracion del clima.

Concentracion
de CO, (ppm)
355+

350
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335

330
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Fig. 1.5 Evolucién de la concentracién de didxido de carbono durante el periodo 1957-1988, en el
observatorio de Mauna Loa (Hawai), basada en las medidas realizadas por Charles David Keeling
(NOAA) (adaptada de Peixoto y Oort, 1992)

1.5.3 Los clorofluorocarbonos (CFC)

También se observa un aumento en la concentracién de estos gases. En este caso, el problema radica
en el hecho de que los sumideros no se encuentran en la troposfera, sino en la estratosfera. Es en esta
capa donde se descomponen. Los productos resultantes reaccionan con el ozono y propician su
eliminacién. De esta manera alteran el delicado equilibrio entre formacién y destruccién. Este tema
lo trataremos con mds profundidad en el capitulo 5.

1.5.4 La lluvia acida

La lluvia 4acida se produce por la incorporaciéon de sustancias 4cidas en el agua de lluvia. Estas
sustancias son basicamente los 4cidos sulfirico (H,SO,) y nitrico (HNO;3) que se forman en la
atmosfera por oxidacion de los 6xidos de azufre (SO,) y nitrégeno (NO,). Los mecanismos de
oxidacion son diversos y pueden tener lugar en fase gaseosa o en fase liquida, con la disolucién
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previa en las gotitas que forman las nubes. La transformacion en fase liquida es mas importante para
el SO,, ya que es muy soluble en agua; en cambio, el dcido nitrico se forma sobretodo en fase
gaseosa.

El agua de lluvia es ya de natural ligeramente 4cida, con un pH de, aproximadamente, 5.6, debido a
la disolucién del CO, atmosférico en el agua. La incorporacién de los 4cidos nitrico y sulfirico hace
que el pH se reduzca a valores que pueden oscilar entre 3 y 4.5 en dmplias regiones del hemisferio
norte e incluso inferiores a 2 en zonas puntuales afectadas de fuertes emisiones de SO,. De los dos
precursores principales, el que mds contribuye a la acidificacién de la lluvia es el SO,, en dos
terceras partes. Como hemos visto, estas sustancias son emitidas a la atmdsfera en gran parte por la
accion humana. Las vias principales de emision son el transito rodado, para los 6xidos de nitrégeno,
y la combustién de carbén de baja calidad, con un contenido alto de azufre, sobretodo en las centrales
de produccién de energia eléctrica, para el SO,. Existe también una pequefia contribucién debida al
4cido clorhidrico (HCI) que es inferior al 2%. Este proviene de los océanos, de las erupciones
volcdnicas y de la combustion de biomasa, aunque una buena parte es también de origen
antropogénico.

Los dafios que la Iluvia dcida puede producir en los ecosistemas vienen determinados a partir de: a)
la cantidad de acido depositada y b) la capacidad de los suelos de tamponar esta acidez. Dado que
generalmente el agua penetra en el suelo y circula por su interior antes de aflorar hacia los rios y
lagos, la acidificaciéon de los ecosistemas acudticos se produce en zonas con suelos de poca
profundidad y poca capacidad neutralizadora.

Los efectos de la lluvia 4dcida en los suelos se pueden resumir en:

i) la pérdida de nutrientes: la lluvia dcida se lleva cationes basicos del suelo y, por tanto, las plantas
encuentran un medio empobrecido en nutrientes necesarios para su crecimiento;

ii) la liberacién de aluminio a la solucién del suelo, el cual es téxico para las plantas, y

iii) en caso de Iluvia dcida con alto contenido de nitratos (NO;") y amonio (NH,"), el aumento de la
entrada de nitrégeno a los ecosistemas provoca un desequilibrio nutritivo en la vegetacion.

Cuando el agua que ha percolado por el suelo llega a los ecosistemas acudticos, éstos se ven afectados
por las caracteristicas de este agua, en cuanto a su baja alcalinidad y su alto contenido en aluminio.
En lagos con baja capacidad tamponadora produce la acidificacién de las aguas y la disolucién de
metales pesados, toxicos para la fauna y también para el hombre.

Dado que los 4cidos nitrico y sulfirico se originan en la atmdsfera a partir de sus precursores, su
formacién no es inmediata, sino que requiere un cierto tiempo, que puede ser de algunos dias.
Durante este tiempo, las sustancias se incorporan a los movimientos convectivos de las masas de aire
y son transportadas lejos de sus fuentes hasta que se dipositan. El problema de la lluvia acida se
convierte entonces en un fenémeno de transporte transfrontera o de larga distancia, de manera que
en muchos casos el pais que padece la contaminacién no es directamente el que la produce. En el
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caso del 4cido clorhidrico, como es muy reactivo, se elimina mas rapidamente y puede dar lugar a
problemas de contaminacién importantes pero a escala local, cerca de las fuentes emisoras.

En Europa, los paises que emiten mds 6xidos de nitrégeno y de azufre son Alemania, Gran Bretaia,
Italia, Francia y Espafla. En cambio, el régimen general de vientos que domina sobre Europa
occidental hace que los paises que mds sufren las consecuencias del transporte transfrontera sean los
situados mds al norte, al este y al sur, como son Noruega, Suecia, Finlandia, Dinamarca, Austria,
Grecia, Croacia y Yugoslavia. En éstos, més del 70% de la deposicién 4cida es importada desde los
paises vecinos.

Segun datos de la red EMEP de 1995, Espafia contribuye a las emisiones europeas de SO, en un 7%
aproximadamente, y es el quinto pais emisor mas importante. En cuanto a las emisiones de NO,,
ocupa el sexto lugar, con un 6%. En cambio, los efectos de la lluvia 4cida son poco importantes en la
Peninsula Ibérica y, en particular, en Catalunya.

En unos estudios recientes (AVila, 1996; Avila y Alarcén, 1998) en una estacién de muestreo del
agua de lluvia, situada en el parque natural del Montseny, se ha obtenido que el pH medio durante el
periodo 1983-1994 es no 4cido (pH=6.4). El nimero de lluvias 4cidas (pH<4.5) durante el periodo
represent6 solamente un 20% del total de las lluvias, mientras que el nimero de las muy alcalinas
(pH>6.5) representd un 17%. En estos estudios se comprobd que los episodios de lluvia 4cida
corresponden mayoritariamente a situaciones de transporte de procedencia europea, caracterizados
por tener concentraciones altas de sulfatos, nitratos y amonio.
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Fig. 1.6 Trayectorias que llegan al Montseny, correspondientes al episodio de lluvia de barro del 18 de

octubre de 1988. Las flechas indican la direccion del transporte
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En cambio, las lluvias alcalinas se relacionaron con el fenémeno llamado lluvia de barro, que
corresponde a episodios de transporte desde el norte de Africa, en los que se incorpora en disolucién
una cantidad importante de polvo calcdreo en la lluvia, originada en las zonas desérticas de Africa
septentrional y central. Estos episodios de transporte se producen cuando la situaciéon meteoroldgica
es propicia, y muchas veces van asociados, como se ha comprobado en estos mismos estudios, a la
presencia de una depresién en el Atldntico, cerca del continente europeo o del norte de Africa, y un
anticiclén sobre Europa central o septentrional.

En la figura 1.6 se puede observar la trayectoria, calculada mediante un modelo de simulacién, que
sigue una masa de aire que llega al Montseny, en un episodio tipico de lluvia de barro. Se muestra
también la situacién aproximada del centro de bajas presiones (B) y del anticiclén (A) en este
episodio. Las flechas indican la direccién del transporte.

Los episodios de lluvia de barro neutralizan los efectos de la lluvia acida mediante la aportacion de
cantidades importantes de alcalinidad. Esta podria ser la causa de que la incidencia de la lluvia acida
no sea tan importante en la Peninsula Ibérica como en otras regiones europeas a las que no llega el
transporte atmosférico de polvo africano.
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2 Radiacion

2.1 Introduccién a las leyes generales

La principal fuente de energia en la atmdsfera es el Sol. Cémo llega esta energia, como se transporta
y cémo se transforma son los temas que abordaremos en este capitulo. El calor puede ser transferido,
en general, por tres mecanismos:

- Conduccion. La energia pasa de un cuerpo a otro, o se propaga dentro de un mismo cuerpo, por
contacto directo, mediante la transmision del movimiento de las moléculas adyacentes.

- Conveccion. Se da en fluidos (liquidos y gases) y se realiza mediante el transporte de masa.

- Radiacion. La energia es transportada por las ondas electromagnéticas, sin la necesidad de un
soporte material. Un ejemplo de transmisién en el vacio es el calentamiento de la Tierra por la
radiaci6n solar.

La conduccién es un medio de propagacion de la energia poco eficaz en la atmésfera. De la
conveccion hablaremos mas adelante, al abordar la termodindmica y la dindmica atmosféricas. Este
capitulo lo dedicaremos al estudio de la radiacién.

Todos los cuerpos con temperatura por encima del cero absoluto emiten energia en forma de
radiacién. Asi, se denomina radiacion térmica la que emiten los cuerpos debido a su temperatura’'.
Esta constituida por ondas electromagnéticas con una intensidad y una frecuencia que son funcién de
la temperatura del emisor.

La radiacién térmica sélo es visible para el ojo humano en forma de luz, y corresponde a la franja
pequeiia de longitudes de onda que va de 0.4 a 0.8 micrémetros. Para que un cuerpo emita radiacion
que pueda ser visible ha de estar muy caliente, con temperaturas de méas de 600 °C. Si, por ejemplo,
calentamos una resistencia con una intensidad creciente se observa que, a temperaturas bajas, la

1 L. . . . TP .
Este término, en algunos textos, se utiliza para referirse exclusivamente a la radiacién infrarroja.
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radiacién es infrarroja (0.0lcm < A <700nm ), a partir de 500-550 °C empieza a verse de color,

primero rojo oscuro, después rojo cereza y, a temperaturas altas, por encima de 3000°C, pasa de rojo
blanco a luz blanca.

Empezaremos dando algunas definiciones de las magnitudes que caracterizan la emisién y la
recepcién de la radiacién y haciendo un resumen de las leyes generales.

2.1.1 El espectro electromagnético. Absorcion de energia radiante

Las ondas electromagnéticas incluyen la luz, las ondas de radio, las microondas, los rayos X, los
rayos gamma, etc. Todas ellas se propagan en el vacio a la misma velocidad: ¢ =2.9973x10*m/s.
La diferencia entre los diferentes tipos de ondas se encuentra en la frecuencia v y la longitud de
onda A, que caracterizan cada regién del espectro electromagnético (figura 2.1). Vienen
relacionadas mediante la velocidad c:

Av=c

Las ondas electromagnéticas se producen cuando las cargas eléctricas se aceleran. Cuando éstas
oscilan, radian ondas electromagnéticas de frecuencia igual a la frecuencia de oscilaciéon de las
cargas.

Las ondas electromagnéticas transportan energia, que puede ser absorbida por la materia y producir
diferentes efectos que después analizaremos. Esta energia no es emitida o absorbida por la materia de
forma continua, sino en paquetes discretos o quanta. La magnitud de un quantum es proporcional a
la frecuencia de la radiacién, de manera que la radiaciéon es mds energética cuanto mayor es su
frecuencia:

E=hv

donde h es la constante de Planck de valor : 6.626x10 >* Js . Un quantum de energia radiante
recibe también el nombre de foron.

Las moléculas, por ejemplo las de los gases que forman el aire, pueden existir sélo en ciertos estados
de rotacién, vibracién y configuracion electrénica, con energias caracteristicas. La absorciéon de
energia radiante produce la transiciéon de moléculas de un estado a otro de energia mayor. En
concreto, la absorcién de un fotén por parte de una molécula puede producir, en orden creciente de
energia, los efectos siguientes (figura 2.1):

- incremento de su energia rotacional;
- incremento de su energia vibracional;
- excitacion electrénica, disociacién o ionizacidn, en que intervienen electrones de valencia;

- excitacion electrénica o ionizacion, en que intervienen electrones internos.
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Fig. 2.1 Espectro electromagnético. Se indica también el tipo de accion que produce la absorcion de radiacion

electromagnética por una molécula, segiin la frecuencia y la longitud de onda de la radiacion
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De la misma manera, la transicién a un estado de menor energia va asociada a la emision de un fotén
de la frecuencia correspondiente. Cualquier cuerpo puede emitir y absorber energia radiante, pero
selectivamente, es decir, en unas frecuencias determinadas. En la atmésfera, los diferentes gases y
particulas que forman el aire absorben radiacién solar y también, pero en mayor cantidad, radiacién
que emite la superficie de la Tierra después de haber sido calentada por el Sol. Esta absorcién de
radiacién tiene diferentes efectos en la atmdsfera, que analizaremos més adelante.

En la atmésfera podemos distinguir entre gases con estructura molecular diatémica (nitrégeno y
oxigeno) y gases con estructura triatémica (agua, diéxido de carbono y ozono). Los gases diatémicos
s6lo cambian su estado de energia rotacional o vibracional si este cambio va asociado a la existencia
de un momento eléctrico dipolar. Los gases diatémicos atmosféricos, como el nitrégeno (N,) y el
oxigeno (0O,), no tienen dipolos eléctricos, ya que los centros de carga positiva y negativa coinciden
y, por tanto, no cambian su estado rotacional o vibracional. Cuando absorben energia o la emiten, es
para producir transiciones electrénicas, en las cuales pueden disociarse o ionizarse. Es por ello que
s6lo absorben o emiten en la franja del ultravioleta o el visible, de mayor energia, también llamada
de onda corta, y que corresponde a la franja de emisién del Sol.

En cambio, los gases triatémicos, como el vapor de agua (H,0), el diéxido de carbono (CO,) y el
ozono (0O;), si que presentan diferentes estados de rotacién y vibracién y, por tanto, absorben y
emiten en la banda del infrarrojo o de onda larga, correspondiente a la banda de emisién de la
superficie terrestre. No obstante, el ozono también absorbe radiaciéon de onda corta procedente del
Sol, en la franja del ultravioleta mas préxima al visible, y es donde realmente es importante para la
atmosfera y para el planeta globalmente.

2.1.2 La radiacion del cuerpo negro

Se llama flujo radiante’ (¢ ) a la energfa emitida o recibida por una superficie por unidad de tiempo.

Es, pues, una potencia y se expresa en joules por segundo o watts (1 J/s =1 W).

La emitancia radiante (E) es la energia radiante total emitida por un cuerpo por unidad de superficie
y unidad de tiempo. Es, por tanto, una potencia por unidad de superficie y se mide en Wm™.

La irradiancia (R) es la energia radiante recibida por un cuerpo por unidad de superficie y unidad de
tiempo. Es también una potencia por unidad de superficie y se mide en Wm™.

2 . e . s . . ‘s .
No existe uniformidad en la notacién ni en la nomenclatura para esta magnitud y las que se definen a continuacién. Aqui hemos
escogido la que creemos mds adecuada.
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La emitancia radiante monocromdtica (E,) y la irradiancia monocromdtica (R,) se definen de la
misma manera, pero hacen referencia a la potencia emitida y radiada, por unidad de superficie y por

unidad de longitud de onda, en la longitud de onda A:

dE
E, =—
LY

dR
R, =—
T

Si sobre la superficie de un cuerpo incide radiacion isotrépica R (es decir, que es igual en intensidad
para cualquier direccién del espacio) de longitud de onda A, una parte R, de esta radiacién es
absorbida, una parte R, es reflejada y una parte R, es transmitida. Se denomina absorbancia (a) la
fraccién absorbida por el cuerpo, reflectancia (r) la fraccién reflejada y transmitancia (t) la fraccion
transmitida. Absorbancia, reflectancia y transmitancia dependen de la naturaleza del cuerpo y de su
temperatura. Se verifica que a+t+r=1.

. ., . R
e Absorbancia: fraccion absorbida a= ?a
. . . R,
e Reflectancia: fraccién reflejada r= R
. . ., .. R,
e Transmitancia: fraccién transmitida t= ?

Un cuerpo estd en equilibrio radiativo cuando emite tanta radiaciéon como absorbe del exterior; de
esta manera ni se calienta ni se enfria. Para describir los mecanismos que intervienen en el
intercambio de energia entre materia y radiacién, es conveniente disponer de un cuerpo tal que su
emisién sea independiente de las caracteristicas de su superficie.

Para ello se define el cuerpo negro como aquel que tiene una absorbancia igual a la unidad para
cualquier longitud de onda. Se trata de un cuerpo ideal, pero en la realidad en muchas ocasiones se
puede considerar que un cuerpo se comporta como un cuerpo negro. Una buena aproximacioén al
cuerpo negro es una cavidad con una obertura al exterior pequefia y con paredes interiores pintadas
de negro. De esta manera, si sobre la obertura incide radiacion, ésta penetrara en el interior, donde
experimentara reflexiones sucesivas hasta ser totalmente absorbida por las paredes (figura 2.2).
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En el cuerpo negro se ha establecido el equilibrio radiativo cuando los dtomos y las moléculas de la
superficie de éste emiten tanta radiacién como absorben, por unidad de tiempo y para todas las
longitudes de onda. La radiacién del cuerpo negro es independiente de la naturaleza de éste y se
expresa mediante su emitancia radiante.

Fig. 2.2 Aproximacion a un cuerpo negro

Les leyes de la radiacion del cuerpo negro se pueden resumir en los enunciados siguientes:

i) La radiacién del cuerpo negro es isotrépica y depende sélo de su temperatura (no de las
caracteristicas de su superficie).

ii) Ley de Stefan-Boltzmann: la emitancia radiante E, es proporcional a la cuarta potencia de su
temperatura absoluta

E, =oT*
o es la constante de Stefan-Boltzmann, de valor ¢ =56.7x10° W/ m?K*.

iii) La emitancia radiante monocromdtica de un cuerpo negro E,, es una funcién universal de la

temperatura del cuerpo y de la longitud de onda. Su distribucién viene dada por la funcion de Planck,
obtenida de la mecdanica estadistica a partir de considerar la emisién de un conjunto de osciladores
cudnticos en equilibrio térmico. La ley de Planck establece que la emitancia radiante para una

longitud de onda A determinada es

21c’h 1
7\/5 ehc/kk’[’ -1
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donde h es la constante de Planck, c es la velocidad de la luz en el vacio y k es la constante de

Boltzmann de valor k = 138x107°J /K .

La emitancia radiante de un cuerpo negro en funcién de la longitud de onda viene representada en la
figura 2.3, para diferentes temperaturas.

Exb
20 }
10 }
0 1
0.5 1.0 1.5 2.0
A (pm)

Fig. 2.3 Curvas de emision de radiacion de un cuerpo negro en funcion de la longitud de onda, para diferentes
. 2 . . s .
temperaturas. La energia E, se expresa en k€W/cm”um. La curva discontinua que une los mdximos cumple la

ley de Wien

Integrando para todas las longitudes de onda, se obtiene la ley de Stefan-Boltzmann:

" 2k 4T
Eb:jEXb: 2.3 :GT4
0 15¢“h-

A partir de las curvas de radiacién del cuerpo negro para diferentes temperaturas (figura 2.3), se
observa que el maximo de la emitancia radiante corresponde a longitudes de onda mds cortas cuanto
mas alta es la temperatura. La ley que describe este hecho es la ley de Wien, que establece que la
longitud de onda para la cual la intensidad de la radiacién emitida es maxima, multiplicada por la
temperatura absoluta del radiador, es igual a un valor constante:

A, T =ct =0288cmK
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A

o ©s la longitud de onda para la cual la radiacién es maxima y T es la temperatura del radiador.

2.1.3 Ley de Kirchhoff

La ley de Kirchhoff proporciona la emitancia radiante E; de cualquier cuerpo real en funcién de la

emitancia radiante E,, del radiador ideal, el cuerpo negro:

E), =a,Ey,

donde la constante de proporcionalidad a, es la absorbancia del cuerpo, que es siempre menor que la

unidad, ya que el cuerpo negro radia la potencia maxima, en cada temperatura. La absorbancia del
cuerpo negro es igual a la unidad.

Supongamos un cuerpo en equilibrio térmico con la radiacién, es decir, con temperatura constante.

Si R, es la irradiancia que llega a este cuerpo en una determinada longitud de onda, y R, y E;
son las radiaciones reflejada y emitida, respectivamente, por el cuerpo, entonces

R}L = Rr}n '|‘E,}L

se cumple que la radiaciéon que emite el cuerpo mas la que refleja es igual a la que le llega (en este
caso hemos supuesto que el cuerpo es opaco, es decir, que no transmite radiacién). Como que

R, =R, yr, =1-a,, queda

R}L :rXRX '|‘E,}L :(I_EI}L)l{}L '|‘E,}L

Multiplicando se obtiene

y simplificando queda
E) =a,R;

En el caso de un cuerpo negro: a, =1 = R, =E,

que significa que absorbe toda la radiacién que le llega y emite también toda la que absorbe.

La emisividad de un cuerpo se define como el cociente
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E
87» :_}L
Ekb

que, por tanto, coincide con el valor de la absorbancia:
€y =a,
Esta igualdad entre la emisividad y la absorbancia es otra forma de expresar la ley de Kirchhoff.

Como consecuencia de esta ley se puede afirmar que:

e Un cuerpo que absorbe intensamente radiacién en una longitud de onda determinada, también
emite intensamente en esa longitud de onda.

¢ Si un cuerpo a temperatura T estd rodeado de paredes también a temperatura T, para mantener el
equilibrio térmico es necesario que la energia radiante por unidad de tiempo absorbida por el
cuerpo procedente de las paredes sea igual a la emitida por la superficie del cuerpo (figura 2.4).

¢ Si la temperatura del cuerpo no es igual a la temperatura de las paredes que lo rodean, la potencia

P transferida por radiacién entre el cuerpo a temperatura T, y las paredes a temperatura T, es:
4 rd
P =Sac(T, -T,)

donde S es la superficie del cuerpo y 'a’ su absorbancia a la temperatura T, .

______I'_I'_-l__l'__.I_____..___....__.._'.:_-

Fig. 2.4 Cuerpo rodeado de paredes que se comportan como un cuerpo negro
La fuente principal de energia en la atmosfera es el Sol. El Sol emite aproximadamente como un

cuerpo negro a 6000 K. La Tierra y las nubes absorben parte de la radiacién que les llega del Sol; en
consecuencia, se calientan y también radian. Se puede considerar que se comportan también como
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cuerpos negros a sus temperaturas respectivas, alrededor de los 300 K. La radiacién que emite el Sol
corresponde a la franja del espectro de longitudes de onda cortas, A <4um, y la llamaremos
radiacion solar o radiacion de onda corta. Por otra parte, la radiacién que emite la Tierra, mucho
mds fria, corresponde a la franja de longitudes de onda largas, A >4um (figura 2.5), y la

llamaremos radiacion terrestre o radiacion de onda larga.

El balance de radiacion del sistema Tierra-atmdsfera se obtiene de la diferencia entre la radiacion
solar recibida y la emitida por el sistema. De hecho, este balance es nulo, es decir, la fracciéon de
energia solar absorbida por la Tierra es igual, anualmente, a la energia emitida por ésta y el sistema
no se calienta ni se enfria.

Ejercicio 2.1:

Se considera radiacién de longitud de onda A =230 nm. Calcular: a) su frecuencia; b) la energia de
un fotdn; ¢) (es capaz esta radiacién de disociar la molécula de O, ? (Dato: la energia de disociacion

del oxigeno es 494 kJ/mol.)

a) La frecuencia la obtenemos de la ecuacién 2.1, que la relaciona con la longitud de onda:
Av=c

y resulta

8
S LU PRI

C
A 230x107°

b) Aplicamos la ecuacioén 2.3, que nos proporciona la energia de un fotén para cada frecuencia
E=hv =(6.62x10%)(1.3x10'%) =8.6x107"°J

¢) Teniendo en cuenta que la cantidad de moléculas que contiene un mol viene dada por el nimero
de Avogadro:

1 mol = 6.02x10?* moleculas
la energia necesaria para disociar una molécula sera:

E,. = 494000—— Imol =8.2x1077]

mol 6.02x10%3 moleculas

Esta energia es inferior a E y, por tanto, si que es capaz de disociarla.
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Energia .
radiacion solar (6000 K)

radiacion terrestre (300 K)

0 5 10 15 20 25
}\-(]-lm)

Fig. 2.5 Curvas de emision del cuerpo negro a la temperatura del Sol (6000 K) y de la Tierra (300 K).

2.2 La radiacion solar

La radiacién que emite el Sol cubre todo el espectro electromagnético, desde rayos gamma y X,
pasando por el ultravioleta, el visible y el infrarrojo, hasta las microondas y las ondas de radio. No
obstante, la region mas significativa corresponde a las longitudes de onda entre 0.1-2.0 um que van
desde el infrarrojo hasta el ultravioleta, con un maximo cerca de los 0.48 um, es decir, en la

longitud de onda del visible. De la radiaciéon solar, aproximadamente el 9% corresponde al
ultravioleta (A<0.4um), el 49% al visible (0.4<A<0.8um) y el 42% al infrarrojo (A>0.8um).

A la cima de la atmdsfera llegan aproximadamente 2 calorias por centimetro cuadrado cada minuto

(1.94cal/cm? . min +1.6% , que equivale a unos 1351.5 W), pero s6lo una parte de esta energia
alcanza la superficie terrestre.

En primer lugar, una parte de la radiacién que llega es reflejada por la atmdsfera, sobretodo por las
nubes, y también por la misma superficie terrestre. Se denomina albedo o a la fraccién de energia,
incidente sobre una superficie, que es reflejada por ésta. El albedo planetario de la Tierra aumenta
con la latitud y varfa estacionalmente. Su valor medio es o0 =0.31=31% . El albedo medio de las
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nubes oscila entre el 50 y el 60%, dependiendo del tipo y del grosor. En la tabla 2.1 se da el albedo
de diferentes tipos de cobertura de la superficie terrestre.

Tabla 2.1 Albedo (en %) de diferentes tipos de superficies (datos obtenidos de Hufty, 19584).

Mar en calma 2-5
Mar agitado 2-10
Selva ecuatorial 5-15
Bosque boreal en verano 10-20
Prados y campos 15-20
Sabana tropical seca 20-25
Arena seca 25-30
Nieve vieja 50-70
Nieve fresca 80-90

Otra fraccién de la radiacién que llega a la cima de la atmésfera es difundida en la atmdsfera por las
moléculas de aire, agua y polvo. Cuando la radiacién incide en una molécula o particula (figura 2.6),
se dispersa en todas direcciones, como si ésta se convirtiera en una nueva fuente de emisién de
radiacion. De esta manera, la radiacion inicial resulta atenuada. Las moléculas de aire difunden mas
la radiacién de longitud de onda pequefla dando asi al cielo su color azul caracteristico.

N
-0

Fig. 2.6 Molécula de aire o particula de aerosol difundiendo radiacion solar

Finalmente, una fraccién importante es absorbida por los gases atmosféricos, sobretodo en las
longitudes de onda mds pequefias, como veremos a continuacién. El resultado de estos procesos de
reflexién, difusién y absorcién es que la radiacién que finalmente alcanza la superficie terrestre se
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reduce o atentia en una fraccién importante respecto a la que llega a la cima de la atmésfera. Los
principales gases atmosféricos responsables de la absorcion de radiacion solar son:

a) en la franja de longitudes de onda pequefias (por debajo del visible): ozono (0O3), oxigeno (O,, O),
nitrégeno (N, N) y oxido de nitrogeno (NO);

b) para las longitudes de onda méas grandes (visible y infrarrojo): ozono (O3), vapor de agua (H,0),
dioxido de carbono (CO,) y metano (CH,).

En la figura 2.7 se muestra la distribucién, en funcién de la longitud de onda, de la radiacién solar
que llega a la cima de la atmdsfera (curva externa) y al nivel del mar (curva interna). El area
sombreada corresponde a la absorcidn por los diferentes gases atmosféricos. El area no sombreada
entre las dos curvas corresponde a la radiacion reflejada en la atmésfera, que incluye la difusién por
los gases atmosféricos y aerosoles, y la reflexion por las nubes.

