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Con estas condiciones de frontera, y teniendo en cuenta
la hipétesis del equilibrio termodindmico local, es decir, la
relacién B(r) = 1oT*, de la ecuacién (30) y suponiendo
una profundidad Optica solar
7(z) = 4.8107° (162 + 2* +128)e™*'®% | vilida para el ozono
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estratosférico (Grotjahm, 1991) sc deduce la expresién
analitica de la distribucién vertical de temperatura
atmosférica en funcién de la altura sobre el tope de las
nubes{z szsH )
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La Fig. 5 muestra este perfil de temperatura, de
acuerdo con los pardmetros comentados en la anterior
seccién'!.
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Figura 5. Distribuci6n vertical de temperatura arriba
de las nubes en una atmésfera terrestre en equilibrio

radiativo, calculada para valores climatolégicos de los

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

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

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

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

(38)

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

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

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

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

Si el albedo de las nubes fuese nule se tendria;

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

;]

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

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

, eXpresion que no

serd utilizada aqui para simplificar.

1/4



PELKOWSKI, I. & J.C. ANDUCKIA: PERFILES VERTICALES DE TEMPERATURA EN UNA ATMOSFERA SEMIGRIS. . . 519

Capa infranefélica

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

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

R(t; = () = constante

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

infranefélica efectiva mediante la ecuacién

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

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

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

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

La Fig. 7 muestra este perfil de¢ temperatura, de acuerdo con los pardmetros de la leyenda.
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Figura 6. Distribucién vertical de temperatura debajo de las nubes en una atmésfera terrestre en equilibrio radiativo,

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

-z/Hg

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

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

que ¢s equivalente a:

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

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

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

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

Si el albedo superficial fuese nulo, como en los
modelos hasta hoy publicados, se tendria de la ecuacién
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En el limite T. — 0 con ¢, — 0, esta filtima ecuacién se reduce a la expresién clasica (Goody & Yung, 1989):
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Conclusiones

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

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