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El sistema climéatico de la Tierra se caracteriza por multiples retroacciones. Una de las mas
importantes es la relacionada con la accién de la atmosfera y sus nubes sobre el flujo de energia
radiante solar que las atraviesa. De la fraccion de energia solar desechada a los espacios siderales
(albedo terrestre) depende la energética del clima. El articulo ofrece una condensada vision pano-
rémica de los modelos clésicos, asi como un modelo de tres capas, destinados a calcular los flujos
verticales de radiacién solar, teniendo en cuenta la absorcion y el esparcimiento debidos a las
particulas suspendidas en la atmésfera.
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Abstract

Earth’s climate is characterized by multifarious feedbacks. Of paramount importance is
one in which the solar radiation is modified by the atmosphere and its clouds, determining the
amount of solar radiation returned to the starry spaces (the terrestrial albedo) and thus affecting
the energetics of climate. This paper offers both a condensed survey of classical twostream
models, based here on a singular phase function, and a trilayered model to account for the
vertical fluxes of solar radiation, modified by the particles in the air by the processes of
absorption and scattering.
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1. Introduccion

La descripcién matemdtica de la transferencia de e-
nergia por medio de radiacién electromagnética ha al-
canzado un alto nivel de desarrollo, figurando actual-
mente como una teoria espléndidamente coherente. No
menos asombrosas son sus aplicaciones a distintas ramas
de la ciencia y la tecnologia. Sin embargo, los fisicos de
pura cepa se han mantenido un tanto reservados hacia
ella, considerandola como demasiado fenomenoldgica al
faltarle aparentemente el cordén umbilical con alguna
de las teorias fundamentales a las que el fisico estd acos-
tumbrado a reducir su cosmovisién. El meteordlogo o
astrofisico, por otro lado, la considera imprescindible
en su afan de comprender e interpretar los hechos fo-
tométricos (o, mas generalmente, radiométricos) de las
atmdsferas planetarias o estelares. La radiacidn visible,
por ejemplo, proveniente de un sol suele ser parcialmente
reflejada por las atmdsferas y las superficies planetarias
sobre las que incide, y su medicién incumbe a la fo-
tometria. La emision de ondas electromagnéticas, que
tiene lugar como consecuencia del estado térmico de
dichas atmdsferas, es un aspecto de suma importancia
en la transmisién de energia planetaria por radiacién
gue no tocaremos en este ensayo.

Nuestro objetivo es mds bien cercenar la teoria ge-
neral de la transferencia radiativa, buscando enfocar es-
pecificamente la interaccién entre la radiacién solar (vis-
ible) y las moléculas y particulas que componen una
atmosfera planetaria cualquiera. Trataremos en partic-
ular de la interaccién conocida como el esparcimiento
atmosférico de la radiacion electromagnética?,

Antes de ofrecer la visién panoramica de los esfuerzos
recientes, que se discutirdn méas adelante, no sera con-
siderado ocioso repasar, con mayor concisidn que fide-
lidad, unos pocos hitos histéricos en la evolucién de
nuestro tema. La teoria de la transferencia radiativa
avanzo prodigiosamente a partir de la primera mitad
del siglo pasado, en que se sentaron sus sdlidas bases
fenomenoldgicas. Sus ralces experimentales y tedricas,
no obstante, datan del siglo de las Luces. Cabria recor-
dar las mediciones de la intensidad de la luz realizadas
por el padre de la fotometria como ciencia moderna,
Pierre Bouguer, quien destila de aquellas un debilita-
miento exponencial, estudiando rayos estelares y lunares
en su travesia por la atmdsfera terrestre, e instituyendo

asi su famosa ley en 1729, a la cual J. H. Lambert dio
forma analitica en 1760, pero que suele ser atribuida, con
escasa justificacidn, al malogrado A. Beer, quien le dio
la forma definitiva en 1854. En el siglo XIX se establece
la ecuacién de transferencia en los medios que absorben
e irradian energia, en una obra magistral de Poisson,
Théoric mathématique de la chaleur, publicada en 1835.
La ecuacién, basada en la entonces algo trasnochada
teoria del caldrico (radiante), no logré llamar la aten-
cidn que merecia. Décadas mds tarde se volveria a pro-
poner, y asi se explica €l que hoy en dia los meteordlo-
gos la denominen “ecuacién de Schwarzschild”. En 1887
Lommel establece, en Baviera, al mismo tiempo que
Chwolson en San Petersburgo, la ecuacion integral de
transferencia por esparcimiento isotrépico, v en 1914
Schwarzschild formula definitivamente la ecuacitén de
transferencia radiativa, tal como se suele emplear en la
mayoria de las investigaciones atmosféricas desde en-
tonces. En 1924, Gans incluye la polarizacion lineal,
pero s6lo a partir de 1950 puede considerarse completa
la teoria fenomenoldgica que nos interesa aqui, quedan-
do consignada en la celebérrima monografia de Chan-
drasekhar (1950), donde es presentada en forma defini-
tiva la ecuacién wvectorial de la transferencia radiativa,
teniendo en cuenta el estado de polarizacién de una onda
electromagnética. A fines de la década de los cincuenta,
Rozanov extiende la ecuacion vectorial al caso de medios
anisétropos, y con la monografia de van de Hulst (1957)
aparece una obra que resume las investigaciones de las
décadas anteriores, sobre tode las relacionadas con el
esparcimiento de la radiacidn electromagnética que in-
cide sobre una pequena particula esférica. En las ultis
mas tres décadas se hacen notables algunos esfuerzos por
conectar la teoria fenomenoldgica con la electrodinami-
ca clisica, y actualmente este problema parece estar re-
suelto (véase la importante monografia recién publicada
por Mishchenko et al., 2006), en el sentido de que las
magnitudes que intervienen en la ecuacién de transfe-
rencia radiativa estan claramente relacionadas con mag-
nitudes derivables de la electrodindmica clésica, es de-
cir, de las ecuaciones de Maxwell. Asi, disponemos hoy
en dia de una teoria no menos coherente y poderosa
que elegante, con la cual es posible describir, en princi-
pio, el esparcimiento de radiacién electromagnética en
medios continuos, e incluso en medios con dispersiones
de particulas discretas (particulas sélidas o liquidas de

2 “Esparcimiento” es el término recomendado por la Real Academia de Ciencias Exactas, Fisicas y Naturales, en su Vocabulario cientifico
y técnico. Los otros términos en uso, el de "dispersidnz el de "difusion”. no se debieran favorecer por impropios, puesto que ambos significan
procesos figicos bien definidos en otros contextos. Pese a la anglofilia universal de nuestros tiempos, no utilizaré el espantoso anglicismo
“scattering”, que algunos astrofisicos espafioles parecen considerar como adecuado a sus propios gustos.
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los aerosoles, goticulas acuosas de las nubes, polvo in-
tergalactico, etc).

En este articulo me propongoe extender, una vez mas,
mis modestas contribuciones anteriores, pero ain ex-
cluyendo los efectos de polarizacién, cuya importancia
estriba ante todo en el problema conocido como “inver-
50" al de la transferencia, que consiste en inferir pardme-
tros fisicos (como la reflectividad de una superficie pla-
netaria o las propiedades de una poblacidén de goticulas
nubosas) a partir de mediciones de la energia transferi-
da, problema de gran actualidad en la percepcién remota
de las atmoésferas planetarias.

Pretendo, més especificamente, aplicar la teoria de la
transferencia radiativa al sistema de nuestro clima te-
rrestre, mediante un modelo disefiado para elucidar la
esencia de un aspecto del problema que acosa actual-
mente a la humanidad. Lo que hoy en dia suelen llamar
los diarios, con un tonillo de alarmismo acaso justifi-
cable, “el cambio climatico”, no deja de ser una vaga
alusién al hecho de que el clima —sea, cual fuere su defini-
cién- necesariamente cambia, como todo en nuestro uni-
verso, en reaccidon a modificaciones de las condiciones en
sus fronteras.

Una de las variables climatoldgicas que mas se bara-
jan, en el contexto cientifico del cambio climatico, es
la temperatura superficial del planeta. Hay quienes la
interpretan como la temperatura del aire en superficie,
mientras que otros (el autor incluido), ven en ella la tem-
peratura de la superficie misma, sin que nadie se deten-
ga normalmente en las ambigiiedades que su medicién
implica (algunas dificultades se ventilan en el reciente
trabajo de Anduckia, 2007). En cualquier caso, la tem-
peratura “superificial” es considerada como un impor-
tante indicador del cambio climdtico (global). Y, efecti-
vamente, hay buenas razones para ello, como lo ponen de
manifiesto algunos de mis trabajos anteriores, donde he
buscado aclarar, mediante modelos tedricos elementales,
algunas de las relaciones entre el campo de la radiacién
telirica y la temperatura superficial del planeta.

Otra variable vital es la que se conoce como el albedo
de un cuerpo celeste, iluminado externamente. Del va-
lor climatolégico del albedo de nuestra Tierra depende
la energética global, al igual que la de su atmdsfera y
la de las otras “esferas” (los océanos, por ejemplo, que
conforman la hidrosfera). Con el objeto de ofrecer al
lector algunos elementos basicos para facilitar el discur-
go informado sobre el “cambio global”, presentaré un
modelo convencional, que aunque aproximado, permite
aprehender las relaciones esenciales entre el campo de

radiacién solar y los constituyentes de la atmdsfera te-
rrestre, asi como los efectos macrosedpicos sobre la tem-
peratura atmosférica v la de la superficie terrestre. Las
caracteristicas de la atmdsfera a las cuales prestaremos
la mayor atencién son el albedo global de la Tierra y
el poder atmosférico de transmisién (también global) de
la energia de “onda corta”; ésta es la responsable de
los matices celestes y los colores crepusculares, asi co-
mo de todos los fendmenos que constituyen la optica
atmosférica. Al albedo terrestre se debe el brillo de la
Tierra que se aprecia desde el espacio exterior, mientras
que la transmisividad controla la cantidad de energia so-
lar que baha la vasta superficie terrestre, determinando
asi su temperatura (y cuya variacién geoldgica interviene
en los ciclos glaciales, por ejemplo).

Huelga apuntar que dentro del marco limitado de este
articulo no es posible recordar todos los fundamentos y
aspectos necesarios en la construccién del modelo, ni
siquiera la terminologia y notacidn, a veces harto di-
vergentes si no confusas, de una disciplina cuya litera-
tura no deja de crecer. El esfuerzo presente se inscri-
be en un campo de investigacién que ha avanzado ver-
tiginosamente en las itiltimas décadas. Son numerosas
las monografias y log libros de texto recientes, publica-
dos no so6lo con el d4nimo de dar a conocer los méto-
dos modernos para entender ciertos procesos radiativos
de gran complejidad, sino suministrar las herramientas
necesarias para deducir informacién cuantitativa acerca
de nuestro medio ambiente, aprovechando en particular
la tecnologia de la percepcién remota {desde platafor-
mas espaciales, par ejemplo), y cuyos resultados depen-
den (a menudo delicadamente) de los fendmenos que
intervienen en el mismo balance energético del clima.
La importancia de estos temas justifica un tratamien-
to simplificado de algo sumamente complejo en sus de-
talles reales, tratamiento que ofrezco con la esperanza de
granjear el beneplacito del lector no familiarizado con un
campo de gran actualidad e indiscutible valor estético.

