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Se establecen perfiles verticales de temperatura para una atmdésfera semigris y de tres capas
paralelas utilizando la hip6tesis de equilibrio radiativo. La aproximaci6n contiene el efecto inverna-
dero, el esparcimiento en una direccién por una capa de nubes y la reflexién (isotrépicamente
difusa) en la superficie planetaria. Tiene en cuenta también la absorci6n de radiacién de onda corta
en una de las tres capas, y extiende el trabajo realizado por uno de los autores.
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Abstract

We extend earlier models of planetary layers in radiative equilibrium by including scattering
within a homogeneous cloud layer in a single direction. The atmospheric layers above and below the
cloud layer are taken to be in radiative equilibrium, whose temperature profiles may be calculated.
Though the resulting profile, being discontinuous, is unrealistic, the model adds to the effects of the
earlier models a cloud albedo, resulting from the scattering of short-wave radiation.
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1. Imtroduccion

La Tierra, como otros sistemas planetarios, se encuen-
tra en un estado de equilibrio energético que depende del
flujo incidente de radiacién solar 2. Dicho equilibrio es
sensible a variaciones en el valor del flujo, pudiendo re-
sultar épocas de intenso calor, épocas intermedias y épo-
cas en las cuales la cubierta de hielo avanza significa-
tivamente, llamadas glaciaciones. El Sol, una estrella de
tipo espectral G2, es la fuente de esta energia y se puede
considerar como un cuerpo negro, que se mantiene me-
diante reacciones termonucleares a una temperatura efec-
tiva cercana a 5800 K. Esta temperatura, llamada también
de brillo (brightness temperature), es caracteristica de la
fotosfera solar. El balance energético resultante para la
Tierra, bien conocido, resulta en una temperatura efecti-
vade 255 K (-18°C).

La atmésfera, junto con los océanos (hidrosfera), la
cubierta sélida (litosfera y biosfera) y los glaciares
(criosfera}, son los elementos de un sistema climético. Aqui
nos interesaremos sélo por la primera.

La mayor parte de la energia que recibe la atmésfera es
suministrada en forma de radiacién de onda larga emitida
por la superficie terrestre (radiacién de cuerpo negro), que
a su vez la absorbe como radiacién de onda corta (solar) y
de onda larga atmosférica (nubes y gases traza). Las trans-
ferencias de energfa desde la superficie son una fuente de
calor atmosférica, mientras que el enfriamiento infrarrojo
en la troposfera media constituye un sumidero para la
atmésfera.

En una escala climatol6gica, necesaria para que se
haya llevado a cabo 1a redistribucién de energia solar en
la atmésfera (del orden de 6 dias en 1a Tierra, de 0.14 dfas
en Marte), el sistema Tierra con su atmésfera se considera
en equilibrio térmico, de manera que la energia recibida o
incidente debe igualar a la energia emitida por aquél.

Esta suposicion es equivalente a un equilibrio radiativo
global en el que la Tierra absorbe cerca de 70% de la
energia solar incidente y refleja el 30% restante por albedo
o poder reflectivo. El valor actual de este albedo global o
planetario, promediado globalmente, es cercano as,-o03
(Hartmann, 1994).

Asimismo, todos los planetas del sistema solar exhi-
ben un gradiente de temperatura en sus envolturas gaseo-
sas (Fig.1). Si se prescinde de considerar procesos de trans-

! Ni Jipiter ni Saturno cumplen con esta propiedad debido a

que se presume poscen fuentes internas de energia.

ferencia energética que no sean debidos a la propagacién
de energia electromagnética y se supone que volimenes
infinitesimales absorben la misma cantidad de energia
electromagnética que la que emiten, representando por
tanto estados en equilibrio, se tienen las bases de los
modelos denominados de “equilibrio radiativo local™.

- En una contribucién anterior (Pelkowski, 1998), bajo
las hip6tesis mencionadas, se habfan calculado perfiles
verticales de temperatura para la atmésfera terrestre libre
de nubes y para el océano. El objetivo del presente desa-
rrollo sera extender la parte atmosférica calculando perfi-
les verticales para una atmésfera que contiene una capa
continua de nubes.
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Figura 1. Temperaturas atmosféricas marcianas segin las misiones
Viking y Pathfinder
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2. Supuestos y modelo

El modelo de equilibrio radiativo local que elegire-
mos supone coeficientes de absorcién independientes de
la longitud de onda, supuesto que se conoce como emi-
sidn gris en la teorfa de la radiacién. Puesto-que 1a atmés-
fera terrestre deja pasar una fraccién importante de la ra-
diacién solar, pero no toda’, es razonable, como una pri-
mera aproximacién y simplificacién, suponer que el co-
eficiente de absorcién del planeta tiene dos valores no
nulos en el visible y en el infrarrojo, esto es, que la atméds-
fera es semigris. Para tener en cuenta la fraccién de ener-
gla solar absorbida por la atimésfera (unos 20% de la inci-
dente), se supone un coeficiente de absorcién respecto de
ondas cortas, que represente una fraccién de la fuerte ab-
sorci6n en el infrarrojo. '

Ademds de estas simplificaciones fisicas, se considera
que la atmdsfera est4 compuesta de capas planas y parale-
las. Dichas capas se caracterizan por su homogeneidad
horizontal y por la isotropia horizontal del campo de ra-
diaci6n, de manera que cualquier variable dependiente
s6lo puede variar espacialmente en direccién perpendi-
cular a la capa. Se trata entonces de una atmésfera de es-
pesor suficientemente delgado, comparado con el radio
del planeta correspondiente (Figs. 2-3).

El modelo para una atmésfera sin nubes y con reflexién
en superficie, suponiendo reflexién isétropa de los rayos
incidentes, fue resuelto por Pelkowski (1998). Se preten-
de aqui incorporar ¢l esparcimiento® por una capa conti-
nua de nubes y la reflexién de energfa solar en la superfi-
cie de la Tierra, como se indica en la Fig. 3.

