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Introduccién General

El objetivo fundamental de esta tesis es estimar la sensibilidad del sistema cli-
matico ante la modificacion de la composicién atmosférica ocasionada, por la activi-
dad humana a partir de la revolucién industrial, haciendo hincapié en los principales
fendmenos de retroalimentacién involucrados en el cambio climatico global.

Se presentan los mapas de anomalfas de temperatura y precipitacién en el hemis-
ferio norte estimadas con el Modelo Termodingmico del Clima (MTC) de Adem.

Este trabajo se divide en 5 capitulos, en el primero se presentan los elementos fun-
damentales del sistema climdtico, el segundo muestra la manera en que se modelan
sus componentes. La referencias principales de los ambos capftulos son el texto de
Dennis L. Hartmann, Global Physical Climatology presentado por Academic Press en
su coleccion International Geophysics Series, y el reporte del Panel Intergubernamen-
tal de Cambio Climatico (IPCC, 1995) presentado por el Grupo I correspondiente a,
La Ciencié del Cambio Climético, editade por J.T. Houghton et al.

En los capftulos 3, 4 y 5 se presentan, respectivamente. las bases del MTC, su
aplicacion al cambio climético, y sus resultados. Su referencias principales son el ar-
tfculo Feedback effects of atmospheric CO2-induced warming, Julign Adem and René
Garduno presentado en la revista Geofisica Internacional (1998}, Vol. 37, Num. 2,
pp. 99-70 y Review of the development and applications of the Adem thermodynamic
climate model de Julidn Adem, presentado en la revista Climate Dynamics 1991 5:

145-160, de Springer-Verlag.



Capitulo 1

El Clima

Mientras mds cambia, mds permanece la misma cosa.

Refran francés.

1.1 Introduccion

El clima es el conjunto de condiciones meteorolégicas prevalecientes en una regién de la
tierra. La observacidn de esta persistencia a lo largo de su historia hace plausibles los
esfuerzos por describir, explicar y pronosticar su comportamiento. Aunque el clima no se
presenta como algo constante, su cambio forma parte de su regularidad. Este enfoque nos
permite especificar una condicion normal de las variables climaticas, definida como su
promedio a lo largo de varios afios, segin la Organizacién Mundial de Meteorologia, 30,
y que llamamos también media climatolégica. Las desviaciones entre los valores
particulares de dichas variables, con respecto a la condicién normal se llaman anomalias.
Aunque este tratamiento estadistico cumple con las necesidades descriptivas, la
explicacién y el prondstico requieren técnicas mds refinadas. Comencemos con decir que
los fendmenos directores del clima son eminentemente fisicos, y es por esto que su

estudio ha presentado un avance sin precedente a partir de la utilizacién de las leyes de la
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fisica. Mds atin, el desarrollo de estas etapas del estudio del clima serfa imposible sin los

modelos fisico-matematicos en o que llamamos climatologia fisica, o simplemente fisica
del clima.

A lo largo de este capitulo se presentan las principales caracteristicas del estado actual
del clima y de su modificacion causada por la actividad humana, los datos
correspondientes se citan de forma aproximada y con sus valores tfipicos, es decir,
promediados globalmente y a lo largo del afio. La escala temporal del cambio climatico
es del orden de unos 100 afios, ya que en ese lapso se estima que el contenido del bi6xido
de carbono atmosférico se duplique por las emisiones antropdgenas, es decir, aguéllas
ocasionadas directa o indirectamente por la actividad humana. Se enfatizan los procesos

radiativos como directores del cambio climatico.

1.2 El sistema climatico

El sistema clirx_la’ltico consiste en el conjunto formado por la atmésfera, la capa externa
del globo terrestre conocida como litosfera, los cuerpos de agua en el subsuelo y la
superficie, llamados hidrosfera, la cubierta de hielo y nieve sobre ambos, llamada
criosfera, el conjunto de los seres vivos o biosfera, y sus interacciones. Su anilisis exige
tomar sélo los componentes y las interacciones fundamentaies de su comportamiento. De
la atmésfera, nos ocupamos s6lo de la capa mds baja, la troposfera, pues es ahi donde se
presenta el clima, debido a que concentra casi la totalidad del agua atmosférica

incluyendo a las nubes. Su espesor varia de los 10 km, en las latitudes bajas, a los 16 km,
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cerca de los polos. La superficie terrestre, por su parte, presenta tres componentes

importantes para el clima, el continente, €l océano y la criosfera, formada por los
casquetes polares y montafiosos,

La radiacion solar representa la fuente primordial de energia del sistema climatico. Su
incidencia en el limite superior de la atmdsfera depende de la latitud, la época del afio, y
la hora del dia, ya que la cantidad y distribucién de esta energia se rige por los pardmetros
orbitales de nuestro planeta. El pardmetro mas notorio es €l periodo de rotacién, que
determina la duracién media del dia y la noche, sin embargo la escala temporal en la que
este pardmetro presenta modificaciones significativas excede por mucho nuestra escala de
interés.

La excentricidad, por su parte, representa cudnto dista la drbita del planeta de ser una
trayectoria circular, determinando asi la variacion ciclica de la distancia al sol, influyendo
el ciclo de insolacion de la tierra. La excentricidad tampoco se modifica
significativamente en nuestra escala de interés.

Mis importante en el ciclo anual climdtico, es la oblicuidad, que se define como el
dngulo entre el eje de rotacion de la tierra y la normal al plano de su 6rbita alrededor del
sol. La insolacion estacional en cada latitud depende de la oblicuidad, la cual varia
también en una escala tempora}l que rebasa nuestro interés, dentro un rango observado de

22.0 a 24.5°. Actualmente presenta un valor de 23.45°.
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1.3 Elsol

Por mucho tiempo se crey6é que la irradiancia del sol era constante. Es por ello que
llamamos constante solar al flujo de energia que es recibido, en una unidad de tiempo, en
una superficie unitaria perpendicular a los rayos solares, a la distancia promedio sol-
tierra. Su valor se mide en el tope de la atmésfera y es igual a 1367 Wm™, Para obtener un
valor representativo de todo el globo hay que tomar en cuenta sus pardmetros orbitales,
incluyendo la forma del planeta y su rotacién. Se debe considerar que la energfa
interceptada por el planeta, pensado como la cara de un disco de frente al sol, se
distribuye en todo el globo; tal relacién entre la superficie de una esfera y un disco del
mismo radio implica tomar como valor tipico sélo la cuarta parte de la constan.te solar.
Llamaremos insolacion a este valor, el cual corresponde a 342 Wm”.

La mayor parte de la energia radiante emitida por el sol estdi comprendida entre las
longitudes de onda de 0.1 a 4um, y consiste en radiacion ultravioleta, visible, e infrarroja
cercana, como se observa en la grifica la. Noventa y nueve por ciento de la emisién solar
pertenece al visible (0.4 -0.75pum) y al infrarrojo cercano (0.75 - Sum), mientras que la

radiacién ultravioleta sélo participa con 1% del total.
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Grifica | a) Espectro de emisién de cuerpo negro normalizado para el sol {6000K) y la tierra (255K} como funcién de la longitud de
onda, b) Porcentaje de radiacién absorbida al cruzar de la superficie al 1ope de la atmdsfera como funcién de la lengitud de onda.
(Se muestran las principales bandas de absorcida y los gases que las generan)

La distribucion espectral de la energia cmitida por la materia, en equilibrio
termoﬁinémico, depende unicamente de su temperatura si toda la radiacién incidente es
absorbida. La radiacion emitida en tales condiciones se conoce como radiacién de cuerpo
negro. El espectro de la emision de cuerpo negro representada por la curva de Planck se
utiliza como aproximacién en la gréfica 1a) para la radiacién emitida por el sol y por la
tierra. E] total de energia emitida por un cuerpo negro es el drea bajo la curva de Planck y
s proporcional a la cuarta potencia de la temperatura del emisor, esta relacion se conoce
como la ley de Stefan-Boltzman.

Para mantener e! balance energético del sistema climatico, es necesario que la radiacién
absorbtda por €l planeta sea emitida de regreso al espacio. Si calculamos la energia
recibida por la tierra y obtenemos su temperatura de emisién con ayuda de la ley de
Stefan-Boltzman, encontramos que la temperatura de equilibrio energético es de unos
255K, por lo que la distribucién de radiaciéon queda comprendida casi totalmente entre 4

y 100 pum, correspondiente al infrarrojo térmico y presentando su méximo alrededor de
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los 10 pm; mientras que para temperaturas como la de la fotosfera solar (~6000K), la

emision tiene su maximo alrededor de los 0.6 pm. La emision energética de ambos astros
se hace despreciable cerca de los 4 um, por lo que las frecuencias a las que emiten son
practicamente ajenas y podemos considerarlas como entidades separadas. En climatologia
es frecuente llamar radiacion de onda corta a la solar y radiacidn de onda larga a la

terrestre.

1.4 Lainteraccion radiacion-materia

Cuando la radiacién se encuentra con la materia, ya sea un gas, un liquido o un sélido,
existen 3 posibles tipos de interaccién, los cuales dependen de la frecuencia de la
radiacién y de las propiedades fisicas de la materia. La radiacion puede atravesar sin ser
modificada, en tal caso hablamos de transmisién; o puede cambiar de direccién sin
cambiar su contenido energético, entonces se trata de dispersién; o bien puede ser
absorbida transfiriendo su energia al objeto, llamamos absorcién a ese caso. La energia
radiante transferida a una molécula puede ser almacenada en forma vibracional,
rotacional, electrénica o traslacional.

Una molécula de la atmésfera puede absorber un fotén sélo si la energia de éste
corresponde con la diferencia entre dos estados energéticos cudnticos permitidos de la
molécula. As{ las transiciones permitidas en la atmésfera determinan las frecuencias de la
radiacion que serdn absorbidas, y por ende emitidas, eficientemente. Si ninguna transicion

corresponde con la energia del fotén, éste atravesard la atmésfera sin ser absorbido.
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De las formas de absorcién y almacenamiento de energia por una molécula, la més

importante es la vibracional, la cual consiste en pequefios desplazamientos alrededor de
su posicién de equilibrio. Estas transiciones requieren un fotén con una longitud de onda
menor a 20 um. En el caso de longitudes mayores, la radiacion provoca que las moléculas
roten, siempre y cuando estas presenten una estructura eléctrica asimétrica que permita la
interaccién.

Las moléculas lineales simétricas, como es el caso del CO, no poseen momentos
dipolares permanentes, debido a que la molécula se ve igual desde ambos extremos. Por
esta razén no presenta transiciones rotacionales puras. Sin embargo, durante sus
transiciones vibracionales, la molécula de CO, presenta momentos dipolares temporales
de tal forma que las transiciones vibracionales pueden acompafiarse de transiciones
rotacionales. La combinacion de ambos tipos de transicion permite que la molécula
absorba y emita fotones en un gran mimero de frecuencias muy cercanas, formando una
banda de absorcion.

Cuando la molécula de CO, se dobla, produce una fuerte banda de absorcién de
vibracién-rotacion cerca de los 15 pm. Esta caracteristica en su absorcién posee una gran
relevancia debido a que coincide con la region de maxima emisidn del espectro de la
tierra.

La molécula de agua es un buen absorbente de la radiacidn terrestre debido a que se
trata de una molécula triatémica doblada. Este doblamiento le confiere un momento
dipolar permanente y por lo tanto, genera bandas de rotacién pura ademds de bandas de

vibracién-rotacion.
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El vapor de agua presenta una banda de vibracidn-rotacién muy importante cerca de los

6.3um y una banda muy amplia de lineas rotacionales puras que absorbe la emisidn
terrestre a partir de los 12 pm. Entre estas dos bandas su es relativamente débil; esta
regién se conoce como ventana atmosférica, ya que en este rango de frecuencias la
radiacion de onda larga puede atravesar la atmdsfera con mds libertad. En medio de la

ventana atmosférica se encuentra una banda de ozono centrada en los 9.6 pm.

1.5 Atmésfera y radiacion

Una parte de la insolacién que llega al planeta, es reflejada sin modificacion, es decir,
regresa al espacio adin como radiacion de onda corta. El porcentaje de la radiacion
devuelta, con respecto al total incidente, se llama albedo y tiene un valor tipico de 30%;
el resto de la insolacién es absorbido por la atmésfera, por las nubes y por la superficie

del planeta.