2. Generalidades acerca del albedo

La fraccién de energia solar que la Tierra devuelve
-sin aprovecharla— al espacio estelar, se conoce como el
albedo terrestre. {Albedo planetario, en el caso de lunas
y planetas iluminados por el Sol). El término “albedo”
fue intreducido por el va mencionado sabio alsaciano,
Lambert, en su Photometria de 1760. Lambert recono-
¢ié que el poder de reflexién variaba con la longitud de
onda, e introdujo la nocién de albedo monocromético
(hablando de “rubedo”, por ejemplo, en el caso del poder
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de reflexidn respecto del color rojo). Su importancia en
la investigacion del brillo de los planetas fue reconocida
definitivamente hacia 1860, en trabajos de un excéntri-
co cientifico alemdn, Karl Friedrich Zéllner (1834
1882), a quien recientemente se viene considerando co-
mo el padre de la astrofisica, por haber propugnado pre-
cisamente el estudio del albedo de los planetas, con el
objetivo de inferir su constitucién fisica (lo que hoy en
dia se conoce como el “problema inverso” de la teoria
de transferencia, ya aludido anteriormente).

En meteorologia y climatologia, el albedo es uno de
los factores clave en los balances energéticos de los dis-
tintos subsistemas geofisicos, y de su valor dependen
muchas caracteristicas estadisticas, o sea, climatoldgi-
cas; de él también depende, pero indirectamente, el vi-
gor de la dindmica de los geofluidos. Un cambio infimo
en el albedo terrestre implica cambios significativos en
las temperaturas globales y en el régimen de vientos, por
mencionar solamente dos efectos.

Los actuales modelos numéricos de prediccion del cli-
ma buscan modelar los diversos procesos atmosféricos
y climatoldgicos con un realismo cada vez mas por-
menorizado, tanto asi que la mente humana escasamente
puede aprehender los multiples circuitos que se tienen
en cuenta, en lo que es un complejo tejido de retroac-
ciones fisico-quimicas dentro del sistema. Los resultados
numéricos pueden ser tan correctos como realistas, pero
en muchos casos resulta insondable su conexidn con una
o varias de las causas originales.

Por esta razon, muchos investigadores del clima y de
la atmdsfera se sirven de ciertos modelos preliminares,
calificados a menudo de “conceptuales”, y cuya funcién
principal es reducir a su esencia, y de una manera cuali-
tativamente acertada, la patente complejidad cuantita-
tiva de los procesos naturales, sacrificando parcialmente
la fidelidad cuantitativa.

En la presente exposicién me propongo elucidar los
factores determinantes del albedo terrestre mediante un
modelo conceptual de factura propia, extendiendo asi la
jerarquia de modelos cualitativos ya existentes. Mas es-
pecificamente, con este modelo se hace posible examinar
algunas de las posibles causas que alteran la fraccidn de
energia que la Tierra desecha sin incorporarla al sistema
climatolégico. Por supuesto, no es posible, ni siquiera de-
seable, incluir todos los detalles de los procesos involu-
crados en la determinacion del albedo de la atmdsfera
terrestre; como en modelos anteriores, me limito exclusi-
vamente a contemplar la interaccién entre la atmésfera
(supuesta en reposo) y los campos de radiacién visible,

haciendo caso omiso de la gran variabilidad espectral
que caracteriza los fendmenos Spticos y térmicos. Es,
claro estd, la suposicién més precaria del modelo. De
hecho, se considerard un modelo de transferencia exclu-
sivamente radiativa, a través de una atmdosfera planeta-
ria “semigris” (“gris” en el régimen de ondas visibles).
No se considerard la interaccién con los flujos de energia
radiante emitida por el suelo y por la atmadsfera misma.
La consideracién del campo de la radiacién infrarroja re-
basaria los limites de esta exposicién y su inclusién que-
da reservada para un estudio monogrifico {véase tam-
bién un articulo en curso de publicacién, Pelkowski et
al. 2008),

3. La base tedrica del modelo

El modelo se basa en la fisica y cinemdtica que sub-
yace tras la ecuacion de transferencia radiativa (ETR),
formulada en lo que sigue para una radiacidn no po-
larizada, en interaccién con la materia, y para una ge-
ometria plana v de capas estratificadas paralelamente.
La polarizacidén es una caracteristica fisica de toda ra-
diacién electromagnética, pero en los estudios de la en-
ergética global afortunadamente puede despreciarse, au-
torizando por consiguiente el uso de la cldsica ecuacidn
de transferencia escalar, a diferencia de la ecuacién gene-
ral para el llamado tetravector de Stokes, el cual contiene
la informacion elipsométrica sobre el estado de polar-
izacién de una onda electromagnética. En la gran may-
oria de los estudios del siglo pasado, no se solia tener
en cuenta el estado de polarizaciéon de los rayos de luz o
de “calor”, pero recientemente se estd recalcando su im-
portancia para el “problema inverso”, el de inferir cier-
tas propiedades fisico-quimicas de la materia irradiada a
partir de las observaciones y los célculos de 1a radiancia
(Hovenier et al. 2004). En estudios actuales, en torno
a cirros y aerosoles, se estd explorando la utilidad de
incluir dichos estados, con el fin de obtener informacion
acerca de las particulas esparcedoras que los componen
(Liou 2002; Kokhanovsky 2003, 2006).

Partiendo, pues, de la ecuacién de transferencia radia-
tiva para una atmdsfera poco profunda, en comparacién
con el radio del planeta, y por ende asimilable a una capa
plana y estratificada paralelamente, con la consiguiente
uniformidad en direcciones acimutales, podemos expre-
sar dicha ecuacidn de la siguiente manera:

df ax(r !
lu,—/\ = IA it M / PA(T/M s NI)I/\(TMMf)dﬂ’“
d’r;\ 2 -1

(1 —ax(ma)]Ba(ma). (1)
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La ecuacién es vilida para cada longitud de onda, A,
de la radiacién electromagnética en cuestion. La letra
griega p designa el coseno del dngulo cenital @ € [0, 7]
de un haz (rayo) de luz, cuya radiancia {intensidad)
monocromatica suele designarse por I (6 se mide con
respecto al vector unidad dirigido hacia alturas cre-
cientes); ax se conoce como ¢l albedo de esparcimien-
to de primer orden, o primario {en la literatura an-
glosajona: single scaétering olbedo), pero no hay am-
bigiiedad en llamarlo simplemente el “albedo de es-
parcimiento”, ya sea el de una particula o el de un vo-
lumen elemental de un medio continuo, que hemos de
distinguir del albedo de una superficie o de un planeta;
B, es la fuente interna de energia radiante, que para
atmésferas en equilibrio termodindmico local viene da-
da por la distribucién espectral de Planck, B,(T), fun-
cién de la temperatura local del medio, T'; la funcién
espectral (o monocromatica) Py(, u, 1') de cuatro ar-
gumentos, entre ellos dos (cosenos de) dngulos cenitales,
se conoce como la funcién de fase, sobre todo en la as-
trofisica anglosajona, pero en los trabajos originales que
he consultado se definia, apropiadamente, como diagra-
ma o funcién de esparcimiento, mientras que en la li-
teratura rusa (traducida) se conoce bajo el nombre de
“indicatriz de esparcimiento”. También depende de la
altura z o, equivalentemente, de la profundidad dptica,
Ta, que a su vez depende generalmente de la longitud de
onda de los rayos del haz de luz, y que se define, como de
costumbre, para una capa de espesor geométrico H, — z,
entre una cota z y la altura de la frontera superior de la
atmésfera, Hy, por la siguiente férmula:

Hy
n=/ N
Z

en donde p representa la densidad de aquellos compo-
nentes del medio que afectan a la radiacion del color
que corresponde a A. El coeficiente de extincidn especifi-
co (esto es, por unidad de masa), ky, se define como la

suma del coeficiente especifico de esparcimiento ( k/(\s) )y

del de absorcién (kf\a)). Podemos, entonces, expresar el
albedo de esparcimiento (monocromatico) como el co-
ciente entre el coeficiente de esparcimiento y el de ex-
tincién:

kgs) _ kf\s)

by B® 4+ &

A continuacién, supondremos que sea posible definir es-
tos coeficientes (como medias espectrales, por ejemplo)
de tal manera que se puedan aplicar a toda la gama de
ondas electromagnéticas (visibles), simplificando asi de-
cisivamente los cdlculos analiticos en nuestra indagacién

ay =

del albedo global. Este proceder define lo que se conoce
como atmosfera semigris. Sin embargo, muchas férmulas
; mantienen su validez para la radiacién monocromatica.

En casi todas las investigaciones contemporianeas de
la radiacidn teltirica, es habitual ¥ conveniente descom-
poner la radiancia solar en dos partes, cada una de
sendos origenes fisicos:

ILi=I+1I?. (2)

El primer sumando representa la intensidad de la ra-
diacién que ha sido esparcida por el medio (el brillo del
medio gracias a la luz “prestada”), mientras que el se-
gundo sumando se refiere a la radiancia de la radiacién
solar directa (la emitida por el Sol e interceptada por la
Tierra). Esta ultima es sometida, en su travesfa por la
atmadsfera, a un debilitamiento segin la ley de extincién
de Bouguer (o de Bouguer-Lambert, o incluso, pero con
poca justicia, como ya vimos, de Beer):
dr?

,ud—: =19, {(3)
Esta ecuacién diferencial ordinaria y de primer orden
puede integrarse inmediatamente, siempre y cuando se
conozcan los valores de la radiancia en cada frontera de
la atmdsfera. Efectivamente, la condicién de contorno
para la radiancia que incide sobre la frontera superior
de la atmésfera {donde 7 = 0) es uno de los factores de-
terminantes de la meteorologia y climatologia terrestres,
cuyo valor se conoce con precisién inusitada, y que ex-
presaremos formalmente as{:

1920,6) = Ls(ut o)1 - H@). (@)
La funcién de Heaviside {0 de escalén), H{u), es igual
a la unidad para valores positivos del argumento u, e
igual a cero en el caso contrario; la funcién generalizada
{o de Dirac) ¢ permite expresar que la condicién de con-
torno hace sentir su efecto sdlo si el valor absoluto del
coseno del dngulo cenital de un rayo incidente (para el
cual 8 > m/2, o sea, u < 0) es igual al coseno del angulo
cenital del disco solar (i), o sea, para —p = uy. Qpx es
la Hamada constante solar espectral, definida como la e-
nergia monocromadtica que fluye a través de la unidad de
una superficie perpendicular a los rayos solares, situada
en £l tope de la atmdsfera, es decir, a una distancia igual
a la unidad astrondmica Dy, y cuyo flujo holocromético
(integrado espectralmente) representa la constante solar
por excelencia:

(= o] [o.+]
Qo = / QordA = n‘I"@/ By(Tp) dA = 1370 W /m?.
0 0
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El “factor de dilucién” [’y de la energia solar se expresa
mediante la importante ley dptica de Kepler, segiin la
cual la irradiancia disminuye inversamente al cuadrado

2
de la distancia al Sol: Ty = (%?) , siendo Hg el ra-

dio del Sol, cuya tempertura “efectiva” asciende aprox-
imadamente a T = 5780 K.