El esparcimiento de la radiacién visible, responsable
de los colores diurnos, especialmente del azul celeste, es
un problema de diffcil ratamiento matemadtico. En nuestro
caso, siguiendo las indicaciones de Houghton (1986), lle-
gamos a ecuaciones susceptibles de soluciones analfticas,
obtenidas como un caso particular de la expresién general
del esparcimiento. Anulando el albedo de la superficie, el
albedo de la capa de nubes y el coeficiente de absorcién en
el visible, se reconstituyen los modelos anteriores.

De acuerdo con el modelo atmosférico esbozado, se
pueden considerar como dos cantidades fundamentales
en ¢l tratamiento de la transferencia radiativa atmosférica
a los flujos de radiacién ascendente y descendente
(Pelkowski, 1998):

Fl(@) = 215 o1z, p)pidiad
Fl(f) = ‘Mﬁfl‘r;x (v, 1) pduadA

(1)

tope de la atmésfera

4 4
of, =oT,
Ti OT-+14
\ T equilibrio radiativo de la capa i+1-ésima:
T oT* of.* +0T,. " =T +oT..,*
: ]
Tis2 /OT;'+24 ¢C’T'+14
OT 4
- - - - -T - - superficie

Figura 2. Modelo de capas

3

4

El ozono, por ejemplo, absorbe radiacién ultravioleta en bandas de 200 a 300 nm.

. . * . » . . ™ P . . .
Llamado a veces también “dispersién” o “difusién”, utilizaremos la palabra “esparcimiento” para no confundirlo con el proceso fisico
pe

de dispersién cromitica de la luz blanca, o con el de difusién de contaminantes en la atmésfera.
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Figura 3. Procesos atmosféricos considerados

Estos flujos se obtienen realizando integraciones hemis-
féricas de la intensidad o radiancia monocromdtica del

campo de radiacién f, = I, (x,y,2,0,@,t), que depen-
de de 1a longitud de onda (indice A ), de la posicion en el
espacio (X, ¥, z) por la cual estd pasando la onda electro-
magnética, de la direccién (8,@) de dicha onda, y del
tiempo ¢ . Bajo el supuesto de la atmdsfera estratificada de
las Figs. 2-3, no hay variacién de intensidad en el plano
horizontal (81, /ox =0;81, /éy =), lo cual implica que la
intensidad es independiente del 4ngulo acimutal . De

modo que cn una atmdsfera estratificada y en la que las
variaciones temporales de la radiancia son despreciables,
como es el caso de la atmoésfera terrestre, la intensidad
monocromitica se reduce a una funcién de tres variables
1,(2.6).

La condicién de equilibrio radiativo en términos de
estos flujos para cualquier estrato atmosférico implica la
constancia de F :

F = F' - F' w constante

@

F >0 indica que la capa inferior recibe encrgia neta;
F < () implica pérdida de energia radiante.

Al atravesar la atmésfera, la intensidad de la radiacidn
experimenta cambios descritos por la ecuacién diferencial
conocida como “ecuacién de transferencia radiativa™

di
7)’ =—pk 0, +1,
r

)

El primer término del miembro derecho representa el
debilitamiento por absorcién de la intensidad que se propa-
ga a lo largo de un “rayo de luz”, cuya longitud puede
describirse mediante el parimetro de arco r (ley de Lam-
bert-Bouguer). El segundo representa las fuentes de intensi-
ficacién de la energia de un rayo monocromiético dentro del
medio material. La funcién 7, tiene en cuenta la emisién y

el esparcimiento atmosféricos; dividida por el factor pk, , se
denomina “funcién fuente”J, . Si el medio se encuentra en

equilibrio termodinamico y no hay esparcimiento, la emi-
sién se describe espectralmente mediante la funcién de
Planck B,(T), de modo que 7, = pk; B,(T), la ley de
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Kirchhoff. Se suele emplear como funcién fuente a esta
expresion, aun cuando la atmésfera en conjunto jamds sc
encuentra en equilibrio térmico. Se postula entonces que
localmente se dan las condiciones del equilibrio térmico, y
se obtiene asi Ia ecuacion de transferencia radiativa:

dI -—
d_:‘ﬂ"VIa"Pk).(B).'-'A) “)

Esta es la ecuacién basica de la teoria de transferencia
radiativa, siempre que sea licito descartar el esparcimiento
de los rayos electromagnéticos, es decir, cuando éstos no
son desviados de sus trayectorias de propagacion, bien sea
pot moléculas (esparcimiento de Rayleigh) o por particulas
en suspension (esparcimiento de Mie).

Puesto que €] modelo ne admite dependencia horizontal

de campos, el operador en cuestion se reduce a
dy ol

dr - # oz

-cenital, o componente vertical del vector unitario de

—

propagacion del haz de radiacion @ .
3. Profundidad éptica

, donde g =cosé es el coseno del angulo

Las variaciones en la transparencia atmosférica pueden
influenciar a largo plazo cambios en la transferencia
radiativa. Estas variaciones se reflejan en la profundidad
dptica, que se define como la integral:

()= [ pkydz )

Esta nyeva variable independiente tiene en cuenta tanto
la cantidad de materia absorbente por unidad de drea
(Jpdz', p :densidad de los gases atmosféricos absorbentes),

como la capacidad de absorcién (a través del coeficiente
de absorcién k,). H, representa la altura de la frontera

superior de la atmésfera, y z(0) =1, es la profundidad

dptica de toda la capa en cuestién. Las profundidades
Opticas 7, suclen ser funciones espectrales bastante

irregulares, lo que dificulta el tratamiento analitico. Para
dar uma descripcion completa deberia conocerse la
estructura de bandas de los distintos componentes atmos-
féricos sumados, lo cual estd por fuera de los limites de
este trabajo, asi que supondremos que & es constante a lo
largo de todo el espectro.