L%J)\r? . Sélo 50% de la insolacidén se absorbe en
reﬂej':i'30 % la superficie terrestre, y 20% queda

B R \1 g atrapado en la atmdsfera y en las nubes.
Iestmtosfera absorbe 3 %

En la figura 1 se muestran  estos

P . [wopostera _ absorbe 17 % |
\‘ X porcentajes con respecto al total de la

1superﬁcie- absorbe 50 % |

insolacion, es decir que el 100%

Fig 1 Diagrama de flujo de radiacién de onda corta para la tierra y sut
atmésfera. Las unidades estdn en porcentajes de la insolacién tpica, corresponde a34?2 Wm-2
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En la troposfera la temperatura disminuye linealmente con la altura, es decir que su

gradiente térmico es practicamente constante y negativo, Esta condicién cambia a unos
10 km de altura en una regién que conocemos como tropopausa y que divide a la
troposfera de la estratosfera. En esta iltima el gradiente térmico es positivo, y los
fendmenos que en ella se presentan no corresponden con los ciclos climéaticos. La
estratosfera es responsable de la absorcién del 3% de la radiacién solar debido
primordialmente a la presencia de ozono (O,) y oxigeno molecular (0,), que contribuyen
con 2.5%, el vapor de agua (H,0) y el biéxido de carbono (CO,) presentes en ella aportan
el otro 0.5%.

La troposfera, al ser mucho mds densa y conteniendo casi toda el agua atmosférica,
retiene 17% de la radiacién de onda corta. Solo, el vapor de agua presente en la troposfera
es responsable del 13% de la absorcién de la insolacién, mientras que las nubes, que
contienen agua en sus fases liquida y sélida, inicamente absorben el 3%, siendo buenos
reflectores de la luz. El CO,, el ozono y el oxigeno contribuyen con el 1% restante.

Asi pues, el mayor responsable de la absorcién de radiaciéon de onda corta en la
atmosfera es el agua en su fase de vapor, seguida por el agua contenida en las nubes y por
iltimo el ozono, el oxigeno molecular y el CO,.

Después de que el 50% de la insolacién alcanza la superficie de la tierra, existen
procesos radiativos y no radiativos a través de los cuales esta energia se transfiere a la
atmosfera. Cuando la energia de 1a superficie se utiliza en evaporar el agua que en ella se
encuentra, tenemos una pérdida de energia por calor latente. Cuando la energia se
transfiere por el simple contacto entre la superficie del planeta y el aire, tenemos una

pérdida por calor sensible. Un 29% de la insolacién se invierte en estos dos modos de
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transferencia no radiativa de energia. El otro 21% se emite hacia la atmoésfera pero en

forma de radiacién de onda larga.

En la figura 2 se muestra el flujo de radiacién de onda corta en tres columnas que se
refieren a la emisién de onda larga a partir de la troposfera, la superficie y la estratosfera.
Obsérvese que la troposfera concentra 149% de la insolacién gracias a la suma de las
aportaciones radiativas y no radiativas: 17% en onda corta (fig. 1); 98% proveniente de la
superficie méé 5% de la estratosfera aportan 103% en onda larga, la liberacion del calor
latente de la superficie genera 24%, y la transferencia de calor sensible, también de la

superficie es responsable de un 5%.

?54 % ? 10 % ? 6% La troposfera reemite 89% hacia la
absorbe absorbe estratosfera superficie y 60% hacia Ia estratosfera y el
6% 2% balance -11%
T 60 % T 12 % { 5 espacio. Dado que la recibe un 89%
troposfera absorbe absorbe proveniente de la troposfera y un 21%,
balance -140 % 98 % 5%
, 89 % b 110% gracias al efecto de la atmésfera més del
superficie
balance -21 % 100% de la insolacién; del 110% que

fig 2 Diagrama de flujo de radiacién de onda larga para la Tierra y su
Atmésfera. Las unidades eStdn en porcentajes de la insolacién tpica. recibc y radia en Onda ]arga, Sélo 10%

logra cruzar la atmdsfera de wvuelta al

exterior, a diferencia del m4s del 50% que logra cruzar en el caso de la radiacion de onda

corta, reflejando la gran interacci6n de la atmoésfera con la radiacién terrestre, mucho
mayor que la que presenta con la radiacion solar,

Esta diferente interaccién radiativa de la provoca que la temperatura de la superficie

terrestre sea mayor que la temperatura de emisidn del planeta como cuerpo negro. Este

fenémeno se conoce como efecto invernadero natural, y los gases activos que lo producen
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se llaman gases de invernadero.

El vapor de agua suele ser responsable del 60 6 70% del efecto invernadero natural con
cielo despejado, sin embargo la humedad de la atmdsfera es sumamente variable. En
cambio, los demds gases de invernadero presentan una distribucién homogénea en la
atmosfera, el CO,, el metano, el ozono, ef 6xido nitroso (N,0), y los clorofluorocarburos
(CFCs), en orden de importancia. Dado que la atmdsfera se compone en un 99% de
oxigeno y nitrégeno, que presentan poca interaccién radiativa, la absorcién de radiacién
de onda larga depende del contenido minoritario de los gases de invernadero.

En la troposfera se encuentran las nubes, que también presentan un efecto de cubierta
para la radiacién terrestre y se comportan pricticamente cOmo CUEIpos Negros en ese
intervalo, es decir, se comportan como absorbentes ideales en la regién de onda larga, y
su emision depende linicamente de su temperatura, que a su vez depende de la altitud. En
el caso de la radiacién de onda corta, las nubes, por €l contrario, son excelentes
reflectores de la radiacion solar, contribuyendo al enfriamiento de la superficie terrestre.
Estos dos efectos son opuestos y aunque dependen de caracteristicas fisicas y geograficas,
en la escala global pricticamente se cancelan.

Los aerosoles juegan también un importante papel en el flujo de radiacién en la
atmosfera, entendidos como particulas liquidas o sélidas suspendidas en el aire, que
incluirfan a las nubes, sin embargo, debido a su importancia propia, las excluimos de e
concepto. Los aerosoles atmosféricos afectan la transmisién de ambas radiaciones, solar y
terrestre. El principal efecto directo de los aerosoles es reflejar la radiacién solar de
regreso al espacio, tendiendo a enfriar la superficie terrestre. Por el contrario, algunos

aerosoles pueden absorber radiacién, provocando un calentamiento atmosférico local. Un
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tercer efecto de los aerosoles en el intercambio radiativo de la atmoésfera, se debe a que

muchos de ellos actiian como niicleos de condensacidon de agua, y al formarse la nube ésta
modifica las propiedades radiativas locales, este efecto de los aerosoles se llama
indirecto.

Algunos aerosoles aparecen naturalmente en la atmésfera cuando son levantados por los

vientos en las regiones desérticas, o como resultado de una erupcién volcénica.

1.6 La atmodsfera

El calentamiento desigual del area superficial de la tierra genera un gradiente latitudinal
de temperatura y un sistema global de transporte atmosférico conocido como circulacion
general, el cual responde a los gradientes de humedad y temperatura a la vez que los
determina por medio del transporte de energia y humedad, proveyendo la mds rapida
comunicacién entre las regiones geogrificas en el sistema climatico.

En cuanto al calentamiento atmosférico por efectos no radiativos, encontramos que la
transferencia de calor sensible es relativamente pequefia en comparacién con la
contribucién por la liberacién de calor latente durante la condensacién del vapor de agua.

Al describir la circulacién atmosférica, es conveniente considerar el promedio
longitudinal conocido como viento zonal. Se utiliza por convencion la direccién este ya
que es esta la direccién prevaleciente en casi toda la troposfera, presentando un maximo
con velocidades superiores a los 30 m/s cerca de los 30° de latitud a unos 12 km de

altitud en lo que conocemos como jet.
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Las componentes meridional y vertical del viento son mucho més débiles, de s6lo 1 m/s

en la componente meridional y de unos cm/s en la componente vertical. Sin embargo
existe transporte meridional de momento, calor y humedad a través de los ciclones y
anticiclones que no aparece en el promedio zonal aunque si afectan al clima. La
circulacion meridional media se compone de las velocidades verticales y meridionales
promediadas zonalmente.

La capa limite atmosférica es la parte mas baja de la troposfera, donde los vientos, la
temperatura ¥ la humedad son fuertemente influidos por la superficie. La velocidad del
viento disminuye desde su valor en la atmésfera libre hasta casi anularse en la superficie.
Los flujos de calor sensible y latente desde la superficie se producen por los movimientos
turbulentos en la capa limite. La turbulencia se caracteriza por las rdpidas fluctuaciones
cadticas de la velocidad del viento, propiciando flujos verticales de masa, momento y
energia debido a las diferentes propiedades de las parcelas ascendentes y descendentes.
Los flujos de momento, calor y humedad por los movimientos turbulentos de pequefia
escala en la capa limite comunican su comportamiento al resto de la atmésfera y
determinan fuertemente el comportamiento climdtico. Una caracteristica de la capa Iimite
es su pronta respuesta a los cambios en las condiciones de la superficie. Los movimientos
turbulentos pueden ser mecédnicos o térmicos. La turbulencia mecanica se genera por la
conversién de vientos medios en movimientos turbulentos y es mayor cuando el viento
medio en la atmésfera baja es fuerte. La turbulencia convectiva se genera cuando las
parcelas de aire caliente cercanas a la superficie son aceleradas hacia arriba por su

diferencia en densidad.



1.7 El océano, el continente y la criosfera

El océano ocupa 71% de la superficie terrestre con una profundidad promedio de 3729m,
su volumen y calor especifico lo convierten en una inmensa reserva de energia que se
libera en escalas de tiempo que pueden ir de una estacién hasta siglos, ya que el
calentamiento del agua en los trépicos mantiene marcadas diferencias horizontales de
densidad que s6lo se suavizan en las latitudes altas. Esto mantiene una estratificacidn que
deja aislada la capa superficial de las capas inferiores. Este aislamiento se reduce en las
latitudes altas donde la densidad es mas parecida a la del océano profundo por lo que es
en esas reducidas zonas donde se establece un intercambio, gracias a lentos movimientos
descendentes que posteriormente se dirigen hacia el ecuador en el océano profundo,
generando una circulacién ocednica de gran escala.

El océano posee caracteristicas fisicas que le confieren gran relevancia como director
del clima, posee un albedo bajo, una alta capacidad calorifica, y es un fluido. Su bajo
albedo le permite absorber la mitad de la energia de onda corta que entra al sistema
climdtico, que posteriormente se transficre a la atmdsfera principalmente como calor
latente al evaporarse el agua de su superficie. Su gran capacidad calorffica le permite
almacenar energia que reduce las diferencias de temperatura durante el ciclo estacional al
guardar calor en el verano y liberarlo en el invierno. Dado que se trata de un fluido

presenta movimiento advectivo, es decir transporte horizontal de energia por sus
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corrientes. El transporte vertical de energfa también contribuye en la determinacién

regional del clima.

Ademas de sus efectos fisicos sobre el sistema climdtico, el océano global establece un
intercambio quimico con la atmoésfera, influyendo Ia concentracién de los compuestos
atmosféricos minoritarios que contienen oxigeno, carbono, azufre y nitrégeno, es decir
con la mayoria de los gases de invernadero.

La atmosfera presenta una gran interaccion con la superficie del océano al intercambiar
calor, momento y humedad. El almacenamiento y liberacién de calor del océano en
escalas temporales menores a un afio, se reducen a la capa de mezcla, la que consiste en
las primeras decenas de metros, donde la temperatura es pricticamente uniforme gracias a
la vigorosa agitacion mecdnica de los vientos, las olas, las mareas, y el movimiento
vertical producido por las diferencias de densidad y temperatura en el agua. Cuando estas
diferencias se deben a la temperatura se produce un transporte vertical de energia y de
masa conocido como conveccién.

Debajo de 1a capa de mezcla la temperatura decrece rdpidamente con la profundidad en
una capa que llamamos termoclina, presentando una temperatura tipica de 5 °C en su
base; bajo la termoclina la temperatura sigue disminuyendo lentamente hasta alcanzar

unos 2 °C en la regién més profunda del océano.

La superficie continental juega un papel mucho menos importante que la atmdsfera o el
océano como director del clima ya que su capacidad para almacenar energia es muy baja

y s6lo una delgada capa interviene en los intercambios con el resto del sistema climatico.
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El albedo del continente es muy variable, y depende fuertemente de la vegetacion, suele

ser mucho mayor que el del océano, donde depende principalmente del angulo de
incidencia de los rayos solares. La capa de hielo y de nieve sobre ambos produce un
aumento muy importante en su albedo.