Omitiremos de ahora en adelante el subindice A,
puesto que para la determinacién del albedo global sélo
importa considerar la energia reflejada a lo largo de todo
el espectro de ondas visibles, y el tratamiento analitico
se facilita bajo el supuesto de esparcimiento “gris” res-
pecto a los rayos solares, lo que significa que la atmosfera
esparce la radiacién visible indiferentemente de su col-
or. La radiancia Iy, despojada de su subindice, se con-
vierte, como en el caso anterior de la constante solar, en
la radiancia “holocromaética”, implicando que ha sido
integrada sobre el espectro de ondas, o sea [ = f Iyda.

La solucién de la ecuacién diferencial (3), bajo la
condicién de contorno {4}, se expresa entonces para la
radiancia holocromética como

Qo

IO(r, ) = o

8(ps + pra)[1 — H(u))e™".

La radiancia solar reflejada por la superficie terres-
tre (a lz profundidad éptica de la atmodsfera entera,
Tp = DH' pkdz), es debilitada nuevamente en su segun-
da travesia por la atmadsfera. Debemos resolver la misma
ecuacion (3}, pero ahora bajo una condicién de contorno
distinta, que en el caso mds sencillo corresponde a la ley
de reflexién de Lambert (reflexién isotrépica):

I9(1y, 1 > 0) = vyl o B(Ts Je ™™/ M0,

aqui aparece el poder de reflexién de la superficie terres-
tre (en el visible), o albedo superficial, designado por r,
{(Pelkowski 1998).

Insertando ahora la radiancia (2) en la integral de (1),
se obtienen contribuciones de dos fuentes distinguidas:

1
g~/—1 P(r H’)[I*(T,,u,’) +I®(T,M’)]d,u’ _

1

a

5/ P, ) I (0 )dy’ + aQOP(T, 1, — pip)e” T/
-1

A

De esta manera expresamos la ETR en la forma en que
aparece a menudo en la literatura especializada (cf. Li-
ou 2002, p. 261):

* a 1 ’
ucgr = I ‘%_/_IP(TM,M')F(T’H')GW (5)
"G(ZQ“OP (7, 1y —pio)e”7/#0 — [1 — a(T)| B(r).

Dadas las correspondientes condiciones de frontera,
podemos determinar la radiancia “difusa” I'*, resolvien-
do esta ecuacidn integro-diferencial.

La razén de la descomposicidn de la radiancia, que no
parece sugerirse de por s{ misma, aparentemente tiene
que ver con el hecho de que en la solucién aproximada
de los modelos originales, que prescindian del artificio, el
albedo de una capa nubosa resultaba ser independiente
de la posicién del sol en el cielo, en contradiceidon con lo
que se observa realmente. En cambio, cualquier solucién
aproximada de la ecuacidn anterior depende patente-
mente del Angulo cenital del sol, quedando asi remediada
la dificultad.

Para la solucidn de la ecuacién de transferencia ra-
diativa (3) vamos a suponer, como en la gran mayoria
de las investigaciones del pasado, que el esparcimiento
es homogéneo dentro de la capa, eliminando asi la de-
pendencia de la profundidad ¢éptica en las funciones a y
P. Mientras que el albedo de esparcimiento se reduce a
una constante arbitraria, para poder acometer la tarea
matematica de resolver la ETR, es preciso conocer, o
al menos prescribir, la funcién de fase. En la siguiente
seccidn definiremos una funcién de fase peculiar.

3.1. La funcién de fase del modelo. La funcién de
fase P(u, ') describe la probabilidad con que la energia
radiante, que incide bajo un dngulo § (entre el rayo y la
normal a la armdsfera) sobre un volumen elemental de
la materia, es esparcida en direccién 8. Asi, por ejemplo,
P(0,~1) indica la probabilidad de que un rayo dirigida
verticalmente hacia abajo sea esparcido en cualquier di-
reccién horizontal {sin privilegiar a ninguna direccién,
gracias a la simetria rotacional de la atmdsfera plani-
paralela). Generalmente, los diagramas de esparcimien-
to para un volumen elemental del medio se obtienen
sumando las contribuciones de los centros esparcedores
dentro de aquél, lo cual esta permitido si los centros,
Huctuantes, se suponen estar suficientemente distancia-
dos entre si, sin interferir destructivamente, de modo que
los resultados de tal suma dependen del diagrama de es-
parcimiento de cada una de las particulas, a menudo
consideradas como idénticas.
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El diagrama de una partfcule presentsa tipicamente
una gran variabilidad angular, y se describe mediante
funciones matemdticas sumamente complejas, que de-
penden en cada caso particular de las caracteristicas
fisico-quimicas de las moléculas o particulas que inter-
vienen en €l esparcimiento de la energfa incidente. Para
las moléculas atmosféricas se conoce su forma desde los
trabajos clasicos de Rayleigh (con una correccién debi-
da a la asimetria molecular, propuesta por Cabannes),
y uno de los grandes éxitos de la teoria del electromag-
netismo ha sido la deduccidén teérica de dicho diagra-
ma, que ostenta una simetria especular con respecto al
plano perpendicular al rayo que incide sobre la molécula
{considerada por Rayleigh como simétrica). Dentro del
marco de nuestro modelo, la funcién de fase de Rayleigh,
para una atmosfera puramente esparcedora, adopta la
forma:

3 1
Plu,p'y =211+ w4 51— #3(1 = 1))

(Ishimaru 1978). Es facil comprobar que la integral de
esta funcidn sobre todos los valores posibles de i es igual
a2

En lo que sigue no entraremos en los detalles de la de-
terminacién de una funcién de fase general, por tratarse
de un problema demasiado complejo y que incumbe a
la electrodindmica clasica. Para nuestros objetivos den-
tro del esquema de una energética global y promedia-
da, en la que solo los flujos verticales de energia ra-
diante son importantes, basta con temer en cuenta la
fraccién de la energia total esparcida, en cualquier pun-
to del medio, tanto hacia el hemisferio delantero de una
esfera unitaria con centro en dicho punto (energia espar-
cida “hacia adelante”), como hacia el hemisferio trasero
{o “hacia atrds”), puesto que de esa fraccién dependen
el albedo global del clima terrestre y la transmisividad
total de la atmdsfera. Dicha fraccion, llamémosla f, de-
pende, entre otros factores, del tamafio de las particulas
esparcedoras. Para las moléculas atmosféricas, como ya
seflaldbamos en la discusién del diagrama de Rayleigh,
f = 0.5, de modo que si la energia solar incide verti-
calmente sobre una molécula atmosférica (aproximada-
mente simétrica}, la mitad es esparcida hacia la super-
ficie terrestre y la otra mitad lo es hacia los espacios
siderales. En cuanto a las particulas nefélicas, por ejem-
plo las gotas de agua de las nubes cdlidas, la fraccidn
J es netamente mas cercana a la unidad, implicando
que las goticulas de nubes cdlidas “esparcen” la ener-
gia incidente preponderantemente hacia adelante; a los
cristales de hielo de las nubes heladas corresponde, como
veremos mas adelante, un factor de asimetria semejante

al de las gotas acuosas, aunque la fraccién f oscila en
un rango de valores mds amplio. La energia esparcida
por un conjunto (poblacién) de gotas se caleula, como
va se indicé, sumando las contribuciones debidas a los
esparcimientos individuales, gracias al hecho de que las
goticulas se encuentran suficientemente separadas unas
de otras (Mishchenko et al. 2002).

Para simplificar entonces un problema de gran com-
plejidad, me atrevo a proponer una funcidn de fase que
permite describir un esparcimientc asimétrico segun la
direccidn de propagacidn: la fraccién f de la radiancia
I(i') es “esparcida” si, y solamente si, su direccidn, in-
dicada por su dngulo cenital &' € {0, 7], coincide con la
del haz de radiacidon cuyo balance energético se esta con-
siderando, y que obedece a la ETR que corresponde al
angulo cenital # € [0, =], siendo entonces 1 — f la frac-
cidén desviada en la direccién opuesta (x — @). En direc-
ciones ¢’ # 1y, la intensidad esparcida es nula. Esta
singular distribucién puede expresarse bajo la siguiente
forma matematica:

P ')y =2 {fo(p — ') H (1)
(1= £)8(u + pH[1 - H(u"} H(w)+
2{fé(p— 1 - H(u")+
(L= Yo+ uHHWHN} L - Hw)i. (6)

Los angulos cenitales de los rayos siempre estan referi-
dos a la normal de las capas atmosféricas, dirigida ha-
cia el cenit. Un rayo descendente, por ejemplo, forma
un 4ngulo cenital 6 > 7/2 con dicha normal. En gene-
ral, la funcién de esparcimiento es funcién de la pro-
fundidad dptica, pero se suele simplificar el tratamiento
matematico suponiendo capas esparcedoras homogéneas
(suficientemente delgadas). En la funcién de fase ante-
rior se podria tener en cuenta la inhomogeneidad verti-
cal haciendo depender la fraccién f de la profundidad
dptica T, pero, como va lo sefialdbamos en la seccién an-
terior, nos limitaremos al caso opticamente homogéneo,
v por consiguiente, ni f ni el albedo de esparcimien-
to @ dependen de la profundidad éptica. La inclusién
de tales dependencias constituye un campo activo de
la investigacion actual en transferencia radiativa {véase
p.ef., Yanovitsky 1997). Igualmente se estd teniendo
en cuenta la irregularidad geométrica de las particulas
suspendidas en el aire seco o brumoso, de constitucién
bioquimica variable {(Mishchenko et al. 2000).

La funcién de fase de nuestro modelo estd normada:

1 1
if P(,Ll,, ,u’)d,u' =1,

-1
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y, como propiedad esencial de una funcién de es-
parcimiento espacialmente homogéneo, es simétrica:

P(u,p') = P(y', ).
Por medio de esta funcién, deducimos las siguientes rela-
ciones:

%f Plu, )" (r, 1)y’ = fI*(r, p)+ (1= ) (1, ~ )
-1 )
y

P, ~po) = 2(1- f)6(n—po) H{p) +2f8{pu-+po)[1-- H ()]
La integral que figura en la ecuacién de transferencia
radiativa (5) es, pues, reemplazada por la suma pon-
derada de dos radiancias, una en direccién del rayo ba-
jo investigacién, la otra en el sentido opuesto de dicha
direccién. El problema matemdtico se simplifica consi-
derablemente, puesto que la ecuacidn integrodiferencial
gueda reducida a una ecuacion diferencial ordinaria.

8.1.1. Factor de asimetria. En la teoria de la transfe-
rencia radiativa se emplea una magnitud que encierra
informacién acerca de la asimetria del diagrama de es-
parcimiento. Me refiero al factor de asimetria, g, que se
define como el primer momento angular de la funcién
de fase, o, lo que equivale a lo mismo, como el coseno
promedio de! dngulo de esparcimiento, dngulo formado
por la direccién de propagacién del rayo incidente y la
de un determinado haz esparcido. Adaptado a nuestra
hipédtesis de esparcimiento independiente del acimut, se
define asi:

1 ! ! ’ t
gEifIP(l,u)udu = (u)-

Se trata de una medida de la asimetria en la distribucién
de la energia esparcida respecto de un plano perpendi-
cular al rayo incidente.