Con la introduccién de la profundidad dptica inde-
pendiente de la longitud de onda, la ecuacién de trans-
ferencia radiativa se puede expresar como una ecuacién
diferencial no lincal de primer orden en el “espacio
6ptico”, Hamada ecuacién de Schwarzschild:

dl
p—==1(7,0) - B,(7) ©

En ella la funcién fuente depende de la profundidad
Optica, a través de la temperatura que aparece en la funcién
de Planck, cuya distribucién vertical se puede representar
en términos de T . Esta composicidn funcional es muy til
en ¢l presente tratamiento pues para cada relacién entre la
profundidad dptica y la altura atmosférica, es posible
deducir el perfil de temperatura correspondiente.

A modo de ilustracién, en una atmodsfera como la de
Venus, en la cual la temperatura superficial es cercana a
750 K, y con temperaturas medidas de 230 K en ¢l tope de
su atmosfera, la profundidad dptica resulta ser igual a 224.
En el caso terrestre la profundidad 6ptica es cercana a la
unidad, con una temperatura superficial cercana a 288 K y
efectiva de 255 K. La Tabla 1 presenta esta situacién (los
datos de temperatura son tomados de Houghton, 1986; ¢l
célculo de la profundidad es nuestro).

Tabla 1. Profundidades Spticas de algunos planetas interiores

Planet Temperatura Temperatura efectiva Caracteristicas Profundidad éptica

a superficial [K] observada [K] atmosféricas

Venus 750 230 90% COq, cubierta 224
completa, nubes de azufre

Tierra 280 250 78% Nai, 21% O3, cubierta 1.15
parcial (50%), nubes de
H:0

Marte 240 220 80% CO3, nubes tenues de 0.83

H:0
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Las temperaturas efectivas que figuran en la Tabla 1, se
basan en mediciones radiométricas de la radiacién emitida
por el planeta, y se obticnen mediante la ley de Stefan-
Boltzmann.

En una atmdsfera gris se supone que el coeficiente de
absorcién no depende de la frecuencia de la radiacién, sea
ésta incidente o emitida, asi que en lugar de infinitos
valores de la profundidad optica, se opera con un solo
valor promedio, constante a lo largo de todo el espectro, o,
en un caso mas general como ¢l propuesto aqui, con dos
valores representativos de las caracteristicas distintas de la
absorcidn en el visible y el infrarrojo.

Se designard a la profundidad dptica en la regién
espectral de las ondas largas (el infrarrojo) con las letras
T, para la capa supranefélica’ (arriba de las nubes), y T,
para la capa infranefélica (debaio de las nubes). En ¢l
visible se usardn los simbolos 7., y r,,, respecti-

vamente, y se supondrd que ambas profundidades son
proporcionales (Goody & Yung, 1989):

To, =E,Ty. Te = ET, g

Si £, =0, se tiene el caso de la absorcién semigris en

la capa supranefélica. Si £, =1 se tiene el caso de la
absorcién gris, y andlogamente para la capa infranefélica.
Para simplificar un poco el desarrollo se supondréd en este
trabajo £, = 0. Aunque el resultado es menos general, las
ecuaciones resultantes son menos complicadas. La

suposicién implica que no hay absorcién de radiacién solar
en la capa infranefélica.

4, Separacion de ondas cortas y largas

Puesto que los espectros de la energia solar incidente y
de la energia telirica emergente corresponden a tem-
peraturas muy distintas (5780 K y 255 K, respec-
tivamente), al promediarse con respecto a las distintas
direcciones de propagacion posibles, se traslapan en un
pequeiio intervalo. Este hecho permite separar el flujo total
de radiacién en flujos de onda corta o solar, centrada
alrededor de 0,5 um, designados por (), y flujos
infrarrojos que resultan de integrar el espectro de ondas
largas (alrededor de 10 um), designados por R(T). Las

flechas indican direccién descendente (| ) y ascendente
( 1) en cualquier capa. El flujo total es entonces

* De Néfele, divinidad griega de las nubes.

F(D)=Q@+R(1) ="' () -Q' () + R* () -R'(v) (8)

Sc puede calcular el balance de la radiacidn total ¢n un
nivel determinado de la profundidad 7, si se conoce o se
supone alguna relacion vélida para 7(2), la profundidad
Optica atmosférica a la altura z.

5. Ondas cortas

Para calcular el flujo de radiacién solar, teniendo en
cuenta que no hay fuentes atmosféricas de radiacién solar,
nétese que en la ecuacidn de transferencia radiativa la
funcién fuente se anula. Para cualquier nivel en la capa
absorbente en el visible (para el caso, la supranefélica) la
solucién es inmediata®:

QHr,) = teQue ™' (9)

Fl flujo ascendente de radiacién solar, puesto que la
reflexion es isotrdpicamente difusa tanto en el tope de la
capa de nubes como en superficie, estd dado por’
(Pelkowski, 1998):

Q@)= [ (120 ) € iy = 2.0 5, JE €, Ty ~T,)

0 @)= [ 15 @ao) € pddip = 21,0 (70 )Ex (&1 (75~ 7))

(10)

Si £, =0, la cantidad en superficie se reduce a:

QlT (Ts) = zraQJ'(TJb )E,(0).

Puesto que E,(0) = 1, setiene 0,'(z,) =r,Q0'(r,)>
tal como sucede siempre que la radiacién reflejada
atraviese inalterada la capa atmosférica correspendiente.

§ (), es la denominada constante solar y su valor es de

1370 Wm’s2, El 4ngulo cenital promedio ug varia segin

las efemérides terrestres y es distinto para los distintos
planetas del sistema solar y para diferentes inclinaciones
del sol, pero aqui trabajaremos con un valor promedio
igual a 0.25.