Ek 254

20

154

10

0.0 ﬁfs 1.0 15 2.0 25 3.0
U V—visible IR
A (um)

Fig. 2.7 Distribucion de la radiacion solar en la cima de la atmosfera (curva externa) y al nivel del mar
(curva interna). La zona sombreada corresponde a la absorcion por los diferentes gases atmosféricos. La zona
no sombreada entre las dos curvas representa la fraccion de radiacion reflejada y difundida por la atmdsfera.
Las unidades de E, son 1 0’ Wm* ,um'l (adaptada de Peixoto y Oort, 1992)
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La profundidad de penetracion es la altitud, para incidencia normal, a la que la intensidad de la
radiacién ha disminuido en un factor e (que es aproximadamente 0.37), es decir, en un 63%.
Veamos con mas detalle cudles son los procesos de absorcién en la franja del ultravioleta. Segtin la
longitud de onda, encontramos que:

i) La radiacién entre 0.2-0.3 um es absorbida por el ozono en su proceso de disociacion:

O;+hv—>0,+0

La profundidad de penetracién para esta longitud de onda es de unos 40 km.

ii) La radiacion entre 0.15-0.2 um es absorbida por el O, en su disociacién, a una altura de unos 80

km.
0, +hv—-0+0

iii) por debajo de los 0.15 um, la radiacién produce la ionizacién del NO, el O,,el O,el Nyel N,:
NO+hv —>NO" +e”

0, +hv > 03 +e~
O+hv— 0" +e”
N+hv >N +e-

N, +hv —> Nj +e~

Para las longitudes de onda correspondientes a la regién entre 0.1 y 0.15 um la profundidad de

penetracién varia mucho con la longitud de onda; puede llegar a los 70 km.

iv) La disociacién del N, se produce para A<0.127 pm:

N, +hv — 2N

A la superficie terrestre no llega practicamente radiacién de longitud de onda inferior a los 300 nm
(0.3 um). Las altas temperaturas de la termosfera, con un ciclo diurno que oscila entre los 500 K y
los 1500 K durante la noche, y los 1000 K y los 2000 K durante el dia, para la capa mds externa,
aproximadamente isotérmica, son debidas a todas estas reacciones. También la composicién variable
de la heterosfera es debida a estos procesos.
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2.2.1 El ozono en la estratosfera

La mayor parte de la radiacién ultravioleta del Sol corresponde a la regiéon mas préxima al visible,
entre 170 y 370 nm. Esta radiacién es absorbida en la estratosfera por el ozono. El aumento de
temperatura con la altura en esta capa, que llega aproximadamente a los 0°C en la cima
(estratopausa), es debido precisamente a la absorcién de esta radiacion.

Como vimos en el capitulo 1, el ozono se forma en la estratosfera a partir de la disociacién del
oxigeno molecular por absorcién de radiacién ultravioleta. Posteriormente, el oxigeno atémico se

combina con el molecular, en presencia de una tercera molécula M que absorbe la energia que resulta
de la colisién, y se forma el ozono:

0, +hv—>0+0 (A <242nm)
0+0,+M—-0;+M

En la destruccién de ozono intervienen diferentes procesos. L.os més importantes son:
- Accioén de la radiacién solar:

0;+hv—>0,+0 (A<1100nm)

- Combinacién con el oxigeno atémico:
0+0; —20,

- Reacciones con nitrégeno:
NO+0; - NO, +0,

NO, +0—NO +0,

- Reacciones con cloro:
Cl+0; - ClO+0,

ClO+0—Cl+0,

Las velocidades a que se dan estas reacciones son proporcionales a las concentraciones de los
reactivos. Los coeficientes de proporcionalidad pueden ser calculados ya que dependen de la
intensidad de la radiacién incidente y de su distribuciéon de longitud de onda. Considerando un
estado estacionario de equilibrio fotoquimico, es decir, un estado en que las concentraciones de las
diferentes especies se mantienen constantes, se puede calcular la concentracién de ozono en funcién
de la altura y comparar los resultados obtenidos con las medidas. Los calculos predicen
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concentraciones mas altas que las medidas para latitudes bajas (10°) y, en cambio, concentraciones
mas bajas que las medidas para latitudes altas (60°). Estas discrepancias sugieren que se forma mas
cantidad de ozono cerca del ecuador que cerca de los polos y que existe un transporte meridional del
ecuador hacia las latitudes altas (figura 2.8).

Z (km)
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o
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C (cm STP / km)

Fig. 2.8 Distribucion de la concentracion de ozono con la altura (Iribarne y Cho, 1980). La curva continua
representa los valores experimentales y la curva discontinua los valores calculados a partir de la teoria del
equilibrio fotoquimico. La concentracion viene expresada en centimetros de grosor de ozono puro, a
temperatura y presion estandar (273 Ky 1 atm), por cada quilometro de altura

Por debajo de los 30 km de altitud la radiacién que llega es mas débil, de manera que el ozono se
mantiene estable o una fraccién pasa a la troposfera, donde se destruye por reacciones quimicas con
sustancias oxidables.

2.3 La radiacion terrestre

La absorcién de radiacién solar por parte de la atmoésfera y la superficie terrestre, hace que éstas se
calienten y, como consecuencia de la ley de Stefan-Boltzmann, emitan también radiacién. La Tierra
y la atmdsfera, mucho mas frias que el Sol, emiten radiacién térmica en la franja del infrarrojo entre
4.0-60 um, con un maximo cerca de los 10 um. Dado que el planeta estd en equilibrio radiativo, la
radiacién solar que absorbe en onda corta ha de ser igual a la que emite en onda larga al espacio
exterior.
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Consideremos, suponiendo que no hay atmoésfera, una porcién del suelo a la que llega radiacion
solar. Una parte de esta radiacién es reflejada y una parte es absorbida, como se representa en la
figura 2.9. La superficie se va calentando por efecto de esta absorcién y, por tanto, también empieza
a emitir. Podemos suponer que emite como un cuerpo negro.

Si llamamos E a la fraccién absorbida por unidad de drea, una vez alcanzado el equilibrio radiativo,
ésta serd igual a la emitida, que segtin la ley de Stefan-Boltzmann es 6T,". Se cumplira:

E=oT," (D)

donde T es la temperatura del suelo en el equilibrio.

Ejercicio 2.2:

La radiaci6n solar llega a la superficie terrestre a un ritmo de 0.9 cal /cm®.min . Si su absorbancia es
Ac-=0.2 enondacortay Aj =1 en onda larga, ;cudl serd la temperatura de equilibrio de la

superficie?

En el equilibrio radiativo, la energia que absorbe ha de ser igual a la que emite:
ACEC = ALEL (1)

donde E. es la energia que llega en onda corta y E; la energia que emite en onda larga. Si T es la

temperatura de equilibrio, por la ley de Stefan-Boltzmann
E, =oT*
de manera que la ecuacién (1) queda

AcEc=A oT? )
Teniendo en cuenta que 1 cal=4.18 J, la energia en onda corta es

cal J
Ec= 0.92— = 627—2

cm”min m~s
Sustituyendo los valores en la ecuacién (2) y despejando T resulta

T=216.8 K=-56 °C
que seria la temperatura de equilibrio.
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2.3.1 El efecto invernadero

Debido a la capa de aire que rodea la superficie de la Tierra, la temperatura de equilibrio no es T,
sino que es una temperatura mas alta. Este calentamiento que se produce por la existencia de una
atmésfera se denomina efecto invernadero’.

Para entender como se produce el efecto invernadero, consideremos ahora la misma porcién de suelo
que en el apartado anterior pero colocando un techo de vidrio a una cierta altura. Como la superficie
de vidrio es transparente a la radiacién solar, tanto la incidente como la reflejada, la fraccién
absorbida por el suelo es la misma E que teniamos en el caso sin techo. En cambio, la capa de vidrio
si que absorbe la radiacion terrestre que le llega y, en consecuencia, se calienta. Como resultado de
este calentamiento, emite, por su parte, radiacion hacia el espacio exterior y hacia el suelo. Si T es su
temperatura final, la radiacién emitida por la superficie de vidrio sera 6T*. Al suelo llega ahora mds

radiacién que antes: la de onda corta procedente del espacio exterior, mas la de onda larga que llega
de la superficie de vidrio, y la temperatura final serd T, diferente de la que obtenfamos sin la capa

de vidrio (figura 2.9).

En el estado de equilibrio, la energia E que el sistema absorbe del espacio exterior ha de ser igual a la
que sale al espacio exterior 6T*:

E=o0T*
de manera que, comparando con (1), resulta
T=T, 2)

Ademads, la energia que emite la superficie de vidrio ha de ser igual a la que absorbe

20T* =0T
y sustituyendo (2) tenemos que

26T, =oT';
de donde se puede despejar la nueva temperatura del suelo:

T, =42T, = 119T,

3 P . . . s P . .
El término efecto invernadero tiene un origen periodistico y, como veremos mds adelante, no es demasiado afortunado ya que la
atmosfera no se comporta de la misma manera que un invernadero. El término cientifico correspondiente es efecto de atmdsfera.
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Fig. 2.9 A la izquierda, se representan la radiacion solar que llega al suelo y la radiacion emitida por el
suelo. A la derecha, para considerar el efecto invernadero suponemos que se coloca una superficie de vidrio
(que actuaria de una manera similar a como lo hace la atmdsfera). Se representan la radiacion solar incidente,
la reflejada, la absorbida, la radiacion emitida por el suelo y la emitida por el vidrio

Por ejemplo, si T, =293K=20°C——>T';=348K=75°C. Se ha producido un calentamiento

considerable. No obstante, se ha de tener en cuenta que este ejemplo es s6lo una simplificacién. El
problema es mas complicado cuando sustituimos la superficie de vidrio por la atmosfera terrestre, ya
que ésta no es exactamente un cuerpo negro para la radiaciéon de onda larga ni es transparente a la
radiacién de onda corta. Ademads, en el ejemplo sélo se tiene en cuenta el equilibrio radiativo, al no
considerar la conveccion, cuando la atmésfera en realidad estd en equilibrio radiativo-convectivo,
aproximadamente.

El efecto invernadero es, por tanto, un fenémeno natural que hace que el planeta se mantenga a una
temperatura superior en unos 35°C, como veremos mas adelante, a la que tendria si no se produjera
(aproximadamente 253K o —20°C). Veremos también que el aumento en la concentracion de ciertos
gases debido a la actividad humana (sobretodo diéxido de carbono) puede producir una
intensificacion del efecto invernadero.
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2.3.2 Emision y absorcion de onda larga

La energia asociada a la radiacién que emite la Tierra (5-25 um) puede dar lugar s6lo a cambios en
el estado rotacional y vibracional de las moléculas de aire. En la emision y la absorcién en onda larga
se pueden tener en cuenta las simplificaciones siguientes:

- La superficie terrestre se comporta aproximadamente como un cuerpo negro, pero con una
emisividad de 0.9-0.95. Por simplicidad, se puede tomar la unidad.

- El agua en forma liquida tiene una absorbancia mds grande que el vapor; practicamente

cualquier nube, independientemente del grosor, del contenido de gotas y del radio de éstas, se
comporta como un cuerpo negro.

E)\/E)\m

T=300K

1.0

0.8 —

0.6 -

0.4+

0.2 7

I I I I I | | | I I
2 4 6 8 10 12 14 16 18 20

A (pm)

Fig. 2.10 Espectro de emision de los gases atmosféricos al nivel del mar (drea sombreada). La curva
envolvente es la de emision del cuerpo negro a la misma temperatura. La zona entre las dos lineas discontinuas
es la ventana atmosférica por la cual la radiacion que emite la superficie terrestre escapa al espacio exterior,
ya que los gases atmosféricos no absorben ni emiten en esta region. En el eje de ordenadas la energia se
expresa en términos relativos referidos a la energia mdxima

Los constituyentes atmosféricos principales N, y O, no absorben en la franja de emisién de la

superficie terrestre. La absorcion es debida, principalmente, al vapor de agua, el dioxido de carbono
y el ozono:
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- vapor de agua: absorbe en las bandas < 4um, 63um, >9um.
- CO, : absorbe en la banda 13—17um.
- O;: absorbe en la banda 9.7um .

La absorcion del ozono es pequefia; donde realmente tiene interés es en la absorcion de radiacién
solar (banda de onda corta); entonces, para la regién entre 9-11 wm la atmoésfera es practicamente
transparente. Esta region se denomina ventana atmosférica y es, por tanto, una franja de la radiacién
terrestre que escapa al espacio exterior. El drea sombreada de la figura 2.10 muestra el espectro de
emision de los gases atmosféricos a 300 K, mientras que la envolvente corresponde a la curva de
emision del cuerpo negro a la misma temperatura. La zona entre las dos lineas discontinuas (9-11

wm) corresponde a la ventana atmosférica.

2.4 Balance de energia

Si la Tierra se mantiene, por término medio, en estado estacionario con una temperatura constante,
significa que pierde al espacio exterior, en radiacién de onda larga, tanta energia como absorbe del
Sol en radiacién de onda corta.

Si suponemos que la emisividad del Sol es la unidad, la energia solar emitida por unidad de area y

unidad de tiempo E_, viene dada por la ley de Stefan-Boltzmann:

E. =0T}

sol —
donde T, =5900K es la temperatura de emisién del Sol.

Para la Tierra, el flujo medio tedrico de energia solar incidente S, por unidad de superficie en la
cima de la atmésfera, cuando la Tierra se encuentra a la distancia media Tierra-Sol, lo podemos

obtener de la manera siguiente. La potencia procedente del Sol, que llega a la distancia R g

(distancia media Tierra-Sol), es 4mR:S,. Por otra parte, la potencia emitida por el Sol es E_,

multiplicada por su drea, es decir, GTS4 4TCR§ . Las dos potencias han de ser iguales, suponiendo que
no hay pérdidas:
4nR 1S, = 0T, 4nR?

s>t

R, =149598x10"' m (distancia media Tierra-Sol) y R es el radio del Sol.
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De aqui podemos despejar el valor de S, :

2
R
S, =cT;‘(RS ) =1487 Wm ™

ts

El valor observacional es un poco inferior S =1376 Wm™ y se denomina constante solar. Este es un
valor medio ya que la insolacién no es constante, sino que varia en +3.2% debido a la elipticidad de
la 6rbita terrestre.

La potencia interceptada por el disco terrestre es, por tanto, STCR?F , donde R es el radio de la

Tierra. Promediando para toda la superficie terrestre obtenemos la potencia recibida por unidad de
superficie

R: S )
— - =—=338W/m
4nR; 4

Esta cantidad de energia ha de ser, a la vez, perdida por la Tierra en forma de radiacién de onda
larga.

La regién ecuatorial recibe del Sol, por término medio, mds energia que la polar; también las
pérdidas en radiacion de onda larga son mayores para el ecuador que para los polos. Pero para la
regién ecuatorial las pérdidas son menores que las ganancias, mientras que para la regién polar las
ganancias son menores que las pérdidas. Dado que no se produce un calentamiento progresivo del
ecuador ni un enfriamiento de los polos, esto quiere decir que existe un transporte meridional
continuo de energia del ecuador a las latitudes altas (figura 2.11), de manera que este desequilibrio se

compensa.
Este transporte estd relacionado estrechamente con el movimiento atmosférico, del que nos
ocuparemos en el capitulo 3. En la tabla 2.2 se pueden comparar las temperaturas tedricas y las
observadas que corresponden a cada latitud, y se observa cémo las diferencias de temperatura entre

latitudes bajas y altas son mas grandes para las tedricas que para las observadas.

El transporte de este exceso de energia de la zona ecuatorial hacia la zona polar, deficitaria, se
realiza mediante los siguientes mecanismos:

- aproximadamente el 10% lo transportan las corrientes ocednicas a unos 35° de latitud;
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- el otro 90% lo transporta la atmoésfera en la troposfera en forma de calor sensible (es decir por

conveccion, difusion molecular y difusion turbulenta), calor latente, energia potencial y energia

cinética, también sobre la latitud 35°.

Porcentaje de superficie hemisférica
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Fig. 2.11 Transferencia de energia de las latitudes bajas, con exceso, hacia las altas, con déficit, para

compensar

Tabla 2.2. Temperaturas latitudinales tedricas y observadas

el desequilibrio

Latitud (grados)
Temperatura tedrica (°C)

Temperatura observada (°C)

0 20
32.7 28.3
26.1 25.5

40
13.8
13.8

60
-11.1
-1.1

80
-32.2
-16.6

De estos mecanismos los mds importantes son el calor sensible y el calor latente, que estdn

estrechamente ligados a la circulacién general. Como veremos en el capitulo 3, en la troposfera, en

latitudes medias y altas, tiene lugar la formacién de perturbaciones con forma sinusoidal vinculadas a

ondulaciones del frente polar, de longitud de onda de algunos miles de quilémetros, como se muestra
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en la figura 2.12. El resultado es un transporte neto de calor sensible de las latitudes mas bajas a las
mads altas y asi se compensa horizontalmente el imbalance que se produce en cada zona latitudinal
entre la radiacién que entra del espacio exterior y la que sale. El exceso en las latitudes bajas va a
compensar el déficit de las altas, de manera que no se produce ni un calentamiento ni un
enfriamiento progresivos (figura 2.11). En todo caso pueden haber oscilaciones temporales, durante
periodos cortos de tiempo, debidas a los cambios estacionales o al paso de perturbaciones.

Fig. 2.12 Fase inicial de la formacion de perturbaciones, asociadas a ondulaciones del frente polar

2.4.1 Balance energético anual

Para considerar el balance energético anual para todo el planeta primero veremos cémo se distribuye

la radiacidn, en onda corta y en onda larga, que recibe y emite el sistema Tierra-atmosfera.

a) Radiacion de onda corta

Supongamos que la energia que llega a la cima de la atmdsfera (aproximadamente 2 cal/cm’®min) es
100 unidades arbitrarias de radiaciéon de onda corta procedentes del Sol. Veamos como se
distribuyen:

¢ 21 unidades son absorbidas por los gases atmosféricos:
- 17 en la troposfera

- 4 en la estratosfera
e 26 unidades inciden en nubes:

- 3 son absorbidas

- 23 son reflejadas
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¢ 25 unidades son difundidas por las moléculas de aire y las nubes (la luminosidad del cielo es debida
a esta difusion):

- 21 llegan al suelo y son absorbidas por éste

- 4 son reflejadas al espacio exterior

¢ 28 llegan al suelo directamente:
- 24 son absorbidas
- 4 son reflejadas

Como apuntdbamos en el apartado 2.2 al definir el albedo, la reflexion resulta ser del 31%. Vemos
también que la superficie terrestre absorbe un 45% de la radiacién que llega a la cima de la
atmosfera.

) 100
espacio radiacién 6 63
exterior solar

23 21

reflejadas absorbidas =

4 4

reﬂej adas reﬂej adas

160
: radiacion
atmosfera - . atmosférica

absorbidas: absorbidas

absorbidas

24 21 113 23 6 b 9173 g
absorbidas "\ absorbidas o calor flujo absorbidas
radiacion latente turbu_{ento

terrestre

Fig. 2.13 Esquema de la distribucion global de radiacion de onda corta 'y onda larga

b) Radiacion de onda larga
e Se estima que el suelo emite por radiacién 113 unidades debido a su temperatura. El hecho de que

emita mas unidades de las que absorbe en onda corta del Sol es porque también absorbe radiacién
proveniente de la atmésfera. Veamos cémo se reparten estas 113 unidades:
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- 6 salen directamente al espacio exterior a través de la ventana atmosférica
- 107 son absorbidas en la atmésfera

Ademais, hay un flujo de energia del suelo a la atmédsfera, debido a la evaporacion del agua, en forma
de calor latente y también por conduccion turbulenta desde el suelo:

- 23 de flujo de calor latente

- 6 de flujo turbulento

El suelo emite, pues, 142 unidades.

¢ La atmésfera radia 160 unidades en onda larga:
- 63 se pierden al espacio exterior
- 97 son absorbidas por el suelo

La figura 2.13 esquematiza esta distribucion de la radiacién, en onda corta y en onda larga.

2.4.2 Balance en la atmésfera y en el espacio exterior

La pérdida de energia por la atmdsfera en radiacién de onda larga supone un enfriamiento
aproximado de 2.5 °C/dia. En cambio, la absorcién de energia solar en onda corta representa un
calentamiento para la atmésfera de aproximadamente 0.5 °C/dia. Esta pérdida neta en onda larga es
compensada por la absorcién, en primer lugar, de calor sensible, que emite la superficie terrestre y,
en menor grado, de calor latente que proviene de los procesos de evaporacidén-condensacién que se
producen también en la superficie terrestre.

La presencia de nubes modifica el comportamiento de la atmésfera, ya que forman una capa
practicamente opaca a la radiacién de onda larga que emite la superficie. Asi, esta radiacién no
escapa al espacio exterior. Ademas, se calientan y, en consecuencia, radian también en onda larga, lo
cual aumenta la temperatura del aire que se encuentra entre la superficie terrestre y la capa de nubes.

La atmésfera es practicamente transparente, como vimos, a la radiacién de onda larga en la regién
entre 9 y 11 um, la ventana atmosférica, excepto a 9.7 um, en que absorbe el ozono. Esta radiacién
escapa, por tanto, al espacio exterior. No obstante, algunos gases traza, que se encuentran en
concentraciones muy pequefias en la troposfera y que son producto de emisiones de origen
antropogénico, como los clorofluorocarbonos (CFC), el metano (CH, ) o los 6xidos de nitrégeno
(N,0), si que presentan lineas de absorcién en esta regién. Un aumento en las concentraciones de

estos gases podria implicar acentuar el efecto invernadero, con un calentamiento de la troposfera y el
impacto consiguiente sobre el clima.
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En las tablas 2.3 y 2.4 se resumen las ganancias y las pérdidas en la atmoésfera y el espacio exterior,
respectivamente.

Tabla 2.3 Balance en la atmosfera (OC = en onda corta, OL = en onda larga)

Ganancias Pérdidas

Absorcion (OC) 2143 Emision al espacio (OL) 63
Absorcion (OL) 107 Absorcién por el suelo (OL) 97
Calor latente 23 Radiacién difusa (OC) 25
Flujos turbulentos 6

Radiacién difusa (OC) 25

Total 185 Total 185

Tabla 2.4 Balance en el espacio exterior (OC = en onda corta, OL = en onda larga)

Ganancias Pérdidas
Reflexién nubes (OC) 23 Radiacioén solar (OC) 100
Radiacién difusa (OC) 4

Reflexién por el suelo (OC) 4
Ventana atmosférica (OL) 6
Rad.atmosfera (OL) 63
Total 100 Total 100

2.4.3 Balance en la superficie terrestre

El flujo neto de radiacién en la superficie terrestre se obtiene a partir del balance entre la radiacién
en onda corta proveniente del Sol que absorbe la superficie:

R¢Oc:§(l—a),

la radiacién en onda larga que emite la misma superficie, que obtenemos de la ley de Stefan-
Boltzmann, considerando una emisividad € y una temperatura de equilibrio T para la superficie
terrestre:

RT, ~eoT?,
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y la radiacién en onda larga que absorbe la superficie proveniente de la atmdsfera, debida al
calentamiento de los gases de efecto invernadero y la reemision de radiacién por parte de éstos:

R

ol

Esta radiacion que proviene de la atmésfera depende del perfil vertical de temperatura, de la
nubosidad y de la distribucion de los gases de efecto invernadero.

La ecuacion del balance nos proporciona el flujo neto en la superficie terrestre:

R, =Ry, —RT +R 1

neta

y sustituyendo los términos queda:

R =§(1—o¢)—ecsT“+R¢01

neta

En el equilibrio radiativo, los tres términos del miembro de la derecha han de igualar el flujo neto en

la superficie terrestre R Esta energia R se utiliza en los procesos siguientes:

neta ° neta

a) en forma de calor latente en los procesos de evaporacién del agua y descongelacion de la nieve y el
hielo;
b) en forma de calor sensible que se emite a la atmdsfera; y

¢) una pequefia parte se transmite hacia el interior de la superficie, a través del suelo.

Un aumento en la concentracién de diéxido de carbono u otros gases de efecto invernadero podria
repercutir en un aumento en la temperatura T de equilibrio.

En la tabla 2.5 se especifican las entradas y salidas de radiacién a la superficie terrestre por los
diferentes procesos.

Tabla 2.5 Balance en la superficie terrestre

Ganancias Pérdidas

Rad. difusa abs. suelo (OC) 21 Ventana atmosférica (OL) 6

Rad. solar (OC) 24 Abs. atmosfera (OL) 107

Rad. atmosfera (OL) 97 Calor latente 23
Flujos turbulentos 6

Total 142 Total 142
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2.5 Temperatura efectiva

La temperatura efectiva T, de un planeta (o del Sol) se define como la temperatura que tendria si,

radiando la misma cantidad de energia por unidad de tiempo, se comportara como un cuerpo negro.

La de la Tierra puede ser calculada considerando que la energia absorbida del Sol es igual a la
energia emitida al espacio exterior (figura 2.14). Intervienen los términos siguientes:

- Radiacion solar incidente. Es la radiacién recibida por unidad de superficie, multiplicada por la

. S
superficie terrestre: Z4TCR% .

- Radiacion solar reflejada. Es la radiacion reflejada por unidad de superficie, multiplicada por la

superficie total: %47‘5R%0¢ .

- Radiacion emitida por el planeta. La obtenemos a partir de la ley de Stefan-Boltzmann,
multiplicando por la superficie total: GT: 47‘cR% ,
donde S es la constante solar, R es el radio de la Tierra y ¢ es la constante de Stefan-Boltzmann.

Considerar la emisividad de la Tierra en onda larga igual a la unidad no introduce un error
importante. Las emisividades estimadas para la superficie terrestre para diferentes tipos de suelo son,
aproximadamente, 0.92 para tierra, 0.98 para la vegetacion y 0.96 para el agua.

———
——
radiacion radiacién
solar infrarroja
emitida
——
—_—

radiacion
reflejada

Fig. 2.14 El balance energético en la superficie terrestre se calcula teniendo en cuenta la energia solar que
llega, la fraccion de ésta que es reflejada y la energia que emite la Tierra, haciendo una correccion para tener
en cuenta el efecto invernadero
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Igualando las entradas y salidas, queda una ecuacién en la que interviene la temperatura de
equilibrio T.:

; (1-a)4nR 7 = 0T, 4nR T

Despejando y sustituyendo los valores, tomando 0:=0.31, obtenemos:

1
T, =[S(1_°‘)]A = 253K
40

Esta serfa la temperatura del planeta si no se produjera el efecto invernadero. Con este fenémeno la
temperatura en la superficie se eleva en una cantidad AT hasta un valor aproximado de 288 K:

T, =T, +AT =288 K

La tabla 2.6 proporciona las temperaturas efectivas de los planetas del sistema solar.

Tabla 2.6 Temperaturas efectivas de los planetas (Iribarne y Cho, 1980)

Planeta Distancia al Sol ~ Albedo Te (K)
(10° km)
Mercurio 58 0.058 442
Venus 108 0.71 244
Tierra 150 0.33 253
Marte 228 0.17 216
Japiter 778 0.73 87
Saturno 1430 0.76 63
Urano 2870 0.93 33
Neptuno 4500 0.84 32
Plutén 5900 0.14 43
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3 El movimiento atmosférico

La mayor parte de los procesos fisicos que tienen lugar en nuestra atmésfera son el resultado de los
intentos de autoregulacién que ésta realiza para tratar de reducir las grandes diferencias que resultan de
la distribucion irregular de la energia, la humedad y la presion en el planeta. La atmdsfera actiia como
una gran maquina térmica en la cual la diferencia permanente de temperatura existente entre los polos y
el ecuador proporciona la energia necesaria para la circulacion atmosférica. La eficiencia de esta
mdquina es muy pequefia, aproximadamente del 2 %.