~ Una relacién importante, para cuya demostracién no
disponemos de espacio aqui (remito a Goody & Yung
1989), es la siguiente:

1 1
§f1P(u=#’)M’du’ = gy

Noétese que si el esparcimiento es isotrdpico (P = 1),
el factor de asimetria se anula: g = 0. Generalmente,
g € [-1,1]. Para la funcién particular (6), es facil com-
probar que

-;-./_IP(u,u’)u’du’ =(2f - Du

y por lo tanto,

Esta simple relacién permite vincular los valores de g,
citados en la literatura contemporénea, con la fraccién f
de nuestro modelo elemental. En el caso de esparcimien-
to isotrépico, o para un diagrama de esparcimiento
simétrico {como el de Rayleigh), ¢ = 0, y por lo tanto
F =0.5: 1a fraccion de energia radiante esparcida hacia
“adelante” es igual a la esparcida en la direccién opues-
ta a la de propagacion. Si f = 1, el “esparcimiento” del
rayo es equivalente a la ausencia de esparcimiento.

3.2. Los flujos de energia radiante. En virtud de
la funcién de esparcimiento introducida en la seccidn
anterior, la ecuacién (5) se expresa ahora asi:

B ) = al £ 5,00+ (L )T (7, )

- %{2(1 = )8(n — 20) H{p)

+2F8(p 4 po)[l — H(u)je~7/ke

- {1 - G.)B(T’),
o, abreviadamente,
dr(r, .
y‘#{)- =1 (THU') - S(T! [.L), (7)

donde hemos introducido la funcién fuente de energfa
radiante,

S(rop) = alf I (mp) + (1 = )7 (7, —u)]+
(1—a)B{T)+

{2(1 — )0(p — po) H{p)+
2f8(u+ po)[Ll — H(w)}e~ "/, (8)

Radiancias y coeficientes dependen generalmente de la
longitud de onda. Omitiremos esa dependencia para
mayor claridad de notacién, pero también porque en
los ejemplos numéricos posteriores se emplearan valores
representativos de toda la gama de colores que engloba
la. radiacién visible (esparcimiento semigris).

aQo

Am

Integrando la ecuacién (7) con respecto & los valores
posibles de u, resulta una ecuacién diferencial ordina-
ria para lo que se conoce como la densidad del flujo de
energia radiante, es decir,

1 dF* s
o dr = 2(I* - 5), {9

siendo la definicién de dicho flujo:

+1
F(ry= 27r/ I (o, w) pacdpe.
-1
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En {9) hemos introducido la siguiente media angular:

Multiplicando enseguida la ecuacién (7) por p e inte-
grando de nuevo con respecto a esta variable, resulta:
dK +1

dr— =F* - 27

i g S(r, pudi,

donde ahora aparece el segundo momento del campo
radiativo, en la notacién introducida por Eddington
(Mihalas 1978):

1 +1
K= —[ (7, p)pdpe.
2/

Esta magnitud representa ¢/4r veces la presién normal
de la radiacion, ¢ designando la velocidad de la luz. Repi-
tiendo este proceso de multiplicacién por p e integracién
de la ecuacién resultante respecto de esta variable angu-
lar, se obtiene una sucesién infinita de ecuaciones, cuya
solucién es extremadamente dificil, si no imposible de
hallar (el famoso problema de “cierre”).

Con ¢l fin de obviar esta dificultad matematica, se in-
troducird mas adelante una “hipétesis de cierre”. Para
ello, reescribiremos, aprovechando el teorema del valor
medio del cilculo integral, el segundo momento de la
radiancia de la siguiente manera:

+1 0
f I"(T,#)uzdn*—"f I(r,p)pdp

-1 -1
+1
+ [ IMrp)pldp
i)

0 +1
=u.‘(T)[_lf (7, p)udp + p3 (T)/ (T, pudp

B (T)
o Do P () +

donde las nuevas funciones son cocientes de magnitudes
fisicamente interpretables:

£
I I p)uldp
+1 !
Jo It (r, ppdp
para iluminar el significado de los denominadores,

recordemos que

0
) = —21r/_1 I*{r, ppdp >0 (11)

) g
o P,

pE(r) =

(10}

+1
F*iir) = 2r¢ / I*(r, p)pdy >0 (12)
[}

o= Fl(r) = P (13)

representan las densidades de los flujos descendente, as-
cendente y neto, respectivamente. Asi, la ecuacidén que
satisface el segundo momento se transforma en

- [u,. VE () = pg (r)FH ()]

=F* —2x S{r, p)udp.

-1
Examinemos algunos casos particulares.
3.2.1. Fuente isotrdpica. Con esparcimiento isotrépi-

co, se tiene f = 1/2. La funcién fuente (8) se reduce
entonces a '

S{r,pu) = —[I*(T py+ I (7
GQO

»—w)]+ (1 —-a)B(r)+

{8k — o) H(p) + 8(u + po)[L — H(p)]}e /4,

con medla angular igual a
8r) = al*(r) 4 (L= @)B{r) + SR c=rtia (14)

¥y cuyo primer momento se anula:
+1

1 S(r, pludp = 0.

Por consiguiente,

L ) FH ) - s () F )] =

Un cierre posible del esquema consiste en exigir que pt
sean independientes de 7, y, ademaés, tengan magnitudes
iguales: —u; = pt = po. Por lo tanto,

dF*
2p2—— =F", (15}
donde )
= E[F"T(‘r) +F"l(‘r)] (16)

representa la densidad media del flujo a la profundidad
T

Diferenciando el primer momento de la ecuacién de
transferencia (9) con respecto a 7, resulta una ecuacién
diferencial de segundo orden:

d2F* di* 4§

F_M(dr_d_'r)' ()
Aprovechando nuevamente el teorema del valor medio
para inferir la existencia de dos cosenos —p~ y ut, vy

suponiendo sus magnitudes iguales a u,, tal que se ten-
ga F* = 277,u11 , ademis de postular que, como en el
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caso de ps, €l coseno 4, sea independiente de 7, obte-
nemos de las ecuaciones (15) y (17) una sola ecuacién
diferencial para el flujo neto:
1dF P d§
4w dr2
Esta ecuacidn se puede reescribir mediante la funcién
fuente media (14} y la ecuacién (15):
2Ft F*
I —(-a)
dr? 12
Si prescribimos la funcién fuente B (‘T) {que depende de
la temperatura de la atmésfera), esta ecuacién diferen-
cial de segundo orden permite determinar los flujos de

radiacién difusa bajo determinadas condiciones de fron-
tera.

dmpips  dr

— GQG —T/#o
4n(1 ) e (18)

3.2.2. Esparcimiento puro. Otro caso particular es el
de esparcimiento puro, sin absorcidn simultdnea de ener-
gia radiante, que corresponde a a = 1. Esta condicién
define lo que se conoce como una atmésfera conservado-
ra, ¥ en tal caso la 1dltima ecuacién reza:

d2F* — _;Q_(_]_e—f/pg
drz g ’

cuya integracién no presenta ninguna dificultad.

3.2.3. Transferencia sin esparcimiento. En este caso
se tiene @ = 0, y la ecuacién (18) se reduce a
dB 1 d°F* F*
dr 4w dr?  dmpgug
Igualando y fijando el valor de los cosenos “libres” , selec-
cionando por ejemplo el valor tipico de 1/v3 = iy = us,
conduce a
B __1dF . 3.
dr 4w dr?  4n
ecuacidn en la que se basan mis anteriores investiga-
ciones acerca del tema (Pelkowski 1993, 1998, 2000),
¥ que corresponde perfectamente con una aproximacién
clasica, debida a Eddington {Goody & Yung 1989).
En las secciones siguientes, sin embargo, nos ocuparan
sendas ecuaciones para los flujos ascendente y descen-
dente.

4. Modelos bipotamicos

Con el fin de obtener, a partir de la ETR, dos ecua-
ciones de transferencia para los flujos ascendente y des-
cendente, es preciso distinguir las radiancias de los rayos
que contribuyen a cada flujo. Mantendremos en este
contexto la suposicién simplificadora de dos direcciones

6ptimas, #F, con uf = cosft, segin las definiciones
(10}, (12) y (11):

’1*d
+ fo H
M - Ft 01
_ f_ p2Idp
b, = — <0

Estos cosenos directores dependen, en general, tanto de
la frecuencia de la radiacién como de la profundidad
6ptica. Imitando los pasos de la seccién anterior de mul-
tiplicar la ETR por u e integrarla sobre intervalos corres-
pondientes de esta variable, se logra establecer las ecua-
ciones de los flujos difusos ascendente y descendente,
los tinicos que intervienen en los modelos plani-paralelos
que llamaremos bipotdmicos {de dos flujos), y cuyo ori-
gen se remonta a un trabajo seminal, publicado en 1905,
del astrofisico Sir Arthur Schuster, sobre la transferencia
radiativa a través de medios neblinosos.

Procederemos, pues, de la forma siguiente. Em-
pezamos por distinguir las dos ecuaciones del modelo. La
primera hace referencia a las radiancias “ascendentes”,
para las cuales p > 0 (véase la ecuacién (7)):

dar*
A dr

' —alfI"(r,p) + (1~ H)I"(r,~u)] -

all —
=D Qs - pose=4a — (1 - @)B)
mientras que la segunda se refiere a las descendentes,
o< O

dr
“d'r -

I" —a{fI"(r,p) + (1 — Y {7, —p)}

Observando ahora que

1 -1
/I‘(T,—u)pdp,: I (r,w)udu
0 0
- Fl(r)
——f_lf (my plpdp = ——
¥
0 0
f I*(r, —,u),ud,u:/ I*(r,u)udu
-1
. Fli{r
/ I(Tuud#"——?(r)
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podemos comprobar que las ecuaciones anteriores, mul-
tiplicadas por p e integradas sobre los respectivos inter-
valos de los valores de este coseno, se transforman en:

2 F ()] = F1(r) — alfF1(r) + (1= NP
~a(l — f)poQoe™"/#° — (1 - a)nB(r)

& iz (P @] = Fr) = alfF(r) + (1- )F(7)]
— ofioQee™" — (1~ a)rB().

Para extraer de estas dos ecuaciones las ecuaciones
clasicas de los distintos modelos bipotdamicos que se han
propuesto, basta suponer que los cosenos éptimos no son
funciones de la profundidad, obteniéndose asi:

.

nif—diy) =Fl(r)—a[fFI{)+ (- HfFH7)] -5 (7)
l T

pr D = ) alg P )+ (- DISFI()) -5 (7)

donde nos hemos servido de la siguiente definicidn:

5%(r)

= g(l + g)oQoe"/# + (1 — a)wB(7).

La funcién fuente $~(r) se anula para g = 1, como cabe
esperar fisicamente (no asi en otros modelos bipotdmi-
cos, véase, v.g., Liou 2002). El primer término en estas
fuentes igualmente se anula cuando el centro del disco
solar roza el horizonte, puesto que no puede haber flujo
de energia solar en el tope de la atmdsfera (v = 0) para
g = 0 (no se tienen en cuenta aqui los efectos de la
refraccién, por lo general despreciables en la energética
del sistema climatico).

En el llamado modelo de Eddington (véase, por
ejemplo, la monografia de Goody & Yung 1989) se
suele suponer que las radiancias son hemisféricamente
isotrépicas, y entonces se tiene:

o 2 [edn
T fowdp 3 [2) pdp )
En la literatura no es raro suponer que u} = —u; =
2/3, lo cual sélo es, como acabamos de ver, estrictamente
vélido en el modelo de Eddington. Para un tratamien-
to de la radiacion de onda larga dentro del marco del
modelo de Eddington, me permito remitir a unos tra-
bajos anteriores (Pelkowski 1993, 1998). De ahora en
adelante admitiremos, méds generalmente, que el valor
de pf = —p; = u™ sea arbitrario en [0, 1].