La mayor parte del agua congelada sobre la tierra se encuentra concentrada en los
casquetes polares. Para fines climéticos, no es tan importante la masa o la profundidad de
la criosfera, sino la superficie que cubre, ya que el hielo y la nieve son reflectores de la
radiacién solar mas efectivos que la capa subyacente, por lo que el balance energético de
la superficie se modifica sustancialmente al incorporarse esta capa. Un valor tipico del
albedo del océano en las latitudes altas es de sélo 10%, mientras que si se encuentra

cubierto por hielo y nieve, este valor es de 60%.

1.8 La retroalimentacion

En el estudio del cambio climético es importante separar el forzamiento inicial de sus
efectos posteriores. La relacién entre la magnitud de un forzamiento y la de su respuesta
define lo que llamamos sensibilidad climdtica. Un proceso que modifique la sensibilidad
climdtica se conoce como mecanismo de retroalimentacion, y el componente del sistema
climético involucrado se llama retroalimentador. Podemos determinar el signo de la
retroalimentacién, siendo negativo cuando reduce la magnitud de la respuesta y positivo
si la incrementa. Los principales fenémenos de retroalimentaci6n se relacionan con el

agua en sus tres fases.
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La circulacion del agua a través del océano, la atmésfera y el continente se conoce

como ciclo hidrologico. En la atmdsfera, en su fase gaseosa, el agua es la responsable
mas mportante no sélo absorcién de radiacién solar sino también de la terrestre,
generando mads de la mitad del efecto invernadero natural. En las nubes, en su fase liquida
0 s0lida, el agua contribuye con un 30% de la opacidad a la radiacién térmica y con cerca
de la mitad de ia reflectividad de la radiacién solar del planeta. Y en su fase solida, en la
criosfera, modifica sustancialmente el albedo de la superficie que cubre. Adem4s el agua
altera el albedo superficial del planeta al humedecer los suelos y al propiciar el
crecimiento de la cubierta vegetal sobre la superficie continental, modificando su
reflectividad

Los procesos energéticos no radiativos relacionados con los cambios de fase del agua
son también de gran importancia. La evaporacién del agua de la superficie terrestre
genera cerca de la mitad de su enfriamiento. Ei vapor de agua sube por la atmésfera y
eventualmente se condensa y precipita, la energia liberada durante su condensacién
promueve la circulacion atmosférica.

Uno de los fenémenos de retroalimentacién positiva mas importantes se basa en la
dependencia de la presidn de saturacion del vapor de agua con la temperatura. Al
alterarse la temperatura, la cantidad de vapor de agua que satura el aire se modifica
mientras que la humedad relativa tiende a conservarse. Dado que el vapor de agua es el
principal gas de invernadero natural. al aumentar su contenido en la atmésfera se
incrementa el efecto invernadero, con lo cual la temperatura se ecleva ain mds,

constituyéndose como un retroalimentador positivo.
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El agua de las nubes presenta también importantes efectos de retroalimentacion. La

presencia de la cubierta tipica de nubes duplica el albedo de la tierra de 15 a 30%. a la vez
que reduce ligeramente la emision de onda larga al espacio. Asi, aunque un aumento de
temperatura suele decrementar la extensién de la capa nubosa, no es claro el signo de la
retroalimentacién por nubes.

En el caso de la criosfera encontramos también un importante retroalimentador. Ya que
uno de los factores necesarios para su formacidn es el descenso de la temperatura por
debajo del punto de congelacién, una vez formada una extensa capa de hielo o nieve, el
albedo de la superficie se incrementa, absorbiéndose menos radiacién y provocando un

descenso mayor de la temperatura, representando un retroalimentador positivo.

1.9 EIl cambio climatico

El clima presenta medificaciones en varias escalas de tiempo, si el origen de tales
modificaciones es natural hablamos de variabilidad climdtica, la cual ha sido
suficientemente benigna para la conservacién de la vida en el planeta desde hace 3 500
millones de afios en que ésta hizo su aparicién. Entre los componentes que dirigen la
variabilidad climética destaca la emision de energia del sol, pues un cambio en su
luminosidad produce un forzamiento directo sobre el sistema climdtico. Las teorias de
evolucién estelar sugieren que la luminosidad el sol ha venido aumentado paulatinamente
un 30% desde su formacién. El ciclo de variacién de la luminosidad solar se encuentra

relacionado con la cantidad de manchas solares, y muestra cambios menores al 0.1% 6
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1.5 Wm” entre un periodo con un minimo de manchas (~1985) a otro con un maximo

(~1980 y ~1990).

El vulcanismo modifica también el clima, principalmente al inyectar particulas a la
atmosfera, las cuales alteran su comportamiento radiativo. Las grandes erupciones
volcdnicas se encuentran intimamente ligadas con posteriores periodos ftios.

En este estudio trataremos las modificaciones que el clima ha presentado como
resultado de la actividad humana desde el inicio de la revolucién industrial (~1800),
poniendo énfasis en las consecuencias que se alcanzardn en el préximo siglo, por lo tanto,
nos centraremos en los componentes que involucran esta escala de tiempo. No tomaremos
en cuenta componentes como la deriva continental y la variacién de los pardmetros
orbitales que, aunque participan como directores del clima, su variacién rebasa por
mucho nuestra escala temporal.

Dado que la absorcién de la radiacién terrestre en la atmésfera se lleva a cabo por
moléculas que representan una pequeiia fraccidn en su composicion, la abundancia de
estos constituyentes minoritarios juega un papel crucial en la modificacién del clima.
Cambios relativamente pequefios en el contenido de los gases de invernadero en Ia
atmoésfera pueden afectar el flujo de energia de! sistema climatico y producir cambios
apreciables en el clima.

La emisién antropégena de gases de invemadero ha presentado un aumento sin
precedente a partir de la revolucidn industrial.

Liamamos “cambio climitico” a una modificacién antropégena del clima, asociada con
una alteracién en la composicién de la atmésfera global, la cual provoca un forzamiento

radiativo. Loos forzamientos radiativos se definen como cualquier modificacién del flujo
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de radiacién media en la fropopausa, ya que debido al diferente comportamiento

radiativo de la troposfera y 1a estratosfera, esta regién es representativa del efecto de los
forzamientos en onda corta y larga.

El forzamiento producido por el incremento antropégeno en la concentracién de los
gases de invernadero se llama cfecto invernadero aumentado (EIA). Los gases de
invernadero que se han incrementado como resultado directo de la actividad humana
incluyen al biéxido de carbono (CO,), al metano (CH,), al 6éxido nitroso (N,0), y a los
clorofluorocarburos (CFCs). De ellos el mas importante por su forzamiento radiativo es el

CO,. En la tabla 1 se muestran las caracteristicas de los gases de invernadero aumentados.
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Parametro CO, CH, CFC-11  CFC-12 N,O
e (ppmv)  (ppmv}  (ppmv)  (pptv)  (ppbv)

Concentracion atmosférica 280 0.8 0 0 288

preindustrial (1750-1800)

Concentracién atmosférica 353 1.72 280 484 310

en 1990

Tasa anual de acumulacién 1.8 0.15 9.5 17 0.8

en la atmosfera (0.5%) (0.9%) (4%) (4%) {0.25%)

Tiempo de estancia en la (50-200) 10 63 130 150

atmosfera, en afios

Tabla |. Caracteristicas de los gases de invernadero més importantes.
ppmv=partes por millén en volumen; ppbv=partes por mil millones en volumen; pptv=partes por billén en

volumen.

Aunque el vapor de agua es el gas de invernadero mas importante, o excluimos de esta

discusi6n debido a que su abundancia no es controlable por el hombre, sin embargo no

podemos olvidar su participacién en la modificacion del clima como retroalimentador. El

0Zono, no se incluye en la tabla 1 debido a la falta de mediciones confiables.

Gréfica 2. Contribucidn de los gases
de invernadero antropégenos al
forzamiento radiativo de 1980 a 1590.

Oxido Metano
nitroso 15%,
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En la grafica 2 se muestran las
contribuciones al forzamiento
radiativo debidas a los cambios en la

concentracion de los gases de

j Boxidode | jnvernadero durante la década pasada.
Carbono ;

55%

El CO, contribuye con mis de la

- mitad del forzamiento anémalo, y los
J

CFCs contribuyen con una cuarta

parte del total en este periodo. Debido a los acuerdos de control de emisiones de CFCs

para conservar la capa de ozono, es posible que la fraccién con la que contribuye el CO,

se incremente en el futuro.
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1.10 El bioxido de carbono

El CO, es un constituyente atmosférico natural inmerso en el ciclo del carbono. Debido
a que el carbono es un constituyente fundamental de la materia viva, éste sigue un ciclo
entre la atmoésfera, el océano y el continente incluyendo procesos fisicos, bioldgicos,
quimicos y hasta sociales debido a la importancia de los hidrocarburos en las actividades
humanas. Con la utilizacién de combustibles fésiles, como el carbdn, el petréleo y sus
derivados, el hombre emite cerca de 5 Gt (gigatoneladas) de CO, anuales a la atmoésfera.
La deforestacion, genera también 2 Gt anuales debido a 7la liberacién del carbono
contenido en la vegetacion. Parte de estas emisiones es absorbida por el océano, pero el
contenido atmosférico de CO, aumenta con una taza de 3 Gt al afio, que representan el
0.5% de la concentracién total. La concentracién atmosférica de CO, debe medirse en
lugares alejados de sus fuentes. En la grifica 3 se muestra el incremento de CO,
atmosférico medido indirectamente en la estacién Siple, ubicada en el Polo Sur, de 1740 a
1950; y las mediciones directas de la estacion ubicada en la isla Mauna Loa, de 1950 a

1990.
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Gralica 3.
e o B3g o e de carhana Los niveles de CO, atmosférico
E I e prarreea frrereeeiea, ) )

R ] ; ¢ se han incrementado desde 280

} | stacon sipe : : :

p s | .......... ......... :
] [ oMMeunatos g i :  ppmv en 1800 hasta 365 en

p 525_ .......... .......... ;
; ‘ : ’ 1997, y cabe resaltar que para

m 300_.......................5.........: ......... r ..... ::. H
: o L i 1957 era ya de 315 ppmv, por lo

: L : ; :

v 2os e mim DL R
' ' ©oque el incremento es

) 250 . :

1708 l?iSI:I' 'I'BIDI] 1900 '|'9isu 2'11;00 exponencial. No hay duda de que

aumento en la dltima mitad de
este siglo se debe en mas del 50% a las emisiones antropdgenas. Las estimaciones del
contenido de CO, atmosférico obtenidas de los estratos de hielo indican que la atmésfera
antes del siglo pasado mantuvo una concentracién relativamente constante alrededor de
280 ppmv por varios siglos.

En ausencia de medidas de control en las emisiones de CO,, el incremento en su
concentracién podria alcanzar el doble de la concentracién preindustrial durante la
segunda mitad del siglo XXI. Mas aiin, el efecto conjunto de los gases de invernadero
alcanzarfa el equivalente a la duplicacion del CO, alrededor del afio 2050 y continuaria
avanzando.

Para lograr una estabilizacién de la concentracién de CO, en 440 ppmv, seria necesaria
una reduccidn en las emisiones a un tercio de los valores de 1994 para el afio 2200, y si se
redujeran a dos tercios, la concentracién se estabilizaria en 650 ppmv. Por lo cual,

mantener las emisiones actuales no seria suficiente para lograr una estabilizacién.
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1.11 Calentamiento global

Queda claro que el aumento en las concentraciones de los gases de invernadero traerd
consigo un incremento en la temperatura superficial del planeta. Es por ello que se
proyectan las condiciones de un calenrtamiento global como el efecto directo mas
importante del forzamiento radiativo, aunque sus consecuencias sobre los climas
regionales serdn mucho més complejas que el simple calentamiento. Para simplificar la
evaluacién del forzamiento, tomamos como pardmetro el incremento en la concentracidn
de gases de invernadero equivalente al efecto de la duplicacion del contenido de CO,
respecto a la época preindustrial (280 ppmv). En la estimacion de la sensibilidad
climatica ante dicha duplicacion se considera que si el contenido atmosférico del CO, se
duplicara repentinamente y todo lo demds continuara igual, la radiacién térmica saliente
se reduciria, promoviendo un calentamiento de la atmésfera global, con los consiguientes
fenémenos de retroalimentacion.