7 Las funciones E, (x)son llamadas

exponenciales (de orden n).

integrales
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El flujo neto ‘de radiacién solar hacia la capa
atmosférica situada por debajo de la altura correspondiente

0(z,)=0' (7,)-Q' (1,) = Q' (z, = O)e /¥ — 2re "L, (¢, T 7))

a la profundidad T es entonces igual a la diferencia de los
flujos descendente y ascendente:

supranefélica

O()=0'x)-0"'(r,)=0'(, = O)le""" o _2p g0/ "oE(,(ty T, ))J infranefélica. (11)

6. Calculo del albedo planetario

Para calcular el albedo global planetario obsérvese
nuevamente (Fig.3) el modelo atmosférico considerado,
recordando que la cubierta de nubes es continua, Primero
se intentard hallar una expresi6n para la cantidad de
radiacién solar que llega a la superficie planetaria. En el

tope de la atmdsfera incide Q!(0), definida por la
ecuacién (9). En el tope de la capa de nubes se recibe
1,0%(0), donde para simplificar r, = e u%b/4® representa
la transmisividad de la radiacién solar directa en la capa
suprancfélica. Se transmite a la capa infranefélica una
cantidad ¢.£,0*(0). Incide por “primera vez” sobre la

superficie una cantidad t,t.1,0* (0}, donde ¢ ; representa la

transmisividad para la radiacién solar directa descendente
en la capa infranefélica.

Para la capa de nubes se supondrdi que no hay
diferencia entre las transmisividades respecto de la
radiacién solar directa descendente y la radiacién solar

difusa ascendente, por tanto t!:l - tCT = {.. Asi mismo,

el albedo es idéntico para la radiacion de onda corta que
incide sobre el tope (radiacién solar directa) que para
aquella que incide sobre la base (radiacién solar difusa).
Estos dos parfimetros, transmisividad y albedo de las
nubes, se calculan mas adelante.

1a primera reflexién de la radiacion incidente en
superficie da lugar a sucesivas incidencias en superficie,
debido a que parte es reflejada nuevamente por las nubes
hacia la superficie. En el tratamiento de estas miiltiples
reflexiones es necesario tener en cuenta que, puesto que la
reflexién es isotrépicamente difusa, la transmisividad es
ahora como en las ecuaciones (10), y como recordatorio se
utiliza el subindice d.

La primera reflexién en superficic es entonces
r.4i.t,Q4(0). Incide desde abajo sobre la base de la nube

una cantidad #,r.5.1,Q"(0), donde 1, =2E,(¢,(r; -1)).

Se refleja hacia la superficie rct,dr,,t,tctuQ‘(O) . Incide por
segunda vez sobre la superficie una cantidad
ligr g Tt 6,0 (0) = vt %r 1ye,1,0* (0) . Iterando este proce-
dimiento, la tercera incidencia en superficie resulta ser
r.2tg*r, 20,00 (0), y asi sucesivamente. Sumando todos
estos términos se tiene entonces la cantidad de radiacion
total incidente en superficie Q. :

Qs - tl'tctqu (0) + rctidzrotftcth‘ (0) + rcztl'd“rnztl'tttugi (0) +..

Recordando que ix"-%, con X < 1, la suma

n=0 -X

anterior resulta ser:

=ttt OO errt, +r%r %, v ]=
5 Fetu cold c ‘o W

Lt
- Pe'u ZQI(O)

- r: rn tld

La cantidad de energia que escapa, por reflexidn, de la
aimésfera puede obtenerse a partir de la expresion anterior
considerando su: reflexién en superficie, atenuacién en la
capa infranefélica, transmisién ascendente en la nube y
atenuacién en la capa supranefélica, y sumando la primera
y unica reflexién en la capa de nubes, a su vez atenuada al
ascender y escapar. Entonces la energia total reflejada al
espacio es:

2
0 =t,10,0'0)+ byt tsQ, = 110,40 (0)+L”’=:-“-’2£Q*(0)
=TTty
El albedo global es entonces
2
.2 fri s Tttt l‘“t;d (12)
Q‘(O) l_rcrotld

una funcién complicada del albedo superficial r, y del

albedo de las nubes 7.
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Habiendo considerado el flujo de radiacion solar, que
es un flujo asociado sobre todo con radiacién de onda
corta, hay que considerar la radiacién de onda larga,
radiacién que corresponde a la temperatura del planeta y es
llamada infrarroja. Por lo general, las atmdsferas plane-
tarias absorben esta radiacion con mayor eficacia que la
radiacién solar, de modo que pueden considerarse en el
infrarrojo como dpticamente opacas. Pero antes se hace
necesario el tratamiento del esparcimiento por una capa de
nubes.

7. Esparcimiento dentro de una capa de nubes

Al incluir el esparcimiento en la descripcion de la
transferencia radiativa para el caso de independencia
acimutal de 1a radiacion, la ecuacién (3), luego de integrar
sobre todo el espectro, toma la forma siguiente:

,u-di-I—J (13)
dt

donde zhora la funcién fuente J viene dada por
(Salby, 1996; Liou, 1980):

T =Q-0)B+2 [ Py (4

La funciébn P(u, ') representa la distribucién angulér
de energfa esparcida desde una direccién 4 auna @' ;es
por tanto una funcién de fase normalizada de acuerdo con

%ﬁlp (1, uydy' = 1. Si se adopta una convencién famosa en

este tipo de tratamiento, conocida como hipétesis de
Eddington, segin la cual las intensidades de la radiacién
son hemisféricamente isotrépicas, se puede definir una
intensidad incidente en ¢l tope de la capa nubosa

i
como ! (., =0)= LAU)] , de modo que la transmisividad de
F 4

la capa de nubes ha de interpretarse como una
transmisividad de radiacién difusa, y no de radiacién
directa.