4.1. Modelo bipotamico particular. Tratandose
en nuestro enfoque deliberado exclusivamente de
la transferencia atmosférica de flujos de onda cor-
ta, podemos recurrir a nuestra notacién original
{Anduckia & Pelkowski 2000), reemplazando los flu-
jos holocrométicos F por los holocromaticos de onda
corta, (. Por lo tanto, las ecuaciones para los flujos as-
cendente y descendente de la seccién anterior se presen-
tan bajo la forma siguiente:

T
mdeT(T) = ’71QT(T)
CnQHr) - - —7B - 97 aQee”" (19)
dold
2O o et

l—-a
+ ’YzQT.(T) + #—+71'B + v} aQoe™""0, (20)

donde v = {1 —a(l + 9)/2]/p*, v2 = a(1 — g)/2u* y
¥ = po(l & g)/2p* (la forma de estas ecuaciones se
amolda a las de Liou 2002, p.309; sélo el coeficiente ¥
es distinto en el caso presente).

En este régimen de ondas electromagnéticas cortas
podemos despreciar la fuente interna que representa la
emisién de ondas largas, es decir, los términos propor-
cionales a B, quedando entonces unas ecuaciones dife-
renciales no homogéneas que se pueden resolver medi-
ante los métodos clasicos de la teoria de ecuaciones dife-
renciales. Los flujos en cuestién se obtienen como com-
binaciones lineales de exponenciales que son funcién de
la profundidad éptica. Aqui me limito a reproducir el re-
sultado, tal como se encuentra, por ejemplo, en el libro
de Liocu (2002):

Q7)) = piCre™ +p_Coe ™™ +¢ e~ /0 (21)
QUr) = p_Cr&T +piCoe™™ +cTeT T/ (22)

con nuevos coeficientes, definidos a continuacién:

W= of -
1
Py = 5[1ﬂ:(’}’1“’72)/"]
1
< = ¥ W;E(E 7)) £ v2vF | #daQo.

Los coeficientes C y C» se determinan a partir de las
condiciones de contorno {Salby 1996 da un ejemplo).
Las soluciones son manifiestamente funcién del angulo
cenital del sol.
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En lugar de deducir los coeficientes C; y Cz bajo
determinadas condiciones de frontera, optamos por sim-
plificar el analisis matemsético de las ecuaciones diferen-
ciales, deshaciendo un paso anterior. La radiancia del
campo de radiacidn solar, que descompusimos segin (2),
obedeciendo a una tradicién sacrosanta en meteorologia,
en una radiancia directa y otra difusa, serd de ahora en
adelante tratada como una entidad individida, represen-
tando la radiancia total, que comprende tanto la direc-
ta como la difusa. Por consiguiente, en las ecuaciones
(19) v {20) no puede aparecer explicitamente la “fuente
interna” que resulta del debilitamiento de la radiacién
solar directa en la atmésfera. Recordando ademis que
la fuente atmosférica de radiacion propia en régimen de
ondas “cortas” es despreciable, las nuevas ecuaciones a
resolver son:

420 Q! (1) + 21— 9)Q!(r) ~ @4(r)

L
+420 __(1-a)Qin) + 201 9@ - Q1))
Esta simplificacion formal de la estructura de las ecua-
ciones diferenciales, privadas de sus fuentes propor-
cionales a (J, se consigue a expensas de una condicién
de frontera no nula en ¢l tope de la atmdsfera. La ra-
diancia se anulaba en el procedimiento anterior, puesto
que sobre la atmésfera no incide radiacién difusa des-
de arriba. La interpretacion de los dos planteamientos
matematicos es distinta, pero los resultados tienen que
coincidir.

La solucién de este problema modificade, aunque ne
es dificil de obtener, es tediosa, se puede repasar en
nuestros articulos precedentes (Anduckia & Pelkows-
ki 2000), o en un libro sobre el tema (p.ej., Petty 2004).

Es esencial prescribir correctamente las condiciones
de frontera, que serdn escogidas conforme al espiritu de
los trabajos anteriores, en los que no inclujamos el es-
parcimiento, salvo en una capa continua de nubes, mien-
tras que ahora el propdsito es abarcar el caso general
de esparcimiento en cada punto de la atmdsfera. Te-
niendo, por consiguiente, en cuenta que la energia solar
es reflejada en la superficie terrestre, y adoptando, sin
menoscabo en los balances energéticos, la hipdtesis de
una reflexién isotrépica (superficie “lambertiana”), de
albedo superficial igual a rg, tenemos como condiciones
de contorno: 1} en la frontera superior de la atmdsfera,
donde, por definicién, su profundidad éptica es igual a
0,

Q*0) = Qopo.

y 2) en la frontera inferior, donde la profundidad dptica
T, es maxima,

QT (Tb) = TsQL(Tb) = ""sTQi (0)

Hemos expresado, en esta (ltima ecuacién, el flujo des-
cendente de la radiacién solar (directa + global, en
términos meteorolégicos), @ (7), en funcién de la trans-
misividad atmosférica respecto del flujo de energia que
incide en su frontera superior (transmisividad “reondémi-
ca”, para distinguirla de la transmisividad de un rayo
particular en cierta direccién, o transmisividad radial},
definida como el cociente

ALY
Q'(0)
Esta fraccién de energia solar que incide sobre la su-
perficie terrestre es una medida de la trangparencia de
la atmdsfera. Podemos aprovechar este paréntesis para
introducir desde ahora el concepto de albedo, o sea, la
fraccion de energia solar que emerge de la atmodsfera te-
rrestre, v que designaremos por A:

_Q'(0)
QHO)
Un aumento en este pardmetro implica que la Tierra

dispone de menos energia solar para los procesos que
tienen lugar en su seno.

Con las condiciones actuales de contorno se obtienen
las siguientes soluciones del problema:

Q'(0)

1 = % M\ vt L2 Tt
Q)= €7 —rZ e " X [TST(E Tl )
(e e—'r(fb'—'r'))]

Q' L

Q) = e _ 2 )e‘““'r? X {TOOTST (e —e™)

-}-8‘7(1—" -7y _ 1" e—’Y{Tb - )] ,

Hemos introducido las abreviaturas v* = 7/ ut,

7= V= a)(1 - ag). (23
Y
ai-g)  _/I=ag-via

Too = 24
2—a{l+g)+2y JI—ag++I-a (24)

Too €8 el valor asintético del albedo {albedo limite) de
una capa cuya profundidad dptica es infinita (r, — 00),
como veremos enseguida. Para mayor legibilidad de las
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férmulas hemos recurrido a la profundidad dptica dilata-
dat* = 1/ut. El albedo y la transmisividad se despren-
den facilmente de las dltimas expresiones de los flujos:
roT (1= 72) + reo(e?™ — e™77)
e 1 e "y
1—r2,
€76 — 12 eTTE — Tyrue(e’ — e )

A =

T =

Estas expresiones pueden transformarse, empleando las
expresiones correspondientes al casc en que la superfi-
cie terrestre no refleja (superficie “negra”, para la cual
rs = 0). Indiquemos las férmulas que resultan:

2
A=rylot (25)
1—1er
¥
T=_" (26)
T 1l—r,r’
donde
1-— =27,
= Tee Ty g (27)
y 2
t= _ﬂf&____: (28)

representan la reflectividad y transmisividad “intrinse-
" de la atmdsfera, en el sentido de que no dependen
del poder de reflexién de la frontera inferior.

Para una capa infinitamente profunda (el caso apro-
ximado de la atmésfera de Venus), se tiene:

lim r = ry
T — 00
lim t = 0.
Th—+0O0

Nétese que en general el albedo en cada lugar geo-
gréfico de un planeta suele depender del angulo ceni-
tal del disco solar. Pero la magnitud que nos interesa
aqui es el albedo global, que se obtiene por integracién
con respecto a las latitudes del hemisferio iluminado por
el sol, conocido en astrofisica como el albedo esférico, o
de Bond (quien lo propuso en 1861), definido asi:

1
A=2fxwww. (29)
0

{Véase, por ejemplo, la ilustracién geométrica de esta
definicién en el libro de Thomas & Stamnes 1999.) Si
A no depende de up, A = A. El albedo de nuestro mo-
delo simplificado no depende de la posicién del sol en
el cielo y por lo tanto podemos utilizar ambos albedos
indistintamente. Una definicién andloga es vilida para
la transmisividad global 7. El albedo que resultaria de
las soluciones {21) es por contraste una funcién de py.

En el caso particular de esparcimiento isotrépico
{atmdsfera molecular, pura, descontaminada), el albedo
y la transmisividad globales son funcién de dos pardme-
tros: a y 7 (ademds de, claro estd, la reflectividad r; de
la superficie terrestre). En la seccién siguiente veremos
que las relaciones aproximadas de esta seccidn resisten la
comparacion con las que resultan de la solucién rigurosa
del problema.

4.2, Modelo bipotémico conservador. Este caso
corresponde al esparcimiento puro, sin absorcién de e-
nergia solar dentro del volumen elemental esparcedor, y
equivale a suponer a = 1. En tal caso, las ecuaciones an-
teriores presentan expresiones indeterminadas del tipo
0/0, y en lugar de aplicar Ia regla de 'Hdpital, es més
facil resolver de nuevo las correspondientes ecuaciones
para los flujos, a saber:

T(r
+%T() = (1-0R'"N-Q'7)
+$ = (1-HRUn~-Q',

El caso particular y* = 1 ha sido tratado por muchos
autores (entre ellos, Anduckia & Pelkowski 2000).
Para nuestros propésitos actuales, basta remitir a éstos,
de cuyo articulo solamente citaré los siguientes resul-
tados relativos a la reflectividad y transmisividad, r y
t. respectivamente, de una capa de nubes conservativa-
mente esparcedoras, de profundidad dptica igual a 74
-
S s 0
1

R B iy g 31
La solucién actual aporta un elemento de flexibilidad a
la modelacidn de atmdsferas, al permitir dilatar la pro-
fundidad éptica: 75 = 7/pt. Como veremos mas ade-
lante, el esquema de la jerarquia de modelos presentada
en las secciones anteriores permite fijar, segin ciertos
criterioy, el pardmetro ut. Nétese que r +¢ = 1.