La transformacién de la energia calorifica en energia cinética puede implicar un ascenso o un descenso
del aire, pero los movimientos verticales son generalmente mucho menos evidentes que los
horizontales. Por término medio, la velocidad de los vientos horizontales es del orden de algunos
centenares de veces mds grande que la de los movimientos verticales, aunque hay algunas excepciones
como, por ejemplo, las tormentas convectivas.

3.1 Dinamica atmosférica

Las fuerzas que actian sobre un volumen V de aire de densidad p en el seno de la atmdsfera son:
* la fuerza de la gravedad: pV g ;

* la fuerza del gradiente de presion P o fuerza bdrica, la cual, por unidad de masa, es — 1 OPp ;

* la fuerza de rozamiento;

* la fuerza de Coriolis.

De estas fuerzas, las que actiian segtin la vertical son la de la gravedad y la componente vertical de la

10P . .
fuerza bérica — 592 (por unidad de masa). Se trata de dos fuerzas que tienen sentidos opuestos y que
poz

tienden a compensarse mutuamente y producir el estado del equilibrio hidrostatico:

10P

g:_EE 3.1

© Los autores, 1999; © Edicions UPC, 1999.



64 Meteorologia y clima

z
|P2A
ANy =i
___________ i y
—Pl e
| Ime
P, s
iiiiii A .
P, A

Fig. 3.1 Diagrama de fuerzas que actiian sobre un volumen de aire de masa m

Si se considera, dentro del fluido atmosférico, un cierto volumen de aire como el que aparece en la
figura 3.1 (columna de base A), las fuerzas horizontales de la presién que el resto de fluido ejerce
sobre esta porcidn de aire se compensan entre si, mientras que en la vertical la diferencia de presiones
entre las dos alturas (P, y P,, con P;>P,) determina la aparicién de una fuerza vertical hacia arriba (el
empuje de Arquimedes, (P;-P2)A ) que compensa el peso del volumen (mg). Las superficies isobdricas,
superficies de igual presion, son planos horizontales cuando se da este equilibrio hidrostatico.

De alguna manera, se puede interpretar que la fuerza de la gravedad es la responsable tanto de la
produccién como del mantenimiento del gradiente vertical de presién. Cuando el equilibrio entre las
dos fuerzas se rompe, como cuando se tiene un cierto volumen de aire de densidad diferente al del
entorno, se producen movimientos verticales acelerados de flotaciéon o de hundimiento de este
volumen.

3.2 El movimiento horizontal

El resto de fuerzas (la componente horizontal de la fuerza bdrica, la fuerza de Coriolis y la de
rozamiento) actiian segtn el plano horizontal y dan lugar al movimiento horizontal del aire, es decir, al
viento.

3.2.1 El gradiente horizontal de presion

Es la componente de la fuerza bérica segin el plano horizontal. La formacién de un gradiente
horizontal de presién cualquiera representa un estado de desequilibrio momentdneo que da lugar
inmediatamente al movimiento horizontal acelerado del aire, es decir, provoca la aparicién de viento.
Puede aparecer por causas mecdnicas (por convergencia o divergencia locales del aire) o por causas
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térmicas (por la expansién o la compresion del aire sobre una cierta zona de la superficie que ha
experimentado un calentamiento o que se estd enfriando). Los gradientes horizontales son capaces de
mantenerse en el tiempo en un estado de equilibrio dindmico.

En la figura 3.2 se representan dos situaciones que han dado lugar a la aparicién de un gradiente
horizontal de presion:

N7
\\y

P <P, <P

Fig. 3.2 Distorsiones de las superficies isobaricas

En la parte izquierda de la figura 3.2 se representan, en un perfil vertical, dos configuraciones de
superficies isobdricas que corresponden a dos estados en que existe un gradiente horizontal de presion.
En la parte de arriba se puede ver que se ha producido una distorsién de estas superficies de manera que
al cortarlas por un plano horizontal queda formado sobre este plano un centro B de bajas presiones. As{
aparece un gradiente de presién dirigido del centro hacia fuera. En cambio, en la parte de abajo se ha
formado un centro de altas presiones A, y ahora el gradiente horizontal de la presién va dirigido de
afuera hacia el centro.

La fuerza debida a este gradiente horizontal, por unidad de masa, se expresa matematicamente como:

Fy=--2° (3.2)

donde n es la componente horizontal con la cual se esta trabajando.
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En la figura 3.3 se observa como una sencilla inclinacion de las isobaras segiin la vertical se traduce, en
un plano horizontal, en una zona donde aparece un gradiente de presién. La componente n indica la
direccién y el sentido en que la presion crece. La fuerza bérica tendrd el sentido opuesto.

P,
P B
P3 2
P, <P, <P
\\
P, P, P
_»
Fy
n

Fig. 3.3 La fuerza del gradiente de presion o fuerza barica Fp

El efecto aislado de esta fuerza provocaria el movimiento del aire desde las zonas de altas presiones
hacia las de bajas presiones. De todas formas, el viento no atraviesa perpendicularmente las isébaras ya
que intervienen otras fuerzas.

3.2.2 La fuerza de Coriolis

Cuando se observa el movimiento del aire desde la Tierra, que estd en rotacién y, por tanto, es un
sistema de referencia no inercial, parece como si, ademds de las fuerzas antes mencionadas, estuviera
actuando alguna otra: se trata de la fuerza de Coriolis, una fuerza de inercia, cuyos efectos aparecen por
el hecho de que el movimiento de las masas de aire se observa desde la superficie de la Tierra en
rotacion. Esta fuerza se manifiesta desviando la direccion del aire, de manera que, para un observador
situado en la Tierra, produce una desviacion de la trayectoria hacia la derecha, en el hemisferio norte, y
hacia la izquierda, en el sur.

La figura 3.4 muestra el efecto de esta fuerza sobre una masa lanzada desde el centro de un disco

giratorio hacia a la periferia. La trayectoria que sigue la masa para un observador en reposo fuera del
disco es rectilinea, pero para un observador que gira con el disco la trayectoria es curva.
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Fig. 3.4 El efecto de Coriolis

Esto es debido al hecho de que la masa, al ir hacia la periferia (y suponiendo que mantiene la velocidad
lineal aproximadamente constante), no puede mantener la misma velocidad angular que el disco ya que
el radio va aumentando y, en consecuencia, se va quedando atrasada.

La fuerza de Coriolis, por unidad de masa, se expresa vectorialmente como:

F. =—2QxvV (3.3)

donde Q es el vector axial correspondiente a la velocidad de rotacién de la Tierray V la velocidad de
la masa de aire. La figura 3.5 muestra como, en un punto del hemisferio norte, al evaluar el producto
vectorial entre el vector axial Q y una velocidad vV dada, la fuerza de Coriolis -2Q xV resulta ser
siempre perpendicular a la velocidad (es decir, a la direccién de movimiento del aire) y en un sentido tal
que provoca la desviacién de la trayectoria hacia la derecha en el hemisferio norte. Como se trata de
una fuerza normal al movimiento, sélo afecta a la direccion del viento y no a su velocidad.

El médulo de esta fuerza es:
F. =2Qvsind 3.4

donde Q es la velocidad de rotacién terrestre, 7.29x 1 07> rad/s, v la velocidad de la masa de airey ¢ el

dngulo que forman los vectores Q y V.
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Fig. 3.5 La fuerza de Coriolis en el hemisferio norte desvia la trayectoria hacia la derecha

En el caso de movimiento horizontal del aire, el dngulo ¢ de la expresion (3.4) coincide con la latitud
terrestre. En este caso, la cantidad f =2 Qsind se denomina pardmetro de Coriolis.

Obsérvese que la magnitud de la fuerza es directamente proporcional a la velocidad horizontal del aire
y al seno de la latitud. En consecuencia, este efecto es mdximo en los polos (¢ =90°), disminuye al

decrecer la latitud y es nulo en el ecuador (¢ =0°).

3.2.3 El viento geostroéfico

El movimiento horizontal del aire mds sencillo es el que se produce cuando la fuerza del gradiente de
presidn queda equilibrada completamente por la fuerza de Coriolis, que actda en la misma direccién y
en sentido opuesto. Esta situacion se da cuando la fuerza de rozamiento es despreciable, como en la
denominada atmasfera libre, por encima de la capa de friccion con el suelo (entre 500 y 1000 m de
altura). En este caso, el viento toma una direccién aproximadamente perpendicular al gradiente de
presidon (es decir, paralela a las is6baras, como se representa en la figura 3.6) y, siguiendo el
movimiento del aire, los nicleos de altas presiones quedan a la derecha y los de bajas presiones a la
izquierda, en el hemisferio norte.
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Fig. 3.6 Viento geostrofico

El viento ideal horizontal que cumple esta condicién se denomina viento geostrofico y su velocidad
viene dada por

1 opP

= - 3.5
Ve 2Qpsing On 35)

Es decir, la velocidad del viento geostréfico es inversamente proporcional al seno de la latitud. Con la
excepcion de las latitudes bajas, donde la fuerza de Coriolis es pricticamente nula, el viento
geostréfico se aproxima mucho al aire observado en la atmdésfera libre.

Ejercicio 3.1

A unos 2 km de altura sobre una determinada region, se observa que el viento lleva una velocidad de 24
m/s (unos 48 nudos). Sobre esta zona y en esta altura, las isdbaras, dibujadas cada 8 hPa, son
aproximadamente rectas y estdn separadas entre si unos 250 km. Si consideramos que la densidad del
aire en esta altura es de 1 kg/m3, (cudl es la latitud de esta region?

A esta altura podemos considerar que la velocidad del viento es aproximadamente la del viento
geostrofico. Asi, de su expresion matemadtica (3.5) podemos despejar la latitud como:

O N d
.01 erd .. 1 sool/ . g
¢ =arc stZQp 3 Q arc SIHES TN/ 250% 107 %D%
v, On 5 x10° x
g 43 m

3.2.4 Movimiento ciclonico y anticiclonico
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Otro tipo de movimiento es el que se da cuando el aire sigue una trayectoria curvilinea alrededor de un
nucleo de alta o baja presion. En este caso, no se tiene equilibrio geostrdfico, es decir, la fuerza bérica
y la de Coriolis no son iguales y de sentido opuesto ya que su suma vectorial da lugar a una aceleracién
centripeta a . dirigida hacia al centro de curvatura:

A

fuerza de
Coriolis

fuerza
barica

fuerza de fuerza
Coriolis barica

Fig. 3.7 Movimiento alrededor de centros de baja o de alta presion

La figura 3.7 indica que, en el hemisferio norte, en un sistema de bajas presiones el viento sigue una
trayectoria aproximadamente circular ya que la fuerza de Coriolis es mds pequefia que la presién. La
diferencia entre ambas fuerzas da la aceleracion centripeta neta. En el caso de las altas presiones, la
aceleracion centripeta también es debida a la diferencia entre estas fuerzas, pero la fuerza de Coriolis es
mayor. Cuando la aceleracién tangencial es nula, este viento que circula paralelamente a lo largo de
isdbaras curvas es conocido con el nombre de viento del gradiente.

Suponiendo que los gradientes de presion sean idénticos en los dos casos, las contribuciones diferentes
de la fuerza de Coriolis, cuyo médulo es directamente proporcional a v, implican que la velocidad del
viento alrededor de un centro de bajas presiones ha de tener un valor inferior a la del viento geostréfico
(viento subgeostréfico), mientras que en el caso de las altas presiones tenemos vientos
supergeostrdéficos. Aun asi, este no es un hecho demasiado relevante ya que el gradiente de presion en
un anticiclén suele ser mucho menos intenso que en una baja o depresion.

Debe observarse que en el caso del centro de bajas presiones o depresion, como la fuerza barica va
dirigida hacia dentro y la de Coriolis hacia fuera, el vector velocidad ha de tener el sentido que indica la
figura 3.7 (cabe recordar aqui lo que se ha comentado en el subapartado 3.2.2), de modo que el
movimiento alrededor del centro sigue el sentido opuesto a las agujas del reloj. Se trata del
movimiento ciclonico. En cambio, en el caso del centro de altas presiones, la disposicién de las fuerzas
es tal que el movimiento alrededor del centro tiene el sentido opuesto y, por eso, recibe el nombre de
anticiclon. En el hemisferio sur la situacion es a la inversa.

La magnitud de la aceleracién centripeta es, en general, pequefia, y s6lo tiene mucha importancia en el
caso de vientos que se mueven a mucha velocidad siguiendo trayectorias muy curvadas (es decir,
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alrededor de un sistema de bajas presiones muy intenso ya que, como hemos dicho, el gradiente de
presién en un anticiclén suele ser débil). Hay dos casos que tienen una importancia meteoroldgica
especial: los ciclones intensos cercanos al ecuador, en donde es despreciable la fuerza de Coriolis, y los
vértices de didmetro muy pequefio, como los tornados. En estas condiciones, cuando el fuerte
gradiente de presion proporciona la aceleracién necesaria para que la velocidad del viento sea paralela a
las is6baras, el movimiento se denomina ciclostrofico.

Tanto esta situacién de equilibrio como la que corresponde al viento geostréfico se rompen cuando los
sistemas de presion evolucionan y cuando se mueven en sentido meridional, de manera que la fuerza de
Coriolis varfa.

3.2.5 Fuerzas de rozamiento

En las proximidades de la superficie terrestre (por debajo de los 500 m en terreno llano), el rozamiento
hace que la velocidad del viento disminuya por debajo del valor geostréfico. Esto influye también en la
fuerza de Coriolis, que depende de la velocidad, la cual, en consecuencia, también disminuye. De esta
forma, el viento empieza a atravesar cada vez mds oblicuamente las isdbaras en la direccién y el sentido
de la fuerza del gradiente de presion. Esta inclinacion del viento respecto de las isdbaras suele ser de
unos 30° sobre tierra y entre 10° y 20° sobre el mar. En cuanto al médulo de la velocidad, éste se puede
reducir sobre tierra firme a una tercera parte de la velocidad del viento geostréfico, y sobre los océanos
a dos terceras partes.
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Fig. 3.8 Efecto del rozamiento sobre el movimiento del aire

En el caso del movimiento alrededor de un centro de bajas presiones, el efecto del rozamiento es
producir la convergencia del aire en la superficie, lo que generalmente da lugar a un movimiento
vertical ascendente. En el caso del anticiclén, el rozamiento favorece la divergencia del aire en la
superficie y, por tanto, suele estar asociado a un movimiento vertical descendente denominado
subsidencia.
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Tanto la acumulacién como la pérdida de aire en las proximidades de la superficie han de estar
compensadas por el movimiento vertical. En la parte inferior de la figura 3.9 se representan un ciclén y
un anticiclén vistos de perfil. Se puede ver cdmo el aire se eleva por encima de la depresién y desciende
sobre el anticiclon, y produce en compensacion convergencia o divergencia en la troposfera superior.

©©

divergencia o convergencia
ASCENSO DESCENSO
convergencia divergencia
/superficie Z
B A

Fig. 3.9 Movimientos verticales del aire asociados a los centros de baja y de alta presion

3.3 Los movimientos verticales del aire: ascendencias y descendencias
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Hemos visto, pues, como la convergencia y la divergencia mecdnicas del aire asociadas a los centros de
baja y de alta presion pueden dar lugar al movimiento vertical a gran escala del aire, de elevacién en el
primer caso y de subsidencia en el segundo, con velocidades del orden de los 5-10 cm/s en ambos
casos.

Pero existen otras causas que determinan el movimiento vertical del aire en la atmdsfera, por ejemplo,
la conveccién térmica. Cuando la radiacién solar calienta una zona de la superficie terrestre, el aire que
hay encima se va calentando por debajo por contacto, de manera que pierde densidad y asciende
libremente, y es reemplazado por aire més frio y denso. Se trata de corrientes convectivas de escala
local, en que el movimiento vertical puede llegar a ser muy importante; se pueden llegar a tener
velocidades del orden de los 10 m/s, como en el interior de las nubes de tormenta.

aire Trio T aire Mo
v densa o v denso
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b #
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wpeTiigic 1
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Fig. 3.10 La conveccion térmica

aire
calidi

Fig. 3.11 Ascenso forzado orografico y frontal
Otra causa por la cual se pueden producir movimientos verticales del aire es la orografia. El aire puede
verse forzado a remontar una barrera orografica, ya sean montafias, conjuntos de edificios o
formaciones vegetales importantes. También podemos tener el ascenso forzado del aire en un sistema
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frontal, donde una masa de aire caliente es obligada a ascender por encima de otra mds fria. Finalmente,
se puede tener conveccion forzada producida por la turbulencia mecédnica que experimenta el aire
cuando fluye por una superficie irregular.

Cualquiera de estos movimientos ascendentes puede dar lugar a la condensacién del vapor de agua
contenido en la masa de aire y a la formacién de nubes y de niebla. En el capitulo 4 estudiaremos con
més detalle estos mecanismos que producen el movimiento vertical del aire y sus consecuencias
meteoroldgicas.

3.4 Circulaciones

A causa de ciertas peculiaridades de la topografia de una region o de la interaccidn entre el océano y los
continentes, es bastante corriente el establecimiento de circulaciones de aire de escala local o mayor.

Muchas circulaciones locales, por ejemplo, son determinadas por interacciones entre la atmoésfera y la
superficie situada debajo de ella. La temperatura de los niveles bajos de la atmésfera depende de que la
superficie de debajo sea agua o tierra y de las caracteristicas de esta tierra. Asi, la temperatura es
inferior sobre una zona de arena ligera y himeda que sobre un terreno oscuro y seco, ya que la arena
refleja la radiacion solar de forma mds efectiva que la tierra oscura. Ademds, parte de esta energia se
hace servir para hacer evaporar el agua y, por tanto, queda menos cantidad de calor para aumentar la
temperatura. Por otro lado, en una zona costera, es diferente la temperatura del aire sobre el mar que
sobre tierra.

3.4.1 La brisa marinay la terrestre

Cuando se aplica calor a un objeto, su temperatura sube, mientras que al enfriarse de nuevo desprende
una cantidad equivalente de calor. Pero no todos los materiales tienen la misma capacidad calorifica'.
Se define el calor especifico de una sustancia como la cantidad de calor que se le ha de proporcionar a
una unidad de masa para elevar su temperatura 1°C. Por ejemplo, el calor especifico del agua es 1 cal/g
°C, mientras que el de los minerales que integran las rocas es aproximadamente de 0.2 cal/g °C, es
decir, unas cinco veces menor. En consecuencia, una cantidad dada de calor elevard la temperatura de
una unidad de masa de las rocas unas cinc veces mds que si esta unidad fuese de agua. Esto explica que
en un dia cdlido y en la costa sea frecuente la aparicién de una brisa de mar a tierra, denominada brisa
marina.

Dado que la radiacién solar eleva mds la temperatura de la tierra que la del mar, el aire que se encuentra
sobre la tierra se calienta y, al perder densidad, tiende a elevarse, con lo que disminuye localmente la
presidn y, en consecuencia, se produce un gradiente de presién desde el agua hacia la tierra. El aire frio
que se encuentra sobre el mar se mueve hacia tierra para ocupar el lugar que ha dejado el aire caliente y
refresca las costas con brisas marinas. El aire caliente ascendente se mueve hacia el mar en altura,
desciende sobre el mar y forma una célula de conveccién.

1 . e . . ..
La capacidad calorifica de una sustancia de masa m es la cantidad de calor que se ha de suministrar a toda su
masa para elevar su temperatura un grado. El calor especifico es la capacidad calorifica por unidad de masa.
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Fig. 3.12 Brisas marina y terrestre

Durante la noche el efecto es el contrario: el mar estd mds caliente que el continente y la circulacién del
aire se invierte y da lugar a una brisa terrestre o terral en la superficie.

Estas dos brisas no son de la misma magnitud; mientras que la velocidad del viento en la brisa marina
puede llegar a tomar valores de 4 a 7 m/s, la brisa terrestre no suele presentar velocidades superiores a
los 2 m/s. La brisa marina es suficientemente intensa como para dominar sobre la circulacién a gran
escala de la region. De hecho, en las latitudes medias, la fuerza de Coriolis desvia la brisa marina que
se mueve hacia tierra, de manera que, en realidad, sopla casi paralela a la linea de costa. Un ejemplo es
el viento de garbi (del sudoeste) en las costas catalanas, que sopla casi diariamente en las horas
centrales del dfa. Estos vientos locales pueden tener un efecto decisivo sobre la temperatura y la
humedad de las zonas costeras; el aire himedo de la brisa marina forma muy a menudo nubes al
ascender sobre la costa.

3.4.2 Los monzones

Un mecanismo muy parecido al de las brisas, aunque a mayor escala, es el que produce los vientos
monzodnicos, de gran importancia climdtica en ciertas regiones como la India y otras zonas de Asia y
Africa. Mientras que las brisas tienen una escala temporal diurna, los monzones son un fenémeno
estacional y tienen mucha mds extension.

Durante el verano, el aire que se encuentra sobre los continentes fuertemente calentados por el sol
asciende y es sustituido por el aire frio procedente del mar, que invade la zona aportando una gran
cantidad de humedad. Cuando este aire himedo avanza tierra adentro, también se calienta y acaba
ascendiendo, y en este proceso se condensa parte de su vapor de agua y se libera el calor latente de
condensacion. Esta liberacion de calor intensifica la circulacién monzdnica, ya que aporta una energia
suplementaria que favorece la dilatacién y el ascenso del aire. Se producen grandes formaciones
nubosas y las lluvias son importantes. Es lo que se conoce con el nombre de monzon de verano, que da
lugar a la estacién humeda.
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En invierno es el aire frio continental el que se desplaza sobre los océanos mds célidos. La circulacién
se invierte y disminuye drasticamente la cobertura nubosa sobre el continente, lo que da lugar a la
estacion seca.

3.4.3 El viento de montaiia y el de valle

En una zona montafosa, durante el dia el sol calienta mds las laderas de montafia que el valle, de
manera que se produce un flujo de aire que asciende desde el valle hasta las cumbres. Se trata del viento
anabatico (ascendente), que alcanza la velocidad mds alta a primeras horas de la tarde.
Simultdneamente se produce el movimiento del aire siguiendo el eje del valle, en el sentido en que el
terreno asciende. Este viento local de valle, generalmente muy flojo, es compensado por un viento de
retorno en altura que es alimentado por los vientos anabdticos, que muchas veces queda emmascarado
por la circulacion general de la zona.
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Fig. 3.13 Vientos anabadticos y catabaticos

Durante la noche, la circulacion se invierte. Las laderas de la montafia se enfrian por radiacion y el aire
que tienen encima, mds frio y denso, desciende desde la cima y se hunde en el valle, lo que da lugar a lo
que se conoce con el nombre de viento catabdtico (descendente). Paralelamente se forman vientos de
montafa a lo largo del eje del valle, que soplan hacia las zonas mds bajas, mientras que en altura
aparece también una corriente de retorno que los compensa.

3.5 La circulacion general atmosférica

Es la configuracion a escala planetaria de los vientos y de la presiéon como consecuencia de la diferente
radiacion solar recibida por el planeta en cada latitud y del efecto de la rotacidn terrestre.
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3.5.1 Caracteristicas generales

Como ya hemos visto en el capitulo 2, el aire que rodea la Tierra se calienta mds en contacto con el
ecuador que en otros puntos, ya que es la zona donde la radiacién solar cae de forma mads
perpendicular. Asi, el grosor de la troposfera en el ecuador es mds grande que en los polos. Si la Tierra
no tuviera el movimiento de rotacién y su superficie fuera lisa, el aire que se encuentra sobre el
ecuador se elevarfa y serfa sustituido por el aire mds frio de los polos, que son los que reciben la menor
cantidad de energia solar. De esta forma, se originaria una brisa polar, proveniente de los polos hacia el
ecuador, sobre la superficie. En las capas altas de la atmésfera, el aire que se ha elevado en el ecuador
se dirigirfa hacia los polos, y descenderia sobre ellos, ya enfriado, para completar el ciclo. Tendriamos
asi unas circulaciones meridianas a escala hemisférica, con fuertes ascendencias sobre el ecuador y
descendencias sobre los polos. Este es el modelo de Halley, que se ilustra en la figura 3.14. La
consecuencia seria una acumulacién de aire frio en los polos, donde la presion atmosférica resultaria
muy alta, y una continua ascendencia del aire en las regiones ecuatoriales, en las cuales la presion
bajarfa muchisimo.

Fig. 3.14 Modelo de Halley (1686)

Pero a causa del movimiento de rotacién de la Tierra, la circulacién general se complica bastante mas.
El aire que se dirige hacia el polo norte por las capas altas, va siendo desviado por el efecto de Coriolis
hacia la derecha de su trayectoria inicial, progresivamente con mds curvatura, hasta convertirse en
viento del sudoeste. Al llegar a los 30° de latitud (aproximadamente la de las islas Canarias) ha pasado
a ser ya un viento del oeste y se ha enfriado suficientemente como para comenzar a caer hacia el suelo.
Una vez en la superficie, se dirige hacia al ecuador, pero no como viento del norte, ya que la desviacién
de Coriolis vuelve a actuar sobre €l y lo convierte en viento del nordeste, donde asciende, y asi queda
cerrada una célula de conveccién limitada entre los 30° y el ecuador, denominada célula de Hadley
(descrita por Hadley en el afio 1735).

© Los autores, 1999; © Edicions UPC, 1999.



78 Meteorologia y clima

90°N

/
/ alisios

//
B
alisios\

Fig. 3.15 Esquema simplificado de la circulacion general atmosférica

De todas formas, la desviacién del aire en latitudes bajas, cerca del ecuador, no se puede justificar
totalmente por el efecto de Coriolis, debido al bajo valor que esta fuerza toma en esta zona. Ha de
explicarse en términos de la conservacién del momento cinético. Por ejemplo, el aire que se encuentra
sobre el ecuador tiene un momento cinético de rotacién muy elevado a causa de la distancia al eje de
rotacién (el radio terrestre). Al moverse hacia al polo en altura, como esta distancia disminuye, su
velocidad angular ha de aumentar para conservar su momento cinético. Esto se traduce en una
desviacion hacia el este en ambos hemisferios. Este efecto fue descrito por el modelo de Ferrel en el
afio 1856.

Asimismo, el aire frio y denso que se mueve desde los polos sobre tierra en direccién al ecuador
comienza a hacerse del nordeste hasta llegar a los 60° de latitud (aproximadamente, al sur de
Groenlandia), en que se hace totalmente del este. En este momento ya se ha calentado suficientemente
como para ascender y se dirige nuevamente hacia al polo por las capas altas como viento del sudoeste.
En cuanto se encuentra sobre el polo norte, desciende y se cierra el ciclo.
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La zona intermedia de latitudes 60°>$>30° recibe el nombre de zona templada y en ella predominan
los vientos de componente oeste, no sélo en superficie sino también en altura, en buena parte de la
troposfera. En esta zona el transporte horizontal es muy importante. La situacién en el hemisferio sur
es la simétrica, como puede verse en la figura 3.15, ya que el efecto de Coriolis en este hemisferio hace
desviar los vientos hacia la izquierda de su trayectoria.

Esta figura muestra una circulacién muy simplificada, pero es ttil para identificar algunas de las
caracteristicas principales de las configuraciones generales de presién y de viento. Hay un anticiclén
sobre cada polo, una zona de depresiones o de bajas presiones aproximadamente en los 60° de latitud
en cada hemisferio, una franja anticiclénica hacia los 30° de latitud, de la cual parten los vientos alisios
por un lado y los de poniente por el otro, y un cinturén ecuatorial bastante ancho, la zona de
convergencia intertropical (ITCZ), en donde los alisios de ambos hemisferios que convergen estdn tan
intensamente caldeados que se elevan sin penetrar en el interior formando intensas corrientes verticales
ascendentes. Por esta razdn, en el interior de esta zona practicamente no hay viento en superficie y por
eso se la denomina zona de las calmas ecuatoriales. La presion en ella es muy baja. Como el aire en
esta zona suele ser muy himedo, su ascendencia continua produce intensas precipitaciones.