Para deterrnina.r el calentamiento presentado a la fecha, es necesario conocer los datos
actuales y pasados del clima. Las variables climaticas actuales pueden medirse de manera
directa utilizando instrumentos modernos, cuya informacifm constituye lo que llamamos
registro instrumental. Poseemos también informacién documentada anterior al registro
instrumental aunque es menos cuantitativa. En el caso de los datos anteriores a la era de
la escritura es necesario utilizar métodos fisicos, biolégicos y quimicos para interpretar la

informacién contenida en los anillos de los édrboles, en las capas de hielo, y en los
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sedimentos de océanos y lagos. Con estos datos paleoclimiticos es posible generar series

de tiempo con la informacidn del clima de hace varios miles de afios.

Es dificil corroborar el calentamiento desde la época industrial observado a la fecha,

debido a que no se dispone de periodos de registro suficientemente largos y las

mediciones han sufrido modificacion en su técnica y metodologia, sin embargo, se

calcula que el aumento global de la temperatura superficial desde 1890 es de 0.5 °C con

una incertidumbre de 0.5 °C. (Véase la grifica 3)
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Gréfica. 3. Anomalfa de Ta temperatura superficial de 1860-1999 para el mes de abril
con respecto a la media climatolégica de 1961 a 1990 en °C  a)Global, ben el
Hemisterio Norte y ¢)en el Hemisferio Sur.

Durante la dltima era
glacial, hace 20,000 afios,
la temperatura media
global debié ser unos 5°C
menor a la actual. Esto
significa que una
variacion de 1°C en la
temnperatura media global
superficial representa
alrededor del 20% del
cambio de temperatura
entre las condiciones de
los periodos glaciales e

interglaciales. E! clima

actual es muy parecido al mds caluroso observado en el qltimo milién de afios, el cual se
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presenté desde hace 9000 hasta hace 6000 afios y no debié ser ni siquiera 1°C mds

caliente que el clima actual. Asi es que no tenemos una buena idea sobre como seria un

mundo con un clima mucho mds caliente.



Capitulo 2

Modelacion del Clima

2.1 Introduccién

La explicacién y el prondstico de las condiciones meteorolégicas sélo es posible gra-
cias a la incorporacion de principios fisicos en modelos matematicos, apoyados en las
observaciones de satélite y en las posibilidades de cdlculo que brindan las poderosas
computadoras modernas. El intrincado acoplamiento de procesos fisicos, quimnicos,
biolégicos, y.hasta sociales, que participan en el clima nos obliga a elegir inicamente
sus componentes fundamentales asi como sus interacciones principales en su modela-
cidn.

Es importante aqui diferenciar entre meteorologia y climatologia. La meteorologia
estudia el estado del tiempo, es decir. lus condiciones atmosféricas en un momento y
lugar determinados aplicdndose a ~u «volucion temporal en un lapso de horas o dfas.
En cambio al ser el clima un promu«lio temporal de las condiciones meteoroldgicas, la
climatologfa se relaciona con lapsos de ticmpo del orden de un mes y mayores; y en

27
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su escala espacial, puede extenderse a amplias regiones e incluso a la escala global.
Estas caracteristicas marcan una diferencia en el enfoque de ambas disciplinas, ya
que el tiempo meteorolégico estd gobernado principalmente por procesos dindmicos
y eminentemente adiabdticos, en cambio en el prondstico climético los procesos mads
importantes son termodindmicos.

En la modelacién climética coexisten sin embargo ambos enfoques, los Modelos de
Balance de Energfa {(EBMs, por sus siglas en inglés) se centran en la termodindmica, al
utilizar la ecuacién de conservacion de energia como base del prondstico, subordinando
las ecuaciones dindrmnicas. En cambio, los Modelos de Circulacién General (GCMs)
heredan las bases de los modelos computacionales de prediccién meteorolégica para
unos dias de anticipacién, calculando explicitamente la evolucién de los patrones de
flujo de gran escala en la atmdsfera y el océano a partir de su distribucién inicial de
velocidades. Los GCMs, dada su complejidad, requieren de las computadoras més
poderosas y rapidas asf como de las técnicas numéricas mds sofisticadas. Son los més
‘difundidos, por ello frataremos sus caracterfsticas a lo largo de este capitulo como
punto de partida en la modelacién climaética.

Tanto en los modelos ocednicos como en los atmosféricos, es necesarlo contar
con una malla espacial en la cual representemos y resolvamos las ecuaciones fisicas,
El globo se divide en regiones geogréficas, cuyos lados suelen corresponder con los
paralelos y meridianos. El tamafio y mimero de cajas en la malla estd limitado por la
capacidad de calculo de las computadoras y por el periodo de tiempo sobre el que se
aplicard el modelo. En los GCMs atmosféricos se utiliza una resolucién vertical que

consiste tipicamente en 10 niveles, aunque en el caso de prediccién meteorolégica los
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modelos llegan a utilizar 20 ¢ mds niveles.

Los GCMs incluyen las ecuaciones de conservacion de momento. masa. y energfa
para un fluido, ademds, de una ecuacién de conservacién del agua en la atmdsfera
para predecir la cantidad de vapor de agua presente, la formacién de nubes y lluvia,

v el calentamiento radiativo relacionado con su efecto invernadero.

2.2 Insolacion

Las variaciones estacionales y latitudinales de temperatura dependen principalmente
de las variaciones en la irradiancia solar y del dngulo cenital promedio del sol. Para
obtener el valor de la insolacién debe tomarse en cuenta que el flujo de radiacién en
la tierra es inversamente proporcional al cuadrado de su distancia al sol; también hay
que considerar la inclinacién de la superficie terrestre con respecto a la direccién de

los rayos incidentes.

En la férmula para la insolacién se incluye la estacién del afio a través del dngulo
de declinacidn solar, definido como la latitud del punto subsolar, es decir, el lugar
de la superficie terrestre donde no hay sorubra al mediodia. El dngulo de declinacién
(6) varfa entre +23.45° y -23.45°, del solsticio de verano en el hemisferio norte (junio
21) al solsticio de invierno (diciembre 21), respectivamente. El dngulo horario (wy)
se define como la longitud del punto subsolar, medida de oeste a este, a partir del
meridiano cero. Estas definiciones se incluyen en las férmulas de geometria esférica

para determinar la insolacién en cualquier punto de la superficie terrestre a través de
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la férmula de Milankovitch,

J = Il?% [sensend + cos cos 8 cos (wo + )]
1

donde I es la insolacion recibida, en ausencia de la atmdsiera, por unidad de tiem-
po, en un drea unitaria horizbntal; 1y es la constante solar, ¢ y v son las coordenadas
de latitud y longitud, respectivamente, del lugar considerado; R, es la razén entre la
distancia de la tierra al sol y su promedio anual; wq es el dngulo horario y ¢ es su
declinacion.

El flujo de energfa solar absorbido por el sistema puede obtenerse de la insolacion
multiplicada por la absortividad de la superficie, la cual se obtiene de restar el athedo
al 100%; dado que las frecuencias de onda larga incidentes sobre la superficie y la
radiacion emitida por ésta son esencialmente las mismas, se puede considerar que la
absortividad es igual a su emisividad, por lo que la radiacién saliente puede escribirse
como,

FHO) = (1 - a)FY0) + acT?

donde F1(0) es la radiacién saliente, (L—c) es la absortividad, F'+(0) es la radiacién

entrante, y aoT4 es la radiacién emitida.

2.3 La capa atmosférica.

Los GCMs atmosféricos utilizan ecuaciones de movimiento simplificadas. Se utiliza el
hecho de que la atmésfera es muy delgada en comparacién con su extensién horizontal

para aproximar el balance de su momento vertical con el balance hidrostatico.
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La atmdsfera estd sujeta a la atraccién gravitatoria y a la presién. Ambas fuerzas

se encuentran en equilibrio hidrostdtico en buena aproximacion, por lo que podemos
igualar la aceleracion de la gravedad. ¢, con la aceleracién causada por un incremento

en la presién desde la superficie de la tierra si la gravedad no se opusiera a ella:

Por otro lado, podemos aproximar el comportamiento térmico de la atmésfera con
la ecuacion de gas ideal, en la cual la presién, p, la densidad, p, y la temperatura, T,

se relacionan segun la férmula

p=pRT

donde R es la constante especifica del aire. Al combinar ambas expresiones obte-

nemos una ecuacion para el campo de presién,

dp __ _dz

p B
donde

g= A

es el gradiente térmico de la atmdsfera, que en los GCMs se ajusta a través de un
proceso radiativo convectivo en sus capas.

La aproximacion del balance hidrostédtico permite utilizar coordenadas verticales
relacionadas con la altura o con la presién. El sistema coordenado sigme utiliza la

presién normalizada con la presion superficial,
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Las ecuaciones primitivas en coordenadas sigma pueden expresarse en notacién
vectorial como sigue.

Conservacion del momento:
DV + fkx V+V&+RTVInp, =P,

Conservacion de la energfa:

DT _ RTw _
Dt CpPsC P

Conservacion del vapor de agua:

Conservacién de la masa:
Dp, 80\ _
22 —p, (V- V+2) =0
Balance hidrostatico:

o _ _ AT
do o

En estas ecuaciones D/Dt representa la derivada temporal en el sistema de movi-

miento del fluido, que en coordenadas sigma se escribe como:

D il 8
E{ZE‘{'V-V‘%—_O‘%
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Donde V es el vector de velocidad horizontal del viento con componente  hacia el
este y v hacia el norte, o es la componente sigma de la velocidad, f es el pardmetro de
Coriolis, k es el vector vertical unitario, V es el operador gradiente bidimensional en
una superficie de sigma constante, ® es el campo geopotencial (altitud por gravedad).
Ry ¢, son la constante de los gases y el calor especifico del aire seco, y P, representa

la razén de cambio de la variable = como resultado de un proceso parametrizado.

2.4 Parametrizaciones

Las fuentes y sumideros de momento y calor se asocian con fenémenos que ocurren
en escalas mucho menores a la resolucién de la malla, por lo tanto no pueden ser
simulados explicitamente, se conocen como fenémenos de sub-escala, y sus efectos
deben especificarse a partir del conocimiento del estado de la atmdsfera en la escala
de la malla. Este proceso de incluir el efecto de fenémenos sin resolucién en la gran
escala, se llama parametrizacion. Las parametrizaciones clave en los modelos atmos-
féricos incluyen la radiacidn, los efectos de turbulencia, los de conveccién, humedad
y momento. El comportamiento del modelo climético depende fuertemente de estos
procesos parametrizados.

En el caso de la radiacién atmosférica, no se suele incorporar cada linea de ab-
sorcidm, sino que se tratan los grupos de lineas o los sistemas de bandas de forma
estadistica o empirica considerando horizontalmente homogénea a la atmdsfera en
cada celda.

La parametrizacién de conveccién y nubes es necesaria debido a que los flujos
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verticales de humedad y calor asociados con la conveccidn de sub-escala presentan
una contribucién ain mayor que la de los flujos de gran escala, y el estado promediado
de la atmoésfera sobre el drea de una celda puede ser estable en cuanto a la conveccién
de humedad ain cuando exista una conveccién intensa en una parte de la celda.

Existen también fenémenos de rdapida fluctuacion vertical y horizontal entre la
atmdsfera y la superﬁc@e del planeta que son mucho menores que la malla y que
determinan flujos de calor, momento y humedad en esta regién. Estos flujos determi-
nan la transferencia de calor sensible y latente a través de la fluctuacién cadtica de
la velocidad del viento.

Existen varios métodos para estimar los flujos de la superficie con las varigbles
medias observadas. El més comun consiste en utilizar las férmulas aerodindmicas,
las cuales relacionan los flujos turbulentos con promedios temporales o espaciales.
Podemos hacer la hipétesis de que el flujo de calor sensible es proporcional a la
diferencia entre las temperaturas de la superficie y del aire a cierta altitud z, y de la

rapidez del viento (V) a una altitud esténdar:
CS = kV(T, — T}

donde k es un parametro que puede depender de la rapidez del viento y de la
inestabilidad atmosférica, y el valor entre paréntesis representa la diferencia de tem-
peratura entre el nivel considerado y la superficie.

El flujo de calor latente depende de la temperatura y el viento de modo similar,
pero ademds, depende de la presién de saturacién de vapor, por lo cual suele incluirse

un pardmetro conocido como razén de Bowen, que es el cociente del enfriamiento
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sensible y el latente de la superficie.