5. Teoria rigurosa del esparcimiento isotrépico

En este caso especial, en el que el factor de asimetria
toma el valor cero, es posible transformar la ETR en
una ecuacion integral (Pelkowski 2003):

(ﬂw—]'Eur~ﬂ()

. ars
4ﬂQ0 fuo 4 —Q (10) Ea(p — 7),
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en donde sélo hace falta recordar la definicién de las
exponenciales integrales de orden n 2> 1:

t
En(7) =/ e/ 2 dp,
0

La solucién analitica no puede resumirse aquf con sufi-
ciente detalle y por lo tanto se omite, pero puede hallarse
en Sobolev (1990}, o, dentro de un contexto mas gene-
ral y con la notacién utilizada en esta seccidn, en inves-
tigaciones actuales (Chevallier et al. 2007, Pelkowski
et al. 2008). Dicha solucién permite calcular los flujos
ascendente y descendente, y de €stos se deducen, como
vimos més atrds, los coeficientes de interés, es decir, el
albedo y la transmisividad (esféricos) de la atmdstera:

roT? (a, )

Ala,m) = Rufa,m)+ T—roRu(am) (32)
Ti1(a, 7s)
T(a,m) T rRu(e,n)’ (33)
donde
Rnl(a,m) = 1—(2—aag)a —afof
Tii(e, ) = (2—ax)B +afom

son los bimomentos de primer orden de las fun-
ciones (o coeficientes) de reflexién (brillo) y transmisién
(Pelkowski 2003), respectivamente, que a su vez de-
penden de las siguientes funciones de a y 7:

1
an(a, 1) = fOX(u;a,n)M”d#

1
Bula, ) = /;Y(#;a,rb)u”du-

Se suele atribuir la introduccién de las funciones au-
xiliares X e Y a Chandrasekhar, aunque el astrofisico
armenio Viktor Ambartsumidn las habia presentado an-
teriormente en 1943 {(Ambartsumian 1998}, por lo que
también se conocen bajo el nombre de Ambartsumian-
Chandrasekhar {van de Hulst 1980). Sus valores han
sido tabulados por diversos autores.

Obsérvese que R11(0,7) = 0y T11{0, 1) = 2F5(m),

y por lo tanto, a falta de esparcimiento atmosférico, se
tiene:

A0, 1) = 7. T2(0, 7) (34)

T(0,7) = 2E3(7s). (35)

Esta dltima transmisividad atmosférica puede compa-

rarse con la deducida anteriormente {Pelkowski 1998)

bajo el supuesto de que la atmdsfera absorbia la ra-

diacién solar, mas no la esparcia (cielo lébrego con dis-

co solar visible). Alli se habia obtenido T=e~T/M0, ex-

presién que depende de la posicién del disco solar; si

la integramos segin la definicién (29) para obtener la
transmisividad global, vemos que concuerda con {35):

1
T2 L e~/ odpy = 2Es(m).  (36)

El albedo global del modelo también concuerda con {34).
En mi trabajo anterior, en lugar de utilizar albedo y
transmisividad globales, busqué reproducir el promedio
global y anual de la constante solar mediante el artificio
de un valor fijo para el 4ngulo cenital del sol (ug = 0.25).

En una atmdsfera conservadora, el albedo de es-
parcimiento toma su mayor valor posible, a = 1, y en-
tonces se tiene

Ri(l,m) = 1-—0Go(ar+51) (37a)
Ti1(1,7) Bo(ay + B1), (37b)
de modo que
Riyi(1,7) + T (1, m) = 1.

Si el esparcimiento no es isotrépico, las relaciones
exactas son mucho més complejas, y su tratamiento re-
quiere desarrollos en series de arménicos estéricos (véase,
por ejemplo, el libro de Sobolev 1975). Aqui nos hemos
de contentar con el caso isotropico, que sirve de referen-
cia para evaluar la calidad de las relaciones aproximadas
que propondremos en las secciones siguientes,

2]

Albedo terrestre (9=0)

ot .

'
00 0.2 04 OtB 08 10
Profundidad dptica «_

Figura 1. Albedo terrestre en el caso de esparcimiento
isotrépico (la curva que menos se eleva corresponde al
modelo riguroso; la otra, al aproximado.

La figura 1 compara el albedo exacto (32} y el apro-
ximado (25) para ut = 1/v/3 (“factor de difusividad”,
Salby 1996) en funcién de la profundidad éptica, en el
caso de esparcimiento conservador (a = 1} e isotrépico
(g =0).
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6. Modelo de tres capas

Una de la caracteristicas més conspicuas de la
atmosfera terrestre es su estratificacion o inhomogenei-
dad vertical. Ademads, los productos de condensacidn,
genéricamente conocidos como aerosoles, las nubes sien-
do los mas visibles entre ellos, acentian esa inhomoge-
neidad, especialmente en direccion horizontal. Es, pues,
imprescindible relajar el presupuesto de coeficientes
dpticos constantes dentro de la atmdsfera.

Desafortunadamente, el tratamiento analitico de
atmoésferas inhomogéneas, aun cuando sélo lo sean en
sentido vertical, no es posible salvo en casos muy par-
ticulares, que no incluyen a las nubes reales.

Un expediente comin es dividir la atmésfera en un
cierto nimero de capas homogéneas y empalmar los re-
sultados a propdsito de cada capa. A continuacién pre-
sentaremos una divisién minima de la atmdsfera en tres
capas.

Procedamos a ampliar el modelo homogéneo de
las secciones anteriores, introduciendo tres capas: 1)
atmdsfera superior {de la tropopausa para arriba), 2)
capa termodindmicamente activa con formacién inter-
rumpida de nubes { “atmdsfera libre” o troposfera supe-
rior) y, finalmente, 3) capa adyacente a la superficie de
la Tierra (troposfera inferior).

En la capa intermedia, que llamaremos a menudo ca-
pa de nubes o capa nefélica, admitiremos la posibilidad
de una nubosidad variable, teniendo en cuenta la frac-
cién del drea total cubierta por las nubes (n). Las nubes
esparcen la radiacién solar y la absorben en menor gra-
do. A lo contrario de lo que ocurre con las moléculas,
el esparcimiento por gotitas se caracteriza por su fuerte
anisotropia, de modo que no podemos aplicar las rela-
ciones exactas de la seccién anterior, sino que tenemos
que acudir a las aproximadas de la penultima seccidn.

Los aerosoles, que generalmente constan de particulas
microscépicas e irregulares, tampoco esparcen isotrépi-
camente la radiacién solar. La capa inferior puede asim-
ilarse a un aerosol en aire méis o menos himedo, por
cuanto contiene, al encontrarse en contacto con la su-
perficie terrestre (cubierta de la biosfera, antroposfera y
esferas de agua v hielo), contaminantes, sales marinas,
particulas orgdnicas y otras suspensiones. Supondremos
por otro lado que la capa superior consiste de aire seco

y generalmente descontaminado, pero con la posibilidad
de convertirse en un aerosol por un enturbiamiento re-
pentino, a raiz, por ejemplo, de una erupcién volcédnica.
El esparcimiento en dicha capa sera considerado como
normalmente isotrépico (del tipo Rayleigh y prepon-
deramente certileo). La capa inferior, en cambio, ten-
dra una tonalidad blancuzca, mientras que la intermedia
se supondra constituida de aire méds o menos contamina-
do, en los “intersticios”, y de nubes con caracteristicas
Opticas netamente distintas.

La profundidad éptica de la atmdsfera entera, en el
régimen de la radiacién solar, se igualard a 7,%. La ca-
pa superior tendrd por definicién la profundidad déptica
Tus (= T1). A la capa intermedia, donde esté exenta de
nubes (tiempo despejado), se le asignara la profundidad
éptica Tay, tal que Ty + Tap = T2. Finalmente, a la capa
inferior, o infranefélica, haremos corresponder la profun-
didad éptica 7 = 15 — (Tup + TAb) = 15 — T9. Las pro-
fundidades dpticas dentro de las correspondientes capas
se denctaran por 7,,7a ¥ 7;. El limite n = 1 signifi-
ca que el cielo estd completamente cubierto de nubes, y
en tal caso la profundidad dptica de la capa intermedia
se confunde con la de la capa de nubes (lldmese 7.);
suele ser de varios érdenes de magnitud mayor que las
profundidades dpticas de una atmosfera despejada. El
caso de nubosidad total fue tratado por Anduckia &
Pelkowski (2000) en el contexto de una atmdsfera en
equilibrio radiativo, modelo de atmdsfera que permite
estudiar el efecto invernadero en su estado depurado.
En el presente articulo nos interesa ante todo el efecto
de la nubosidad sobre el albedo de la Tierra, efecto que
contribuye a una de las mas importantes retroalimenta-
ciones en el sistema climatico global.

6.1. Albedos y transmisividades reondémicas de
las capas. El albedo de este modelo de tres capas se
puede expresar como el siguiente producto:

A=rT, T, TITTT,

donde hemos introducido las transmisividades
catarreondomicas,

T, = Ql (Tmb)

ICACER) e

3Esta hipdtesis ha sido cuestionada, puesto que las profundidades dpticas varian notablemente scgiin el color (Melnikova & Vasi-
lyev 2005). Es preciso, entonces, definir un valor representativo de la profundidad, pero prescindiremos del examen de esta cuestion.
En Pelkowski (1998), la“profundidad dptica media respecto de las radiaciones visibles se habia designado por 15, = ery, siendo 7, la
profundidad dptica de la atmdsfera respecto a las ondas infrarrojas. La distincion es innecesaria en el contexto actual.
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que se refieren a los flujos descendentes, y las
anarreondmicas,

T+ — QT(T:C =0)
* Q1 (72)
con respecto a los flujos ascendentes. z representa
cualquiera de los indices u,n o [ (n para la capa neféli-
ca).

(39)

Las transmisividades en los casos extremos de ausen-
cia de nubosidad {cielo despejado, n = 0} y nubosidad
completa (cielo cubierto, 7 = 1) se obtienen consideran-
do los flujos de onda corta para cada caso por separado.
Més adelante, examinaremos ejemplarmente el flujo que
emerge de la atmoésfera, y de la misma manera se puede
proceder para obtener los flujos que figuran en las defini-
ciones de las distintas transmisividades.

Contemplemos primero el caso de una atmésfera libre
de nubosidad. Las transmisividades catarreonémicas de
cada capa se expresan entonces por la férmula (26):

p— t:

B 1- A’rm ’
con £ = u,A,l (A se refiere a la capa intermedia libre
de nubes, o sea, para n = 0). El albedo A se refiere al
de la atmdsfera por debajo de la capa que se estd con-

siderando. En el caso de la capa infranefélica se tiene
A=r,.

Ty (40)

De acuerdo con (28), la transmisividad de una capa
depende del coseno ut (a través de 7¥ = n/u™), cuyo
valor entre 0 y 1 queda a nuestra discrecién. En lugar
de fijarlo arbitrariamente, aplicaremos un criterio que
desarrollaremos a continuacion.