La figura 3.16 es mads realista que la 3.15. Muestra cdmo las zonas de altas y bajas presiones en
superficie no son continuas sino que hay ciertas regiones geograficamente favorecidas,
fundamentalmente a causa de la distribucion irregular de océanos y continentes y sus diferentes
comportamientos térmicos. También se representa el cinturén de bajas presiones ecuatorial o ITCZ.
Puede observarse que éste se encuentra cerca del ecuador geografico pero que presenta variaciones
estacionales: en verano estd situado ligeramente hacia al norte (unos 10°N), especialmente hacia el
interior de los continentes, mds célidos; en invierno lo encontramos desplazado en algunas zonas
ocednicas hacia el sur (unos 5°S). Las células de altas presiones subtropicales se encuentran hacia los
30°N y los 30°S, y avanzan y se refuerzan sobre los continentes, relativamente frios, en invierno,
mientras que se intensifican y se extienden sobre los océanos en verano. A causa de la descendencia del
aire asociada a las altas presiones, que impide la formacién de nubes y la precipitacidn, en estas zonas
el clima es muy seco y es donde se encuentran los principales desiertos (per ejemplo, el desierto del
Sahara o el de Sonora en el hemisferio norte, y el desierto de Atacama o el de Kalahari en el hemisferio
sur). Sobre los océanos, los anticiclones mds importantes son los que se forman sobre las Islas Azores,
sobre el Pacifico oriental y en el sur del océano Indico.
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Fig. 3.16 Configuracion mediana de vientos y presiones en superficie (en hPa).
La ITCZ se representa con la linea de trazo grueso

Entre los anticiclones subtropicales y los polos se encuentran unas zonas de bajas presiones, sobretodo
en Islandia y en las islas Aleutianas en el hemisferio norte, y sobre los continentes en verano. Estas
bajas, que suelen representarse en los mapas de valores medios de la presion atmosférica como en la
figura 3.16, indican que sobre estas zonas es frecuente el paso de depresiones muy intensas; mientras
que los anticiclones antes aludidos son persistentes sobre las zonas donde se representan. Las latitudes
intermedias de la zona templada resultan afectadas por el avance de estas depresiones moéviles que
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pueden llegar a estas latitudes sobretodo en invierno, y por los anticiclones que en verano pueden
extenderse hasta afectar esta zona.

En la figura 3.16 puede observarse también la circulacién monzdnica sobre el continente asidtico. La
formacion de un centro de altas presiones sobre el continente en invierno hace que aparezcan vientos
soplando hacia el océano (monzén de invierno, estacién seca). En cambio, en verano se forma en la
regién una zona de bajas presiones que provoca la invasion del aire ocednico, hiimedo y inestable, hacia
tierra. Este aire, al ascender sobretodo por el efecto del Himalaya, produce lluvias torrenciales
(monzén de verano, estacion himeda).

Fig. 3.17 Imagen del Meteosat del disco terrestre (1200 visible) tomada el dia 30 de junio de 1997.
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Las figuras 3.17 y 3.18 muestran las imagenes del Meteosat del disco terrestre correspondientes a un
dia de junio y a uno de diciembre. En ellas pueden observarse la zona de convergencia intertropical
(ITCZ), como también formaciones nubosas correspondientes a las zonas de bajas presiones y las dreas
descubiertas tipicas de los anticiclones.

En la figura 3.17, correspondiente al mes de junio, la banda nubosa asociada a la zona de ascendencia
del aire de la ITCZ se encuentra desplazada ligeramente hacia al norte del ecuador. Al oeste de la
peninsula Ibérica aparece una depresién con circulacién ciclénica del aire, como corresponde al
hemisferio norte. En la figura 3.18, correspondiente al mes de diciembre, la ITCZ aparece desplazada
levemente hacia el sur del ecuador. Puede observarse como en el hemisferio sur las formaciones
nubosas asociadas a las depresiones indican la circulacién del aire en el sentido de las agujas del reloj,
al revés que en el hemisferio norte.

Fig. 3.18 Imagen del Meteosat del disco terrestre (1200 visible) tomada el dia 9 de diciembre de 1997.
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3.5.2 El frente polar

Como ya se ha visto, el aire expulsado de los polos no pasa normalmente por debajo de los 60° de
latitud. La zona de depresiones que hay sobre la superficie en estas latitudes separa, pues, el aire polar
del de la zona templada o aire tropical. El frente polar es esta franja que separa, en el hemisferio norte,
los vientos polares del nordeste de los tropicales del sudoeste. En el hemisferio sur separa los vientos
polares del sudeste de los tropicales del nordeste.

aire polar

aire tropical

s

Fig. 3.19 El frente polar

El frente polar no es una linea que coincida con un paralelo geografico sobre la superficie de la Tierra,
sino que normalmente presenta ondulaciones en el centro de cada una de las depresiones que hay a lo
largo de esta zona, y algunas discontinuidades. Su posicion y forma varfan continuamente, sobretodo a
causa de la distribucién irregular de océanos y continentes y de las barreras orograficas. Mientras que
en verano suele estar situado mas hacia el norte, en invierno suele estar mas hacia el sur. Sus
ondulaciones van trasladdndose del oeste hacia al este. El tiempo en la zona templada estd muy ligado
con la configuracion del frente polar.

3.5.3 La corriente en chorro

Examinando un corte vertical de la atmdsfera terrestre de norte a sur (como el de la figura 3.20), se
observan unas fuertes corrientes de aire del oeste en altura, a una velocidad mdxima muy pronunciada:
en el hemisferio norte supera generalmente los 60 m/s, y en invierno puede aumentar incluso hasta los
135 m/s. Como ya hemos visto en el capitulo 1, se conocen con el nombre de corrientes en chorro o
corrientes en jety tienen una repercusion fundamental en la dindmica atmosférica, ya que son un medio
muy eficaz y rdpido de propagacion de la energia a grandes distancias.
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Asociado al frente polar se encuentra el jet polar, un viento térmico que se origina por el fuerte
gradiente meridiano de temperatura que existe entre el aire polar y el tropical. Esta corriente estd
restringida a la zona donde este gradiente y el intercambio de energfa son maximos. Existe también un
jet subtropical, formado en la zona de confluencia entre la célula de Hadley tropical y la zona
templada, asociado con el gradiente de temperatura que hay en las capas superiores de la troposfera. El
jet polar esta situado en una latitud muy variable y generalmente es discontinuo y presenta rupturas,
mientras que el subtropical es mucho mds persistente, aunque muy raramente alcanza las altas
velocidades del polar.
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Fig. 3.20 Perfil vertical simplificado de la troposfera

Las corrientes en jet tienen un papel fundamental en las variaciones a corto plazo de la circulacién
general: son un mecanismo muy efectivo de mezcla horizontal de masas de aire térmicamente
diferentes y estdn relacionadas con la formacién y el desplazamiento de las depresiones y los
anticiclones en superficie.

3.6 Las corrientes oceanicas

Las corrientes ocednicas superficiales se forman, igual que los vientos, como consecuencia de la
distribucion de zonas de alta y de baja presién atmosférica, y aparecen para regular el intercambio de
calor y energia entre estas zonas, a la vez que influyen de forma importante en el clima, dada su
capacidad calorifica (unas 1000 veces superior a la de la atmdsfera). Se calcula que las corrientes
ocednicas representan entre un 20 y un 25 % del transporte de calor total meridiano. Este transporte
varia con la latitud, y es mds importante en latitudes bajas.
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En la figura 3.21 puede observarse como las corrientes cdlidas (por ejemplo, la del Golfo, que se forma
en el Caribe y el golfo de México, o la del Brasil) transportan calor hacia los polos. Las corrientes frias
(como la de California o la del Pert) transportan agua fria desde los polos hasta el ecuador. También
podemos observar la formacién de unos grandes movimientos circulares controlados por las altas
presiones subtropicales, asi como la influencia de los vientos de la circulacién general al nivel de la
superficie, especialmente los del oeste. Entre los anticiclones subtropicales y el ecuador los vientos
alisios dan lugar a las corrientes ecuatoriales norte y sur.
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Fig. 3.21 Corrientes oceanicas

Un hecho de gran influencia en la circulacién general es la ascensién importante de agua fria de las
profundidades en las regiones ecuatoriales, debido a la desviacién de las aguas superficiales que hacen
los vientos alisios. Se han encontrado relaciones entre este fendmeno y algunos cambios de la
circulacién atmosférica del hemisferio norte. A veces esta ascensién de agua no se produce y se registra
un calentamiento anémalo de las aguas superficiales. Esta anomalia, cuando se da en el Pacifico
ecuatorial, se conoce con el nombre de E! Nifio, porque el fendmeno se observa en las cercanias de la
Navidad, y puede tener consecuencias catastréficas para el sector de la pesca de los paises que la sufren,
ya que el agua frfa de las profundidades, que no llega a la superficie, es muy rica en nutrientes
fundamentales para la fauna marina. M4s adelante, en el capitulo 5, trataremos el tema con mds detalle.
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4 Fenomenos meteorologicos

4.1 La humedad terrestre

En la Tierra, el agua se encuentra en un estado de transformacién constante denominado ciclo
hidrologico, en el cual se dan tres procesos fundamentales: la evaporacion del agua en los océanos,
en los rios y los lagos, en el suelo mojado y por transpiracion de las plantas; la condensacion del
vapor de agua en forma de nubes, niebla o rocio, y la precipitacion. Los dos primeros son un cambio
de fase (de liquido a gas, de gas a liquido) en el cual interviene el calor latente de evaporacion: se
necesitan unas 590 calorfas' (2470 J) para evaporar un gramo de agua, y en la condensacién de un
gramo de agua se libera una cantidad equivalente de calor. Si recordamos el valor del calor especifico
del agua (1 cal/g °C), vemos que la evaporacién de un gramo de agua absorbe tanto calor como el que
se necesita para elevar en 1 °C la temperatura de 590 veces esta cantidad de agua. En estos procesos,
pues, el intercambio energético es muy importante. De hecho, el contenido de vapor de agua de la
atmosfera se puede considerar como un almacén importante de energia en forma de calor latente.

Para indicar la proporcién de vapor de agua dentro de un cierto volumen de aire se hacen servir
diversas magnitudes: la humedad absoluta (1a masa de vapor por volumen de aire, g/m®), la humedad
especifica (la masa de vapor por unidad de masa de aire, g/lkg) y la humedad relativa (el cociente en
tanto por ciento entre la humedad absoluta del aire a una cierta temperatura y la que este aire tendria
si estuviera saturado a esta temperatura). Esta humedad relativa, U, puede expresarse en términos de
la presién de vapor e o presion parcial del vapor en la mezcla de gases que componen el aire,
haciendo

U=-5x100 4.1)

€

donde ¢ es la presién de vapor saturante para la temperatura del aire, es decir, la mdxima presién
parcial que el vapor puede ejercer, ya que el aire a esta temperatura no puede contener mas agua en
forma gaseosa.

' A 15 °C de temperatura.
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La fuerte dependencia de e respecto a la temperatura se muestra en la figura 4.1. La curva continua
representa la presion saturante del vapor respecto de la fase liquida en funcién de la temperatura y,
por tanto, es la curva de equilibrio entre las dos fases, gas y liquido. El punto triple indica el estado
de presion y temperatura en que las tres fases, gas, liquido y sélido, pueden coexistir en equilibrio. Se
trata del punto de fusién del hielo, a 0°C. Por debajo del punto triple, la presién de vapor saturante es
mds pequefia sobre una superficie de hielo que sobre una de agua liquida en estado de subfusion. Por
esto aparece la curva de equilibrio gas-sélido, representada en forma discontinua en la figura. Un
punto situado a la derecha del punto triple representa el estado de una muestra de aire tipica en la
atmosfera en la cual el contenido de humedad se encuentra en forma gaseosa. Cuando una masa de
aire tiene unas condiciones de humedad y temperatura tales que se puede representar por un punto a
la izquierda del punto triple entre las curvas de equilibrio gas-liquido (continua) y gas-sélido
(discontinua), resulta ser sobresaturada respecto de la fase hielo y no saturada respecto del agua, de
manera que si coexisten las dos fases se producird el crecimiento del hielo a costa del agua
sobrerefredada presente.

FILII'I1I|

tripe
6.1 P !

Fig. 4.1 Presion de vapor saturante en funcion de la temperatura

4.2 Principales procesos termodinamicos en la atmdsfera

La condensacién del vapor de agua se produce en procesos en los cuales hay una variacién en el
equilibrio entre las variables termodindmicas de volumen del aire, temperatura, presién y humedad.
Las circunstancias favorables a la produccién de condensacién mds frecuentes en la atmésfera son
las que provocan un descenso de la temperatura del aire, de manera que se llega a la saturacion.
Fundamentalmente tenemos tres procesos: el enfriamiento por contacto, la mezcla de masas de aire a
diferente temperatura y el enfriamiento dindmico por elevacién del aire.
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4.2.1 El enfriamiento por contacto

Se produce, por ejemplo, cuando pasa aire cdlido y himedo por encima de una superficie fria.
También cuando durante la noche, sobretodo en invierno y en calma, el suelo se enfria por radiacién
y este enfriamiento se extiende a la capa de aire himedo que se encuentra en contacto con él. En
ambos casos, si el enfriamiento es suficiente para llegar a la temperatura que corresponde a la
saturacion, se produce la condensacién del vapor de agua del aire en forma de rocio sobre la
superficie, de niebla o, incluso, de escarcha, como resultado del cambio de fase de gas a s6lido’.

El proceso se puede seguir sobre un diagrama de presién de vapor de saturacién del agua en funcién
de la temperatura:

Fig. 4.2 Enfriamientos isobaricos a partir de los estados Py P’

Consideremos que inicialmente el aire tenga una temperatura y una humedad tales que pueda ser
representado por el punto P de la figura 4.2. Si suponemos que el enfriamiento se produce a presién
total constante, mientras que el aire no llegue a la saturacién la presién de vapor e también
permanecerd constante. Asi, la evolucién del aire mientras se estd enfriando puede seguirse en el
diagrama sobre una linea paralela al eje de las abscisas, partiendo desde el punto P y yendo hacia la
izquierda. Al llegar a la curva de equilibrio gas-sélido, el aire estd saturado respecto del hielo y su
temperatura T se conoce con el nombre de punto de escarcha. Para que aparezca escarcha deben

% El cambio de fase del estado s6lido al gaseoso se denomina sublimacion. Algunos autores utilizan también este término
cuando el cambio de fase es en sentido opuesto, de gas a sélido; otros hacen uso del término deposicion. El calor latente de

sublimacién es de 680 cal/g (2.84 10° J/Kg). El calor latente de la fusién (cambio de fase sélido-liquido) es de 80 cal/g (334
kJ/kg).
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haber superficies apropiadas donde el vapor pueda depositarse en forma de cristales de hielo. Si no se
produce esta deposicién y el aire se continda enfriando, se llega a la curva del equilibrio gas-liquido,
en que el aire resulta saturado respecto del agua, a la temperatura T, (y recibe el nombre de punto
de rocio). Naturalmente, cuando la humedad del aire es tal que la presién de vapor es mds alta
que la que corresponde al punto triple del agua (como en la situacién que muestra el punto P’
de la figura) sélo se podra llegar por enfriamiento isobérico al punto de rocio T .

La condensacién se produce con mucha dificultad en el aire limpio; la humedad generalmente
necesita una superficie adecuada para condensarse o depositarse. En el caso del rocio o la
escarcha, la condensacion se puede producir sobre el suelo o sobre una planta, pero en la masa
de aire la condensacion se produce alrededor de los niicleos de condensacion, particulas
microscépicas que pueden ser de polvo, de humo, de sales (NaCl) o de otras sustancias, las
superficies de las cuales tienen la propiedad de ser higroscépicas. Ademds, los aerosoles
higroscépicos son solubles. Esto es muy importante ya que la presiéon de vapor saturante es
menor para las disoluciones que para el agua pura. De hecho, la condensacién comienza sobre
estas particulas antes de que el aire esté saturado. La niebla estd formada por gotitas
microscopicas de agua condensadas alrededor del nicleo de condensacion.

La niebla que se forma por el enfriamiento de la superficie por radiacién se conoce con el
nombre de niebla de radiacion. Se produce preferentemente en zonas bajas y valles y también
en regiones industriales, donde la concentracién de aerosoles higroscépicos emitidos es mas
alta. No suele ser frecuente en verano, ya que se disipa con facilidad al salir el sol. En cambio,
en invierno se puede mantener durante algunos dias e, incluso, transformarse en una nube de
tipo estratiforme (un estrato) por la accién del viento.

Cuando el enfriamiento del aire se da por el paso del aire himedo sobre una superficie més fria, se
forma lo que se denomina niebla de adveccion. Este proceso es muy tipico sobre los océanos frios,
cuando un aire célido proveniente de una latitud menor se desplaza por encima. También puede
darse en las zonas costeras, en invierno, cuando el aire himedo maritimo se desplaza hacia el
interior del continente.

4.2.2 La mezcla

La mezcla vertical de dos capas diferentes dentro de una sola masa de aire, o la mezcla horizontal de
dos masas de aire diferentes, también puede producir condensacién. La figura 4.3 muestra un caso de
condensacion por mezcla horizontal de dos masas de aire.

Si una de las masas es caliente y muy himeda, la podemos representar en el diagrama e-T
como el punto A de la figura 4.3. La masa fria estaria representada por el punto B. Dada la
curvatura de la curva de presiéon de vapor saturante ey(T), el estado final de la mezcla entre
ambas, que viene dado por un punto intermedio sobre la recta que las une, resulta a la izquierda
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de la curva de equilibro gas-liquido, es decir, sobresaturado. En consecuencia, se produce
condensacién. La niebla resultante se conoce con el nombre de niebla de mezcla. Las estelas
que los aviones dejan en el cielo son un caso de niebla de mezcla, en que los gases himedos y
calientes que salen del motor se mezclan con el aire frio y seco de fuera.

» A hamedoy
caliente

|

74 ,
-~ ®B frioy seco

Fig. 4.3 Mezcla horizontal de dos masas de aire

Por efecto de la turbulencia también se puede producir la mezcla vertical dentro de una capa de aire
suficientemente himedo, por la agitaciéon a que estd sometido. Asi, también se puede llegar a la
condensacion dentro de esta capa y a la formacién de una nube estratiforme. Esto ocurre a menudo
en la capa de friccion con el suelo y sus efectos aumentan con la rugosidad de éste y la velocidad del
viento. Este efecto turbulento también explica por qué el viento puede intensificar y elevar la niebla
de radiacién y producir estratos.

4.2.3 El enfriamiento dinamico

Es el proceso que causa una condensacién mds efectiva. Los movimientos verticales de las masas de
aire en la atmésfera van siempre acompanados de cambios en la presién. El movimiento de una masa
de aire hacia una zona cercana pero que se encuentra a presién diferente, cuando se realiza sin
intercambio de calor con el ambiente, produce un cambio de volumen y de temperatura que se
denomina adiabdtico. En la atmésfera, los movimientos verticales ascendentes y descendentes del
aire suelen producir cambios adiabdticos de temperatura, ya que el aire es en general mal conductor
del calor y las masas de aire tienen tendencia a mantener sus caracteristicas térmicas.

© Los autores, 1999; © Edicions UPC, 1999.



92 Meteorologia y
clima

Consideremos la masa de aire a presién P y temperatura T de la figura 4.4. Al ascender, ya sea por el
ascenso libre que se da en los movimientos convectivos o por el ascenso forzado orogréfico o frontal
(recuérdese el apartado 3.3 del capitulo anterior), la masa se desplaza a una regién de presién menor
P’, de manera que se expande y experimenta un aumento de volumen hasta que su presion se iguala a
la del ambiente. Si no hay intercambio de calor con el entorno, el trabajo necesario para esta
expansion lo extrae de su propia energia interna y, por tanto, su temperatura disminuye a T’. Este
enfriamiento puede dar lugar a la condensacién del vapor que contenga la masa de aire.

Fig. 4.4 Expansién adiabadtica de una masa de aire que asciende

El ritmo de decrecimiento de la temperatura a medida que la masa de aire asciende viene dado por el
coeficiente de enfriamiento adiabatico. Mientras el movimiento ascensional del aire no produzca
condensacién, la energia necesaria para la expansién hard descender la temperatura de toda la masa,
siguiendo el ritmo del coeficiente de enfriamiento adiabatico del aire seco (1o que no significa que el
aire no tenga agua, sino que la que tiene estd en forma de vapor), el cual es de 1°C/100 m en la
atmosfera terrestre. Es decir, al ascender, se produce un enfriamiento de 1°C cada 100 m de
elevaciéon. Asimismo, una masa de aire descendente, al moverse hacia presiones mds altas, se
comprime y el trabajo correspondiente se transforma en calor que eleva la temperatura del aire con el
mismo ritmo. En la figura 4.5 se representa este enfriamiento con una recta de pendiente negativa
que se conoce con el nombre de adiabdtica seca.

Pero la disminucién continua de temperatura acaba por desencadenar la condensacién del vapor
contenido en el aire, lo que implica una liberacién del calor latente de la condensacion. Este calor lo
absorbe la propia masa de aire, de manera que el descenso de temperatura se aminora. Asi tenemos
un coeficiente de enfriamiento adiabatico del aire saturado, que es mas pequefio que el del aire seco,
ya que el enfriamiento es menor. Este ritmo, a diferencia del anterior, no es constante, sino que
depende de la temperatura y de la presién, y a menudo se representa por la curva adiabatica
saturada de la figura 4.6. A temperaturas elevadas, como el aire puede contener mucho agua en
forma de vapor, el enfriamiento es del orden de 0.4 °C/100 m. Pero al disminuir la temperatura y, en
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consecuencia, el contenido de humedad, el enfriamiento se va haciendo mds intenso, de manera que
a -40 °C toma el valor de 0.9 °C/100 m °.

z(km)
\
AN
2
AN
N adiabatica seca
1
AN
N\
0 10 T(°C)

Fig. 4.5 Adiabatica seca: curva de evolucion del aire no saturado

El nivel en que se produce la condensacién se denomina nivel de condensacion por elevacion (NCE)
y en €l suele encontrarse la base de las nubes que se formen (figura 4.6).

adinbarica
\ saturada

NCE

adiabaticn seeca ]

Fig. 4.6 Nivel de condensacion por elevacion (NCE)

* Para hacer calculos sencillos se puede tomar un valor medio del enfriamiento de 0.6 °C/100 m.
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4.3 Estabilidad e inestabilidad del aire

Hemos visto que el enfriamiento adiabdtico, si es suficientemente intenso, puede dar lugar a la
condensacion del vapor de agua y a la formacién de una nube. Para que esta condensacion llegue a
darse, el ascenso del aire no puede pararse antes de que la presién del vapor sea saturante. También
puede ser que comience la formacién de la nube pero que ésta quede poco desarrollada y no continde
creciendo. Cuando alguna de estas cosas sucede, se dice que la atmdsfera es estable. En cambio, si el
ascenso no se para, la nube puede llegar a convertirse en un cimulo grande o un cumulonimbo,
capaz de producir precipitacién. Entonces decimos que la atmdsfera es inestable. La inestabilidad
serd, pues, la condicién indispensable para que las nubes tengan suficiente desarrollo vertical y
puedan dar lugar a precipitacion.

4.3.1 El gradiente estatico de temperatura

El principal factor determinante de la estabilidad atmosférica es la variacion real de la temperatura
del ambiente con la altura o gradiente estatico de temperatura. La representacion grifica de este
gradiente, como por ejemplo la que aparece en la figura 4.7, se denomina curva de estado del
ambiente. Puede adoptar cualquier forma, segin las condiciones de temperatura del aire.

(— — — ftropopausa — — — — — — —

curva de estado
del ambiente

inversiéon de
subsidencia

inversién de

, radiacion

Fig. 4.7 Ejemplo de curva de estado del ambiente con inversiones de la temperatura

En la troposfera se observa que generalmente la temperatura del ambiente disminuye con la altura, y
el valor medio de la disminucién es de 0.65°C/100 m, aunque puede variar considerablemente con el
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tiempo y con la situacién. Por ejemplo, en las proximidades del suelo y en un dia de verano de
mucho calor este valor puede llegar a ser mucho mayor, mientras que en las noches claras se suelen
producir inversiones de la temperatura, es decir, que la temperatura aumente con la altura. Las
inversiones de temperatura influyen considerablemente en diversos procesos atmosféricos.

Las inversiones térmicas de las capas inferiores de la atmoésfera suelen ser consecuencia del
enfriamiento de la superficie terrestre por radiacién, cuando a tltima hora de la tarde la radiacién de
onda larga emitida es superior a la radiacién solar infrarroja que penetra. Como ya se vio, esto
provoca un enfriamiento por conduccién (o contacto) de una fina capa de aire cercana al suelo y se
forma la inversién, ya que esta capa queda a una temperatura mds baja que la de los niveles
inmediatamente superiores. Estas inversiones suelen desaparecer durante el dia cuando el sol ha
calentado suficientemente el suelo. En algunos casos, las inversiones de niveles bajos se prolongan
durante algunos dias.

Una gran parte de las inversiones de la atmésfera inferior son debidas a la descendencia o
subsidencia del aire asociada a las altas presiones. Ya hemos visto que cuando una masa de aire se
hunde, se traslada a zonas de presidn superior, y se produce una compresiéon y un aumento de la
temperatura del aire. En algunos casos, la subsidencia se produce hasta un nivel determinado y
entonces el aire diverge horizontalmente. Se observa, entonces, una inversién en la zona que separa
las capas superiores, con aire que se hunde, recalentado, y las inferiores, en las cuales practicamente
no hay movimiento vertical. La figura 4.7 podria representar la curva del ambiente que corresponde a
una regién afectada por un anticiclén y durante la noche, ya que aparece una inversién de radiacién
en la superficie a la vez que una inversion de subsidencia en altura.

4.3.2 Condiciones de estabilidad e inestabilidad

Cuando el aire es inestable, los movimientos verticales, tanto ascendentes como descendentes,
resultan favorecidos. Si el aire es hiimedo, se pueden formar grandes cimulos y producirse
tormentas. Cuando el aire es estable, se entorpecen los movimientos verticales. En este caso, los
contaminantes del aire, como humos y gases, se encuentran estancados y se van acumulando, lo que
disminuye la visibilidad y favorece la formacién de nieblas.

Lo que caracteriza el aire estable es que, si es forzado hacia arriba o hacia abajo, tiende a volver a su
posicion anterior una vez ya no actda la fuerza causante del movimiento. La razén de esto se ilustra
en la figura 4.8. La curva de estado del ambiente representada en esta figura tiene mds pendiente que
la adiabdtica seca (o curva de evolucion), la cual, como ya se ha visto, representa la variacion de
temperatura de una masa de aire no saturada en un ascenso adiabdtico, que se enfria segtn el
coeficiente de enfriamiento adiabético del aire seco (1 °C/100 m). En consecuencia, una masa que
sea forzada a elevarse desde el nivel z, hasta el nivel z; resulta ser mds frfa y mas densa que el
ambiente que la rodea (T,<T,), y tiende a volver a su nivel anterior zj, a no ser que se le impida
hacerlo. Igualmente, si se hace descender la masa de aire, su temperatura aumenta con el mismo
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ritmo y queda mds caliente y menos densa que el aire que la rodea, y también tiende a volver a su
posicion inicial. Esta situacion corresponde a un ambiente estable, en que los movimientos verticales
ascendentes y descendentes no estdn favorecidos. Las inversiones de temperatura son un caso de aire
extremadamente estable.

ESTABLE

b

AN

ud]ul::luhl;u\
|

amilsenle

£

Fig. 4.8 Ejemplo de la evolucion del aire en un ambiente estable

En cambio, si la curva de estado del ambiente tiene una pendiente mds pequefia que la de la
adiabdtica seca, como en el ejemplo que muestra la figura 4.9, el efecto es el inverso.