2.5 Balance Energético

El balance de energia local de una columna atmosférica de area horizontal unitaria
incluye los efectos de la radiacion, el intercambio de calor sensible con la superficie,
el calor de condensacién y el flujo horizontal de energia en la atmésfera:

% = R, +CS+CL~AF,

donde el término de la izquierda representa la razén de intercambio de energia
térmica de la columna extendida en toda la capa atmosférica considerada, F, es el
cglentamiento radiativo neto, en el cual participa solamente la capa que contiene los
gases radiativamente activos, C'S es el calor sensible transferido de la superficie a la
atmosfera, C'L es el calentamiento de la columna por el calor latente liberado durante
la condensacién del vapor de agua, y AF, es la divergencia horizontal de energia fuera
de la columna, debida al transporte en la atmosfera.

El balance energético de la superficie de la tierra se obtiene al calcular la transfe-
rencia solar e infrarroja, asi como los intercambios asociados con los flujos atmosféricos
y ocednicos. El almacenamiento energético debajo de la superficie también es impor-

tante, principalmente en el océano, donde el balance de energia se puede escribir

simbolicamente como:
8 = R,— LE—SH - AF,,

donde el miembro de la izquierda representa el almacenamiento de energia, Rg

es el flujo neto de radiacién, LE es el flujo de calor latente a la atmésfera, SH es
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el flujo de calor sensible, y AFj, es el flujo horizontal saliente de la columna bajo
la superficie. En la escala climdtica el término de almacenamiento es muy pequefio
en el caso del continente y puede despreciarse, con lo que el balance de energia se
establece entre el calentamiento radiativo y los procesos de remocidén energética de la

superficie:

El significado fisico de esta ecuacién es que el almacenamiento de energia debajo
de la superficie es igual a la entrada neta de energfa radiativa menos el calor cedido a
la atmésfera por evaporacion, calor sensible y transporte horizontal a otras latitudes
o longitudes.El tltimo término también puede ignorarse dado que el transporte de
energia bajo la superficie contienetal es despreciable. En estas dos iltimas ecuaciénes
ignoramos una multitud de términos que pueden ser importantes localmente o para
periodos cortos como el calor latente de fusién necesario para derretir hielo y nie-
ve durante la primavera, el cual puede representar el 10% del balance radiativo, la
conversion de la energfa cinética de vientos y oleaje en energfa térmica, la cual suele
ser pequeiia; la transferencia de calor por la diferencia de temperatura entre la lluvia
y la superficie; el almacenamiento de energia solar en los enlaces qufmicos formados
durante la fotosfntesis, que representa menos del 1% global pero puede alcanzar cerca
del 5% localmente en periodos cortos de tivimpo: la liberacién de calor por oxidacién
de materia viva, como sucede durante los incendios forestales, este proceso es inverso
a la fotosintesis, la liberacién de energia geotérmica, o por movimientos teliricos, y

por volcanes, que suelen ser pequenas en la escala global; el calor liberado por la
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quema de combustibles fésiles o por energia nuclear, que tampoco son significativos
en el balance energético global.
En el caso del almacenamiento de calor en la superficie, éste tiene gran importancia

en el ciclo estacional de temperatura del océano. La descripcién mds simple es,

donde C, es la capacidad calorifica efectiva del océano, y T, es su temperatura.
La capacidad calorifica depende de la profundidad de la capa influenciada por la
atmdsfera en la escala de interés. Normalmente en el caso del continente, dicha capa
tiene una profundidad despreciable, pero en el caso del océano la temperatura de
los primeros 50 a 100 m cambia estacionalmente, por lo que su dependencia con su
capacidad calorffica debe ser considerada.

La capacidad calorifica de la atmdsfera se estima solamente con la energfa asocia-
da con el movimiento molecular, el cual se relaciona con la temperatura. Podemos
aproximar el calor especifico de la atmdsfera entera por el calor especifico a presién

constante para el aire seco, integrado sobre la masa de la atmdésfera,

— e B
Co = ¢

Podemos estimar la capacidad térmica del océano utilizando la capacidad térmica
del agua pura a 0°C. La capacidad térmica para una capa de profundidad arbitraria,

h, puede obtenerse de la densidad p,, y el calor especifico ¢,,

Co = pocoho
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En el caso de la superficie, tanto continental como ocednica, se aplica la ecuacién
de balance de energia y se considera la criosfera, tomando en cuenta que cuando
la temperatura superficial alcanza el punto de congelacién del agua y los flujos de
energia de la superficie contindan removiendo calor, entonces se forma una capa de

hielo.

Las estimaciones obtenidas con los modelos climéticos actuales se encuentran ra-
zonablemente de acuerdo con las observaciones del clima actual, sin embargo la si-
mulacién de la variabilidad climstica y de los cambios climéticos puede depender de
las parametrizaciones introducidas, las cuales son dificiles de detefnﬁna.r a partir de
principios fudamentales. Por ello, es importante validar las simulaciones en los casos
en que se conocen las respuestas a los forzamientos, como en el caso del paleoclima o

del pronéstico.



Capitulo 3

El Modelo Termodinamico del

Clima (MTC)

3.1 Introduccién

La prediccidn numérica del estado del tiempo basada en procesos dindmicos genera
exitosamente resultados para plazos de unos dias. sin embargo, para plazos de unas
semanas el prondstico presenta dificultades debido a que los fiujos energéticos adquie-
ren mayor relevancia. La termodindimica ofrece un enfoque mds adecuado en esta
escala, y mds auin en el largo plazo, es decir en periodos de un mes, una estacién o
mayores.

El Modelo Termodindmico del Clima (MTC) fue desarrollado por el Dr. Julidn
Adem a principios de los anos sesenta postulando la conservacién de la energia térmica
como ecuacién de prondstico, y subordinando a ésta las demds leyes de conservacién
utilizadas diagndésticamente; este enfoque, disminuve el niimero de pasos en el cédlculo

39
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con respecto a los GCMs, explicando a la vez la climatologfa, con el dnico inconve-
niente de que la evolucién detallada de los periodos mucho més cortos no puede ser
incluida.

La primera, aplicacién del MTC fue la simulacién de la temperatura zonal, es decir
de su promedio en cinturones latitudinales. Después se aplic al hemisferio norte para
predecir la temperatura mensual y estacional de la troposfera media y la superficie,
con una distribucién real de los continentes y océanos, desarrollindose un método
para calcular las anomah’as de temperatura y precipitacion.

A lo largo de este capitulo se sientan las bases fisicas del MTC, para abordar en
el siguiente capitulo su método de aplicacién y solucién en el caso del calentamiento
global.

El modelo consiste fundamentalmente en un sistema atmésfera-océano-continente
aplicado al hemisferio norte que utiliza una malla de 800 km por lado en sus celdas.
Cada componente se modela como una sola capa, es decir, su resolucion vertical es
de un s6lo nivel en cada componente, tomando en cuenta tnicamente el espesor re-
presentativo de su interaccién en el sistema climdtico. En el caso de la atmdsfera,
se consideran los primeros 9 km (troposfera); y de 50 a 100 m de profundidad en
el océano (capa de mezcla); en el caso del continente se considera que su capa de
interacciéﬁ posee un espesor despreciable. Sobre la capa ocednica y continental tam-
bién se incluye la criosfera, y dentro de la atmésfera se considera una capa de nubes,
con una extensién horizontal variable. La ecuacién bésica del prondstico es la de
conservacién de energia térmica aplicada a este sistema atmdsfera-océano-continente,

las principales variables de salida son la temperatura tropostérica y de las superficies
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continental y ocednica, asi como la precipitacién.
Los retroalimentadores incluidos en el estudio de los cambios climiticos son el

contenido atmosférico de vapor de agua, la extensién de la criosfera y de la cubierta

de nubes.

3.2 Radiacion

El sol se considera la nica fuente de energia del sistema, la radiacién de onda corta
entrante se prescribe en el modelo a través de la férmula de Milankovitch dada en el
capitulo anterior.

Para calcular la radiacién de onda larga absorbida por la atmdsfera libre de nubes,
se considera como hipGtesis que su interaccién sigue el modelo de cuerpo negro con
ventanas escalonadas. La regién del espectro de radiacion terrestre comprendida entre
2 y 8.3um se parametriza como un solo Intervalo, asi como la que va de 8.3 a 12um,
correspondiente a la ventana atmosférica. La region comprendida entre 12 y 18um
se parametriza en seis intervalos de 1 um para aumentar la resolucién en la banda de
CO;.

Para incluir la contribucién de cada regién del espectro, se utiliza la férmula de
Boltzmann, la cual es una aproximacién a la férmula de emisién de cuerpo negro de
Planck para valores pequerios de A, calculdndose la integral definida en cada intervalo,

F(T, A1, 0) = [ elh™2ems/ATd)

G CERE S R IN

donde A es la longitud de onda; ¢,=5.538x 10°caliem =2 y ¢; = 14350 um K.
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Con esta aproximacién el error crece como A, de tal manera, que es menor a 0.1%,
0.9%, 2.9% y 5.0% para A menor que 8, 12, 16 y 19um, respectivamente.

De esta forma, la ecuacién para la absorcién atmosférica con cielo despejado a
temperatura T* se obtiene de restar a la curva de Boltzmann la parte no absorbida
en cada intervalo:

E(T*) = o (T*)" — (1 — a1 }F(T*, 2um, 8.3um)

—(1 — a2} F(T, 8.3um, 12um)
- 12812(1 — an) F(T*, num, (n + 1)pm)

donde ¢ = 8.215x10719 cal cm™2(K) *min~! es la constante de Boltzmann, y los
coeficientes a, y a; representan la absortividad debida al vapor de agua calculados
por Ramanathan (1976) para los intervalos (2,8.34) y (8.344,121), respectivamente; y
12, G13, G14, G15, G16, G17 ¥ G1g Son las absortividades debidas a CO; y H20, calculadas
por Smith (1969) v Adem (1967) de la manera descrita por Gardufio y Adem (1988).

Para linealizar la radiacién de onda larga, se hace un desarrollo en series de po-

tencias, tomando dnicamente la suma de un valor constante mds una desviacién, la

cual suele ser pequefia con respecto al primer valor para la temperatura absoluta, asi

E(T) = E(T)) + (%) py, T'

con
T=T,+1T, T, > T,

donde T, es un valor constante, que suele ser del orden de 300K, mientras que la
variacién T' no excede unas decenas de grados Kelvin, con lo que la aproximacién es

aceptable.
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3.3 Capa atmosférica

En esta capa asumimos vélidas las ecuaciones de equilibrio hidrostético, de gas ideal y
de continuidad para las variables promediadas mensualmente. Estas tres ecuaciones
son importantes en la determinacién de la presién, a las que hay que agregar una
expresion para la temperatura en la capa atmosférica. Llamamos 7* al campo de
temperatura atmosférica considerando un gradiente térmico constante (J) segun la

ecuacién:
T (@, 2,t) = =0z — H(p, ¥, 1)} + T, 9,1

donde T™ es el campo tridimensional de temperatura, § es el gradiente térmico
vertical, T es el campo bidimensional de temperatura, ¢ es la latitud, ¢ la longitud, 2
la altura desde la superficie de la tierra y t el tiempo. Cuando z = H, la temperatura
es igual a T, es decir, se trata de la temperatura del tope de la atmésfera, fuera de la
cual suponemos que 1o existen componentes que absorban energia radiativa.

Dado que el modelo incluye una sola capa para sus componentes, es conveniente
elegir un valor representativo para toda la capa. Para obtener la temperatura media

de la troposfera, se hace un promedio de la capa atmosférica considerada:
. H
T, = ﬁ/T*dz=Tm0+T,’n
0

donde T}, =To+-{% vy T, =T’+‘BT}P.
Combinando la ecuacién de equilibrio hidrostidtico y de gas ideal se obtiene por

integracion la ecuacidn del campo de presidn,

p*zp(lJrﬁ(HT—z))m
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donde g es la aceleracion de la gravedad, R la constante del gas, y p la presién en
el tope de la atmosfera.

Con lo anterior obtenemos una ecuacién para el campo de densidad:

L1
. B(H—z) \ P
p=r (1 + (Tm—.@H/Q))

3.4 Las ecuaciones de balance energético

La ecuacién bdsica para el pronéstico es la de conservacién de energia térmica, que

integrada verticalmente en la capa atmosférica es (Adem, 1965a):
CUGO%+AD+WT=ET+G5+G2

El primer término de la izquierda representa la razén de intercambio de la energia
térmica, obtenida al multiplicar el calor especifico del aire a volumen constante {(¢,,),
por la masa que interactua con la radiacién y por la derivada de la temperatura. La

masa de la columna integrada en toda la capa es:
H

ay = fp;dz.