Definiendo la siguiente funcién de fase (Anduckia &
Pelkowski, 2000):

Pl i) = A f5(1- m+(1 DO+ OHE) + 24150+ 1)+ Q- 150~ )t - H ()
(15)

donde H (pt)es la funcién de Heaviside (o “escalén
unitario”), igual a la unidad para valores positivos del

argumento e igual a cero para los negativos, y siendo & la
funcién delta de Dirac definida por su efecto en una
integral, para cualquier funcién £g:

[, 80801 wdu = g (1 £ 1) (16)

Efectuando ahora la integracién de la ecuacién (13)
respecto a U con la funcién de fase definida ante-
riommente en la funcién fuente, y distinguiendo los casos

>0y u<0, se obtienen las ecuaciones para los
flujos ascendentes y descendentes de radiacién solar:

@ Q' =Q- w)mB+m[fQ‘+(1 f)Q]
'%+Q*=(1-wm+w{(1—f)9‘+fo’] an

Despreciando la emisién de ondas cortas en la capa, las
ecuaciones son’:

1
%+Q* -w[fQ* +(1—f)Q']
_%@ -ofi- ot + f0'] (18)

donde w=—2
c+k

es el “albedo de esparcimiento sim-

ple”, expresado en términos de los coeficientes o,k de
esparcimiento y de absorcidn respectivamente; f es la
fraccién de radiacion esparcida hacia adelante (0s f <1).
Para esparcimiento isotropico debe tenerse f =1.

d . . . .
Con EQ- , las ecuaciones anteriores se escriben
T

apropiadamente:
oh

Q =(of -DQ' +0(1- f)Q'
o1
-0 =w(- )0 +(f -nQ'

8 La forma completa de las ecuaciones con tratamiento del
esparcimiento puede consultarse en Salby (1996).
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En forma matricial se escribe:

o' 1a b0
o gx HQ]
donde a=wf -1, b=a(l-f).

El polinomio caracteristico de esta matriz es
pla)y=a® —(af <1 +w*(1- f)> y un poce de trabajo
algebraico sobre p(a)=0 lleva a los valores propios
dados por @’ ={1-w)1+@—2wf). Dos vectores

) , - 1
propios para estc sistema son de la forma[ f], [ ﬂ]’

donde g = —%(11 +;§c

Se llega asi a las soluciones:

Q' =Ce™™ - fDe™
Q' =-BCe™ + De™ (19)

Esta solucién general puede simplificarse si se con-
sidera ¢l caso de esparcimiento conservativo, que corres-
ponde al limite w = 1. En dicho caso es inmediato notar que
las ccuaciones {18) se reducen:

dQ +(©Q'-Q')i-f)=0

"Q +©Q' -0~ f)=0 @)

Aprovechando que el flujo es constante ¢ igual a ¢, y
llevando a cabo las integraciones respectivas se tienen las
igualdades:

Q'(z)=Q'(z, =0)-c(l- f)r,
Q'(t,)=0Q"(x,)-cl- f)r,-17.) @D

Las condiciones de frontera se obtienen de manera
analoga a como se obtuvo la ecuacién (12) para ¢l albedo
global en el apartado anterior, esto es, sumando todas las
contribuciones reflejadas e incidentes sobre el tope y la
base de la capa nubosa; son las siguientes:

Q'(r. =0)

Q' () =1 '—---—Q (. =0)

0

Q'(z,=0)= (re+ )Q(T 0)

0' (s - Q‘(rc - 0)

o

1)

Estas condiciones permiten la bisqueda de los valores
de transmisividad y albedo para la capa nubosa °, que
resultan ser:

ro= A= f)rs
¢ 1+(1"f)tm
1
t,="— s (23)
1+(1_.f)rm

donde r, +¢, =1 puesto que » -1 Y no hay emision en
la nube, es decir ¢l caso de esparcimiento conservativo.
1, s la profundidad éptica de la nube en el visible. Si se

puede ajustar un valor climatolégico para el albedo de 1a
nube, entonces se puede determinar la profundidad optica.

En la Fig. 4 se reproduce, en dos casos posibles del
esparcimiento  (isotrdpico y  hacia  delante), el
comportamiento del albedo de la nube como funcién de su
profundidad 6ptica, de acuerdo con la ecuacién (23).

albedo nube

CLE=0.53

=== =)
NaoD=

profuondided Sptica
20 40 &0 8o 100

Figura 4. Valor del albedo de la capa de nubes ¢n funcion
de su profundidad dptica para esparcimiento isotropico

® Los valores de transmisividad y albedo de la capa de
nubes son los mismos que los obtenidos en el caso en que
no hay contribucidn reflejada que incide en la base de la
nube (Houghton, 1986), indicando que la transmisividad y
el albedo son independientes de la reflexidn en superficie
en el caso de esparcimiento conservativo.
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8. Ondas largas

Se definen flujos infrarrojos R*,R'de la misma
manera que en la ecuacién (1), con R(z)=R'(r)-R'(r).
Si las intensidades con dngulos cenitales menores que w2
(de cosenos positivos) se llaman I* y aquellas. con
dngulos cenitales mayores que w2 (de cosenos negativos)
I™, para que pueda haber flujos radiativos no nulos, es
preciso que I* =7. La integracion de la ecuacidn de
Schwarzschild con respecto a (4 y A sobre una esfera,
conduce a una ecuacion para el flujo infrarrojo:

dR
= = -472(3-B) 4
dr
4
donde B = es la emisién de Planck e

T
.\5‘(1,')-— ff]d dV=—2—(I++I ) define la

intensidad (local) promedio suponiendo isotropia
hemisférica, segin la ya mencionada hipétesis de
Eddington. De las ecuaciones. (1) s¢ obtienen los flujos
ascendente y descendente:

R () = ad* (1) (25)
R'(7) = (7) (26)

Esta aproximacién se conoce como “aproximacion de
dos corrientes” (Goody & Yung, 1989) y se utiliza en el
signiente apartado. Se puede definir de igual manera una
temperatura efectiva mediante la

ecuacién: OT, e; = R' (0}, y esta seria la temperatura que

habria de tener un cuerpo negro para emitir la misma
cantidad de energia (infrarroja) que la observada en el tope
de la atmosfera.