INESTABLE
z
AN
AN
\ adiabatica seca
AN
ambiente
7
N \
Zg
T, T T

Fig. 4.9 Ejemplo de la evolucion del aire en un ambiente inestable
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Cuando el aire es forzado a elevarse, se enfria seglin el coeficiente adiabdtico del aire seco, estd
siempre mds caliente que el ambiente que lo rodea (T,,>T,) y tiende a seguir elevandose, impulsado
por el empuje hidrostdtico. De igual forma, si se hace descender una masa de aire, estd siempre mas
fria que el ambiente y no encuentra ningin obstdculo hasta llegar al suelo. En este caso hablamos de
ambiente inestable. Lo que caracteriza una masa de aire inestable es su tendencia a continuar
alejdndose aceleradamente de su nivel original una vez iniciado el movimiento.

También se puede hablar de aire en estado indiferente o neutro, para el que las curvas del ambiente y
de la evolucidn son idénticas. Cuando deja de actuar la fuerza impulsora que estaba forzando el aire
a moverse verticalmente, éste se para y se mantiene en el nivel alcanzado en ese instante.

Adn existe otra posibilidad: la inestabilidad condicional, un tipo de inestabilidad que depende de la
humedad del aire y que se puede desencadenar por el hecho de que el aire llegue a la saturacion.

P{hPa)
[l ] ELEESS ‘
I
]
: |
| ,
| | INESTABRLE
|
el de
BED I Eomvecelon
| libre
= T°E
= N " ESTARLE
adinhatica soca \
'

Fig. 4.10 Ejemplo de inestabilidad condicional del aire
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La figura 4.10 muestra un ejemplo, en el cual el nivel de condensacién por la elevacion forzada del
aire se encuentra en los 970 hPa, donde habra la base de las nubes que se formen. En este nivel, la
curva de la evolucién pasa de ser la adiabdtica seca a ser la adiabdtica saturada. El cambio de
pendiente puede ocasionar que el aire, inicialmente estable, al evolucionar y transformarse en un aire
saturado, resulte inestable y se favorezca su ascenso.

Podemos observar que hay estabilidad entre los niveles de presién de 1000 hPa y de 850 hPa. Si el
aire se ve forzado a elevarse, por ejemplo a causa de la orografia, de manera que supere la altura
correspondiente a los 850 hPa, como a partir de este nivel la curva de evolucién (adiabética saturada)
se encuentra a la derecha de la curva de estado del ambiente, la situacién resultard inestable, y el
aire, mas caliente que el ambiente que lo rodee, podrd elevarse libremente hasta los 670 hPa, donde
alcanzard nuevamente la temperatura del ambiente. Este nivel (850 hPa, en el ejemplo) se denomina
nivel de conveccion libre.

El nivel en donde ya no hay inestabilidad (670 hPa en el ejemplo) representa, en general, el limite
superior del desarrollo de las nubes. Dado que la curva de estado del ambiente a menudo se
encuentra situada entre la adiabdtica seca y la adiabdtica saturada, el estado de inestabilidad
condicional es frecuente.

4.4 Efectos orograficos

La orografia tiene una repercusién muy importante en los procesos de formacién de nubes y de
precipitacion, fundamentalmente a causa de la distorsion que ocasiona sobre el flujo de aire.

Ya se ha visto como un ascenso provocado por la orografia puede desencadenar la inestabilidad
condicional del aire. Asimismo, el fuerte calentamiento por el sol que experimentan las laderas de las
montafias en comparacién a los valles, que da lugar a los vientos anabaticos (ascendentes), suele
originar también movimientos convectivos que provocan la formacién de cimulos y el desarrollo de
tormentas.

Otro efecto de la orografia es el aumento de la convergencia del aire y de la friccién superficial. Esto
puede causar, por ejemplo, la intensificacion de un sistema de bajas presiones que haya en la zona,
asi como también la disminucién de la velocidad con la que éste se traslada, de manera que los
valores de la precipitacién sobre esta zona aumenten considerablemente. En la costa, el efecto del
rozamiento y de la elevacién que experimenta el aire al moverse desde el mar hacia el interior suele
ser también la formacion de nubes.

Un efecto orografico interesante es el que se conoce con el nombre de Féhn, y que se ilustra en la
figura 4.11. Se trata de un fendmeno muy caracteristico de determinadas regiones que se produce
cuando el aire es forzado a remontar una montafia. En el ascenso, este aire se va enfriando siguiendo
el ritmo del coeficiente adiabdtico del aire seco (1 °C/100 m) hasta que, si la montafia es
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suficientemente alta, llega a su nivel de condensacién por elevacién (NCE), es decir, a la altura a la
que su contenido de humedad se hace saturante. En este nivel comienza la condensacién y se
forma una nube que avanza hasta la cima y que, en el caso de que el aire sea estable, lo
remonta ligeramente formando una especie de visera. En este caso se habla de nubosidad de
estancamiento, ya que ésta permanece inmoévil mientras no cambia la direccidén del viento.
Suele producir una precipitaciéon de lluvias intermitentes y muy poco intensas en la ladera de
barlovento.

ladera de T 4
barlovenio o~ —— ladera de
S _,,,{ YL sthvento
| ? '.,1.
F i !
{ : 1% i o _r':lu' i
\enfriamient J \ o
/ adiabarico 24 \ F1C/1 00m
L saturado x',/ \\
cufee e U atakeit MO
1100 /f' \\
/ 4
e A
st A\

Fig. 4.11 Efecto Fohn. Los signos de los coeficientes indican enfriamiento en el ascenso y calentamiento en el
descenso

Como una vez ha comenzada la condensacién el ascenso sigue el ritmo de enfriamiento adiabético
saturado ((0.4, 0.9) °C/100 m, dependiendo de la temperatura), menor que el anterior, el aire llega a
la cima con mds temperatura que la que le corresponderia si no se hubiera formado la nube. Si en
este proceso no se ha desencadenado la inestabilidad condicional del aire y éste permanece estable, al
remontar la montafia volverd a su nivel original y descenderd por la otra ladera, la de sotavento. El
aire habrd perdido bastante humedad condensada en las nubes que ha dejado atrds y ahora, seco, al
descender por la ladera de sotavento, experimentard un calentamiento de 1°C/100 m, el
correspondiente a la adiabdtica seca. El resultado de este proceso es la llegada de un aire muy seco y
célido que, segun la regién y la estacion, puede ser causa de aludes, inundaciones o bien bastante
desecacion e, incluso, fuegos forestales®.

Cuanto mds alta es la montafa mds intenso es este efecto. Este fendmeno se observa frecuentemente
en las laderas norte de los Alpes y en las laderas orientales de las Montafias Rocosas, donde se
conoce con el nombre de chinook. En Catalunya, la tramontana es un ejemplo de viento seco y
recalentado por el efecto Fohn después de remontar los Pirineos.
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Ejercicio 4.1

Una masa de aire a 14°C de temperatura remonta una cordillera de 3000 m de altura. Su humedad es
tal que el nivel de condensacién se encuentra a unos 1200 m por encima del suelo. ;A qué
temperatura llega el aire a la ladera de sotavento?

Siguiendo el ritmo de enfriamiento de la adiabética seca, el aire llega su NCE a unos 2°C:

O-1°c U
14°C+3——[x1200 m=2°C
100 mOJ

3km 4

2°C

e

N.C.E.

1km +

A\

0
14°C 2100

Los restantes 1800 m los asciende ya saturado siguiendo el ritmo de enfriamiento de la adiabdtica
saturada. Tomando como valor medio para este enfriamiento 0.6 °C/100 m, el aire llegard a la
cumbre con una temperatura de unos -9°C (mientras que de no haberse producido la condensacidn, la
temperatura seria de: 2°C-18°C= -16°C):

tlo.6°cl

2°C+0——0x1800m=-9°C
0100 m O

En el descenso de sotavento, el aire seco se calienta siguiendo la adiabdtica seca y llega a tierra con
una temperatura de 21°C, es decir, con 7°C mds que cuando inicié el ascenso por la ladera de
barlovento:

. O+1°cO .
-9°C+H——[x3000m=21"C
100 mO

El descenso de sotavento del aire provoca frecuentemente la aparicion de ondas de montaria,
representadas en la figura 4.12. El desarrollo de estas ondulaciones requiere un estrato de aire
bastante estable, isotermo o con inversién de temperatura, situado entre una capa inestable

* También se le atribuyen efectos psicolégicos y fisiolégicos sobre las personas.
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superficial y un estrato superior menos estable. Suele ponerse de manifiesto por la presencia de nubes
lenticulares que permanecen casi estacionarias con relacion a la barrera mientras el aire las atraviesa
rapidamente. Estdn dispuestas segin la longitud de la onda, que suele ser del mismo orden de
magnitud que el obstdculo y tiende a aumentar con la altura.

Fig. 4.12 Formacion de ondas a sotavento de una montaria

Por debajo de las ondas suele existir un movimiento circular del aire en el plano vertical denominado
rotor. Este fenémeno es capaz de originar la inversion de la direccion del viento en superficie en las
laderas de sotavento de las altas montaiias, por lo que los aviadores han de tenerlo muy presente.

4.5 Tiempo y precipitacion

Se denomina tiempo al conjunto de las variaciones a corto plazo que experimentan la temperatura, la
nubosidad, la precipitacion y los vientos en la atmdsfera. Se aplica el término precipitacion al agua,
ya sea en estado liquido o sélido, que llega a tierra procedente de la atmdsfera. Lo son, pues, la lluvia
y la nieve, pero también el granizo, el rocio y la escarcha, aunque, en general, sélo las dos primeras
contribuyen significativamente a las cantidades totales de precipitacion.

4.5.1 El tiempo en los anticiclones

Ya hemos visto en el capitulo 3 que los centros de alta presion, o anticiclones, son sistemas asociados
a divergencia en la superficie y, en consecuencia, en su interior el aire desciende y se comprime. Esto
impide que se formen nubes y, por tanto, la presencia de un anticiclén suele dar lugar a buen tiempo.
Asimismo, el polvo, los humos y otros contaminantes tienen tendencia a acumularse en las capas
bajas, enturbiando la atmdsfera y ocasionando calima. Si el aire es muy himedo, pueden formarse
nieblas o capas de estratos, de manera que, en determinadas regiones, puede lloviznar si las
condiciones orogréficas son favorables.
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Recordemos también que en una situacién anticiclénica se produce con mucha frecuencia el
fendmeno de las inversiones de la temperatura por subsidencia y por radiacién. La primera, como ya
hemos visto, es debida al calentamiento del aire en un cierto nivel, ocasionado por la compresién que
el movimiento descendente hace sobre las capas de aire. La segunda se produce por el hecho de que,
a causa de la ausencia de nubes, durante la noche el enfriamiento del suelo por radiacién de onda
larga es muy intenso y la capa de aire que estd en contacto con él queda mds fria que las superiores.
Por esto, en invierno y en una situacioén anticiclénica, es frecuente que se produzcan heladas por
enfriamiento radiativo del suelo. En ambos casos, el estado de la atmdsfera es extraordinariamente
estable.

4.5.2 El tiempo en las depresiones

Recordemos que en las dreas de baja presién se produce la convergencia del aire en superficie, y que
esta convergencia va ligada a la presencia de movimientos ascendentes. Asi, cuando una baja o
depresion afecta una zona son muy corrientes la formacién de nubes y la lluvia.

Las depresiones pueden ser de diferentes tipos. Algunas estdn formadas bédsicamente por aire frio,
como las bajas polares, que se originan cuando una masa de aire polar o 4rtico, al desplazarse hacia
el sur, sobretodo en invierno, y pasar por encima del océano, relativamente mas cdlido, se va
calentando intensamente por debajo. Otro ejemplo de baja fria es la gota de aire frio, que se forma
por el desprendimiento de una fraccién de aire polar en el seno de aire célido (véase el apartado 4.5.3
c¢). Otras depresiones estdn formadas sélo por aire calido, como los terribles ciclones tropicales o
huracanes, que veremos en el apartado 4.6, o las mas inofensivas bajas térmicas, que se forman en
verano sobre continentes fuertemente calentados por el sol durante el dia y que pueden producir
tormentas al atardecer. Algunas depresiones tienen un origen orogrifico; se forman a sotavento de
una cadena montafiosa a causa de la contraccién vertical del aire en la cima (que darfa lugar a
divergencia y a movimiento anticiclénico en altura) y a la expansién posterior de éste a sotavento, lo
que provoca la convergencia del aire en esta zona y el movimiento ciclénico.

Las mas frecuentes en la zona templada son las depresiones frontales, que se forman por la

ondulacién del frente polar’. Estas, como veremos a continuacidn, tienen sectores de aire frio y de
aire calido.

a) Depresiones frontales

® De hecho, para explicar el desarrollo de depresiones en latitudes medias no es necesaria la existencia de frentes si se recurre a
la teorfa de la onda baroclinica: este fendmeno se forma cuando las superficies isobdricas y las isostéricas (de densidad
constante) no son paralelas. Segtn la teorfa, les depresiones y los anticiclones se forman en el flujo del este cuando se hace
inestable al aumentar el gradiente de temperatura norte-sur; y resulta un medio de transporte efectivo de calor hacia los polos.
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La formacién de las depresiones que se presentan mds habitualmente en invierno en latitudes medias
se puede explicar a partir de una perturbacién en el frente polar. Su desarrollo puede seguirse en la
figura 4.13.
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Fig. 4.13 Formacion de una depresion frontal

La fase inicial, en ausencia de perturbacion, es la que aparece en (1); el viento del sector frio es
practicamente del este, y el viento del sector célido es del oeste.

En la fase de formacién (2), se produce una perturbacion en el frente de manera que éste se ondula y
el viento del sector frio se desvia hacia el sur y el cdlido hacia el norte. Se produce, pues, la
convergencia de las dos masas de aire y se forma una depresion en la cual las is6baras tienen una
forma mds o menos circular. El vértice de la onda estd situado en el centro de la zona de baja
presion. El frente ha quedado dividido en dos partes: el frente cdlido, en la parte delantera de la
onda, y el frente fiio, en la parte posterior. Sus caracteristicas meteoroldgicas, como veremos, son
muy diferentes. Entre estos dos frentes queda atrapada una masa de aire célido que se verd forzada a
ascender.

La fase de apertura (3) se produce porque el frente frio avanza mds rdpido que el célido. Esto es
debido al hecho de que el aire frio que se encuentra detrds del frente frio y que estd alejado del centro
de bajas presiones sigue generalmente una trayectoria de curvatura anticiclonica y, por tanto, su
velocidad es mayor que la correspondiente al viento geostréfico (véase el apartado 3.2.4). Este aire
empuja el frente frio y hace que este tltimo alcance también una velocidad supergeostrofica.
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En la fase de oclusion (4) se ha llegado a eliminar una parte del sector cdlido porque el aire frio ha
avanzado tan rapido que ha atrapado al aire de la parte delantera del frente célido, de manera que ha
desaparecido la onda en esta zona de la superficie. Cuando esto sucede, el aire caliente es elevado en
bloque. La depresién suele alcanzar el maximo grado de intensidad entre 12 y 24 horas después de
comenzada la oclusion y la elevacién del aire caliente. Las oclusiones se clasifican como célidas o
frias segtn los estados relativos de las dos masas de aire frio que se encuentren en la parte anterior y
posterior del frente ocluido formado. La disipacion de este frente tiene lugar cuando se anulan las
diferencias entre las dos masas de aire frio, y se vuelve a la situacién original (1).

La figura 4.14 nos muestra una imagen del satélite Meteosat donde aparece una depresion frontal en
la fase de oclusion.

Fig. 4.14 Imagen del Meteosat (1800 infrarrojo) correspondiente al dia 7 de enero de 1997.

Si en la fase de apertura cortamos por un plano A-B, observaremos lo que la figura 4.15 nos muestra.
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Fig. 4.15 Perfil vertical de una depresion frontal. Frentes frio y calido

Mientras que el frente cdlido tiene una pendiente muy suave, del orden de 0.5 a 1°, el frente frio es
mucho més abrupto, con una pendiente de 2° aproximadamente. Tanto en un caso como en el otro se
produce la elevacién del aire cdlido, de una manera suave en el primer caso y violentamente en el
segundo. Esta elevacion provoca la formacién de nubes, normalmente de tipo estratificado en el caso
del frente célido y de tipo cumuliforme en el caso del frente frio. Asi, el tiempo asociado a una de
estas depresiones es el que provocan estos frentes.

El aire cdlido asciende lentamente sobre el frente cdlido de manera que los sistemas de nubes
asociados a su parte superior aparecen 12 horas o mds antes que éste pase por encima. En primer
lugar, aparecen los cirros, nubes muy altas formadas por cristales de hielo que caen por su propio
peso hasta sublimarse y desaparecer. Progresivamente, a medida que el frente se va acercando, los
cirros se van haciendo mds espesos hasta que aparecen los cirrostratos, los cuales pueden ya cubrir
parcialmente o totalmente el cielo y formar un halo alrededor del Sol (o la Luna). Lentamente las
nubes van bajando de nivel y se van haciendo mds grises: son los altostratos, formados por gotas de
agua que pueden ya dar lugar a lloviznas. Las nubes bajan atiin mds y aparecen los nimbostratos, de
aspecto oscuro y gris, con los que comienza una lluvia densa y persistente.

Una vez ha pasado ya el frente cdlido, se abren grandes claros en el cielo, la temperatura asciende y
s6lo de manera aislada llovizna, especialmente en lugares en los cuales parte del aire frio ha quedado
retenido por algtin obsticulo natural.

El paso del frente frio es mds rdpido que el del frente célido. Al acercarse el frente frio, se observa la
llegada de los ctimulos y los cumulonimbos, nubes de gran desarrollo vertical que cubren una franja
del cielo mucho mds estrecha que en el caso del frente calido. Estas nubes se forman porque detras
del frente frio el aire frio penetra por debajo de la masa de aire caliente y la levanta
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violentamente. Cuando pasan por encima, el cielo se hace oscuro y el viento sopla en fuertes rafagas.
Se producen intensos chubascos y, si el frente es muy activo, pueden producirse tormentas con
aparato eléctrico y granizadas. El mal tiempo dura menos que en el caso del frente célido. Una vez
ha pasado el frente comienzan a abrirse claros, la temperatura baja, las rdfagas de viento disminuyen,
los cimulos van distancidndose lentamente y queda una atmoésfera limpia y transparente.

Cuando llega un frente ocluido el tiempo suele ser parecido al que provoca un frente cdlido poco
activo, ya que la elevacién del aire cdlido es muy suave a causa de la diferencia escasa de
temperatura a un lado y otro del frente.

b) Ruptura de la corriente en chorro

En el capitulo 3 ya hemos hablado de las corrientes en chorro o jet polar y tropical, que circulan de
oeste a este y dan la vuelta a la Tierra casi continuamente. La posicién media de la corriente polar
coincide aproximadamente con el paralelo 55°, es decir, la parte norte de la zona de los vientos de
poniente. Por encima, en el hemisferio norte, queda la zona de depresiones en superficie que separa
las altas presiones polares de la zona templada. Por tanto, es una frontera de separacién entre el aire
polar y el tropical, exactamente como el frente polar, pero en altura. Ambos tienen la misma
orientacion y direccién media; por eso la corriente en jet no atraviesa los frentes frios ni los calidos,
pero si las oclusiones. Los frentes en superficie son un reflejo de la corriente en jet que circula en
altura, pero con las ondulaciones mds acentuadas.

La corriente en jet no siempre se encuentra en esta latitud media de 55°, sino que su posicion
presenta variaciones, como en el caso del frente polar y, a veces, se puede “romper”. Esto pasa
cuando el aire polar empuja contra el jet en altura (y contra el frente polar en niveles inferiores) y se
desborda, penetrando rdpidamente en latitudes menores. Este fendmeno ocasiona cambios de tiempo
subitos y, a menudo, espectaculares.

En el punto donde se ha producido la ruptura, la corriente en jet deja de circular de oeste a este y se
orienta segun los meridianos. En el hemisferio norte, aparece un jet de norte a sur con el aire polar
desbordado al este, y un jet de sur a norte con el aire frio al oeste (figura 4.16). Al mismo tiempo, en
los niveles inferiores el aire frio empuja también sobre el frente polar y lo obliga a ondularse, lo que
da lugar a las depresiones frontales. As{ pues, las rupturas de la corriente en jet y la formacién de
estas depresiones en superficie son fendmenos muy relacionados.

¢) Gota de aire frio
A veces, la ruptura de la corriente en jef es tan breve que enseguida se vuelve a recuperar la corriente

original, y una porcién de aire polar queda aislada dentro del aire tropical. En este caso, se habla de
la formacién de una gota fria, representada en la figura 4.16.
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Esta masa de aire frio suele ocupar un drea aproximadamente circular, mas bien pequefa
(normalmente de menos de 1 km de radio), que gira en sentido ciclénico alrededor de su centro. El
contraste entre este aire y el cdlido que lo rodea es muy grande, y al cabo de pocas horas suele
originarse en superficie una depresién reflejo de la que hay en altura. Estas dos depresiones se
encuentran practicamente sobre la misma vertical y dan lugar a una especie de “chimenea” enorme
que absorbe violentamente el aire caliente de la superficie y lo lanza hacia arriba. Cuando esto pasa
se forman grandes cumulonimbos y fuertes tormentas, sobretodo en la parte delantera de la gota, que
se traslada muy lentamente en la direccion de los vientos predominantes.

I:' nire fTio
|__| pire ¢alido

——
}J ety

o/

Fig. 4.16 Formacion de una gota fria

Si no se produce una reactivacién de la gota con la entrada de mds aire frio por otra ruptura del jet,
la gota se va mezclando con el ambiente hasta desaparecer. La mezcla se produce por el descenso del
aire frio por los bordes de la gota y la ascensién del caliente por el interior, sin que pare el
movimiento ciclénico. Una vez mezclados los dos tipos de aire, la gota se disipa.

4.5.3 Tipos de precipitacion

Para caracterizar los episodios de lluvia y poder distinguir unos tipos de otros, se hacen servir
normalmente las observaciones relativas a la cantidad de agua cafda6, la duracién y la frecuencia con
la que éstos se producen. Una de las magnitudes fundamentales, desde un punto de vista hidrolégico,
es la intensidad de la precipitacion, cuyo valor medio para cada episodio se calcula haciendo el
cociente entre la cantidad y la duracién. Para lluvias de tipo tormentoso esta intensidad media es

% Magnitud medida en mm de altura de una columna de 1 m’ de base. Por ejemplo, 1 mm corresponde a 10°m’ de agua, es
decir, 1 litro de agua caida.
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mucho mds grande que para lluvias de duracién mas larga. Otro dato muy util para los hidrélogos es
el periodo de retorno o intervalo de recurrencia; se trata del periodo medio de tiempo que ha de
transcurrir a partir de un episodio lluvioso para que vuelva a producirse otra lluvia de la misma
intensidad.

Xk ok Kk 1
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*xxkKxk kx5
SETRD

Intensidad (mnv/min)

b (afios) ol v
‘l] 0 10 20 30 40 50 60

Intensidad de precipitacion (mm/min)

duracién (min)

duracion (h)

Fig. 4.17 Curvas IDF correspondientes a la ciudad de Barcelona. (Casas et al., en prensa)
La figura insertada muestra el intervalo (0 - 1 hora) en detalle

La figura 4.17 proporciona esta informacion sobre la intensidad, la duracién y la frecuencia de la
Iluvia para la ciudad de Barcelona. Por ejemplo, nos dice que es muy probable que una lluvia de 25
minutos, con una intensidad’ de 2 mm/min (la que corresponderia a una cantidad de unos 50 mm), se
produzca una vez cada 15 afios. Y una lluvia de 12 horas, con una intensidad de 0.2 mm/min (y, por
tanto, 144 mm), una vez cada siglo. Evidentemente, esto no quiere decir que, por ejemplo, en el
primer caso, las lluvias de estas caracteristicas se tengan que presentar regularmente una cada 15
afios exactamente; lo que significa es que si consideramos intervalos de tiempo de 15 afios es muy
probable que en ellos se haya registrado una de estas lluvias. Estas curvas, de intensidad, duracién y
frecuencia (IDF), son de gran interés hidrolégico para la prevencién de riadas e inundaciones, y para
el disefio de las redes urbanas de evacuacion y drenaje.

" Las curvas IDF de la figura 4.17 estén calculadas para la intensidad méaxima en cada intervalo de tiempo.
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Las lluvias se clasifican habitualmente en tres tipos principales: convectiva, ciclénica y orogréfica,
dependiendo de cémo haya sido la elevacién del aire que haya dado lugar a la formacién de nubes.

La precipitacién de tipo convectivo es la que se da asociada a los cimulos y cumulonimbos, nubes
que se forman habitualmente por el avance de frentes frios, en las bajas térmicas, en las gotas frias y
en los ciclones tropicales, que estudiaremos en el apartado siguiente. Se trata de un tipo de
precipitacién a menudo en forma de granizo o piedra, de tipo tormentoso, con intensidades altas e
irregulares y duraciones cortas (excepto los huracanes), y a veces con mucha actividad eléctrica.

La precipitacién de tipo ciclénico es la que estd asociada al ascenso del aire por convergencia en una
zona de bajas presiones y, por tanto, es la que tendremos, en general, en las depresiones no
tropicales. Este tipo de precipitacion presenta intensidades moderadas y regulares, y duraciones mas
largas que en el caso anterior en dreas mucho mds extensas.

Finalmente, la precipitacién orogréfica es la que se produce cuando el ascenso del aire ha sido
provocado por la orograffa. En general, el efecto de la orografia es aumentar la precipitacién en los
sistemas convectivos y en los ciclénicos.

4.6 Fenomenos violentos

Aunque la mayor parte de las borrascas suelen ser mds beneficiosas que perjudiciales, algunas
pueden ocasionar grandes dafos. Asi, por ejemplo, una tormenta fuerte en invierno puede darse a
temperaturas muy por debajo del punto de congelacién y producir nevadas intensas y vientos muy
fuertes. Algunas ventadas pueden ser desastrosas y comunidades enteras pueden quedar aisladas. En
general, estas borrascas invernales fuertes se pueden prever con un grado de exactitud bastante
aceptable y, ademds, se mueven con relativa lentitud. Pero existen otros sistemas borrascosos que son
muy dificiles de predecir con exactitud, debido a su rdpido desarrollo, su corta duracién o, a veces, su
pequeiia medida. Se trata, por ejemplo, de las tormentas violentas con granizadas, los fornados y los
huracanes.

4.6.1 Las tormentas

Las tormentas pueden dividirse en dos grupos: tormentas locales y tormentas organizadas. Las
tormentas locales tienen una duracién corta, de una o dos horas, y estdn formadas por una o pocas
células convectivas que pasan por las tres fases representadas en la figura 4.18.

En una atmésfera inestable o condicionalmente inestable, cuando un volumen de aire alcanza una
velocidad inicial ascendente a causa de la accion de un frente, de una barrera orografica, o por causas
térmicas, se pone en movimiento una corriente convectiva. El aire es acelerado hacia arriba y llega a
su nivel de condensacién por elevacién. A medida que la condensacién comienza a formar las gotitas
de las nubes, el calor latente se desprende y el empuje ascendente que la particula de aire tenia
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inicialmente aumenta por la expansioén y por la disminucién de su densidad, hasta que toda la masa
puede estar en desequilibrio térmico con el aire que la rodea. Estamos en la fase de formacién de la
tormenta, donde predominan las corrientes ascendentes, las cuales alcanzan normalmente
velocidades de 10 m/s y pueden llegar a los 30 m/s o més. El desprendimiento constante de calor
latente es una aportacién continua de energia que acelera el movimiento ascendente. Mientras el aire
continda ascendiendo aumentan las dimensiones de la nube, la cual se encuentra adin en estado de
cimulo, con gotitas de agua que estdn creciendo.

fase de formacion fage de madurez fase de disipacion
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Fig. 4.18 Fases de una tormenta

A medida que la nube va aumentando de tamafio, las corrientes ascendentes se van haciendo mas
intensas. Al llegar al nivel de la isoterma de 0 °C por el crecimiento vertical de la célula comienzan
a formarse cristalitos de hielo que se desarrollan muy rdpidamente a costa de las gotitas de agua
sobreenfriada (en estado de subfusidn, liquidas por debajo de los 0 °C) y pueden atn ser sostenidos
por las corrientes ascendentes.