V]
La divergencia horizontal de energfa por transporte en la atmasfera se divide en dos

términos, Ap, que corresponde a la adveccion por viento medio, y Wy, que representa
el transporte horizontal de calor por remolinos transitorios, éstos son fenémenos cuya
duracién es menor que en el caso de las otras variables consideradas. Por ejemplo,
si tomamos promedios en periodos de un mes, los elementos turbulentos del sistema
corresponden a los ciclones y anticiclones, cuya duracién no lega a los treinta dias.

Tanto los términos de calentamiento como los de transporte requieren el uso de leyes
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fisicas y de principios de conservacién obtenidos de los datos observados, asf que las
férmulas utilizadas son semiempiricas y dependientes tinicamente de la variacién de
la temperatura en superficie (T;) y en la troposfera media (7,), o de sus primera y
segunda derivadas respecto de las coordenadas z y y del mapa. Explicitamente la
adveccién por vientos medios se parametriza de la siguiente manera:

Ap =M, -VT!,

donde V es el operador gradiente bidimensional,
H

M,= / o5vidz,

es la rnoasa desplazada horizontalmente, v}, es la componente horizontal del viento
y p; es el valor del campo de densidad obtenido al remplazar T,,, por T,,.

El transporte horizontal turbulento es

Wr = —c,a0 KV,

donde V2 es el operador laplaciano bidimensional horizontal y K es el coeficiente
de Austausch, el cual se toma como una constante igual a 3x10°m?s~!. Este valor
de K da un transporte turbulento horizontal del mismo orden que el transporte
generado por los ciclones y anticiclones migratorios en las latitudes medias. (Defant,
1921; Clapp, 1970}.

En el miembro derecho de la ecuacién de balance energético Er es la razén con
la. que la energia es afiadida por radiacién, G2 es la razon con la que el calor sensible
es anadido desde la superficie por el transporte vertical turbulento, y Gs es la razén
con la que el calor es afiadido por condensacion del vapor de agua en las nubes.

En la parametrizacién de G5 y G5 se utilizan las f6rmulas linealizadas deducidas

por Clapp et al. (1965} modificadas en una version simplificada para el modelo de la
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manera sigulente:

Ga = Gu + K Ve | (T = T2,) — (T~ T, )]

Donde Gy, T, v T}, son los valores normales de Go, T: y T, respectivamente,
K3 es una constante y |V, | es la magnitud de la velocidad del viento superficial
normal.

ort, 2T o7 My

Gs =Gy +b (T, - T,,) +d" (%’?‘ _aEM) +c ("‘a*;“ - —5;&)

Donde G,,, es el valor estacional normal, &, d”, y ¢ son funciones de z y y que
varfan con la estacién.

EN el océano se desprecian los transportes horizontales de calor por corrientes y

remolinos turbulentos, por lo tanto, la ecuacién utilizada (Adem, 1970a) es

T

"3?=ESFG2_"G3

hp,cs

donde T, = T, — T\, es la desviacién de la temperatura absoluta de la superficie
del océano T, con respecto al valor constante 7%,, donde T}, > T:, g, es la densidad,
considerada constante, y ¢, es ¢l calor especifico del agua, h es la profundidad de la
capa, F, es la razén con la que se afiade energfa por radiacion, y G; es la razén con
la que se pierde calor por evaporacion.

La parametrizacién de G es:

Gy = Gy + Ko Vo | [0.981 (T! — T2 ) — Un (T — Tony)]

Donde K4 y B son constantes, y Uy es el valor normal de la humedad relativa
superficial.

En el continente tanto el almacenamiento como el transporte horizontal de energia

SOn pequenos y en una primera aproximacion pueden considerarse iguales a cero. Por



47

tanto, su ecuacion de balance de energia se reduce a,

O0=L,—-Gy—Gs

que indica que hay un balance entre la energfa obtenida por radiacién y el calor
perdido por evaporacién més el calor sensible cedido por la superficie a la atmosfera.
En el caso del continente, utilizamos una parametrizacién para G, similar a la del
océano:

G3=Gsy + (1 —d7){(Es — Esy)

donde d7 es un valor estacional de las coordenadas del mapa y E;, es el valor
normal del exceso de radiacién en la superficie continental £, (Clapp et al., 1965).

"También suponemos que la superficie de la Tierra radia como un cuerpo negro.
Haciendo un balance de radiacién para la superficie continental y ocednica, obtenemos

el exceso de energfa, linealizado con respecto a T, y 7, para el continente:
Er = AT + (A3 + eD3)T, + As + eDg + (al, + €bs)]
y para el océano,
Ey =BT, + BT, + Bg+¢B: + (Q + ¢)o [1 - (1 — k)¢J (1 — @)

donde A,, As, Ag, Ds, Dg, B, , By, Bs, B; son constantes; aj y bs son funciones de
la latitud y la estacion del afo; (@ + q), es la radiacién total recibida por la superficie
con cielo despejado, k es funcién de la latitud, I es la insolacién, y « es el albedo
de la superficie (Adem, 1962,1964a,1964b); € es la extension de la cubierta nubosa,

considerada como variable y dada por
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E=€n+ Dg(Gs - G5N)
donde ey es el valor normal de la extensidén, y Ds es una constante empirica.
En el caso de Gq, Gz y G5, €l calor sensible, latente y de condensacién, respecti-

vamente, utilizamos las férmulas

Gy = Goy + G2 DN
Gy = Gsy + G DN

G5 = G5N + GsDN

donde Gay, Gan y Gsny son los valores normales prescritos para cada estacién,
y GoDN, G3DN vy GsDN son las anomalias, las cuales se calculan internamente.
Es necesario establecer en el modelo las condiciones de conservacién de vapor de
agua locales, es decir, que para cada columna de drea unitaria la diferencia entre el
calor perdido por evaporacién y el ganado por condensacion debe observarse como un

almacenamiento o un transporte. Esto se representa en la ecuacidn,

G3 -Gy = LE'

donde L es el calor de vaporizacién y E’ incluye el transporte horizontal y los
términos de almacenamiento de vapor de agna, {Adem 1968} y que suponemos vélida

para sus valores normales, l.e.

Gin - Gsy = LEY

Sustituyendo las ecuaciones de G3 y G5 en la ecuacién anterior enconframos que

(G3N - G5N) + (G3DN — G5DN) = L(E;\r + E’DN)
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donde E' se escribi6 también como la suma de un valor normal E}, y una anomalfa
E'DN.

Restando la ecuacién de valores normales de la ecuacién que incluye los valores
anormales obtenemos

G3DN — GsDN = LE'DN.

Y suponemos que

G3DN = GsDN.

Esta suposicién implica que la anomalia del transporte y almacenamiento de vapor
de agua se toma como cero. De cualquier forma, dado que G N y G5 N se prescriben
de tal manera que se cumpla la ecuacién de valores normales, la conservacién de vapor
de agua se satisface bajo la condicién de que £} > E'DN.

Utilizamos la férmula

G3DN = 2G2DN

por lo que el cociente del calor latente y el sensible, lamado razén de Bowen, es
. igual a 2 para las anomalfas.

Para el viento horizontal utilizamos la siguiente férmula (Adem, 1982):
n= Vi, +(V'-Vy)

donde V§,  es el viento geostréfico calculado a partir de la altura y temperatura
observgadas en 700 mb y V* — V} es la anomalfa del viento, para la cual, las dos
componentes de V* se calculan de las férmulas
6’1"[

v (-9 (- )
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e 2) 5

donde u™ y v* son las componentes a lo largo de los ejes z1 ¥ 11 (21 hacia el este, y
y1 al norte), y f es el pardmetro de Coriolis, también T, = T,,,, — AH/2. Para calcular
las componentes del viento horizontal normal V} se utiliza el valor normal 77 = en
lugar de T7,.

La adveccién por viento medio (Ap) se parametriza como (Adem 1970b):

Ap = (Fe)oJ (=T}, o) + (F§)od Ty Trey) — (Fg)od (T Ty

donde (F3)o, (F)o y (F§)o son constantes; J es el operador jacobiano y

T, = —BH — Han,,) + Tin,

PNaw = PNy (T [ Tengy) + Tonvg,

donde Hqpy, es el valor normal observado de la altura de 700mb, 7y, es la

temperatura normal observada a 700mb y pry_, = 700mb.

Las anomalfas de precipitacién se calculan externamente con ja férmula empirica
(Clapp et al., 1965)

S = Sy + L [Tt — Th) + " (% — ) 4 o (% — T )|

donde Sy es el valor normal estacional, y b, d” y ¢ son funciones de z, y y la

estacion, y 1. es el calor latente.



Capitulo 4

Calentamiento Global

4.1 Introduccién

El MTC ha sido adaptado para simular climas de 18 000 afios al presente; para estu-
diar el efecto de las capas de hiclo y de las anomalias en la insolacién y el contenido
de CO2 en esos climas. También se utiliza en la prediccién mensual de las anomalfas
de temperatura superficial y de precipitacién. Las caracterfsticas que el tratamien-
to termodindmico le confiere al MTC lo hacen un instrumento muy eficiente en la
simulacién climatica; es por esto que se aplica al caso de la duplicacién det COs.

La clara relacién entre la concentracién de los gases de invernadero y la absorcién
de energfa radiante nos lleva a pensar que el efecto m4ds directo del incremento del
CO, atmosférico serd un aumento en la temperatura media global. Sin embargo, no
es posible pronosticar las tendencias locales, ni la compleja respuesta de los efectos de
retroalimentacion; es decir, no podemos hablar de un prondstico sino acaso, de una
estimacién de la sensibilidad de las variables validadas actualmente en los modelos

ol
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climéticos, y tratamos el calentamiento global como su efecto més importante, sin
incluir, otros que seguramente acompanardn al calentamiento. Entre éstos, destaca
el aumento del nivel medio del mar, inducido principalmente por el derretimiento en
los casquetes polares, y por la expansion térmica del océano.

Los fendmenos de retroalimentacién juegan un papel crucial ante un calentamiento
global, y en el MTC se incluyen los principales, la retroalimentacién por el contenido
de vapor de agua, y por la exteﬁsic’m de la criosfera y de la cubierta nubosa. Se
genera la temperatura troposférica y superficial en continente y océano, asi como la
precipitacion en la regién de integracién del MTC, que incluye casi todo el hemisferio

norte.

4.2 Parametrizacién del vapor de agua.

Ademas del refinamiento del intervalo de 12 a 18y, relacionado con las bandas de COa,
se pa,fa.metriza el contenido atmosférico del vapor agua, debido a que se trata del gas
de invernadero m4s importante y a que representa un retroalimentador fundamental
del sistema climdtico.

En la ecuacién de absorcién atmosférica para cielo despejado como funcién de la
temperatura se determinan los coeficientes a; y a2, correspondientes a las longitudes
de onda menores a 12y, de acuerdo a la Ley de Kirchhoff, utilizando las férmulas de

Ramanathan (1976) para la emisividad:

et

ar =059 (3)* (1- 525 - 12

y
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ay = [0.272 4 do(T — 13)] {1 — exp(dyUy)]

donde

Uy = § £/5au,

y

Uy = 31; [{e+cP)dU,

Estas integrales se realizan verticalmente sobre toda la capa atmosférica consi-
derada, ain cuando el integrando es significativo sélo en los primeros kilémetros.
U, es el contemdo de agua en centimetros si se encontrara en su fase liquida bajo
condiciones estdndar de temperatura y presién (STP) (algunos autores llamas a estas
unidades cm-atm: ambas unidades son iguales numéricamente a g cm™2). U/, también
es conocida como agua precipitable; T' y P son la temperatura y la presién atmos-
féricas, respectivamente; e es la presién parcial del vapor de agua, Fp es la presion en
condiciones STP {1.013 x 10% gem™ ! s72); y T4, T2, b1. ba, ¢, dy, d3 v €, SOn constantes.

Con e] fin de evaluar U; y U, expresamos todas las variables en términos de
_ T, para lo cual utilizamos las siguientes ecuaciones del MTC (Adem, 1967, Adem y
Garduno, 1988):

AU p = Ry F(T)dT

¥
pen (g
donde

3

P(T) = (0.55+ z; f;fi) S 0T

i=-1

T. y P,son la temperatura y la presién en la base de la atmdsfera.

_ 0622
Ry = P RO
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fo=y (%)

i=0
fr= —‘E; (Al + ZAz%)
fo= %

Pay Ao, A1, Az, 1, Mo, My, N2 ¥ N SOD constantes.
Ademis,

e(T)=F(T\T

Sustituyendo P y dU4 en U, obtenemos:

Ur = ky [pp T'F(T)dT

donde

ki = RV Td

Ty=T,-pH

n=vy—0.0

Sustituyendo dl/a, P, y F(T) en la ecuacion para U, obtenemos
U = 2 [T [cpa (;‘—)7 + F(T)T] F(T)dT"

las unidades de U, y U, se presentan en cm.