9, Equilibrio radiative

En equilibrio radiativo cualquier volumen infinitesimal
de la capa en cuestibn no pierde ni acumula energia
(radiante). Por tanto, la divergencia del flujo radiativo se
anula en todas partes. En el caso presente esta condicién
estacionaria se expresa (en funcién de T ) asi:

= - =0 @n

donde F(T) = Q(z) + R(T) representa el flujo total

en términos de la profundidad dptica, y puesto que dicho
flujo es constante se tiene

F(z) = F(0) = 0(0) + R(0) = 10, (1- A) + R' () - R' (0)

De la ecuacion (24) resulta
1drR 1
B=-—— +"|I" +1I ),y con intervencién de las
47 dt 2( )

ecuaciones (25} y (26), junto con las expresiones para
F(t)e (), se deduce que para T = 0:

0= B0 LO

1
+ [0 -FO)

Puesto que el flujo es constante se puede expresar la
derivada del flujo infrarrojo con respecto a T usando la
expresién para el flujo de radiacién solar como:

E dQ —: T /ug
dr dr 2.0 (O)

2Ace-‘.r“ e EZ (su (rub - 1”))

Ho

con lo que ¢l valor de frontera en cuestién se escribe:

‘o 1 I @
B(O)'%{l"“?[p_o*“‘e Ez(e“r,,b)]}+Rﬂ( )_52(7:9

(28)

Derivando 1a ecuacién (24) con respecto a T se tiene:

dr?

2
d*R 4 43 dB
dr dr
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Integrando la ecuacién (6), después de multiplicarla
por M, con respecto al dngulo sélido y sobre una esfera,
se obtiene:

4 4

B(r)=B(0)- F©,,2'0) %[3_ [

Jo-sm
Hea

Combinando ambas ecuaciones, resulta:

@ __1dR 3
dr 4t dv*  4n

Integrando esta ecuacién con respecto a T, recordando
que R(r)=F(0)-Q(r) y la ecuacién (11), se obtiene la
funcion fuente:

R 29

(30)

+24.e7 ¢ [E,(e(t,, - 7)) - s (£a70p)) - - [Eo (e, (2 - 1) -E4(eurub)]] }
. Su

expresion general que permite establecer las formas
analiticas de¢ los perfiles de temperatura en la capa
supranefélica.

10. Temperatura de las nubes y de la superficie
planetaria

La temperatura del tope de las nubes es la misma que la
temperatura efectiva de la capa nefélica. Puesto que se ha
supuesto que é€sta es térmicamentc uniforme, la
temperatura correspondiente no puede ser otra que la
temperatura I_ (aproximar un perfil dentro de la nube

puede convertirse en una extensidn interesante del presente
trabajo, pero no se realiza aqui). Esta temperatura no es
una variable en un modelo del equilibrio radiativo, sino
que estd determinada por las condiciones impuestas al
modelo. Para calcularla, a partir de las ecvaciones (25) y
(26), se tiene:

20

‘u Q 1/4
-
2e

H0) - 3
+RY(0) F(O)(1+41:“b)

12 En la contribucién anterior (Pelkowski, 1998) se habia
establecido una relacién parecida para la temperatura
superficial que por error de imprenta contiene un factor

que no deberia estar presente, a saber 2&(1— E, (eT, )

(1 - e-c.‘r.bi'.“a )_ A e—s,r,,b.f.us _1_
¢
£

Jﬂ*(t)s%(!"+!')—%(l' Iy = 28(t) - R(’)
A@ =T )+ S0 - nﬁ”s()+R(’)

de donde, en virtud de las ecuaciones. (24), (27) y de la
condicion R(t) = F()- O(T), se siguen las

expresiones:

R'(£) = 7B(0) - R(O) 3 _F (0) Q(t)
R (v) = B(0) - R(") 3F(0)r+ fg(,) dts F(O) Q(zr)

(31)Y(32)
Definiendo la temperatura I, mediante la relacién

R'(r,,) =0T se puede derivar una ecuacién para la
temperatura cfectiva de las nubes '°, aprovechando las
ecuaciones (12) y (29):

1/4

(1 - 3E4 (Eurub))} +

u

(33)

en la ecuacién (29) de dicho texto, y un corchete
desplazado que no debe cobijar a los dos Gltimos términos
en misma ccuacion.
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Sélo se consideran perfiles para los cuales
R'(0)=F(0)=0en la capa supranefélica, si se tiene en
cuenta que la Gnica contribucién apreciable corresponde a
un fondo de radiacién césmica de 2,7 K y una parte del
espectro solar, que es despreciable en el balance. Para
£, —» 0 se obtiene de la ecuacion (33) la expresion:

I - {( Mer(l-Ac))(1+ 3%)—( 4eQs )_r_t_ }
o 4 20 J1-rr,

(34)
donde se ha usado

2
c

Tt

A=A =1+
1-r.r,

que corresponde al albedo de las dos capas inferiores
en el modelo.

Este resultado refleja un efecto menor de invernadero:
si aumenta la profundidad éptica de la capa supranefélica
de la atmésfera (por aumento de la masa total de ciertos
gases traza), la temperatura de la nube aumenta. Para
calcular la temperatura superficial deberdn tenerse en
cuenta las condiciones de equilibrio en la capa infrane-
félica, distintas a las del conjunto. Méas precisamente, la

condicién de equilibrio radiativo local para esta capa se
simplificard suponiendo que no hay fuentes de radiacién
solar (¢, —0). Esta suposicién implica que el flujo neto
infrarrojo es una constante:

R(z; = 0) = constante

y por tanto la integracién de la ecuacién (6), cuyo

resultado es ;ﬂ = —4n (S -B ), implica I =B.
T

Igualmente, a partir de %n% = -R, por integraci6n

simple se sigue:

B()=B(0)-% J: R(z)dv' (35)
Con la aproximacién de dos corrientes y teniendo en
cuenta que
R@) =R =R'(0)-R'(0) = R*(v;,) - R' (z,) = R(z;,)

se puede plantear para la capa infranefélica la
ecuacion:

B(xr,) = B(r, = 0)- & [[ R(z, = 0)d7' = 3(0) - & [ [R' (v, = 0) - R' (7, = 0))d7’

Teniendo en cuenta los valores de frontera:

R'(r, =0)=oT*
RT(‘[I =0)=07}¢4

y puesto que:

B(r,=0)= 10T}

Nz, = 0) =4[ (0) + 1" (0)] = %[R" (z; =0) + R' (z, = 0)]

se obtiene una expresién que relaciona la temperatura
de la capa infranefélica con su temperatura efectiva, con
una pequeiia correccion debida a las nubes:

T =T, G+in)+ L G-3r) @9

Considerando ahora la frontera inferior de la capa en
cuestién, con las condiciones:

R'(z,) = R+R'(5,) = R* ©)-R' (0)+ R' (1)
Rt (le) = (ﬂs4

B(z,) = %OTIA =Jz,) = s @)+ 17 (z)] = ﬁ[Rf(tlb)"'Rl ()]

se obtiene para la temperatura de superficie:

Ts4 =Lef4(1+%tlb)_Tc4 %le (37)



PELKOWSK], J. & J.C. ANDUCKIA: PERFILES VERTICALES DE TEMPERATURA EN UNA ATMOSFERA SEMIGRIS. . .

expresion que contiene el efecto invernadero y que se
reduce a la relacién conocida entre temperatura superficial

y profundidad 6pticaenelcaso T =Q y £, = 0.

11. Ligaduras climatologicas

Aproximadamente un 20% de la radiacion solar es
absorbida por la atmédsfera. Dado que el albedo es cercano
al 30%, la superficie terrestre absorbe aproximadamente Ia
mitad de la radiacién solar incidente en la frontera superior
de la atmésfera, sea y, esta fraccién. Se puede suponer

2
Qr =t rt. + ratltldrc_ tutud
Q'

Ay =03=
1-r.rt,

De acuerdo con Pelkowski (1998) expresaremos este
albedo en términos de A_ y las transmisividades asi:

Ay =03=24 e '"E (£,1,)

Balance de encrgia en la superficie del planeta
(ecuacién 12): )

1t t,

2

=0 _ e
o 0' (0) 1= rr ity

Este balance en el tope de las nubes, considerando que
la capa suprancfélica absorbe un 20% de radiacion solar,
corresponde también con un 50% de la radicacién inicial:

_0@.,) _
0'(0)

Para simplificar, se ha supuesto que no se absorbe
radiacién solar en la capa infranefélica, esto es, 5, =0, ©

y, =05 (1-A)e ot

sus equivalentes [, = 1, ¢, =1. Los valores de solucién de

este sistema de ligaduras acompafian a los gréficos
correspondientes  (Figs. 5-6). Hemos utilizado una
temperatura de superficie T, = 288K , un albedo superficial

r, =0.15; hemos calculado un albedo de la capa de nubes
r, = 0.34, junto con un valor de e,r,, = 0.047, que resulta

2 - tutud (rc +

(ver Fig.3), ademis, que cerca de un 3% de la radiacién
incidente en el tope de la atmésfera es absorbida antes de
tocar la cima de las nubes y que éstas a su vez absorben el
17% restante. En un estado climatolégico, correspondiente
al equilibrio radiativo global actualmente observado (el
cual reproduce la temperatura efectiva del

planeta, T, = 255 K), en el cual O = 1370 wW/mz;

Ug =0.25; A, = 0.3, valen entonces las relaciones o
ligaduras siguientes:

Albedo global (ecuacién (12)):

2
rotltld tc

2 ) - tutudAc

1-r.rt,

de solucionar las ecuaciones para y_ v A,.La temperatura

efectiva de la capa inferior y la temperatura de las nubes se
calculan con las ecuaciones (34) y (37) suponiendo una
profundidad dptica infrarroja supranefélica igual a 0.09
unidades (con ¢, =05) y una profundidad Optica
infrarroja infranefélica igual a 0.84 unidades (de la
ecuacién (37)) . Estos dos son los parametros del sistema.
{(Nétese que de acuerdo con la Fig.4, con £=0.98, puesto
que queremos que la mayor parte del esparcimiento se
produzca hacia delante, ¢l valor obtenido del albedo de la
capa de nubes corresponde a nubes de poca profundidad
dptica).

12. Perfiles de temperatura para una atmésfera
terrestre en equilibrio radiativo

Capa supranefélica

El problema ha sido ya resuelto por Pelkowski (1998)
para una atmésfera sin nubes y con un albedo superficial
r,. Cambian las condiciones de frontera inferiores, dado

que la superficie es ahora el tope de las nubes, y la forma
de z(z), que es ahora debida al ozono.

Como la atmésfera no recibe radiacién de onda larga
apreciable en su frontera superior, es decir, R ¢ (0)=0,
la condicién de equilibrio radiativo global se expresa
como F(0)=0, que implica Q(0) = oT.

517
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Con estas condiciones de frontera, y teniendo en cuenta
la hipétesis del equilibrio termodindmico local, es decir, la
relacién B(r) = 1oT*, de la ecuacién (30) y suponiendo
una profundidad Optica solar
7(z) = 4.8107° (162 + 2* +128)e™*'®% | vilida para el ozono

1/4
T.,(z)-(“—g%) {1—A+%“

Uy

1 -7,
_+2Ace M “b!#eEz(surub)]"'

estratosférico (Grotjahm, 1991) sc deduce la expresién
analitica de la distribucién vertical de temperatura
atmosférica en funcién de la altura sobre el tope de las
nubes{z szsH )

Mg
2€,

Heg

2
(1 - e'snf(z)fﬂs {3 _ &;) +

+Ae e [E, (e, (., ~T(@)) - E, (e,7,,)] - ;3 [E. (e, (5., () - E e,z )]

La Fig. 5 muestra este perfil de temperatura, de
acuerdo con los pardmetros comentados en la anterior
seccién'!.

Temparaturs (K)

271
27¢

269

Altura (Km.)

/m 20 30 40 50 60

Figura 5. Distribuci6n vertical de temperatura arriba
de las nubes en una atmésfera terrestre en equilibrio

radiativo, calculada para valores climatolégicos de los

. -3 2 -0.125z
pardmetros y para z(z) = 4810 (16z 4z  +128)e

(escala de altura = 8 km; ¢, =0.5; o =5.67x10;

A, =0.396; 7,, =0.09).