Si por un momento suponemos gue las capas no es-
parcen la radiacién solar, sus reflectividades intrinsecas
se anulan (r, = ra = rp = 0), y entonces obtenemas el
caso particular que ha sido tratado en un articulo ante-
rior {Pelkowski 1998). Para la atmosfera, las transmi-
sividades catarreondmicas y anarreondmicas son:

To = e T/no (41)
QN(»
Ty = QT(Tb)“—‘QEa(Tb)o (42)

{El subindice “0” nos quiere recordar que las magni-
tudes se calculan en ausencia de todo esparcimiento.)
La transmisividad catarreonémica. es exponencial, mien-
tras que la anarreondmica no lo es, tratdndose de ra-
diacién solar que ha sido reflejada isotrdpicamente en
superficie y es devuelta al espacio en forma difusa, tras
un debilitamiento “exponencio-integral” a lo largo de la
atmdsfera. Es razonable esperar que el modelo de tres

estratos reproduzca estas expresiones limite. Asignando
a cada capa el mismo valor.ut, el producto de las tres
transmisividades catarreondmicas da:

e—fub/p+e—Tab/#+e—71h/u+ — e—(1'1+'r2-‘r1+1'b—‘7'2)/#+
= e_Tb/F‘+'

Identificando a p+ con po se tendria un modelo de
tres capas cuya transmisividad catarreondmica, Ty, es
funcién de una determinada posicién gy del sol en el
cielo (variable segin la estacién, la latitud y la hora).
Pero para un modelo del clima se requieren valores vali-
dos global y anualmente, de modo que recurriremos a
la transmisividad catarreonémica global dada por (36},
que no depende sino del promedio global de la profun-
didad éptica de la atmésfera. Requerimos entonces gue
se curnpla la igualdad:

e—'rh/M+ = 2E3(m), (43)

permitiéndonos calcular el valor de u* en funcién de la
profundidad dptica de la atmdsfera en el visible:
-7

log[2E3(m)] (44)

wH{m) =

Por supuesto que se pueden proponer otros crite-
rios. Podriamos preferir la determinacién del coseno g+
de cada capa segin la transmisividad anarreondmica
en el caso limite que estamos examinando {a = 0).
Por ejemplo, podriamos exigir que la transmisividad
anarreonémica de la capa intermedia coincida con el va-
lor que resulta del modelo de tres capas sin esparcimien-
to, a saber:

Tt = Es{my — 71)’
© " Ej(my - 7a)
en cuyo caso obtendriamos un coseno correspondiente a
la capa intermedia determinable gracias a
—Tab

E3(To—Tup) °
log[EJ(TiI:'u:—:'Ah)]

ph (7o, Tub, TAb) =

Algunas pruebas numéricas realizadas con este tipo de
expresién demuestran que no hay desventaja en valernos
de la navaja de Occam para modelar cada capa con el
mismo valor de u*. Mds adelante, veremos que la trans-
misividad anarreonémica del modelo, si empleamos el
valor fijado mediante {44}, reproduce la transmisividad
correspondiente a (42).

En cuanto al coseno p} de la capa de nubes, no es
razonable determinarlo segin el mismo criterio, ya que
las nubes se caracterizan por su gran capacidad esparce-
dora y el limite contemplado pierde toda justificacién.
Por lo tanto, fijaremos a u a través del limite opuesto,
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el de esparcimiento conservativo, en el cual a, = 1. (A
las nubes suelen asignarse valores de a, muy cercanos
a la unidad.) En este caso, tanto la reflectividad como
la transmisividad intrinsecas se describen mediante las
formulas (30} y {31). Ahora, como disponemos de las ex-
presiones rigurosas en el caso particular del esparcimien-
to isotrépico, ecuaciones (37a,b), podemos igualar las
expresiones aproximadas (con f = 1/2) y los valores
exactos, chteniendo la funcidn:

7eb T11(1, 7ep)
2 Ri(1, 7es)
Empleando esta funcién, la ecuacién (25) reproduce

exactamente la curva de la solucidn rigurosa {32) en la
figura 1.

pd (1) = {45)

Con estas estipulaciones, y sin méds rodeos, vamos
a establecer a continuacidn los albedos y las trans-
misividades, sucesivamente para cada capa y teniendo
en cuenta la nubosidad variable. Las transmisividades
anarreondmicas se deducen en cada caso gracias a la
definicidén {39). Cada albedo A se refiere al de la capa
atmosférica caracterizada por su subindice (capa cuyo
limite superior es “el fondo” de la capa contemplada}.
Para la capa superior se tiene entonces:

ty
L = 1— Aprs’
ro(l — A,r,
Tr = tu‘*’#: {(An #0)
limOT: = nTh+{1-n)Tk;
Es(n)
TH = ————— TH =2Es(rs);
ul Es(m, — 1) ul 3(Tub)
Ant2
A - Au_'ru_'_l—AnTu’
mientras que para la capa nefélica resulta,
tn
T, = ——,
» 1- A[T‘n
all — A
TF = tww (Ar #0),
Altn
by = nt,+(1—nlta; rn =nr, + (1 — n)ra;
Agt?l

A, = T+ T A A

El albedo v la transmisividad de esta capa resultan de
una minuciosa contabilidad de flujos descendentes y as-
cendentes, que realizan un vaivén entre la capa inter-
media y la superficie terrestre, y cuyas contribuciones
conjuntas conducen a una serie infinita de términos, de
suma afortunadamente conocida y sencilla. Siguiendo
el mismo razonamiento de Anduckia & Pelkowski

{2000) en la derivacién del albedo de la capa nubosa,
se obtienen las anteriores expresiones del albedo con
nubosidad variable, A,, ademsis de las dos transmisivi-
dades. El ejercicio es penoso y no disponemos de espacio
para detallarlo aqui.

Para la capa inferior se tiene:

t
T, = ——,
1—ryny
ri{l —rer,
T} = tl+u (re # 0),
Tstn
tz
A = T‘1+T‘s—'!.
1 —rer

Teniendo en cuenta las ecuaciones (27) y (28), expre-
samos ahora la reflectividad y la transmisividad intrinse-
cas de cada capa como

2
9 l_tzO Tr

¥y
oo (U TSan)tad
1- Tgoztigz
donde

— +
too =€ Teb /T 12E3(Tb)]fmb/‘rh
acorde al criterio (44). x = u, A,l, mientras que para
la capa nubosa podemos conservar las expresiones ori-
ginales. Nétese que si una capa se supone no esparcer
{az = 0,implicando r; = 0), entonces:

lim ta: = tz().
T —0

Este caso limite, sin nubes, corresponde al de un mode-
lo anterior (Pelkowski 1998), y para su transmisividad
anarreonomica obtendriamos:

T = . ElglVTﬂJrTXTJ = tptaotuo =

= [QEB(Tb)]'rm/n. [2E3(Tb)]TAﬁ/Th [2E3(Tb)r“"/ﬂ’ _
= [2E3(Tb)}(T!b‘*'TAb‘l"Tub)/Tb — 2E3(Tb),

o sea, la expresidn limite (42}).

6.1.1. Albedo y transmisividad globales. De las ecua-
ciones anteriores se deduce que el albedo global terrestre
es funcién de los siguientes parametros:

AN, Ts, ey Ges Q1 915 Buuy Gus Tubs Tebs Tiby To)-

La transmisividad global de la atmdsfera, T =T,
que se obtiene multiplicando las transmisividades
catarreondmicas de cada capa,

tutnts
{1 —A,r,)(1 - Alrn)(l - 7'.97'!),

T=T,1,T =
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evidentemente depende de los mismos pardmetros gue
el albedo global. De ella depende la cantidad de ener-
gia que recibe la superfice terrestre en promedic anual,
determinando asi el régimen térmico del clima terrestre.

Con el fin de ilustrar algunas de las dependencias del
albedo, nos limitaremos a considerar una sola capa at-
mosférica, desprovista de nubes {n = 0, rap = Ty = 0),
y cuyo albedo distinguiremos mediante el subindice “17:

Al = Al(rsa asgs'rb)'

Al albedo de superficie y a la profundidad dptica les
asignamos los valores v, = 0.15 v 1, = 0.28, respectiva-
mente. En la figura 2 estén representadas las funciones
Ay(0.15,4,0,0.28) y A;(0.15, a,0.85, 0.28), mientras que
la figura 3 muestra las funciones .4;(0.15,0.85,9;0.28) y
A1(0.15,0.99, g, 0.28).

0.30

025

0.20 4

0.154

0.104

A1(0.15,8,g={0:0.85},0.28)

o054

00 02 04 08 08 10
Albedo de esparcimiento @

Figura 2. Albedo terrestre en funcién del albedo de
esparcimiento isotrépico {curva superior) y para g = 0.85
(curva inferior).

En la figura 4 se puede apreciar el cambio del albedo
terrestre con la profundidad dptica en el visible, cuan-
do se hacen variar algunos pardmetros. Salvo la cur-
va con el mayor valor de .4; a mayores profundidades
dpticas (vilida para una atmosfera casi conservadora,
a = 0.99), las demds curvas corresponden a un albedo
de esparcimiento a = (.85 y valores crecientes del factor
de asimteria: g crece a medida que A4,(0.15,0.85,¢,1)
disminuye: 4;{..g = -0.5,1) > Ai(..g = 0,1} >
Ail.g = 051) > Ai(..g = 0.85,1) > Ai{...g =
0.95,1). Notese que para ¢ = g = .85 el albedo apenas
depende de la profundidad dptica, mientras que para
g = 0.95 el albedo llega a disminuir con la profundidad

éptica, ilustrando claramente la sensibilidad del sistema
climdtico ante variaciones de ciertos parametros.

035
0301
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020

4,(0.15,8=0.85/0.99,.0.28)

9154

Factor de asimetrla g

Figura 3. Albedo terrestre en funcién del factor de
asimetria. La curva superior corresponde a a = 0.99, la
inferior a a = 0.85.
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Figura 4. Albedo terrestre en funcidén de la profundidad
dptica en el visible, para valores crecientes de! factor de
asimetria y un albedo de esparcimiento a = 0.85, excepcidn
hecha de la curva que més se eleva, la cual corresponde al
caso de a = (.99 y esparcimiento isotrépico g = 0.

6.2, Ejemplo numérico. Esta exposiciéon no pre-
tende ofrecer resultados numéricos definitivos, puesto
que los pardmetros involucradoes en las formulas ante-
riores no solamente reclaman una discusién aparte y es-
merada, con recurso a complejas teorias y parametriza-
ciones gque no se podrian invocar sin rebasar los
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limites de esta presénta&:ién lacénica, sine porque no
disponemos ailin de valores climatoldgicos globalmente
estables. Para dar una idea de las dificultades impli-
cadas, consideremos el caso de una nube compuesta en-
teramente de gotitas de agua. Como es sabido, las dimin-
utas esferas tienen tamanos diferentes y su composicion
quimica es variable.

Dejando de lado esta dltima variabilidad, general-
mente se describen los tamanos presentes en la unidad de
volumen de una nube mediante una funcién de distribu-
cién segiin los radios de las gotitas, llamémosla n{r); su
integracidn sobre todos los valores posibles del radio r
(efectivamente de 0 a oo} representa la concentracién
de goticulas por unidad de volumen nuboso. En nues-
tro contexto actual necesitamos considerar solamente el
contenido en agua liquida de una nube, asi como el radio
efectivo de la poblacién de gotas, definido como

fooo n(r)r3dr
fooo n(riridr

(Kokhanovsky 2006). El numerador es proporcional al
contenido en agua liquida Cpu . Se define como (donde
o representa la densidad del agua liquida):

o
Crw = %pg/ rn(r)dr.
0

Estos parametros se utilizan en fisica de nubes con el
fin de “parametrizar” la compleja microestructura de
una nube. En el caso del esparcimiento conoccido co-
mo de Mie, ¥ con miras a simplificar las aparatosas
relaciones matematicas que suministra la teoria, se ha
llegado a proponer como “muy buena” la siguiente
parametrizacién (Thomas & Stamnes 1999):

T =

k. = CLW(al"r'g‘ + )
l1—a, = Gg?‘? + Ca
b
ge = asry® +cz,

siendo k, = fom Qerir?n(r)dr el coeficiente de extincidn
de un elemento de volumen nefélico ((Jex+ denota la efi-
cacidad de extincién). Estas férmulas, cuyos coeficientes
se dan en la literatura citada en aquel libro, ilustran per-
fectamente cémo es posible obtener, a partir de teorias
especificas, los parametros de la capa nubosa de nuestro
modelo, a saber, a.,g. ¥ T (en funcién de k), deter-
minables tan pronto se especifiquen el radio efectivo de
una distribucién concreta y el contenido (medio) en agua
liquida de una nube.