4.3 Parametros Climaticos

Los pardmetros climéaticos se toman como los promedios globales anuales; estos valores

{normales) son:

T, = 288K
F,=F

B=65x10Kem™!



%3]
€=0.5

H =9 x 10%m

En las ecuaciones de a; y ay se utiliza el valor de Ia temperatura "equivalente”
para el HyO, calculado por Gardunio y Adem (1988), que es 275.6K.

Los valores de U; y U, obtenidos se sustituyen en las ecuaciones de a; y ay para
obtener la absortividad de 2 a 12 . Estos valores de a; y a; proporcionan el espectro
normal atmosférico en ese intervalo, el cual es representativo de toda la tierra en
todo el ano, y corresponde a los promedios presentes de los pardmetros climiticos
globales y anuales. Este espectro interactia con el clima a través los cinco parmetros.
Cuando se presenta un cambio climdtico los parametros T,, 8, y € se dejan libres
para que puedan incrementarse. Para calcular los incrementos (anomalfas) T, DN,
BDN y eDN asumimos que £, y H quedan fijos; de cualquier manera se permite
que £’ se incremente a través de su dependencia con T,. Utilizando el valor incre-
mentado (anormal) para T,, B v €, se calculan los valores incrementados (anormales)
correspondientes de las absortividades a, y as.

Los espectros de absorcion atmosférica, calculados, se muestran en en el siguiente
capitulo (grafica 4) para los contenidos presente y duplicado de CQ,. La Parte A es

el espectro del CO; solo, B es para H,0 y la parte C para los dos gases combinados.

4.4 Retroalimentacion.

El calculo de los coeficientes a;(i=1, 2, 12, 13, 14, 15, 16, 17, 18) que incluye la

retroalimentacién por vapor de agua, se obtiene por un promedio anual sobre la



50

regién de integracién en el afio en lugar de en cada uno de los puntos de la malla y
para cada mes.

Primero obtenemos los coeficientes a; para el cdlculo del caso normal, utilizando
la férmula de Smith (1969) para ¢ = 12, 13, 14, 15, 16, 17, 18 como se describe en
Garduno y Adem (1988).

Los valores para calcular a; son

Ugp =260 cm
Uanv =24 cm
Ton =288 K
Psy = F,

By =65 Kkm™!

H =9%km

ey =05

donde Uy es el contenido normal (presente) de CO,. Uay es el contenido atmos-
férico normal de HgO . Tsn es la temperatura normal del aire en la superficie: Pgy es
la presién normal del aire en la superficie, 3, es el gradiente de temperatura normal,
y € es la cubierta fraccional normal nubosa. Los coeficientes a; y ag son calculados
utilizando la aproximacién de Ramanathan (1976).

Para el caso anormal, calculamos a; para 1 de 12 a 18, utilizando la f6rmula de
Smith (1968) con los valores

Up = 2Upn

Usg=Uan + UsDN

Ts = Tsw + TsDN
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Ps = Psy + PsDN
e =¢x+eDN

donde U5 es el doble del contenido presente de CO; atmosférico, y U4 DN, T¢DN,
PsDN, BDN, y epy son los incrementos de la temperatura superficial, la presion
superficial, el gradiente térmico y la extensién nubosa horizontal, respectivamente,

debidos a la duplicacién del CO,, de el HoO atmosférico.
La cubierta de nubes ¢ se incluye como
e =¢ex+eDN

donde ey es la nubosidad normal observada y e DN es la anomalia interna calcu-

lada, dada por
eDN = —1.26T,,DN

donde e JN se da en porcentaje y 7., 0N estd en grados Kelvin, esta ecuacién es
semiempirica y se basa en la idea de que la humedad relativa permanece constante.
La derivacién detallada se da en Gardufo y Adem (1993). Esto provee la retroalimen-
tacién por nubes, la cual se evalda come un promedio sobre la regién de integracién

y sobre el ano.

Kl albedo superficial o se genera internamente en el modelo al combinar la isoterma
superficial a 0°C (continental u ocednica) con la frontera la cubierta de hielo-nieve,
como se describe en Adem (1981,1982), esta combinacién genera el retroalimentador

de nieve-hielo-temperatura utilizado en los experimentos actuales.
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4.5 Método de Soluciéon

En la ecuacién de balance de energia para la atmdsfera 97, /0t se reemplaza por
(Tn, — Thp)/ O, donde Ty, es el valor de Ty, en el mes anterior y At es el intervalo
de tiempo, tomado como un mes. De manera andloga, 07,/0t es reemplazado por
(Ti—T7,)/ At donde Ty, es el valor de T; en el mes anterior. Utilizando estas diferencias
finitas y sustituyendo las parametrizaciones para los calentamientos obtenemos una
ecuacién diferencial eliptica de segundo orden en T, :

KV, + 5 + B,%5a + BT, = Fy

donde Fy, Fy, Fi v Fy son funciones de las coordenadas y de «; y Fj es también
funcién de Ty, v 75,

Primero calculamos el caso normal, utilizando la normal inicial y las condiciones
de frontera; luego el caso anormal, utilizando los valores anormales iniciales, las con-
diciones de frontera, y los campos normales calculados, en los cuales, de acuerdo a
las e(::uaciones de G y AD, hay dependencia respecto a las variables anormales, es
decir, de T}, T7, ., 0T, /0z y 0T, /0y

Dada la forma de las parametrizaciones, en ¢l caso normal la ecuacién anterior
se reduce a una ecuacién del mismo tipo pero con coeficientes Fin, Fon, Fin ¥ Fun,
que son diferentes de Fy, Fy, Fy y Fy. Mds atin, en el casd normal, Go, G3, Gs,
¢ y V* son prescritos como los valores normales observados Gay, Gan, Gsn, €N Y
Vi ,; por lo tanto, el modelo calcula solo las anomalias de estas variables. Para los
casos anormales T, T!, E,, Er, Ap y a son generadas como variables completas,

excepto por T* en los océanos donde sélo se calcula la anomalfa, y donde los valores
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normales observados se utilizan para ¢l caso normal.
La condicién de frontera para la ecuacion eliptica es Tp,, = T, + (T}, — Trns)
donde T}, es la temperatura normal observada a la mitad de la capa atmosférica del
modelo; y Ty T, . son respectivamente, la solucién anormal y normal cuando

mygB

los términos de transporte horizontal son despreciados (i.e., T, =Fs/Fsy Ln =
Fin/Fsn). Por lo tanto, una condicién de frontera variable, que incluye una anomalia
calculada, se utiliza en lugar de una fija con anomalia cero.

Prescribimos, en lugar de las condiciones de frontera, la temperatura de la super-
ficie del océano y de 700 mb en el intervalo anterior (T3, v T},,) y el albedo superficial
inicial (o).

Los cédlculos se inmician para agosto. En ambos casos, el normal y el anéma-
lo, utilizamos la condicién inicial observada de julio en sus valores normales para
la temperatura de la superficie del océano y en 700 mb (Ts’p y Thp)s v €l albedo
superficial de agosto. Para el mes i-ésimo (i>1) utilizamos para T}, y a, la tem-

A peratura de 700 mb y el albedo calculado en el i-1ésimo mes; y para Ty, utilizamos
[(Tong bim1 + (Ts)im1 — (Tsn)i-1] donde (Tsn )iy es la temperatura normal observada
en la superficie del océano en el mes i-1ésimo, y (5)i—1 y (Tsn)i—1 son los valores
normal y andémalo de la temperatura ocednica calculadas en el mes previo, respecti-
vamente.

Los datos, coeficientes, regién de integracién y puntos de la malla utilizados en los
cdlculos se describen en Adem 1964a,c;1965b,1970a,c. Para obtener T}, la ecuacién
eliptica se resuelve como una ecuacién en diferencias finitas por el método de relajacién

de Liebmann (Thompson, 1961). T, y las otras variables son obtenidas por sustitucién



60

directa de T, en las ecuaciones correspondientes descritas anteriormente.

El calculo del efecto de retroalimentacion por vapor de agua atmosférico, requiere
un proceso de iteracién entre la anomalia climdtica y el incremento espectral; primero
se calcula la anomalfa climdtica debida a la duplicacién de COs sin el retroalimentador
de vapor de agua, el cual se utiliza para calcular el incremento espectral: luego se
calcula una nueva anomalia incluyendo este incremento, y asf sucesivamente, hasta
que ambas, la anomalfa y el incremento alcanzan un valor estable. Para agilizar esta
iteracion , intentamos con un valor de la anomalia esperado, y luego probamos para el
incremento espectral consistente; si no es bueno ese valor intentamos con otro valor.

Como hemos visto, los pardmetros climdticos requeridos para calcular el espectro
atmosférico de onda larga, i.e. las absortividades a,, ag, 612, ...a13 debidos al HyO y
al CO,, son T, F,, 3,y H. Ademis, sélo el contenido de CO2(U,) es necesario para
calcular el espectro. Utilizando los valores normales presentes de estos 6 pardmetros
(denotados con el subindice N) el espectro bésico es calculado.

Clllando el cambio climético es forzado externamente, las absorbidades se modifi-
can debido al cambio en el contenido del HyO atmosférico (Ua). Entonces, el cambio
climético se caracteriza completamente por la anomalia en la temperatura superficial
(I,DN), debido a los incrementos T, DN, SDN y eDN son funciones tinicamente de
T,DN, cuando P, y H permanecen fijas.

Nuestro forzamiento externo es la duplicacion del CO,, t.e. UgDN = Up,,, 0 bien
Us = 2Ug,, donde las variables sin subindice significan valores anémalos. Con el fin
de encontrar la anomalfa de equilibrio T, DN, intentamos un primer valor {T;DNy,),

donde () denota el promedio anual sobre la regién total de integracién. Calculamos
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los valores correspondientes de (T, DNy,), (BDNyg) y (¢DNy,), v los introducimos en
las férmulas de Adem 1967, Smith 1969 v Ramanathan 1976, para calcular las absor-
tividades a;; este espectro se utiliza para calcular T,DN;. Si (T,DN,) # (Ts DNy,
entonces tratamos un nuevo valor (75D Ny,) utilizando una interpolacion lineal, y asi

sucesivamente hasta que {T,DN;) = {T,DNy,).



Capitulo 5

Resultados y Conclusiones

5.1 Introducciéon

La validacién de los resultados de los modelos climdticos en el caso de la simulacién de
climas futuros sélo es posible a través de Ia comparacion entre los modelos. El Panel
Intergubernamental para el Cambio Climdtico (IPCC) fue establecido conjuntamen-
“te con la Organizacién Meteoroldgica Mundial y el Programa del Medio Ambiente
de las Naciones Unidas en 1988 organizdndose en tres grupos con el fin de 1) eva-
luar la informacién cientifica sobre el cambio climético, 2) determinar sus impactos
socio-econémicos, y 3) formular las estrategias de respuesta. El Primer Reporte de
Evaluacién del IPCC fue publicado en agosto de 1990 y sirvié como base para la Con-
vencién Marco sobre el Cambio Climatico de la ONU. El IPCC publicé en 1994 una
evaluacién de los escenarios de emisiones atmosféricas y en 1995 presentoé su segunda
evaluacion.
En este capitulo se presentan los resultados del MTC en el cambio climitico

63
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y se comparan con otros modelos similares haciendo hincapié en el efecto de los
retroalimentadores. También se toman en cuenta los resultados del grupo 1 del IPCC

(1995) enfocado a la ciencia del cambio climatico.

5.2 Resultados

Con el fin de evaluar los efectos de retroalimentacién y el efecto del HoO en la banda
de COs, se presenta un estudio comparativo de los promedios anuales del hemisferio
norte para el incremento de temperatura superficial calculado (tabla 2). La segun-
da columna en la tabla especifica los mecanismos retroalimentadores, el caso 1 no
incluye ningtn retroalimentador y el caso 8 los incluye a todos, es decir, los incre-
mentos de H,O, criosfera y nubes. Los otros casos incluyen uno o dos mecanismos
retroalimentadores.La tercera columna muestra el incremento calculado utilizando el
modelo con H,O presente en todas las longitudes del espectro de emisién, denotado
por M-;TCI. Cuando no hay retroalimentacién el incremento de temperatura es 0.3°C,
y cuando se incluyen los tres mecanismos, el incremento es de 1.2°C; para un solo
retroalimentador el incremento es de 0.4°C en los tres casos. Cuando se incluyen dos
retroalimentadores el incremento es de 0.8°C para la combinacién de HyO y nubes,
0.5°C para H,O y criosfera, y 0.6°C para nubes y criosfera.