En la parte superior de la célula, donde el empuje ascendente es pequefio y existen grandes
cantidades de agua liquida y de cristales de hielo, comienza un movimiento descendente que se va
extendiendo progresivamente. Entonces se dice que la nube ha alcanzado el estado de madurez. En
este estado coexisten las corrientes ascendentes y descendentes y en la superficie llueve intensamente.

El grosor de una nube convectiva depende del gradiente de temperatura del ambiente, de la
humedad de la atmdsfera y del volumen de la masa de aire que se eleva. Si existe una inversién
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de temperatura en altura, puede actuar como una barrera estable y evitar que la conveccién
continde. En algunos casos, la corriente ascendente se acelera hasta que se encuentra con la
capa de estabilidad situada en la base de la estratosfera, a una altura de unos 15 km. Lo mads
frecuente es que la cima de las nubes de tormenta, los cumulonimbos, se encuentre a unos 10
km, con la parte superior en forma de yunque, formada por cristales de hielo.

La fase de disipacion comienza cuando disminuye el suministro de calor latente porque la humedad
de la célula ya se ha condensado. Las corrientes frias descendentes comienzan a predominar sobre las
ascendentes y la nube acaba por disiparse. En su estado final, la nube presenta s6lo débiles corrientes
descendentes y en la superficie la lluvia es ligera.

La figura 4.19 muestra dos imdgenes obtenidas con el radar de Vallirana, donde aparece una célula
convectiva de tormenta en dos fases sucesivas.
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Fig. 4.19 Perfil vertical de una célula convectiva de tormenta, captado por el radar de Vallirana el dia 24 de
julio de 1997 a las 17:52 h (izquierda) y a las 18 h (derecha). La reflectividad (dBz) aumenta con el tamario de
las gotas de lluvia. Las imagenes han sido cedidas por Jeroni Lorente (Universitat de Barcelona)

En las imédgenes puede observarse, por la diferente reflectividad, una columna vertical formada por
gotitas de lluvia muy grandes, asociada a una fuerte corriente descendente y a una zona de
precipitacién muy intensa en superficie. También puede verse donde se encuentra la banda de fusion,
la cual coincide aproximadamente con la isoterma de 0 °C, y que en este ejemplo estd
aproximadamente a 2 km de altura.
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Muchas veces podemos darnos cuenta de la inminencia de una tormenta por la aparicién subita de
rafagas de aire frio que provienen de las corrientes descendentes de las partes altas de la nube y que
preceden la tormenta. Se trata de un aire fresco y himedo que suele ser muy racheado y que, en
ocasiones, puede alcanzar velocidades superiores a los 30 m/s.

Con la excepcién de estos vientos ocasionalmente destructivos que soplan por debajo de la tormenta,
lo mas peligroso de las tormentas locales son los fendmenos eléctricos. Existen unos mecanismos de
separacion de cargas en el interior de las nubes de tormenta. Algunos autores sostienen que esta
separacion es debida a las interacciones de las particulas de hielo con las gotitas de agua
sobreenfriadas. Otros afirman que la carga es separada por la captura y el transporte selectivo de los
iones positivos y negativos por parte de las gotitas de nube.

Lropopauss — — —
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carpis inducidas en T superficie.

Fig. 4.20 Distribucion de las cargas en una nube de tormenta

La figura 4.20 muestra que en la zona superior de la nube, por debajo de las -20°C, hay un fuerte
predominio de cargas positivas. En cambio, la mayor parte de las cargas negativas se encuentran en
una altura inferior, entre los O y los -10 °C. La base de la nube suele estar cargada negativamente,
con la excepcién de una pequefa regién cargada positivamente que coincide con la zona de
precipitaciéon mds intensa. El origen y la importancia de esta regién positiva atin no se conocen.
Sobre la superficie, que suele estar cargada negativamente en condiciones de buen tiempo, aparecen
también cargas inducidas por la presencia de la nube.
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Entre la nube y el suelo la diferencia de potencial eléctrico puede llegar a ser tan grande que se
produzca la ruptura del aire como dieléctrico. Los reldmpagos o rayos son descargas eléctricas
enormes que se producen entre la nube y el suelo, o bien entre dos partes diferentes de la nube o entre
nubes, que transportan a tierra las cargas negativas de la parte inferior de la tormenta. Normalmente
los relampagos comienzan a producirse mds o menos al mismo tiempo que la precipitacion, y
también al final de la tormenta. El calentamiento excesivo y la explosién expansiva del aire
adyacente a la trayectoria del reldmpago originan ondas sonoras intensas: los truenos.

Se consideran tormentas organizadas aquéllas formadas por diversas tormentas individuales
dispuestas en fila o en bandas, que se denominan a veces [lineas de turbonada. Se inician
frecuentemente a lo largo o delante de un frente frio y son paralelos a él. A lo largo de su recorrido,
las tormentas pueden producir fuertes granizadas e, incluso, tornados.

La figura 4.21 muestra un modelo de tormenta organizada, propuesto por Browning y Ludlam en el
afio 1961, formada en una zona en que los vientos del oeste aumentan con la altura. El aire penetra
en la borrasca por la parte delantera, asciende y se forman gotitas de nube y de lluvia.

cima del yungue

lrente parte posicrior

tropropatisa

—

NG

[meve

condensnciin
de |9 cormams
necendards __,__—-"""

P

granTada lheviz

Fig. 4.21 Esquema simplificado del modelo de tormenta organizada, propuesto por Browning y Ludlam (1961)

En la parte superior de la nube, sobreenfriada, se encuentran pequefas particulas de hielo, algunas de
las cuales caen al suelo en forma de lluvia o de granizo. Otras no llegan de momento a caer porque
son llevadas nuevamente hacia arriba por la corriente ascendente y vuelven a atravesar la regién de
agua sobreenfriada, donde aumentan de tamafio. Algunos de estos cristalitos de granizo pueden
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atravesar la corriente ascendente varias veces, haciéndose cada vez mds grandes, hasta que, debido a
su peso, no pueden ya mantenerse en esta corriente y acaban por caer, dando lugar en superficie a
una fuerte granizada. En la figura 4.21 puede seguirse la trayectoria a trazos de estas particulas de
hielo.

4.6.2 Los tornados

El tornado es un fendmeno meteorolégico con un alto poder destructivo. Su aspecto es el de un
embudo cilindrico rotatorio que se extiende desde la base de una tormenta hasta el suelo. El embudo
visible estd constituido por gotitas de agua formadas por condensacion.

Los tornados tipicos tienen un didmetro inferior a 100 m, aunque algunos pueden ser mucho mas
grandes. Los embudos suelen estar sélo unos minutos en contacto con el suelo. La presion en el
embudo del tornado es considerablemente inferior a la de la atmésfera que la rodea (unos 100 hPa
menor). Su fuerza destructiva se debe a esta bajada subita de la presién y a los fuertes vientos que
lleva, que pueden llegar facilmente a los 100 m/s.

Fig. 4.22 Tornado, (fuente: National Oceanic and Atmospheric Administration)

Casi todos los tornados se producen asociados a tormentas. Se piensa que la rotacion se inicia por la
convergencia bajo la base de los cumulonimbos y por la interaccién entre las rdfagas frias de
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precipitacién descendentes y las corrientes ascendentes adyacentes, que forma un embudo que crece
desde la base de la nube hasta el suelo.

4.6.3 Los huracanes

Son aquellas depresiones tropicales que se producen sobre el Atlantico o la parte oriental del Pacifico
norte y que originan vientos con velocidades maximas superiores al valor arbitrario de 32.4 m/s. Los
huracanes se denominan fifones en la parte occidental del Pacifico norte y ciclones en el océano
Indico.

Igual que en el caso de los tornados, las caracteristicas principales de los huracanes son la baja
presion en el centro y la elevada velocidad del viento. Pero son bastante diferentes en cuanto a
tamafio y duracién. Un huracén tipico tiene un vortice casi circular de unos 500 km de didmetro y
una duracién de algunos dias. En algtin caso, la duracién ha sido superior a una semana.

La presién en el centro del huracidn es muy inferior a la de la parte externa del vortice. Los vientos
mas fuertes, que pueden sobrepasar a veces los 80 m/s, se producen normalmente a unos 30 km del
centro de la borrasca. En los 20 km interiores de la borrasca, los vientos son flojos y se ven pocas
nubes en el cielo. Esta parte se denomina ojo del huracdan y en algunos casos puede llegar a tener 40
km de didmetro.

Fig. 4.23 Huracan Hortense. Septiembre de 1996 (fuente: EarthWatch Communications)
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Los huracanes se desarrollan principalmente sobre las aguas cdlidas y obtienen la mayor parte de su
energia del agua situada debajo de ellos. Para el desarrollo y el mantenimiento de un huracdn son
necesarias la aportacién de calor y de humedad por parte de un océano célido y la presencia de un
anticiclén en la troposfera superior que produzca divergencia en los niveles mds altos y pueda extraer
el aire ascendente. La escasa friccién que presenta la superficie del mar es un factor muy importante;
cuando un huracdn pasa sobre un continente, la tierra ejerce una fuerza adicional de rozamiento que
hace reducir la velocidad del viento. En este proceso, las zonas costeras quedan devastadas por los
vientos y las inundaciones.

El huracdn acaba por disiparse al desaparecer la aportacién de humedad y la fuente principal de
suministro de energia (el océano). Los huracanes también se debilitan al moverse hacia océanos de
latitudes mds altas, mds frios; cuando interviene aire frio en la circulacién y cuando el anticiclén en
altura se aleja de la depresion.

el |
células convectivas [ O

circulacion ciclénica
en superficie

Fig. 4.24 Estructura interna simplificada de un huracan (Brimblecombe, 1981)

En la figura 4.24 se representa la estructura interna de un huracdn maduro, con células conectivas
organizadas en bandas que giran en espiral hacia el centro. El ojo es la pequefia zona donde se
produce la subsidencia de aire seco procedente de la estratosfera.
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5 Fisica del clima

5.1 El sistema climatico

El clima en un lugar determinado se puede definir como el valor medio de las variables
meteoroldgicas durante un periodo determinado (30 afios es el tiempo fijado por la Organizacién
Meteorolégica Mundial). Para describir el clima necesitaremos, ademds de los valores medios, las
fluctuaciones estacionales y los valores mdximos y minimos de las variables en aquel lugar. Manuel
Puigcerver (Libros de Investigacion y Ciencia, 1991) lo define asi: "El clima es la respuesta del
sistema Tierra-atmosfera al estimulo exterior de la radiacion solar incidente, es decir, el resultado del
balance energético entre la radiacidn solar absorbida por el sistema y la manera como esta energia se
distribuye entre continentes, océanos y atmdsfera".

Actualmente se prefiere hablar del sistema climatico, formado por subsistemas que interaccionan
entre ellos intercambiando masa, energia y cantidad de movimiento. Son la atmdsfera, que, como ya
hemos visto, es la capa gaseosa que cubre el planeta; la hidrosfera, formada por todo el agua en
forma liquida que existe, es decir, océanos, rios, aguas subterrdneas, mares interiores y lagos; la
criosfera, que corresponde al agua en forma sélida (nieve y hielo) que se encuentra sobre la
superficie terrestre; la litosfera, que incluye los continentes, y la biosfera, formada por la fauna y la
flora de continentes y océanos (figura 5.1).

Los tiempos de respuesta de los diferentes componentes del sistema climdtico son muy distintos
(tabla 5.1). Se entiende por tiempo de respuesta el tiempo que necesita un sistema, cuando ha sido
perturbado, para volver nuevamente a una situacién de equilibrio. En la atmdsfera, para la capa
fronteriza (los primeros mil metros, aproximadamente, en contacto con la superficie terrestre) el
tiempo de respuesta va de minutos a horas; para la atmdsfera libre, de semanas a meses; en el
océano, para la capa de mezcla (capa mds externa, en contacto con la atmdsfera), de semanas a afios,
y para las capas mds profundas, de décadas a milenios; para los mares helados, de semanas a
décadas; para los lagos y la vegetacion, de meses a siglos; para los glaciares, del orden de siglos;
para la cobertura de hielo, milenios; y para los fendmenos tectonicos, decenas de millones de afios.
Esta gran diferencia en las escalas de tiempo acentia la complejidad de las interacciones, de manera
que no todos los subsistemas estdn siempre en equilibrio con los demds, ni tampoco internamente.
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Fig. 5.1 Componentes del sistema climatico

La radiacion solar proporciona practicamente toda la energia que nutre al sistema climatico. Esta
energia, que llega a la cima de la atmésfera y es absorbida por el sistema, se transfiere entre los
diversos subsistemas, se transforma en otras formas de energia, se utiliza en diversos procesos
quimicos y bioldgicos y también, parcialmente, se disipa. Debido a la forma esférica de la Tierra, al
movimiento orbital y a la inclinacién del eje de rotacion de la Tierra, no llega por igual a todos los
puntos de la superficie terrestre y, ademads, también va variando con el tiempo.

Podemos definir clima, con més precision, como el estado del sistema, caracterizado por valores
medios, extremos, medidas de dispersion y otras cantidades que caracterizan la estructura y el
comportamiento de la atmdsfera, la hidrosfera y la criosfera sobre un periodo de tiempo (Peixoto y
Oort, 1992). Esta definicién incluye el concepto mads tradicional basado en las condiciones
atmosféricas medias al que haciamos referencia al principio del capitulo.

El sistema climdtico se encuentra en evolucién constante, con partes del sistema que cambian
primero y otras que lo hacen con mas retraso. Los cambios climéticos pueden venir representados por
variaciones a largo plazo en los valores medios de una determinada variable climatica. A este valor
medio vienen superpuestas las fluctuaciones estacionales y anuales, que también pueden resultar
influidas por el cambio en el valor de la media. En la escala de tiempo humana, los cambios en los
valores medios son tan lentos que resultan practicamente imperceptibles. En realidad s6lo pueden ser
detectados mediante un estudio cuidadoso de los registros.

Estos cambios se producen, basicamente, por causas naturales que analizaremos mas adelante. Pero
el interrogante que se plantea actualmente es si la actividad humana puede llegar a ser también un

© Los autores, 1999; © Edicions UPC, 1999.



5 Fisica del clima 119

motivo de alteracion del clima. La posibilidad de experimentar en este dmbito, con la finalidad de
prevenir los cambios futuros o de anticipar el impacto de determinadas actividades humanas en el
sistema climdtico, es pricticamente nula: los procesos que constituyen el clima en un planeta son
demasiado complejos para ser reproducidos en experimentos de laboratorio, de la misma manera que
sucede con los del tiempo meteorolégico.

Tabla 5.1 Tiempo aproximado de respuesta de los diferentes componentes del sistema climatico (Henderson-
Sellers y McGuffie, 1990)

COMPONENTE TIEMPO DE RESPUESTA
ATMOSFERA

Libre 11 dias
Capa fronteriza 24 horas
OCEANO

Capa de mezcla 7-8 afios
Fondo del mar 300 afios
Hielo del mar dias-siglos
CONTINENTES

Lagos y rios 11 dias

Suelo y vegetacién 11 dias
Nieve y superficie de hielo 24 horas
Glaciares de las montaiias 300 afios
Capas de hielo 3000 afios
Manto de la Tierra 30 millones de afios

Una herramienta muy util en la prediccién de los efectos de la actividad antropogénica sobre la
evolucién del clima son los modelos climdticos. Con ellos se estudia la evolucién de las variables
meteoroldgicas mediante métodos numéricos que resuelven las ecuaciones fisicas fundamentales de
conservacion que obedece el sistema. Los procesos que intervienen en el clima del planeta son
extraordinariamente complejos a causa de las interacciones no lineales entre sus componentes, de
manera que los modelos introducen diferentes hipétesis simplificadoras, seglin las caracteristicas
especificas del problema concreto que se pretenda abordar.

5.2 Mecanismos de realimentacion

Los mecanismos de realimentacién son muy importantes en la respuesta global del sistema climético
a una posible perturbacién en uno de sus componentes. Se produce realimentacién cuando, al actuar
sobre un sistema una parte de la sefial de salida, o respuesta del sistema a la actuacidn, se suma a la
seflal de entrada, de manera que altera la sefial neta de salida (figura 5.2). La realimentacién es
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positiva si se produce una amplificacién del proceso y negativa si se produce una atenuacién. En el
primer caso, una perturbacién creceria y, en el segundo, disminuiria. Es posible que en el sistema
climético se manifieste a la vez mds de un mecanismo de realimentacién como consecuencia de la
presencia de una perturbacién. Estos efectos de realimentacién se combinan de una forma muy
compleja. Veamos algunos de los mecanismos de realimentacion inherentes al sistema climatico.

-— EHIHMCE

sefial de entradi sefigl de salida

tactor de
realimentacion |

Fig. 5.2 Esquema del funcionamiento de un mecanismo de realimentacion

5.2.1 Realimentacion positiva hielo-albedo

Si, por alguna causa, la temperatura global de la superficie disminuyera, aumentarfan las regiones de
nieve y hielo, que son muy reflectoras de la luz solar, ya que tienen un albedo alto. En consecuencia,
la superficie terrestre absorberia menos radiacién solar y bajarian mds las temperaturas. Como
consecuencia de esto, se formarian mds regiones de nieve y hielo, y asi continuaria el proceso. De
forma esquemdtica se puede reflejar asi:

T O[O - nieve/hielo O[] - albedo O[] - T O

Este mecanismo también serfa positivo si la perturbacién inicial provocara un aumento de la
temperatura global de la superficie. En este caso, la superficie con hielo y nieve disminuiria y, por
tanto, disminuiria el albedo. Entonces la cantidad de radiacién reflejada disminuiria y aumentaria la
radiacion absorbida, cosa que acentuaria el aumento de temperatura, y el proceso se amplificaria. El
esquema correspondiente es:

T O - nieve/hielo O[] — albedo O[] - T O

5.2.2 Realimentacion positiva efecto invernadero del vapor de agua
Un aumento de las temperaturas produciria mds evaporacion y, en consecuencia, un incremento del

vapor de agua en la atmdsfera. Como este gas es muy absorbente de la radiacion infrarroja que emite
la superficie terrestre (es el principal gas invernadero), el resultado seria un aumento de la
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temperatura del aire y, por tanto, habrfa mas evaporacién, y asi continuaria el proceso. En este caso
también se produciria realimentacién positiva si la perturbacién inicial fuese al revés, es decir, una
disminucién de las temperaturas. El esquema siguiente muestra la realimentacién en los dos
sentidos:

T O - evaporacién U [ - vapor H,O O[] - efecto invernadero J (1] — T 0

T O - evaporacién O[] - vapor H,O O[] - efecto invernadero O [1J — T 0

5.2.3 Realimentacion negativa temperatura-radiacion de onda larga

Si, por algin motivo, la temperatura aumentara, la atmésfera emitirfa al espacio exterior mds calor
en forma de radiacién de onda larga, de manera que atenuaria el incremento inicial de temperatura.
En este caso, la realimentacion seria negativa.

T O [ - emisioén infrarroja al espacio exterior U] — T [

5.2.4 Realimentacion de las nubes

Las nubes, por un lado, son muy reflectoras de la radiacién solar y, por otro, dado que estdn
formadas por agua y vapor de agua, contribuyen al efecto invernadero. En consecuencia, no queda
claro cudl es su realimentacién asociada. Depende de muchos factores como son la cantidad de agua
que contienen, el tamafo de las gotas, la altura a la que se encuentran (las nubes bajas parece que son
mds reflectoras de la radiaciéon solar que las altas), etc. Simplificando, y como primera
aproximacion, se puede considerar que:

- Un incremento de las nubes cumuliformes producirfa una realimentacion positiva, porque ocupan
menos extension. Dominaria el efecto invernadero sobre el albedo, de manera que se produciria un
aumento de las temperaturas y mds evaporacion, lo que darfa lugar a la formacién de mds nubes.

- Un incremento de las nubes estratiformes, en cambio, produciria una realimentacién negativa
porque ocupan mds extension. En este caso, el albedo dominaria sobre el efecto invernadero,
reflejarian mds la radiacién solar, lo que producirfa una disminucién de las temperaturas y, en
consecuencia, se frenaria la evaporacién y disminuirfa la formacién de nubes (figura 5.3).

Generalmente se acepta que un aumento de la temperatura produce mds evaporacion y, por tanto,
mds vapor de agua que da lugar a nubes. Lo que no se sabe es qué tipo de nubes se formarian.

© Los autores, 1999; © Edicions UPC, 1999.



122 Meteorologia y clima

cumiilo

Fig. 5.3 Nubes de desarrollo vertical (cumulos) y nubes estratificadas con extension horizontal (estratos)

5.2.5 Realimentacion atmésfera-océano

Las interacciones y los mecanismos de realimentacién entre la atmdsfera y el océano son también
muy complejos. Es evidente que los cambios en uno de ellos repercuten de forma muy importante en
el otro. Por ejemplo, si la temperatura de la superficie del mar aumentara, afectaria la estructura
térmica y dindmica de la capa fronteriza atmosférica y influirfa en la circulacién general de la
atmosfera. De esta manera se alteraria también la direccién y fuerza de los vientos. Pero éstos, a su
vez, afectarian la circulacion del océano y modificarian las temperaturas. Asi se cerrarfa el ciclo.

5.3 Alteraciones en el sistema climatico

El equilibrio del sistema climdtico depende de una serie de factores, externos e internos, como son la
radiacion solar que llega a la cima de la atmdsfera, la rotacién de la Tierra alrededor del Sol, la
estructura de la superficie terrestre y la composicién quimica de la atmdsfera. Si alguno de estos
factores se alterara, este equilibrio se podria ver desplazado. Es dificil analizar las consecuencias
posibles de una hipotética alteracién, ya que los mecanismos de realimentacién que intervienen son
complicados.

Hemos visto que las escalas de tiempo propias en las variaciones del sistema climdtico son muy
diversas, segin a qué subsistemas afecten. A continuacién analizaremos una serie de causas que
pueden introducir perturbaciones en el clima, como también algunas alteraciones que se observan
actualmente. Se pueden clasificar en perturbaciones externas, cuando estan provocadas por
variaciones que no son propias del sistema climdtico, y perturbaciones internas, si el origen es
alguno de los componentes del sistema. El resultado de estas perturbaciones puede ser una alteracién
del clima con consecuencias a largo plazo (miles de afios 0 mds) o a corto plazo (afios y decenas de
afios). Las mds importantes son:
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* Perturbaciones externas:

- variaciones de Milankovitch;
- actividad solar.

* Perturbaciones internas. Pueden ser de origen natural o antropogénico:

- erupciones volcdnicas;

- desertizacion, deforestacion y variaciones en el uso del suelo;
- El Nifio;

- aumento del dioxido de carbono;

- disminucién del ozono estratosférico.

A continuacidn las analizamos con mas detalle.

5.3.1 Las variaciones de Milankovitch

Esta teoria fue formulada por el astrénomo serbio Milutin Milankovitch en 1930, y relaciona las
variaciones climdticas a largo plazo, como los periodos glaciales, con los pardmetros cambiantes de
la 6rbita de la Tierra alrededor del Sol. Estos cambios se producen debido a la influencia gravitatoria
de los demds planetas y la Luna, y tienen como consecuencia cambios en el patrén de insolacién en
la Tierra. Todavia no estd suficientemente estudiado el impacto de los ciclos de Milankovitch en el
cambio climdtico, ya que seguramente desencadenan efectos de realimentacién muy dificiles de
evaluar, pero si que ofrecen una explicacién a los cambios ciclicos a largo plazo. Los cambios en la
geometria orbital de la Tierra se deben a la variacién de tres pardmetros: la excentricitat, la
oblicuidad y la precesion orbital (figura 5.4).

a) Cambios en la excentricidad

La excentricidad E de la 6rbita, que es la relacion entre los semiejes mayor (a) y menor (b) de la
elipse:

va cambiando, de manera que se va haciendo mds circular y después mads eliptica de una forma
periddica. Cuanto mds grande es la excentricidad, mas pequefio es el flujo anual incidente. El
valor actual es 0.017. La excentricidad en los dltimos 5 millones de afios ha variado entre
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0.000483 y 0.060791. Esto representa una variacién del flujo solar incidente de +0.014 a -0.17
por ciento del valor actual. Un ciclo de variacién completo tiene un periodo de 110000 afios,
aproximadamente (figura 5.5).

b) Cambios en la oblicuidad

La oblicuidad o inclinacién es el dngulo que forma el eje de rotacién de la Tierra con el plano de
la ecliptica. Este dngulo va variando muy lentamente con el tiempo, entre los valores minimo y
maéximo de 22°y 24.5°, respectivamente. Su valor actual es de 23.5°. No altera la radiacién global
anual pero, cuanto mayor es la oblicuidad, mayor es también el contraste estacional. La
periodicidad de esta variacion es de 40000 afios.

|-t'::||1|.'i|-.l E} SiH H] alelin .'il.

INERRA

Fig. 5.4 Componentes orbitales, la variacion de los cuales afecta al sistema climdatico: la excentricidad de
la orbita, que relaciona las longitudes de los semiejes a y b, la precesion del perihelio y el afelio, que
pasande Pa P’y de A a A’, y la oblicuidad del eje de la orbita respecto al plano de la ecliptica, que en la
actualidad vale 23.5°

¢) Precesion orbital

El perihelio, punto de la 6rbita mas préximo al Sol, se mueve por la influencia de los demds
planetas, sobretodo Jupiter, de manera que la elipse que define la érbita va girando también en el
plano de la ecliptica. El resultado de ésto es un cambio progresivo en el tiempo en que se dan los
equinocios. Tiene dos periodicidades: 23000 y 18800 afios. No altera la radiacién global anual,
pero afecta su distribucién espacial y temporal. Con el valor actual de excentricidad, la diferencia
entre la constante solar en el perihelio y el afelio es de, aproximadamente, un 6% (1411-1329
W/m?).
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Fig. 5.5 Variacion en el tiempo de los tres parametros orbitales: excentricidad, inclinacion del eje, y
precesion del perihelio; permite apreciar los diferentes periodos (adaptado de Covey, 1991)

5.3.2 La actividad solar

El Sol es una estrella activa que experimenta episodios violentos consistentes en la formacién de
manchas sobre su superficie, filamentos, protuberancias, etc. Esta actividad es debida a la existencia
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de una capa convectiva en el interior del Sol, entre el nicleo y su atmdsfera, y también a la
generacién de un campo magnético variable debido al movimiento de gases conductores.

La manchas solares son quizd la manifestacion mds representativa de esta actividad, y su formacién
va asociada a un ciclo que tiene un periodo de 22 afios. La luminosidad del Sol estd relacionada
también con este periodo, y sus variaciones pueden afectar al clima en la Tierra. De hecho, ciertas
alteraciones del clima a lo largo de la historia se habian relacionado con el ciclo de las manchas
solares. Por ejemplo, la existencia de lo que se ha llamado la “pequefia edad de hielo”, que es un
intérvalo de unos 400 afos entre mediados del siglo XV y mediados siglo XIX, en los que la
temperatura media en las latitudes templadas del planeta estuvo un grado por debajo de la actual. No
obstante, de momento no se ha podido demostrar que haya una verdadera causa-efecto. Por otra
parte, la incorporacién del efecto de las variaciones de luminosidad del Sol en los modelos climaticos
da buenos resultados.

Otros posibles factores externos perturbadores del clima son las colisiones con cometas y meteoritos.
El efecto principal que producen es un aumento del aerosol troposférico y estratosférico.

5.3.3 Las erupciones volcanicas

Las erupciones volcédnicas son posiblemente la causa mds importante en las variaciones aleatorias del
clima a corto plazo. La consecuencia climitica mas importante que tienen es la inyeccién en la
atmosfera de particulas y gases. En la mayoria de erupciones, este material es emitido a la troposfera
entre los 5 y los 8 km de altura, y se acaba depositando, de forma seca o con la precipitacion, sobre la
superficie terrestre, en algunos meses. Los efectos atmosféricos en estos casos no son importantes.