1 Puesto que la relacién para el ozono es medida desde la
superficie del planeta y puesto que en la ecuacién (31) la
altura z’= 0 es en realidad la altura atmosférica z = 6 km,
para efectos de la representacién gréfica se ha usado la
transformacién z’ = z-6.

(38)

La densidad del ozono utilizada en la representacion
anterior es de la forma pg (2)=Az’e™, con

A=0.0006kg m? km? y a=0.125km (Grotjahn, 1951).
De acuerdo con la definicién de la profundidad dptica

integrando por partes esta densidad con ks0.0’IT[%]

(correspondiente a z_ =6Km) se obtiene la relacién
empleada en la representacién de la Fig. 52,

Si el albedo de las nubes fuese nule se tendria;

T,(2)= Koo . 1_.‘4..37-4.1‘;(1__&.-'.4:)% 3. e’
* ( 2o ) 2u, 2, , He'

;]

12 Segin Rodgers (1967) en lugar de w se deberia usar en
el caso de la absorcion debida al ozono la siguicnte

J 2
TA 2 —az [1224u7+1
correccion po, (2)=Az"e Vs

, eXpresion que no

serd utilizada aqui para simplificar.

1/4
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Capa infranefélica

La condicién de equilibrio radiativo local para la capa
" infranefélica debe tener en cuenta nuestra suposicién de

anular las fuentes de radiacién solar (&, — 0). Esta
suposicién implica que el flujo neto infrarrojo es una
constante:

R(t; = () = constante

Como se ha mostrado ya en el apartado “Temperatura
de las nubes y de la superficie”, dada una temperatura

infranefélica efectiva mediante la ecuacién

of; = R'(z, = 0) entonces:
4 4 4
L@ =Ty G+30)+T,. G-47)

-z/H v
donde se puede suponer r(z)=t,e ¢, relacién

vilida para el vapor de agua troposférico y para otros gases
de efecto invernadero, especialmente el CQ,. Por tanto la
cxpresion analitica de la distribucion vertical de
temperatura atmosférica en funcién de la altura debajo de
las nubes es (0szsz, )

(1) =[N, G+ 3n@)+ T G- 32@)) * =L@, + T + 2@, -Te@]* o9

La Fig. 7 muestra este perfil de¢ temperatura, de acuerdo con los pardmetros de la leyenda.

Temperatura (K)

278

276 ¢

274}

272}

270

268 |

ey Altura (EKm.)
3 4 5

Figura 6. Distribucién vertical de temperatura debajo de las nubes en una atmésfera terrestre en equilibrio radiativo,

calculada para valores climatolégicos de los pardmetros y para =(z) = 7y,e

-z/Hg

(Escalade altura H, = 2Km T, = 275K ; 1, =084 ; T_ = 250K)
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En relacién con la Temperatura efectiva hay que sefialar
que si se va a utilizar ¢l valor climatolégico de la tem-
peratura superficial como ligadura del modelo, no es
posible elegir un valor independiente de aquélla, ya que,
para respeiar la ligadura de una capa infranefélica en
equilibrio radiativo global, se debe cumplir la siguiente
condicién;

F(0)=0=0,(0)+ R,(0) (40)

que ¢s equivalente a:

4
Th =T} +(1-A), Q'
| (o4

Para poder mantener el valor climatolégico de la tem-
peratura superficial se empled un valor de T, =275K .

Obsérvese que estos dos valores no satisfacen la ecuacién
anterior; s¢ sigue entonces que la capa y la superficie estdn
recibiendo mds energia de la que tendrian en equilibrio
radiativo global, lo cual resultaria en un . aumento de la
temperatura superficial a menos que se postule un
sumidero en la superficie. En otras palabras, para cumplir
con ¢l equilibrio radiativo de la capa infranefélica, habria
que abandonar el valor climatoldgico para la temperatura
de superficie. En tal caso esta es calculable mediante dicha
ligadura y es igual a T, = 306K .

La Fig.5, entonces, ha sido producida descartando la
condicion de equilibrio radiativo global para la capa
infranefélica, ecuacién (40).

Si el albedo superficial fuese nulo, como en los
modelos hasta hoy publicados, se tendria de la ecuacién

1/4

2

1/4 o 2
() =(He2) Ji—a- by Hefy_gemeome)3_ Fi (41)
’ 20

2ug  2¢

Uy

En el limite T. — 0 con ¢, — 0, esta filtima ecuacién se reduce a la expresién clasica (Goody & Yung, 1989):

1/4

1 3 -z
i",(z)-T,ef(E+Z‘r,be 'IH‘)

Conclusiones

Las ecuaciones desarrolladas en este trabajo represen-
tan una extensién de trabajos anteriores que describen
distintos aspectos de la teoria de la radiacién aplicados a
atmoésferas planetarias, ilustrando de una manera elemen-
tal la fisica de los procesos radiativos de retroalimentacion
en términos de un conjunto dado de pardmetros, a saber las
profundidades Opticas encima y debajo de las nubes. Al
incorporar la absorcién de radiacién solar encima de las
nubes y por tanto el calentamiento estratosférico, una
version simplificada del esparcimiento atmosférico, asi
como los efectos de variaciones del albedo de las nubes, de
la superficie y del planeta, se da cuenta de los cambios
atmosféricos de transparencia, mostrando la interrelacién
de tres factores climiticos determinantes: gases de efecto
invernadero, aerosoles y nubes; albedo superficial; y
albedo global.

El modelo no pretende ser realista debido a las simpli-
ficaciones que contiene. Con un poco de trabajo adicional
en ajustes de tipo convectivo cerca de la superficie, en la
remocién de discontinuidades en las temperaturas de
frontera (discontinuidades caracteristicas del cualquier
modelo de equilibrio radiativo), puede convertirse en una
representacién aceptable de los procesos radiativos en una
atmésfera como la del planeta Tierra.
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