En la siguiente columna, lamada MTC2, se presentan los valores correspondientes
para un modelo en el cual el HO estd ausente en la banda de CO,. El incremento
es 0.8°C sin ningun retroalimentador y 3.5°C con los tres mecanismos. Donde sélo

hay un retroalimentador el incremento es 1.1, 1.3 y 1.2°C para el H;O (s6lo presente
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en las bandas 0-12 y 19u-00), nubes y criosfera respectivamente. Donde hay dos

rctroalimentadores, el incremento es 1.7, 1.8 y 2.2°C para los casos Hy0 y nubes, HoO

y criosfera, y nubes y criosfera, respectivamente. En la quinta v sexta columnas se

presentan los valores correspondientes al incremento de temperatura calculado por

Hansen et al. (1984) denotado por MH, y por Schlesinger (1986). denotado por MS.

Tabla 2. Comparacién de los promedios anuales del hemisferio norte para el incremento de

ternperatura superficial calculado. Los retroalimentadores se denotan por su incremento (delta).

Caso | retroalimenta-

AT

—

o ] .
(°C) factor de retro alimentaci n
dores incluidos | svrer | s \TH Ms MTUL | MTD: | MH ¥ MTCZIMTC
1 delta COQ 0.3 0.8 12 135 | 1 1 ; 27
2 detta 1190 0.4 L1 10 1.4 1.3 1.4 1.7 14 2.8
3 delta nubes 0.4 1.3 1.6 1.33 13 1.6 13 1.0 3.3
4 delta criosfera 0.4 1.2 1.3 1.56 1.3 1.5 1.1 1.2 3.0
delta HROQ
) 0.3 1.7 3.2 1.81 2.7 21 2.7 13 2.1
+delta nubes
dalta I20
6 0.3 1.b 2.39 1.7 2.3 1.~ 3.6
+delta crioslera
delta nubes
T 0.6 2.2 70 25 3.7
+delta criosfers
delta H20
8 rdelta mubes 1.2 5.5 12 4.0 41 33 2.9
+delta criosfera
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En la séptima, octava, novena y décima columnas se encuentran los factores de
retroalimentacion definidos como el cociente del incremento de la temperatura en
cada caso, dividido por el valor del caso 1 para los modelos MTC1, MTC2. MH y MS,
respectivamente. Una comparacién de los cuatro modelos muestra que los factores
son similares. Por lo tanto, las soluciones son casi proporcionales a los incrementos
de temperaturé para el caso 1 (en el cual los retroalimentadores son excluidos), es
decir, 0.3, 0.8, 1.2 y 1.35°C para el MTC1, MTC2, MH y MS, respectivamente.

En los casos 5, 6 y 7 donde tenemos la combinacién de dos retroalimentadores,
la inclusién de la criostera (6 v 7) implica los factores mds altos para el MTC2 y
los mds bajos para el MTCL, lo que sugiere que el efecto de criosfera depende del
cambio de temperatura de una forma no-lineal, dado que se obtienen factores de
retroalimentacion mucho mds altos para incrementos de temperatura mayvores.

Fd factor de retroalimentacion total, que incluye los tres mecanismos y corresponde
al caso 8 es 4.0 y 4.4 para nuestros modelos MTC1 y MTC2, respectivamente, y 3.5
para MH.

La tltima columna muestra la razén MTC2/MTCIL. Cuando el HyO est4 ausente
de la banda de CQOs, el incremento de temperatura es cerca de tres veces mayor que
cuando estd presente. Fsta fuerte diferencia se debe a la interaccién radiativa del HoO
con el COy, la cual reduce el efecto neto de la duplicacion del CO,. Esta reduccidn
puede verse por el espectro de emisién atmosférico utilizado en el modelo (grafica
4), donde el darea sombreada es la energfa emitida por la atmésfera con el contenido

actual de COaq, y el drea negra es el incremento debido a la duplicacién del COs.
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Gréfica 4. Espectro normalizado de emisién atmosférica utilizado en el MTC. El drea sombreada
corresponde a la energia emitida por la atmdsfera para la concentracién actual de COy, el 4rea negra
es el incremento debido a la duplicacién de COg3. Las partes A v B son los espectros para COq y
H2O solos, respectivamente. y la parte C es el espectro para ambos gases combinados. El espectro

se ilustra con la curva de Planck para 280K, ain cuando esta temperatura es una variable en el

modelo.

CO; + H»0

0 5 2 25 AMu)
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Las partes A y B son los espectros de emisién del CO; solo y del H,O solo,
respectivamente, y la parte C es el espectro correspondiente al efecto combinado de
ambos gases. Ll drea negra en la banda de CO, (12-19x) es mayor en el espectro de
CO; solo (parte A) que para el COz y HoO combinados (parte C), como la presencia
de H,O en este intervalo reduce el efecto de la duplicacién del CO,, debido a que el
espectro de CO, combinado con Hz0 se acerca més a la curva de Planck, y entonces
hay menos espacio para incrementos en el espectro. Este efecto de saturacidn limita
el incremento de temperatura debido al incremento de CO,, como lo mencionan otros
autores (Kiehl y Ramanathan, 1982; Ellsaesser, 1984, 1990; Lindzen, 1990)

La figura 3 presenta los valores obtenidos por varios autores utilizando diferentes
modelos. El resultado de Hansen et al. (1984) corresponde al nimero 35 y es uno de
los mayores; €l resultado anterior del MTC (Adem y Gardufio, 1984) es el numero 30,
v los nuevos valores que incluyen retroalimentacion caen dentro de este mismo rango.

La mayor parte de los valores se encuentra dentro de los nuevos resultados obte-
nidos con el MTC, dependiendo de si el HyO estd presente o ausente en el intervalo
de COgy, ie., 1.2° a 3.5°C. Considerando que ”la absorcién en el continuo de 12-18y
por HyO se desprecia en la mayoria de los modelos” (Kiehl y Ramanathan, 1982),
concluimos que la interaccién de HoO y COs en esta banda podria ser una causa de

las discrepancias entre los valores mostrados en esta figura.



Fig. 3 Cambio de la temperatura superficial en grados centigrados debido a la duplicacién de COq
atmosférico calculado con modelos de balance de energfa (EBMs), modelos radiativos convectivos
(RCMs) y modelos de circulacién general (GCMs). Esta figura fue modificada por Tricot y Berger
(1987) de la figura de Schlesinger (1984). Los resultados se enumeran cronolégicamente: 1 Menabe
& Weatherald (1967), 2 Manabe (1971), 3 Rasool & Shneider (1971), 4 Weare & Snell (1974), 5
Manabe & Weatherald (1975), 6 Temkin & Snell (1976), 7 Augustsson & Ramanathen (1977), 8
Rowntree & Walker (1978), 9 Ohring & Adler (1978), 10 Ramanathan et _al (1979), 11 Hunt &
Wells (1979}, 12 Ackerman (1979), 13 Potter (1980), 14 (Wang & Stone), 15 Manabe & Weatherald
(1980), 16 Ramanathan (1981), 17 Charlock (1981), 18 Hansen et al (1981), 19 Hummel & Kuhn
(1981a), 20 Hummel & Kuhn (1981b), 21 Hummel & Reck (1981), 22 Hunt (1981), 23 Wang et al
(1981), 24 Chou et al (1982), 25 Hummel (1982a), 26 Hummel (1982b). 27 Lindsen ef al (1982),
28 Schlesinger (1983), 29 Washington & Meehl (1983), 30 Adem & Gardufio {1984), 31 Wang et
al (1984), 32 Somerville & Remer (1984), 33 1AL & Ramanathan (1984), 34 Washington & Mechl
(1984), 35 Hansen et al (1984), 36 Ou & Liou (1985), 37 Gutowski et al (1985), 38 Weatherald &

Manabe (1986), 39 Adem & Garduiio (1992), 40 IPCC (1995).
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El IPCC desarrollé y publicé en 1990 un conjunto de escenarios de las concen-
traciones futuras de gases de invernadero y de aerosoles para el periodo 1990 a 2100
correspondiente a la duplicacién de CO,, incluyendo estimaciones del aumento de
temperatura, cuyos valores disminuyeron en un tercio en el reporte de 1995. En este
reporte la mejor estimacién de la sensibilidad climética ante la. duplicacién de CO,
incluyendo los efectos de los aerosoles es de 2°, calentamiento que se presentarfa en
el afic 2100. Combinando el escenario de emisiones mas bajo con el menor valor de
sensibilidad climatica y los efectos de cambios futuros en las concentraciones de aero-
soles implica un incremento de 1° para 2100. El valor correspondiente al escenario de
ernisiones mas alto combinado coﬁ un alto valor en la sensibilidad climdtica produciria
un calentamiento de 3.5°C.

La salida del MTC consiste en una docena de mapas mensuales de anomalias de
temperatura superficial y precipitacién debidas a la duplicacion de CO3. Se muestran

en las figuras 4A a 5D los mapas para enero, abril, julio y octubre, calculados por

]

medic de! raodelo completo incliuyendo todos los retroalimentadores.



Fig. 4 Incremento en la temperatura superficial para enero (parte A), abril (B), julio (C) y
octubre (D), en décimas de °C', debido a la duplicacién de COg atmosférico, calculado con el MTC1

(en el que el H20 actia en todas las longitudes de onda del espectro atmosférico) para el caso 8,

que incluye los tres retroalimentadores.
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Fig. 4 (continuacion})
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Fig 5 Incremento en la precipitacién para enero (parte A), abril (B), julio (C) y octubre (D)

1

en mm/mes, debido a la duplicacién de COg atmosférico, calculado con el MTC1 (en el que el H20

actia en todas las longitudes de onda del espectro atmosférico) para el caso 8, que incluye los tres

retroalimentadores.
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Fig. 5 (continuacion)
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En la figura 6 se presentan las anomalias estacionales de precipitacién durante la

., 1995 presentada por el IPCC 1995.

duplicacién de Colman et al

Fig. 6 Anomalias estacionales de precipitacién por la duplicacién de COg atmosférico (Colman

Se presentan los contornos de == 0.5, 1, 2, 4 mm/dia, los contornos negativos se

et al., 1995).
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5.3 Conclusiones

1. Los factores de retroalimentacién del MTC son similares a aquéllas de Hansen et
al. (1984), y Schlesinger (1986), excepto por el factor de nubosidad de Schlesinger,
el cual es cercano a la unidad, y produce un efecto relativamente pequeno. El factor
de retroalimentacion debido a los tres mecanismos (HyO, hielo-nieve y nubes) es 4.0

y 4.4 para nuestro modelo, y 3.4 para Hansen et al.

9. La presencia de H,O en la banda de CO; de (12-19y) previene el incremento
de temperatura debido a la saturacion de la banda, debido a que el efecto combinado
de CO; y Hy,O propicia una absortividad que se acerca a la unidad, como en el caso

de un cuerpo negro.

3. Mientras los factores de retroalimentacion son similares, el incremento de tem-
peratura debido a la duplicacién del CO, es igual a 1.2°C cuando est4 presente H,O
en la banda de CO», y de 3.5°C cuando no se incluye H2O. El valor correspondiente
de Hansen et al. es de 4.2°C. La gran diferencia entre estos valores parece depender
en los valores correspondientes (0.3, 0.8 y 1.2°C), obtenidos antes de que se apliquen
los tres retroalimentadores, lo cual depende crucialmente del contenido de H,O en la
banda de CO,. En conclusién, una causa posible de la fuerte diferencia en las solu-
ciones obtenidas por diferentes modelos pueden ser las discrepancias en la cantidad y
distribucién de H,O en la atmdésfera, y especialmente en el tratamiento del efecto de

H,O en la banda de CO, de 12 a 19u.

4. Se observa un mayor calentamiento sobre los continentes respecto a los ocea-

nos debido a los efectos de retroalimentacion asi como en las latitudes altas debido



i

principalmente al efecto de la criosfera.
5. Se observa un incremento mayor en la precipitacién en las latitudes altas
durante el invierno debido a que el calentamiento de la atmdsfera promueve un mayor
contenido de HO, incrementdndose el transporte latitudinal de HoO hacia el polo y

por lo tanto también la precipitacién.
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