Pero, a veces, la violencia de las explosiones puede hacer que este material llegue a la estratosfera,
donde la temperatura aumenta con la altura, y como consecuencia de ello no se produce
practicamente mezcla vertical. El material se mantiene al nivel al que ha sido inyectado y se dispersa
horizontalmente debido al viento, que es muy fuerte a esta altura.

La fuerza con la que gases y particulas son expulsados depende de caracteristicas geoldgicas del
volcdn como su composicién. En concreto, depende de la cantidad de silice que contenga. Para que
un volcan tenga efectos atmosféricos importantes es necesario que el contenido de silice sea mds bien
alto y, al mismo tiempo, que sea rico en gases sulfurosos: diéxido de azufre (SO,) y sulfuro de
hidrégeno (H,S). En la estratosfera, estos gases reaccionan con el vapor de agua por efecto de la luz
del Sol y forman el 4cido sulftrico. La nube estratosférica estd formada, por tanto, por un aerosol que
contiene gotitas de dcido sulfirico. La erupciéon de El Chichén (México, 1982) produjo una nube
estratosférica mucho mas densa que la del Santa Helena (Estados Unidos, 1980). La cantidad de
cenizas de las dos erupciones fue similar, pero no su contenido en azufre, que fue mucho mas
importante en El Chichén.
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La nube estratosférica es arrastrada por la circulacién atmosférica, de manera que unas cuantas
semanas después de la erupcién puede haber dado la vuelta al globo y cubrir toda una franja de
latitud (aunque estrecha, ya que la circulacion general es basicamente zonal). En la estratosfera, el
tiempo de residencia de las particulas es grande: 1 afio para particulas de radio 2-5 pm, y hasta 12

aflos para las mds pequeiias (0.5-1 pum).

Popocatepetl U.5.G.5. Photo

Fig. 5.6 Erupcion del Popocatepetl

Les erupciones volcdnicas son completamente imprevisibles. La consecuencia sobre el clima es que
pueden producir disminuciones de la temperatura de algunas décimas de grado, ya que aumentan el
albedo de la atmésfera. También aumentan el efecto invernadero, aunque parece que predomina el
primer efecto.

Los resultados de las simulaciones también indican que después de una emisién volcdnica a gran
escala se producird un enfriamiento global. De todas maneras, el efecto no estd claro porque las
particulas que expulsan los volcanes actian como nucleos de condensacién y podrian producir
cambios en la nubosidad. Por tanto, no se conocen bien los mecanismos de realimentacién que
dominarian. En la figura 5.7 se muestra la variacién observada en las temperaturas en la troposfera
para el periodo 1958-1973, y se puede apreciar el descenso que se produjo después de la erupcion del
monte Agung, en 1963.

En el caso mds reciente de la erupcién del monte Pinatubo, en junio de 1991, se produjo un

incremento grande pero transitorio en la concentracién de aerosoles estratosféricos que dio lugar a
un enfriamiento durante aproximadamente dos afios, estimado, a partir de las observaciones, en unos
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0.4 °C. Este resultado también es consistente con las simulaciones que proporcionan los modelos, que
preveen enfriamientos globales medios de 0.4-0.6 °C (IPCC, 1995).
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ig. 5.7 Temperaturas troposféricas observadas desde 1958 hasta 1973 en la region 30°N - 30°S (adaptada de
Henderson-Sellers y McGuffie, 1990)

Los modelos climéticos no incluyen los posibles efectos de las erupciones volcdnicas, ya que no se
sabe como parametrizarlos, lo que comporta una cierta incertidumbre. De todas maneras, dado que
las erupciones volcédnicas son puntuales desde el punto de vista temporal y espacial, no es previsible
que ocasionen anomalias de temperatura persistentes, ni cambios climdticos importantes a largo
plazo.

5.3.4 Desertizacion, deforestacion y variaciones en el uso del suelo

En los ultimos decenios se estd produciendo un cambio en los usos que el hombre hace del suelo. Por
un lado, se reducen las regiones con bosques para introducir cultivos y, por otro, se elimina parte de
la vegetacién para construir zonas habitables y vias de comunicacién. También se ha producido un
aumento de la desertizacién en algunas regiones africanas, debido a un incremento de la sequia, que
puede ser debido a la accién humana o a causas naturales (variaciones de Milankovich).

La eliminacién de la vegetaciéon disminuye la capacidad del suelo de retener el agua y, en
consecuencia, aumenta el albedo. También disminuye el flujo de calor latente y se incrementa la
temperatura en la superficie. De estos dos efectos parece que domina el primero, lo cual provoca
subsidencia a gran escala, que tiene como consecuencia una disminucién de la nubosidad y la
precipitacién. En definitiva, una realimentacion positiva que intensifica la desertizacion.

Por otro lado, otro posible efecto de la desertizacion, debido al aumento de la cantidad de polvo, es
una disminucién de la precipitacién por el hecho de que la superficie terrestre se calienta menos
debido a la dispersién y absorcién de radiacién por las particulas de polvo. Asi la actividad
atmosférica convectiva que genera lluvia disminuye.
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5.3.5 El Nifio

Se denomina EI Nifio un fendmeno natural que se observa con cierta regularidad. De hecho, es una
caracteristica del clima actual y la causa de una variabilidad climética natural en la escala de pocos
afios. El fendmeno consiste en un calentamiento que se produce en las aguas superficiales del
Pacifico sur, delante de la costa de Ecuador y norte del Perd. Normalmente empieza hacia mediados
de diciembre, cerca de Navidad (por esto los pescadores de la zona lo llamaron asi), y dura unos
cuantos dias. A intérvalos irregulares, que oscilan entre los 2 y los 7 afios, el fendmeno se produce de
forma mads intensa y persistente, dura algunos meses (alrededor de un afio) y tiene consecuencias
climiticas muy importantes que afectan una gran parte del planeta. Veamos primero cudl es la
situacién normal, cuando no se produce E! Nifio.

La diferencia de presiéon atmosférica entre la costa americana del Pacifico ecuatorial y la costa
asidtica hace que la circulacion atmosférica dé lugar a vientos de este a oeste; son los vientos alisios,
que vimos en el capitulo 3. Estos vientos impulsan una corriente marina superficial cdlida hacia el
norte y el oeste, de manera que las aguas mar adentro, delante de la costa americana, son desplazadas
por la corriente y reemplazadas por aguas profundas, que son frias y muy ricas en nutrientes. Esto
hace que la regién pesquera frente a las costas de Ecuador y Perti sea una de las més ricas y extensas.
Esta diferencia de presiones entre el sistema anticiclénico del Pacifico sur y el sistema ciclénico
sobre Indonesia y Australia que impulsa los vientos se debilita cada afio ligeramente, entre diciembre
y marzo o abril, y tenemos entonces EI Nifio. Las aguas del Pacifico oriental se calientan 1 o 2 °C
debido a que la afloracién de aguas profundas es menor. Ello tiene repercusiones para la pesca, pero
son pequeiias.

Periédicamente, a intervalos irregulares, la diferencia de presiones este-oeste se debilita mucho,
hasta el extremo de que se invierte: las altas presiones se sitdan en la costa asidtica y las bajas en la
americana, los vientos alisios dejan de soplar y la corriente superficial marina se invierte, pasa a ser
una corriente de oeste a este que arrastra las aguas cdlidas hacia la costa ecuatoriana y peruana. Este
debilitamiento del viento empieza después del verano, y la corriente que genera tarda un par o tres de
meses en transportar las aguas cdlidas delante de la costa americana. Las aguas profundas y frias
ricas en nutrientes dejan de aflorar y disminuye enormemente la produccién pesquera en la zona. Se
produce entonces un episodio de E! Nifio anémalo, en el sentido de que es mucho mas intenso de lo
habitual y que dura unos 15 o 16 meses.

La termoclina es la superficie que separa la capa superficial ocednica, bien mezclada, de las aguas
profundas mucho mds frias. En situacién normal se encuentra mucho mds hundida en la zona
occidental (200 m) que en la oriental (50 m). Esto es debido al rozamiento del viento que arrastra las
aguas hacia el oeste haciendo que se acumule y aumente asi el grosor de la capa superficial. El hecho
de que la termoclina esté tan poco profunda delante de la zona oriental del Pacifico sur favorece el
afloramiento de aguas profundas y la aportacién de nutrientes a la zona (figura 5.8 a).
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Fig. 5.8 Esquema que representa la situacion del Pacifico sur y sus costas occidental y oriental. a) situacion
normal y b) situacion con un episodio intenso de El Nifio

Cuando se da un episodio intenso de E!/ Nifio, la inversion del sentido de la corriente de las aguas
hace que la termoclina suba en la zona oriental y se hunda en la occidental (figura 5.8 b). El
resultado es un calentamiento de las aguas mar adentro, delante de la costa de América del Sur. Este
calentamiento puede llegar a los 7 o 8 °C, con consecuencias nefastas para la actividad pesquera.
Después de los episodios de 1972-1973 y 1982-1983, que fueron, antes del mds reciente de 1997-
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1998, los mds intensos del siglo, las capturas disminuyeron de 12 millones de toneladas a menos de
medio millén.

En situacién normal, sin El Nifio, los vientos alisios convergen con los vientos del oeste en la zona
de Indonesia y provocan un ascenso del aire que da lugar a la formacién de lluvias torrenciales, que
caracterizan esta regién. En cambio, durante un episodio intenso de EI Nifio, la situacion se invierte
y la circulacién en superficie es de oeste a este y arrastra las corrientes marinas también hacia el este,
donde se acumula el agua caliente y propicia el levantamiento de las masas de aire delante de las
costas de América del Sur y América Central, lo cual genera episodios de lluvias intensas en estas
regiones, mientras una gran sequia afecta toda la zona de Indonesia (figura 5.8). En la figura 5.9 se
muestran las temperaturas normales durante el mes de febrero en la superficie ocednica, las del mes
de febrero de 1998 (afectadas por EI Nifio) y las diferencias entre ambas. Se observa cémo, en la
region ecuatorial, delante de la costa americana, estas diferencias llegan a los 5°.

Se denominan La Nifia las situaciones en que se dan las condiciones normales (sin E!/ Ni7io), pero
muy amplificadas. Es decir, cuando las aguas en la zona oriental del Pacifico ecuatorial estin mds
frias de lo normal y la conveccién en esta zona es muy reducida y, en cambio, muy intensa en la zona
de Indonesia. Los vientos alisios entonces son muy intensos y la pendiente de la termoclina es mas
pronunciada de lo normal.

En realidad hoy en dia se prefiere hablar de dos extremos El Nifio — La Nifia, con una oscil-lacié
irregular entre ambos. En este sentido no se puede hablar de El Nifio como un fendmeno anémalo,
aunque si que se dan afios o episodios que lo son. Especialmente intenso fue el dltimo episodio de El
Nifio, que empez6 en diciembre de 1997. Las precipitaciones tropicales sobre el este del Pacifico
ecuatorial fueron muy abundantes y provocaron fuertes inundaciones. También afectaron la zona
occidental del océano Indico y el este de Africa (con mds de 1000 mm en algunas regiones de
Kenya). En la costa norte del Perd las precipitaciones fueron de unos 1400 mm y al sudeste de
Sudamérica de unos 600 mm. En cambio, en Indonesia el déficit fue de 800 mm, aproximadamente,
al sur de Africa de unos 300 mm, y al norte de Sudamérica de unos 500 mm. Las lluvias intensas
afectaron también Estados Unidos (California y Florida), con precipitaciones de 300-600 mm. En la
figura 5.10, proporcionada por la NOAA, se muestra la desviacidn, respecto de los valores normales
de precipitacion, para el mes de febrero de 1998 (los valores normales son los de la media para este
mes registrados durante el perfodo 1979-1995).

Intentar establecer si el origen del fendmeno se encuentra en el océano o en la atmdsfera no tiene
sentido, ya que ambos subsistemas estdn acoplados y constituyen lo que podriamos llamar un proceso
circular. Los dos interaccionan estrechamente, de manera que una anomalia en uno de los dos
subsistemas afecta al otro. Hasta el momento, el registro histérico de episodios nos proporciona una
pauta en la periodicidad, y se conoce la secuencia de hechos que siguen una vez se empieza a
desarrollar. Ultimamente, ademds, se empieza a poder preveer cudndo se producird un nuevo
episodio. Estudios recientes intentan relacionar el cambio climitico con la periodicidad de este
fenémeno.
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Fig. 5.9 Temperaturas en la superficie del mar (en °C): arriba, las que se consideran normales para el mes de
febrero; en medio, las del mes de febrero de 1998, y abajo la desviacion respecto de las normales para este
mes. El intérvalo entre curvas es de un grado. Las temperaturas normales estan calculadas a partir de la
media del periodo 1950-1979. La figura ha sido cedida por la NOAA (Reynolds y Smith, 1995, J.Climate, 8,

1571-1583)

© Los autores, 1999; © Edicions UPC, 1999.



5 Fisica del clima 133

S
m”. . -8
30H .ok
O 1

10H 1 %

By

105 ] i

zus

L0 LE SRLEREPRE . .
T P S .
5is

-4 -152 -100 75 -—50 -—25

Fig. 5.10 Desviacion de los valores de la precipitacion (en mm), respecto de los normales, para el mes de
febrero de 1998. Los normales han sido calculados a partir de la media del periodo 1979-1995 (figura cedida
por NOAA)

5.3.6 Aumento del dioxido de carbono

El CO, es la especie mds abundante del carbono en la atmdsfera. Las emisiones antropogénicas han
aumentado su concentraciéon en aproximadamente un 25% desde principios de la revolucién
industrial, como ya habifamos indicado en el capitulo 1 (figura 1.5). Aun siendo uno de los
constituyentes principales del aire, un aumento considerable en su concentracién podria tener
consecuencias sobre el clima ya que es un gas de efecto invernadero. Ademds, la deforestacién
asociada al cambio en los usos del suelo hace que la cantidad de CO, atmosférico, absorbida en la
fotosintesis, también haya disminuido.

Los grandes depdsitos de carbono en el sistema climdtico son cuatro: la atmdsfera, la biosfera, los océanos y
la litosfera (incluyendo los combustibles fésiles). La transferencia entre unos y otros es muy compleja y
dificil de cuantificar. Constituye lo que se denomina el ciclo del carbono, que se esquematiza en la figura
5.11. Las cifras corresponden aproximadamente a los flujos anuales de CO, y a las cantidades almacenadas
en los grandes depésitos terrestres y marinos, en miles de millones de toneladas.

La cantidad de carbono que hay en la atmdsfera es aproximadamente igual a la de la vegetacién
terrestre, y ambas, comparadas con los grandes dipdsitos que constituyen la corteza terrestre y los
océanos, son insignificantes. La atmdsfera intercambia carbono con el océano y la biosfera. Estos dos
ciclos de intercambio se muestran en la figura 5.11. En ellos se absorbe CO, de la atmdsfera
mediante la fotosintesis, y de esta manera se fija carbono en las plantas, la madera y el fitoplancton.
Por otra parte, se emite CO, a la atmdsfera por oxidacién (respiracién). Las cantidades que se
eliminan y se aportan a partir de estos procesos naturales son aproximadamente las mismas.
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Pero la actividad humana, bdsicamente la deforestacién y la combustidn de carburantes fésiles, hace
que las cantidades de CO, que se emiten a la atmésfera sean mds grandes que las que se eliminan.
De estas aportaciones antropogénicas, la atmésfera sélo retiene aproximadamente la mitad ya que la
superficie del océano absorbe la otra mitad. Se estima que estas aportaciones antropogénicas que no
se eliminan representan para la atmdsfera un aumento de unos 3000 millones de toneladas al afio.
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Fig. 5.11 Ciclo del carbono. Se muestran los flujos anuales de CO;, y las cantidades contenidas en los grandes
depositos. Las unidades son miles de millones de toneladas (adaptado de Schneider, 1991)

El andlisis de los registros muestra una correlacién entre el contenido de CO, en la atmdsfera y la
temperatura global en la superficie. También se ha confirmado un calentamiento medio del planeta
de 0.5 grados en el dltimo siglo. Ademas, las predicciones apuntan hacia una aceleracién de este
proceso, aunque estas previsiones no han podido ser plenamente confirmadas. No se sabe si en un
futuro proximo se utilizardn otras fuentes de energia en sustitucién de las actuales. Pero si el
consumo de combustibles fésiles continda aumentando al ritmo actual del 2.5% anual, debido al
crecimiento econémico de los paises en vias de desarrollo, entonces la concentracién de CO, se
duplicard, respecto de la que habia antes de la era industrial, hacia mediados del siglo XXI. Esto
puede comportar un calentamiento medio de la superficie del planeta de 3+1.5°C.

Se ha de tener en cuenta también que el CO, no es el tinico gas de efecto invernadero que se emite

actualmente a la atmoésfera. A la intensificacion del efecto producida por las emisiones de CO, se ha
de sumar la de otros gases que se emiten como consecuencia de la actividad humana, como son el
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metano, el ozono, el 6xido nitroso y los halocarburos. Ademads, un aumento de las temperaturas tiene
como consecuencia mds evaporacién, y el vapor de agua es el responsable principal del efecto
invernadero, ya que es el absorbente mds eficaz de la radiacién infrarroja. Esto puede dar lugar a una
realimentacion positiva que amplifique el calentamiento.

5.3.7 Disminucion del ozono estratosférico

En el capitulo 1 comentdbamos que la mayor parte del ozono atmosférico se encuentra en la estratosfera
(90%), en la denominada capa de ozono y resaltdbamos su importancia para la biosfera como absorbedor
de la radiacién solar ultravioleta, que es perjudicial para los seres vivos. Se distinguen tres bandas de
radiacién ultravioleta: UVA, UVB y UVC. La regiéon UVA es la mas préxima a la franja visible y no es
absorbida por el ozono. La regién UVB, que corresponde al intérvalo de longitudes de onda entre 280 nm y
320 nm, es perjudicial para el ADN y es absorbida por el ozono, aunque una pequefia parte llega a la
superficie terrestre. La radiaciéon UVC es la de longitud de onda mas corta, extremadamente peligrosa, y es
absorbida completamente por el ozono y el oxigeno. Reducir la proteccién de la capa de ozono hacia la
radiacién UVB podria resultar en un aumento de la incidencia del cincer de piel o la enfermedad que
afecta a los ojos produciendo opacidad en el cristalino (cataratas), como también ocasionar dafios en los
cultivos, en materiales, etc.

La molécula de ozono (O;) estd formada por 3 4dtomos de oxigeno. A diferencia del oxigeno
molecular (O,), que es muy abundante en la atmésfera (recordemos que es uno de los constituyentes
principales), el ozono es muy escaso. Por cada 10 millones de moléculas de aire, aproximadamente 2
millones son de oxigeno molecular y solamente 3 moléculas son de ozono. La concentracién de
ozono en la estratosfera varia de manera natural con las estaciones y la latitud. Pero en los tltimos
afios se estd constatando que existe, en la atmésfera antértica, una reduccion que va mds alld de estas
fluctuaciones naturales. Aunque solamente existen datos desde 1957, durante los 22 primeros afios
del registro las concentraciones se mantuvieron constantes. Es a partir de 1979 que se empezd a
apreciar una disminucién progresiva, que se acentia mds cada afio y que se produce entre los meses
de septiembre y noviembre, durante la primavera austral. Esta disminucién es muy importante;
puede llegar a ser del 60% sobre una regién grande de la peninsula antartica y se denomina agujero
de ozono.

Desde principio de los afios setenta se estd investigando el efecto de determinados compuestos
quimicos sobre la capa de ozono, en particular los compuestos llamados clorofluorocarbonos (CFC),
que contienen cloro. Estos compuestos se utilizan para la refrigeraciéon y en muchas otras
aplicaciones, y se emiten a la atmdsfera en cantidades nada despreciables. Las emisiones directas de
cloro a la atmésfera (piscinas, plantas industriales, agua de mar, volcanes) no son nocivas porque
éste se combina con el agua y se elimina rdpidamente con la lluvia. En cambio, los CFC son muy
estables y no se disuelven en agua, de manera que no son eliminados de manera natural, y como
tienen un tiempo de permanencia alto pueden ser inyectados a la estratosfera debido al movimiento
de las masas de aire. También los incendios de grandes dimensiones o ciertas formas de vida marina
pueden emitir compuestos estables del cloro que pueden acabar en la estratosfera. Pero se estima que
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estas fuentes naturales contribuyen solo en un 15%, mientras que las antropogénicas lo hacen en un
85%. El tiempo de vida de los CFC en la atmdsfera es de unos 100 afios; es decir, aunque las
emisiones se paren, como estd establecido en el Protocolo de Montreal, sus efectos continuardn
durante décadas.

Cuando estos compuestos llegan a la estratosfera, la accién de la radiacién UV rompe la molécula y
libera el cloro. Los dtomos de cloro reaccionan entonces con el ozono y lo destruyen. Un dtomo de
cloro puede destruir 100.000 moléculas de ozono y provocar que éste no se renueve de manera
natural con tanta velocidad como se elimina.

La formacién del agujero de ozono antdrtico durante la primavera austral estd relacionada con las
condiciones atmosféricas peculiares que se producen durante esta estacion en la regién antdrtica, con
temperaturas muy bajas y una circulacién zonal muy cerrada que hace que no haya renovacién del
aire. El hecho de que se den temperaturas tan bajas favorece la formacién de nubes estratosféricas
que contienen cristales de hielo. Estos cristales absorben el 4cido nitrico, que como vimos en el
apartado 2.2.1 destruye el ozono, y también favorecen las reacciones quimicas que liberan los dtomos
de cloro. En estas condiciones de aislamiento tan favorables, las reacciones quimicas con el cloro se
producen libremente e intensifican la destruccién de ozono.

En la figura 5.12 se puede apreciar la formacién del agujero en 1995. Empieza a principios de
septiembre y se mantiene hasta principios de diciembre. Las etapas de formacién y de desaparicion
son cortas, apenas de dos semanas, y el periodo en que se mantiene estable dura mas de dos meses.
Las unidades son dobson (DU). El significado de estas unidades es el siguiente: 100 DU
corresponden a una cantidad de ozono en la columna de aire tal que si fuera llevado a la superficie
terrestre tendria un grosor de 1 mm. En los trépicos, los niveles normales son de 250-300 DU. En las
regiones templadas varian entre 300 y 475 DU.

En los dltimos afios se ha empezado a analizar la posibilidad de que esta reduccién en los niveles de
ozono no afecte solamente a la Antdrtida, sino que sea un problema global del planeta.
Efectivamente, programas internacionales de seguimiento de las variaciones de ozono en la
estratosfera, haciendo medidas desde la superficie terrestre y también desde satélite, han constatado
una reduccién de los niveles en la columna de aire durante el invierno respecto a los valores en los
mismos meses de 1979 y principio de los afios ochenta. Sobre la region del Polo Norte en marzo de
1997 la reduccién fue del 40%. En latitudes medias del hemisferio norte el ritmo de reduccién se
valora en un 4% cada década. Para la region ecuatorial, en cambio, no se ha observado reduccién de
los niveles.

En la figura 5.13 se muestra, para el hemisferio norte, la diferencia en tanto por ciento entre el
contenido de ozono en marzo de 1997 y la media para el mismo mes durante el periodo 1979-1986.
Las regiones con concentraciones proximas a los valores de este periodo se muestran en tonos azules;
en cambio, las que tienen valores inferiores en un 20% o mds aparecen en tonos rojizos. La regién en
blanco corresponde a un drea sin datos del satélite.
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Fig. 5.12 Formacion del agujero de ozono en la Antartida en 1995. Las unidades estan expresadas en DU
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Fig. 5.13 Diferencias en tanto por ciento entre la concentracion de ozono en marzo de 1997 y la media del mes
de marzo durante el periodo 1979-1986. La region drtica se muestra en blanco porque no hay datos (figura
cedida por la NOAA)

Para observar mejor cémo afecta el problema a las latitudes medias del hemisferio norte, que
corresponde a nuestra situacion, se han representado en la figura 5.14 los datos correspondientes a
cuatro estaciones de seguimiento de la NOAA en Estados Unidos. Se muestra la media para las
cuatro estaciones de las desviaciones de la media mensual correspondiente al periodo 1978-1998,
respecto de las medias del afio 1979. En esta figura se aprecia como la tendencia es a disminuir las
concentraciones en un 3.9% cada década. Las variaciones anuales son debidas a la redistribucién que
se produce a consecuencia del transporte de las latitudes bajas a las altas que tiene como resultado un
ciclo anual con valores de concentracién maximos en invierno-primavera y minimos en verano-otofio
en latitudes medias del hemisferio norte.
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Fig. 5.14 Diferencia en tanto por ciento de la media mensual de concentracion de ozono respecto a la media
del ario 1979. Estas diferencias son valores medios a partir de los datos obtenidos en 4 estaciones norte-
americanas, situadas en latitudes medias. Se puede apreciar que estas diferencias aumentan en -3.9% cada
década (figura cedida por NOAA)

Vemos, por tanto, que el problema del ozono no se limita al denominado agujero antdrtico, sino que
afecta globalmente todo el planeta. En la actualidad se estd empezando a investigar la relacion entre
cambio climético y concentracién de ozono en la estratosfera.
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6 Modelizacion del clima

6.1 Introduccion

El clima en la Tierra cambia y lo ha hecho siempre. Diferentes técnicas, como son el andlisis de
fosiles, la cuantificacion de la densidad de polen en nicleos de hielo, el estudio de las alteraciones
del suelo y de los casquetes polares, confirman que ha habido una alternancia entre épocas mas
célidas y mds frias, con periodos de centenares de miles de afios; son los periodos glaciales. En una
escala temporal mds pequefia, el estudio de la velocidad de crecimiento de los anillos de los drboles,
como también el andlisis de medidas con carbono 14 y otros métodos, han puesto de manifiesto que
el clima en la Tierra se ha mantenido estable en los tltimos dos mil afios, pero con fluctuaciones
grandes, de un centenar de afios de duracién. Ejemplos de estas fluctuaciones son el enfriamiento en
Europa occidental durante la pequeiia edad de hielo, durante los siglos XVII y XVIII;
posteriormente hubo un calentamiento en el siglo XIX que se ha ido acentuando a partir del
comienzo de la industrializacién; en el continente americano, en la regién sudoccidental, el siglo
XIII fue muy seco, a diferencia del XIV, que fue hiimedo.

Para entender las alteraciones del clima en el pasado o preveer los cambios futuros, como también las
consecuencias que puedan derivarse de la actividad humana, se han desarrollado modelos de
simulacién del clima. Un modelo climdtico intenta reproducir la evolucién de las variables climéticas
de acuerdo con las leyes fisicas, durante un intérvalo de tiempo, mediante técnicas computacionales.
Estos modelos, no obstante, no pueden simular toda la complejidad del mundo real. Han de
introducir hipétesis simplificadoras adaptadas a las necesidades del proceso que se quiere
representar.

Tal como hemos visto, el sistema climitico consiste en un conjunto de subsistemas que intercambian
energia con el exterior y que interaccionan entre ellos con un abanico muy amplio de escalas
espaciales y temporales. En este sentido, los modelos climdticos varfan en su resolucién espacial, es
decir, en el nimero de dimensiones y la cantidad de detalles que se incluyen, y también en su
resolucién temporal, segin la duracién del periodo, pasado o futuro, que se pretende simular. En
realidad es imposible tener en cuenta a la vez el comportamiento de cada uno de los componentes del
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sistema climdtico. Recordemos que el tiempo de respuesta para la atmésfera va de minutos a meses,
para los océanos de semanas a miles de afios, y para la corteza terrestre es del orden de decenas de
millones de afos. Se ha de tener en cuenta, en funcién del tipo de simulacién que se haga, qué
factores son importantes y cudles no lo son, a fin de incluirlos o no en el modelo. Asi, por
ejemplo, para predecir el tiempo a 10 dias vista no es necesario tener en cuenta las variaciones
del suelo (retirada de los glaciares o aumento de la desertizacién), ni los movimientos de la
corteza terrestre, ni el aumento en la concentracion de diéxido de carbono. En cambio, un
modelo que simule los periodos glaciales si que ha de considerar estos procesos, y no otros,
como el movimiento turbulento del aire debido al rozamiento con la superficie terrestre o las
variaciones estacionales.