El ejemplo numérico que presentamos enseguida se
refiere al sistema global del clima, de modo que no po-
dremos utilizar sin mds los valores correspondientes a

ciertos tipos de nubes. Desafortunadamente, no existe
todavia una climatologia fiable de los parimetros de
nuestro modelo, por lo que recurriremos solamente a va-
lores tipicos que se citan en la literatura sobre aerosoles
y nubes, sin que, repito, sean necesariamente los valores
representativos de una rigurosa climatologia cuantitati-
va. Se trata solamente de ilustrar el potencial del mo-
delo con el fin de comprender cualitativamente el com-
portamiento del albedo global y la transmisividad at-
mosférica, operandoy de operar “cambios globales” en
el clima al variar uno u otro parametro.

La capa supranefélica, como ya se sefiald, estd com-
puesta por una mezcla de gases, entre ellos el ozono, que
absorbe un 3 % de la radiacién solar. El esparcimiento de
la. mezcla puede asimilarse al de un medio molecular (es-
parcimiento Rayleigh}. La funcidn de fase pertinente se
imita simplemente eligiendo para el factor de asimetria
el valor cero (g, = 0). El albedo de esparcimiento es
mds dificil de prescribir, pero no podra suponerse igual
a uno, ya que como acabamaos de ver el ozono absorbe e-
nergia solar. El valor que seleccionaremos tiene en cuen-
ta este hecho, y un valor cercano a uno corresponde
al caso que estamos suponiendo. Sea, pues, a, = 0.97.
Pero cualquiera que sea el valor climatoldgico “justo” o
apropiado, el hecho es que puede variar a largo plazo.
Por ejemple, a, disminuye netamente tras una erup-
cién volcAnica, cuyo penacho inyecta en la estratosfera
particulas parcialmente absorbedoras con un factor de
asimetria distinto de cero (véase, por ejemplo, el caso
concreto tratado por Eslava, 1994). Y, naturalmente,
lo mismo ocurriria si la humanidad tuviera que padecer
un mvierno nuclear: “Un minuto después de la dltima
explosién, ... el polvo y el humo de los continentes en
llamas derrotaran a la luz solar, ¥ las tinieblas absolu-
tas volveran a reinar en el mundo” {Garcfa Marquez
1986). En este caso drdstico, a, = 0y 1, — oc, de
manera que la transmisividad 7 — 0, quedando efecti-
vamente “derrotada” la luz.

La profundidad éptica de la atmdsfera molecular, o
“de Rayleigh”, es del orden de 0.2-0.3. Eligiremos, como
en las figuras de la dltima seccidn, 7, = 0.28. Para la
profundidad dptica de la atmdsfera superior tomaremos
el valor de 1, = 0.01 (Gotz et al. 1991). A la ca-
pa intermedia, libre de nubes, le asignamos el valor de
Tap = 0.14, a la infranefélica. el de 7 = 0.13, un poco
menor al tratarse de una capa de extensidn geométrica
menor. Ambos valores tienen en cuenta la profundidad
dptica global del aercsol “de fondo”, igual a 0.12 (Fu
2002); la capa de nubes suele ser dpticamente mucho mas
profunda, hasta dos érdenes de magnitud {7 = 10—40),
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pero ain no es posible indicar un valor global promedio
fidedigno. Se ha propuesto un valor medio igual a 3.8,
valor sospechosamente pequeno y paraddjico, segiin co-
menta Wiscombe, quien habla de la profundidad éptica
de las nubes como una entidad de “muiiltiples personali-
dades” (véase su contribucién al libro de Marshak &
Davis, 2005). Este autor ha recomendando un valor de
Tep == 10; ateniéndonos al mapa global de profundidades
dpticas medias {loc. cit., p. 45), eligiremos el valor su-
perior 1, = 16 (para el cual van de Hulst, 1980, ha
tabulado los momentos que permiten evaluar (453)). Una
- vez prescritos los valores de 73 y 7.5, quedan determina-
dos los dos cosenos del modelo de acuerdo con (44) y
(45): p* = 0.584 y pt = 0.663.

A propdsito de la capa nefélica, cuya nubosidad fi-
jaremos en un 50 % (n = 0.5, véase por ejemplo, Kon-
dratyev 1999, aunque recientemente se esta discutiendo
un valor global mayor, hasta del 67 %, cf. Marshak &
Davis 2005), optaremos por los siguientes valores: en
los intersticios libres de nubes, aa = 0.95, ga = 0.9; en
las nubes mismas, si constan de gotas de agua pura, se
sabe por teoria que a. ~ 0.999, pero yo usaré un valor un
tanto menor, fijindolo en a, = 0.985, convencido de que
en las nubes se absorbe més energia de lo que predice
la teoria de esparcimiento de Mie (fendmeno calificado
de calentamiento andmalo, y que ha conecido un debate
enconado entre detractores y defensores, véase la sinte-
sis de Wiscombe, en Marshak & Davis 2005, y las
hipétesis de Melnikova & Vasilyev 2005).

El factor de asimetria se fijard en g. = 0.85 (g. = 0.85
para estratos, g = 0.81 para nubes convectivas, y
g. = 0.73 para nubes de hielo, véase Melnikova &
Vasilyev, 2005). Desafortunadamente, los modelos son
sensitivos respecto a los dos Ultimos pardmetros, espe-
cialmente si se tiene en cuenta que el esparcimiento de
las gotitas nubosas toma valores cercanos a la unidad, de
manera que pequenas variaciones de a. acarrean grandes
“cambios climiticos” (véase la figura 5).

Con respecto a la capa infranefélica, que podemos
considerar como maés contaminada, utilizaremos los sigu-
ientes valores: q; = 0.8 (Gétz, 1991; Kondratyev
1999), g = 0.95.

Dados los datos numéricos presentados, las formulas
anteriores nos facilitan directamente los valores del albe-
do global y de la transmisividad atmosférica:

A = 031
(1-r)T = 050

El albedo terrestre es de un 31%, mientras que
la energia que absorbe la superficie terrestre, igual a
(1—r)@Y 1) = (1 — rg)T @H(0), es del 50%, en buena
concordancia con los valores climatoldgicos actualmente
aceptados (Zdunkowski et al. 2007).

Thomas & Stamnes (1999) invocan un valor de nu-
bosidad promedia del 60 %, en lugar del 50 % que se ha
recomendado generalmente.
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Figura 5. Albedo terrestre con capa semicubierta de nubes
(6pticamente profundas) en atmdsfera no esparcedora. La
abscisa representa el albedo de esparcimiento nefélico
(asociado a la curva creciente con g = 0.85}, o el factor de
asimetria (curva decreciente con a = (). 985).

Si mantenemos todo los demds valores fijos, varian-
do en el dltimo cdlculo solamente la nubosidad (de
n = 0.5 an = 0.6), obtenemos para el albedo glob-
al A = 0.347, un aumento notable de mds de 3%, y
para la energia absorbida por la superficie terrestre,
(1 — r,)7 = 0.44, una disminucién ain més notable
del 50 al 44 %, con consecuencias drasticas para el bal-
ance de la energia interna de la superficie, implicando,
entre otros posibles cambios, una disminucién particu-
larmente dramética de la temperatura superficial, que
viene a contrarrestar el aumento debido a los gases in-
vernadero {Pelkowski 1998).

7. Conclusiones

De los distintos factores relacionados con el “cambio
climatico”, el albedo global de nuestro planeta es uno
de los mas importantes. La comprensién del mecanismo
de retroalimentacidn en los procesos climéticos se facili-
ta rotundamente con el presente modelo. Este permite
interpretar el sentido de los efectos de ciertos cambios
arbitrarios, sin explicarlos o modelarlos explicitamente.
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Para ello seria menester disefiar un modelo dindmico
(simplificado) que incorpore la bioqufmica atmosférica,
haciendo posible calcular, por ejemplo, los cambios de
las caracteristicas dpticas de cada capa, o un modelo que
permitiera prever tanto los cambios en las condiciones
de contorno, subalternas de la dindmica reflectividad de
Ia superficie terrestre, como las variaciones de los pard-
metros orbitales de la Tierra.

El modelo elemental, con el cual pusimos de man-
ifiesto las dependencias funcionales del albedo global,
pertenece a la categorfa de modelos bipotdmicos que
vienen proponiéndose desde hace aproximadamente un
siglo. El gran atractivo de tales modelos es su docilidad
matemdtica y su fidelidad energética. De ahi su encanto
y popularidad entre los estudiosos de la transferencia de
energia por radiacién.

El modelo discutido en este ensayo se distingue de
los demds por la funcién de fase elegida v la maleabili-
dad que le otorga el pardmetro libre pt, funcién de la
profundidad dptica de la capa considerada. El modelo
es a un tiempo suficlentemente general v relativamente
elemental, lo que permite recomendar su consideracién
en contextos diferentes. Por poner un ejemplo, podria
aplicarse a la parametrizacién de ciertas retroalimenta-
ciones cruciales en investigaciones del paleoclima, en las
que destacan las variaciones seculares de: los parimetros
orbitales (que afectan a ), los albedos de superficie
{valores distintos de r;, segun que la época sea glacial o
interglacial) y las profundidades dpticas (1 varia con la
época geolégica, debido a variables concentraciones de
ozono, vapor de agua y didxido de carbono), ademds de
fluctuaciones de las caracteristicas de las particulas sus-
pendidas en el aire (que pueden provenir de impactos de
meteoritos, de erupciones volcdnicas, procesos de erosién
potenciada etc.). Otra aplicacién es su incorporacién
a un modelo de la pelicula “fria” de los mares, cuya
temperatura depende de la radiacién solar incidente y
variable segin el estado de nubosidad de la atmdsfera
(Anduckia 2007). En este dltimo caso se deberfa re-
currir al sistema de ecuaciones cuya solucién incluye ex-
plicitamente la dependencia de la posicién del sol en el
cielo. Por supuesto, no cabe esperar un acuerdo cuanti-
tativo entre los resultados de un modelo tan simple y las
observaciones de alta resolucién que se vienen acopiando
en afios recientes, pero tampoco desdefiemos el hecho de
que a cambio se disfruta de una comprensién cualitativa
de los entrelazados procesos de radiacidn atmosférica, o,
cuando menos se logra entrever la esencia del problema
del “cambio global”.

Senalemos finalmente que solamente se ha tratado un
aspecto limitado del problema general de este cambio
climatico. En trabajos anteriores se habia examinado
el aspecto complementario, relacionado con cambios de
la temperatura superficial y de la distribucidn de tem-
peraturas atmosféricas, partiendo de la consideracion de
una atmosfera en equilibric radiativo. Si se desea com-
prender, en los mismos términos elementales del mo-
delo presentado, los cambios del clima exclusivamente
relacionados con los efectos de la radiacidn, el siguiente
paso seria combinar los esfuerzos pasados con los que
aqui hemos compendiado, creando un modelo mas com-
pleto de las principales retroalimentaciones del sistema
climético. Tras haber indicado el camino a seguir, no
nos queda mas que manifestar la esperanza de poder
consignar los siguientes desarrollos en un futuro no muy
lejano.
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