Los procesos fundamentales que se han de entender y considerar en un modelo climdtico son:

- Radiacion. La fuente inicial de energia es la radiacion solar. Se ha de determinar la manera cémo
se tratard la entrada y la absorcién de radiacion solar en la superficie de la Tierra, y la emision, por
parte de ésta, de radiacién infrarroja.

- Dinamica. Se han de incorporar los movimientos horizontales meridianos, que transportan energia
de las latitudes bajas a las altas, y los movimientos verticales debidos al calentamiento de la
superficie terrestre y del aire en contacto con ésta.

- Interacciones atmosfera-superficie. Se trata de incluir, mediante técnicas de parametrizacion, los
procesos superficiales que tienen lugar entre la atmdsfera y los diferentes tipos de suelo (tierra,
océano y hielo) en lo referente al intercambio de materia, de energia y de cantidad de movimiento.
Las interacciones aire-mar son especialmente importantes, ya que los océanos cubren las dos terceras
partes de la superficie terrestre. Estas interacciones afectan directamente al clima a medio y corto
palzo. A continuacién las veremos con més detalle.

6.1.1 Interacciones aire-mar

El océano representa un 70.8 % de la superficie total de la Tierra. Los intercambios energéticos que
se producen en la interfase aire-mar tienen mucha importancia tanto para la atmdsfera como para el
océano. La fuente inicial de energfa es la radiacién solar. Los intercambios que se producen,
termodindmicos y mecdnicos, tienen lugar en una gama de escalas muy amplia, que va desde la
circulacién general hasta la microescala. Influyen sobretodo en la capa baja de la atmésfera y la capa
del océano mds préxima a la superficie. Estas interacciones controlan las variaciones de la presién
atmosférica, el régimen de vientos en la capa fronteriza, las corrientes marinas y las distribuciones
de humedad y salinidad. Resultan de cuatro mecanismos fundamentales que se esquematizan en la
figura 6.1: radiacidn, transferencia de vapor de agua, transferencia de calor sensible y transferencia
de energia mecdénica.

a) Radiacion
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Incluye la radiacién de onda corta proveniente del Sol y la de onda larga proveniente de la atmdsfera
y de la superficie del mar. La primera es absorbida, en parte, por la superficie del océano, que asi
aumenta su temperatura y acumula energia. Para la radiacién de onda larga los mecanismos son
diferentes, debido a la presencia en la atmésfera del diéxido de carbono y del vapor de agua. El
resultado del balance es un flujo neto ascendente del mar a la atmdsfera que supone una pérdida
energética por parte de éste de unos 70 W/m®.

b) Transferencia de vapor de agua

La evaporacién de una cierta masa de agua necesita una cantidad de calor igual al producto de la
masa de agua por el calor latente de vaporizacién a la temperatura de la interfase. Esta aportacién
calorifica se realiza a costa de la capa baja de la atmdsfera y de la capa de agua préxima a la
superficie, donde la temperatura disminuye. Para el océano representa una pérdida, en valor medio,
de 75 W/m’.

¢) Transferencia de calor sensible

Transferencia de calor por conveccidn, por difusién molecular y por difusién turbulenta, debido a la

diferencia de temperatura entre el aire y el mar. Normalmente el mar estd mds caliente, de media. La
. . 2 z . z

transferencia es aproximadamente de 5 W/m~ del océano hacia la atmdsfera.

d) Transferencia de energia mecanica

La distribucién desigual de energia y de masa, espacialmente y temporalmente, produce movimientos
que son comparativamente rdpidos en la atmdsfera y lentos en el océano. La energia es transferida
generalmente de la atmodsfera al océano mediante dos mecanismos bdsicos: la generacion de
corrientes y la generacién de olas. Generalmente los dos mecanismos van acoplados, lo que
representa una de las mayores dificultades en la estudio de las interacciones aire-mar.
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Fig. 6.1 Esquema de los mecanismos de transferencia de energia en la interfase atmosfera-océano

6.2 Clasificacion de los modelos

Existe una gran variedad de modelos de simulacién del clima y también diferentes criterios para
clasificarlos. Nuestro objectivo no es profundizar en la descripcién de los diferentes modelos, ya que
escapa del alcance de este libro. No obstante, y con la finalidad de situarnos minimamente, podemos
agruparlos en dos grandes bloques:

- Modelos explicitos: son normalmente modelos tridimensionales, basados en las ecuaciones
sindpticas, que dan la evolucién dia a dia de las variables, de la misma manera como lo hacen los
modelos de prevision del tiempo. El clima resultante se obtiene al final a partir del tratamiento
estadistico del conjunto de valores obtenidos para las variables a partir de este procedimiento
explicito.

- Modelos estadisticos: no resuelven las ecuaciones explicitamente, sino que trabajan con
expresiones promediadas de las variables, en las que los fendmenos a gran escala se incluyen
utilizando técnicas de parametrizacion. Estos modelos son mucho més econdmicos que los anteriores
en tiempo de cdlculo y, por tanto, mds dgiles para aplicar en simulaciones a escalas temporales
grandes.

El modelo mds sencillo pertenece al segundo grupo y calcula la temperatura media global en la
superficie del planeta en un instante determinado, a partir del balance energético entre la radiacién
solar que absorbe el sistema y la radiacién terrestre que emite, teniendo en cuenta la reflectividad
media de la Tierra y el efecto invernadero medio de la atmdsfera. Se denomina modelo de balance de
energia de dimension cero, ya que no tiene coordenadas, sino que proporcionda un valor tnico: la
temperatura media.
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En el otro extremo, los modelos mas complejos son los tridimensionales, que pertenecen al primer
grupo. Reproducen la temperatura en funcién de la latitud/longitud/altura. Entre éstos, los mas
completos son los modelos de circulacion general de la atmosfera y el océano, que predicen la
evolucién temporal de diferentes variables climéticas (temperatura, humedad, viento, etc.). Tienen en
cuenta también el acoplamiento entre los dos subsistemas, aunque éste no estd atin bien resuelto, ya
que existen problemas en la modelizacién de los flujos. Los modelos tridimensionales resuelven las
ecuaciones fisicas de conservacién en la atmoésfera:

- conservacion de la energia (primera ley de la termodindmica);
- conservacion del momento (segunda ley de Newton);

- conservacion de la masa (ecuacion de continuidad);

- ecuacion de estado (ley de los gases ideales).

Estas ecuaciones no se pueden resolver en todos los puntos del planeta y para todos los instantes de
tiempo. Se han de discretizar, es decir, se ha de escoger una serie de puntos en el espacio y un
conjunto de instantes de tiempo para los cuales obtener las soluciones. Para ello se divide la
superficie terrestre en rectdngulos, siguiendo los paralelos y los meridianos, formando una red. Cada
rectdngulo o celda tiene una longitud y una anchura determinadas, segtin la resolucién del modelo
(por ejemplo, es bastante usual tomar 5 grados de latitud y 7 grados de longitud). La atmdsfera
también se divide en cajas, de manera que sobre cada rectdngulo de latitud-longitud se coge una
columna de atmdsfera que consta de unos cuantos niveles verticales (por ejemplo, nueve). La
resolucidn vertical acostumbra a ser mds fina cerca de la superficie, para poder tener en cuenta los
procesos que tienen lugar en la capa fronteriza, y los intercambios entre la atmdsfera y la superficie.
Entonces, el modelo calcula el valor de las diferentes variables en todos los puntos de esta red
tridimensional y su evolucién en el tiempo, para el conjunto de instantes escogido (por ejemplo, cada
hora).

Hay fenémenos que tienen una escala mds pequefia que las dimensiones de las celdas de la red, por
ejemplo, la turbulencia en la capa limite o la formacién de nubes. Estos no pueden obtenerse
explicitamente a partir de las ecuaciones, pero si que se han de tener en cuenta porque tienen una
influencia muy importante. Entonces, estos procesos son tratados estadisticamente y se obtienen
relaciones, con una base fisica y experimental y no exclusivamente matemadtica, entre éstos y las
variables que si se obtienen directamente de las ecuaciones. Posteriormente sus efectos se introducen
en el modelo, incluidos en estas variables de escala mayor. Este tratamiento de los fendémenos de
escala mds pequeifia que la malla se denomina parametrizacion.

Los modelos de simulacién también incorporan otros procesos, como el transporte de sustancias, la
himedad y el calor. Una de las complicaciones adicionales es la incorporacion de los mecanismos de
realimentacion, alguno de los cuales resulta muy dificil. Por ejemplo, la realimentacién hielo-albedo
parece que estd actualmente bien resuelta: un aumento en la cantidad de nieve o hielo aumentarfa la
reflexién de radiacién solar incidente y darfa lugar a un enfriamiento que favoreceria la formacién de
més hielo y nieve. En cambio, no es asi en el caso de las nubes, ya que es muy dificil establecer si la
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realimentacién serd positiva o negativa: parece que en nubes bajas o medias el efecto albedo
predomina sobre el efecto invernadero y da lugar a enfriamiento y, al contrario en nubes altas, que
potencian el calentamiento. La dificultad es predecir qué tipo de nubes se formardn. Ademads, el
efecto depende también de la cantidad de agua, del tamafo de las gotas, del desarrollo vertical, de la
extension horizontal, etc.

A la complejidad que comporta la modelizacién del clima se ha de afiadir la dificultad de tener que
preveer las emisiones futuras, que son un dato indispensable de entrada en los modelos climdticos.
Estas previsiones son inherentemente controvertidas, ya que reflejan puntos de vista del futuro que
pueden ser diferentes, en lo que hace referencia a la evolucién de los diferentes tipos de actividades
humanas, de innovaciones tecnoldgicas, asi como de respuesta del hombre a imperativos
medioambientales y econdmicos. En cuanto a las predicciones que se pueden hacer en base a los
resultados de la aplicacion de estos modelos, se puede extraer mucha informacién de los informes del
IPCC, Second Scientific Assessment. Parece que el ritmo de incremento de la temperatura media
global debido a la emisién de gases de efecto invernadero, durante el proximo siglo, serd
aproximadamente 0.3°C por década (con una incertidumbre de 0.2°C-0.5°C por década). Este
incremento es el mayor de los dltimos 10000 afios. De esta manera el aumento de la temperatura
media global serd aproximadamente 1°C por encima del valor actual hacia el 2025, y unos 3°C antes
de finales del siglo XXI.

A continuacién se describe el funcionamiento de un modelo de balance de energia de dimension
cero, que calcula la temperatura media global de la superficie. El principio fundamental que aplica es
que los flujos de energia que entran y salen del planeta han de equilibrarse para que no se produzca
calentamiento ni enfriamiento. Posteriormente afiadiremos una dimension, la latitud, y se tratard de
calcular la temperatura media para cada zona latitudinal (Henderson-Sellers y McGutffie, 1990).

6.3 Modelos de balance de energia (MBE)

El MBE mas simple, el modelo cerodimensional, considera la Tierra como un punto en el espacio y
determina su temperatura global media efectiva. A continuacién, el modelo unidimensional, es algo

mds elaborado, con una coordenada que es la latitud, y la variable dependiente que calcula es la
temperatura en la superficie.

6.3.1 El modelo cerodimensional

La potencia proveniente del Sol que el disco terrestre intercepta, Py, es

P, =TR;S
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donde R, es el radio de la Tierra y S es la constante solar. Una parte de esta potencia es reflejada al

espacio por las nubes, la nieve y el hielo. Si el 4rea total de la superficie de la Tierra es 4T[Rf, la

potencia media absorbida por unidad de 4rea serd la que incide menos la que se refleja

TR;S
4TR?

t

(I-0)

donde a es el albedo medio o fraccién de la potencia incidente que es reflejada. Tomando el valor
a =031, obtenemos

1
ZS(l—or) =2408 W/ m?

Esta potencia por unidad de 4rea es la responsable de la temperatura media de la Tierra.
En un modelo MBE simple, las energias de entrada y de salida para el globo se equilibran y la
variable climdtica que se calcula es la temperatura en la superficie.

La potencia necesaria para aumentar la temperatura en AT en un cuerpo de masa m y calor
especifico c es
mcAT
At

En la Tierra, una posible variacion de la temperatura AT en el tiempo seria debida a la diferencia

entre los flujos por unidad de 4rea de radiacion neta de entrada R | y de salida R 1 . La ecuacién
del balance energético es, entonces,

mcAT

=(R! -R1)A, (1)

donde A, es el drea de la superficie terrestre.
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Fig. 6.2 En el modelo cerodimensional se considera la Tierra como un punto en el espacio, y se determina una
temperatura unica, considerando la energia absorbida (la que entra proveniente del Sol menos la que se
refleja) igual a la emitida en forma de radiacion infrarroja, teniendo en cuenta el efecto invernadero

A continuacién veremos cémo se determinan los diferentes términos de esta ecuacién: C=mc
(capacidad calorifica) que es la energia necesaria para aumentar la temperatura del planeta en un

grado, R 1t (energia emitida por unidad de tiempo) y R | (energia absorbida por unidad de tiempo).
- Determinacion de la capacidad calorifica del planeta

Los océanos cubren 2/3 partes del globo. Ademds, el calor especifico del agua es 4 veces mayor que
el del aire y la masa del agua es mucho mayor que la del aire. Asi, como primera aproximacion, se
puede considerar que la energia que llega es absorbida por el océano, en su capa de mezcla
(primeros 70 m de profundidad). Como el océano cubre el 70% de la superficie de la Tierra, el
valor de C lo obtendremos de

C=m,c, =p,c,dA, 0.7 =105x10*J /K

m, =masa de agua
p, =densidad del agua
c, = calor especifico del agua

d =profundidad de la capa de mezcla
A =drea de la superficie terrestre

Para hacernos una idea de lo que representa esta capacidad calorifica, vamos a suponer que la
diferencia entre los flujos de energia absorbida y energia emitida por cada metro cuadrado en la

superficie del planeta fuera, por término medio, R | =R 1 =5W; entonces, se necesitaria poco mds de
un afio para aumentar en 1°C la temperatura media del planeta:
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CAT _(1.05x10%%)1

At = = 3 =41184194s =1.3 afios
AR 1 -R1) 4m6370x10%)%5

- Determinacion de la potencia emitida R 1

La obtenemos a partir de la ley de Stefan-Boltzmann, corregida con un factor de emisividad €.
Como se trata de la potencia emitida por el planeta, se utiliza también otro factor de correccién T,

que tenga en cuenta el efecto invernadero:
- 4
Rt =¢et1,0T
donde T es la temperatura en la superficie.

- Determinacion de la potencia absorbida R |

Como hemos visto antes, la podemos calcular a partir de la expresién
S
Ri =—(1-a
1 (I-a)

donde S es la constante solar y O el albedo
Con estos valores podemos volver a la ecuacién (1) del balance energético y sustituirlos. Queda

AT 18 40
—=— 1-a)—-et,0T
A cg T OT A,

Esta ecuacion se puede utilizar para determinar la temperatura T en el estado de equilibrio climatico,

en el cual ésta no varia, a partir de hacer
AT

At
De esta manera, resulta

%(1—0{) =gr,0T*

Sustituyendo los valores S =1370 Wm'z, a=031, e€r,=062, © =567x1078 Wm'zK_4,

obtenemos una temperatura en la superficie T=287 K, que corresponde a la temperatura media global
actual de la superficie.

Ejercicio 6.1
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Una piscina al aire libre tiene 30 m de longitud, por 10 m de anchura y 2 m de profundidad.
Suponiendo que la diferencia entre la radiacién que absorbe y la que emite en un dia es 20 W /m?,
cudl es el enfriamiento mensual?

La diferencia entre el calor por unidad de tiempo (potencia) absorbido y el cedido es igual al
enfriamiento por unidad de tiempo:

meAT _ Ry -R1)A (1)

AT es el enfriamiento que queremos calcular. Los otros términos son:

R -Rt =20W/m’
'A' es el drea de la piscina: 30x10=300 m’

k
'm' la masa de agua: m =pV = 1000—% x30x10x2 = 600000kg
.

'c" el calor especifico del agua: c=4200 J/kg°C

.. . . N AT
De la ecuacién (1) podemos despejar el ritmo de enfriamiento A

AT _(R1 -R1)A
At mc

y sustituyendo el valor de los demds términos resulta:

A -
szz.ztx]o 6 oc/s002°C/dia

que representa un enfriamiento de 6 grados en un mes.

6.3.2 El modelo unidimensional
Partimos de la misma ecuacién del balance, pero ahora con una temperatura que puede variar con la
latitud (Henderson-Sellers y McGuffie, 1990). Los diferentes términos de la ecuacién también

pueden tener valores diferentes segun la latitud. Dividimos el planeta en zonas latitudinales de 10
grados, por ejemplo. Para cada zona (figura 6.3) la ecuacién la podemos expresar asi

%S(]—O((Ti)):RT (T;) +E(T,) 2)
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donde se ha afiadido un término F(T;), que representa el flujo de energia de una zona hacia las otras

zonas proximas mds frias.

RI(T;)

S(T:)

Sf.f.{Ti )

Fig. 6.3 En el modelo unidimensional se calcula la temperatura de equilibrio para cada zonda latitudinal,
teniendo en cuenta que la energia que absorbe cada zona ha de ser igual a la que emite al espacio exterior mas
la que intercambia con las otras zonas, debido a que estan mas calientes o mas frias que ella

Cada término de la ecuacién (2) es una funcién de la variable diagnosticada T, . Veamos ahora cémo

se incorporan en la ecuacion.

e Parametrizacion del albedo

Para poder tener en cuenta el efecto de la nubosidad, el albedo para cada latitud ‘i’ se obtiene a partir
de la suma de dos términos: uno correspondiente al drea sin nubes y el otro al drea con nubes

albedo; =a,;(1-n;)+a n;

donde a; es el albedo correspondiente a la latitud ‘i’ de la zona sin nubes, n; es la nubosidad en
tanto por cientoy o, es el albedo de las nubes, que por defecto se toma 0.5.
Para determinar el albedo O; se supone que es una funcién de la temperatura en el sentido que

aumenta cuando ésta es suficientemente baja como para permitir la formacién de hielo y nieve. Las
observaciones indican que el suelo estard completamente cubierta de nieve cuando la temperatura
media anual de la superficie sea de 0°C, y que los océanos estardn completamente cubiertos de hielo
si la temperatura es de -13°C, aproximadamente. Esta temperatura se denomina temperatura critica.
Una forma de parametrizar el albedo es mediante una funcién escalonada basada en un umbral de
temperatura o, afinando un poco mds, suponiendo que aumenta linealmente con la temperatura:

a) Mediante una funcién escalonada:
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o —qry=P6 TST
AT T

T, es la temperatura critica, que puede variar entre -15 y 0°C.

b) Cuanto mas baja sea la temperatura, mayor serd el albedo ya que la superficie cubierta serd mas
grande. Suponiendo una variacion lineal con la temperatura a partir de que el valor de ésta es
suficientemente pequefio para permitir la formacion de hielo y nieve, tenemos

a; =a(T) = b(¢) —0.009T, T, <283K
a, =a(T,) = b($)-0009x283 T, =283K

donde ¢ eslalatitudy b(¢) es una constante empirica.

* Radiacion infrarroja de salida

Existen dos aproximaciones sencillas:

a) Aunque la radiacién emitida por el planeta al exterior es una funcién de T* (ley de Stefan-
Boltzmann), se puede aproximar, dentro del rango de temperaturas de emision de la Tierra (250-300
K), mediante una funcién lineal. Esta funcién se puede obtener comparando medidas efectuadas
desde satélite de la radiacion infrarroja en la cima de la atmdsfera R;, con las temperaturas cerca de
la superficie terrestre. La ecuacion de regresion que corresponde es

R, =R 1 (T,)= A +BT,

donde A y B son constantes que se determinan empiricamente y que tienen en cuenta el efecto
invernadero de las nubes, del vapor de agua y del CO, .

b) Otra manera de determinarla es directamente a partir de la ecuacién de Stefan-Boltzmann,
teniendo en cuenta el efecto invernadero mediante un factor multiplicativo

R; = OT[1 - m, tgh(19T x107'%)

donde m; es la opacitat atmosférica, que se obtiene también empiricamente.

* Transporte de calor
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a) La forma mds simple de representarlo es mediante una funcién que es proporcional a la diferencia
entre la temperatura en la zona latitudinal y la temperatura media global

F =FT,)=C(T,-T)
siendo C una constante empirica.
b) Se utilizan también métodos mds complejos que consideran por separado cada uno de los
mecanismos de transporte (océano, atmdsfera y calor latente), pero aqui no los especificaremos.

Cuanto mas complicada sea la parametrizacion, tanto mds realista serd el modelo, pero mayor serd
también el tiempo de célculo.

* Efecto del CO,
El modelo permite calcular el incremento de la temperatura media en la superficie, debido al efecto

de un aumento en la concentracién media del CO, atmosférico, en un intérvalo de tiempo dado. Para
ello utiliza la ecuacion de Hansen et al. (1985):

AT, =In(14x107°X? +0.005X* +12X +1) = In(14x10™° X} +0.005Xj + 12X, +1)

donde X, y X son las concentraciones iniciales y finales de CO, en el intérvalo de tiempo.

Ademds, el modelo contempla la opcién de tener en cuenta las posibles realimentaciones mediante el
producto de esta temperatura media final por un factor f, comprendido entre 1.2 y 3.6. De esta forma
el incremento en la temperatura media final queda:

AT =fAT,

Para obtener una expresion final de la temperatura en cada latitud, sustituimos en la ecuacién (2) los
valores correspondientes a cada término. Aqui tomaremos las expresiones mds simples, obtiendo

T = (S/4)(1-albedo;) - A +CT
' B+C
que proporciona la temperatura media para cada zonda latitudinal.

A partir de unos valores iniciales de los diferentes pardmetros, el modelo calcula las temperaturas
correspondientes a cada zonda latitudinal. En funcién de estas temperaturas, recalcula los pardmetros
(que a su vez dependen de ellas), y entra en un proceso iterativo que finaliza cuando la diferencia
entre los valores de temperatura en la tdltima iteracién y en la anterior son menores que un valor
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determinado previamente y que se considere oportuno. Normalmente el modelo converge tras unas
cuantas iteraciones.

6.4 Practica de simulacion del clima con el programa MBE

A continuacion se propone la realizacién de una préctica de simulacién con un modelo de balance de
energia, MBE (disefiado por Henderson-Sellers y McGuffie, 1990), con el objetivo de apreciar la
sensibilidad del clima de equilibrio diagnosticado al variar ciertos pardmetros, como son la constante
solar, el albedo, las constantes A, B y C, o la temperatura critica. Utilitzando los valores que da el
modelo por defecto, se obtiene un clima de equilibrio muy parecido a la situacion actual del planeta.
Cada hemisferio se divide en nueve zonas latitudinales de 10 grados, la temperatura media de las
cuales puede diagnosticar el modelo.

El disquet que se adjunta contiene una versién de MBE en Visual Basic. La pantalla de presentacion
(figura 6.4) permite acceder a una introduccion que proporciona informacién acerca del
funcionamiento del modelo. Un menu principal permite acceder a la modificaciéon de las tres
parametrizaciones bdsicas: el albedo, el transporte latitudinal y la radiacién de onda larga emitida al
espacio (figura 6.5). La pantalla de presentacion también permite cargar los valores de las diferentes
constantes desde un fichero externo, si asi se prefiere, mediante la opcion importacion de datos.

A continuacién se proponen una serie de ejercicios que ayudardn a entender mejor el funcionamiento
del modelo y su sensibilidad a la variacion de los diferentes pardmetros.

Ejercicio 1

Obtener la solucién de equilibrio para los valores de las constantes que el modelo asume por defecto,
introduciendo como fraccidn de la constante solar el valor 1, es decir, el valor que tiene actualmente.
Observar las temperaturas obtenidas.

Probar ahora el efecto sobre las temperaturas y el albedo de las diferentes zonas latitudinales cuando

se introducen variaciones en la constante solar, por ejemplo una disminucién o un aumento de un
10%.
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MODELD CLIMATICO DE BALANCE DE ENERCGEA DE HENDERSON-SELLERS [ MeGUFFIE

Fig. 6.4 Menu de presentacion de MBE
Ejercicio 2
La zona polar helada se extiende actualmente hasta la latitud 72° en el hemisferio norte. ;(En qué
tanto por ciento deberfa disminuir la constante solar para hacer avanzar los hielos hasta el paralelo

50°7

Determinar qué fraccién de la constante solar se requiere, dejando inalterados los demds valores de
las constantes, para que la Tierra quede completamente helada (0°C en la latitud 0°N).

Si la insolacién fuese superior a la actual, ;jen qué fraccidén deberia aumentar para hacer desaparecer
los hielos de las latitudes altas?.

Ejercicio 3

Investigar el clima que se obtiene cuando se utilizan valores menores o mayores en el coeficiente de

transporte latitudinal de energia. ;Cudl seria el valor minimo necesario para deshacer el hielo de los
polos?
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 MENU PRINCIPAL

Fig. 6.5 Menu principal de MBE

Ejercicio 4

Modificar la temperatura critica, es decir, la temperatura por debajo de la cual los océanos se cubren
de hielo, y observar el cambio de clima y la sensibilidad climatica.

Ejercicio 5

En cuanto a los valores de las constantes que determinan la emisién en onda larga del planeta,
dejando A inalterado, aumentar el flujo hacia el espacio exterior modificando B y encontrar el valor
de éste para que la temperatura a nuestra latitud (40-50 grados) descienda unos 5°C respecto de la
actual.

Una manera de simular una intensificacion del efecto invernadero seria disminuir la cantidad de
energia que se emite al espacio exterior. Tomando el valor por defecto de B, modificar el valor de A
hasta conseguir que las temperaturas aumenten entre 1 y 2 grados en cada latitud. El climatdélogo
M.I.Budyko predijo que si el hielo de los polos se llegara a fundir completamente, seria imposible

© Los autores, 1999; © Edicions UPC, 1999.



6 Modelizacién del clima 157

que se volviese a formar con el valor actual de insolacion. ;A partir de qué valor de B se funde el
hielo artico?

Ejercicio 6

El albedo de la nieve y el hielo puede variar entre 0.5 y 0.8. Para suavizar las temperaturas de las
latitudes altas, modificar el albedo de las regiones heladas de manera la temperatura en los polos no
baje de -12°C. Para compensar el calentamiento que se produce entonces en la regién ecuatorial,
modificar también su albedo de manera que las temperaturas de esta regién no superen los 24°C.

En verano, los océnos polares absorben aproximadamente un 90% de la radiacién solar, mientras que
en invierno, cuando estan cubiertos de hielo, s6lo absorben un 30 o un 40%. Reducir el albedo de la
superficie cubierta de hielo a 0.5 y aumentar la radiacién solar absorbida en las zonas polares, al
90% (albedo 0.1) y observar el efecto sobre las temperaturas.

El cambio en los usos del suelo estd provocando un cambio en la superficie de la Tierra y en su
albedo. Modificar el albedo de las regiones ecuatoriales y tropicales, suponiendo que la selva cambia
a prados y campos, y el bosque de la zona tropical a sabana, tomando los albedos de la tabla 2.1.
Ejercicio 7

Introducir diferentes distribuciones de las nubes y diferentes valores de su albedo, para ver qué efecto
producen sobre las temperaturas zonales y sobre los flujos de energia de salida.

Ejercicio 8

Para tener en cuenta el efecto de un incremento en la concentracion de CO,, introducir el valor de la

concentracién X, (inicial) de este gas correspondiente a 1958 (figura 1.5) y el de la concentracién X
(final) correspondiente a 1988 y observar su efecto sobre la temperatura media del planeta.
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