CONAMA

Congreso Nacional del Medio Ambiente
Cumbre del Desarrollo Sostenible

Modelizacion de la influencia de diversos
factores sobre el cambio climatico

Autor: Antonio Maria de la Cruz Ramos

Institucion: particular
E-mail: antxondlc@gmail.com



CONAMA

¥

RESUMEN:

La lucha contra el cambio climatico es una necesidad para poder mantener tanto el actual
estilo de vida del primer mundo como muchas de las zonas donde se desarrolla. Dicha
lucha requiere no sélo identificar los factores que influyen en el cambio climético, sino
también cuantificar la influencia de cada uno. Asi, se hace necesario desarrollar modelos
que, incluyendo pardmetros y variables que describan los diferentes factores, permitan
evaluar el cambio de temperatura, nubosidad, precipitaciones, vientos y corrientes
marinas, o ciclones tropicales, al modificar uno o varios de ellos. EI complejo
funcionamiento del sistema climatico y la dificultad de su prediccion radican en gran
medida en que todo factor y variable climatica influye en los demas, de forma que
modificar uno induce cambios en varios de los otros, lo que a su vez induce nuevos
cambios en cascada. A veces, uno de estos cambios inducidos corresponde a la variable
o al factor modificado inicialmente, generandose asi las trascendentales realimentaciones
positivas y negativas. En este sentido, gran parte de los efectos del cambio climatico (no
s6lo los nuevos valores de las variables climéticas, sino también sequias, inundaciones,
desaparicibn o desplazamiento de especies animales y vegetales, proliferacion de
enfermedades infecciosas, etc.) son consecuencia del calentamiento global, y por tanto
puede resultar suficiente estudiar la influencia de todos los factores y variables sobre la
temperatura. Para ello, un modelo de balance de energia (MBE) que evalle, incluidas
realimentaciones, cdmo influyen sobre ella diversos factores (contenido atmosférico de
gases invernadero y aerosoles, humedad, nubosidad, tipo de suelo, radiacién solar)
supone una herramienta de facil manejo que requiere poca potencia de calculo, y que
permite por ejemplo estudiar el efecto del aumento de gases invernadero por quemar
combustibles fosiles, o de vapor de agua por utilizar hidrgeno como combustible, o
disefiar mecanismos para adaptarse al cambio climatico o mitigarlo. Se ha implementado
en Excel un MBE cerodimensional que predice la temperatura media terrestre en funcion
de los factores mencionados. El modelo muestra que, considerando el aumento de gases
invernadero como la causa principal del actual ritmo de calentamiento, no se reproduce la
temperatura de épocas pasadas cercanas y lejanas, haciendo pensar en factores quiza
mas importantes, como la influencia de la actividad solar en la nubosidad al modificar la
radiacion cosmica sobre la baja atmésfera.
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1 - INTRODUCCION

La lucha contra el cambio climatico es una necesidad para poder mantener tanto el actual
estilo de vida del primer mundo como muchas de las zonas donde se desarrolla.

Dicha lucha requiere no sélo identificar los factores que influyen en el clima, sino también
cuantificar la influencia de cada uno de ellos. Asi, se hace necesario desarrollar modelos
de simulacion climatica que, de acuerdo con las leyes fisicas e incluyendo parametros y
variables que describen los diferentes factores que afectan al clima, permiten evaluar
mediante técnicas computacionales el cambio de la temperatura, la nubosidad, las
precipitaciones, los vientos y las corrientes marinas, o los ciclones tropicales, al modificar
uno o varios de esos factores. De esta forma, los modelos hacen posible entender las
alteraciones del clima en el pasado, o prever cambios futuros consecuencia de la
modificacion de variables climaticas por motivos naturales o por la actividad humana.

El complejo funcionamiento del sistema climético y la dificultad de su prediccién radican
en gran medida en que todo factor y variable climatica influye en los demas, de forma que
modificar uno induce cambios en varios de los otros, lo que a su vez induce nuevos
cambios en cascada. A veces, uno de estos cambios inducidos corresponde a la variable
o al factor modificado inicialmente, generandose asi las trascendentales realimentaciones
positivas y negativas. La forma de tener en cuenta con detalle toda esta complejidad para
predecir el clima y su evolucibn es mediante modelos de circulacién general (MCG),
normalmente tridimensionales (dividen la atmésfera en celdas definidas por su latitud,
longitud y altitud) y muy complicados, ya que resuelven explicitamente las ecuaciones
fisicas de conservacion de la energia, del momento y de la masa en cada celda, dando la
evolucién temporal de las variables. Por su propia naturaleza y detalle, los MCG's
requieren enormes potencia de calculo y tiempo de computacion. Es mas, si con este tipo
de modelos se pretende realizar predicciones a pequefia escala geografica, resultan
tiempos de calculo de varias décadas, lo que convierte a tales predicciones en
inabordables e indtiles (FIC, 2005). La Fundacién para la Investigacion del Clima (FIC,
http://www.ficlima.org/) tiene en marcha actualmente varios proyectos haciendo uso del
"downscaling" para obtener, a partir de resultados de baja resolucion de MCG's (escala
espacial de 200 6 400 km, y tiempo de computacion de varias semanas), nuevos
resultados de alta resolucién geografica (a nivel local), si bien la propia Fundacion prevé
un plazo de varios afios para obtener resultados.

Sin embargo, gran parte de los efectos del cambio climatico (no sélo los nuevos valores
de las variables climaticas, sino también sequias, inundaciones, desaparicion o
desplazamiento de especies animales y vegetales, proliferacion de enfermedades
infecciosas, etc.) son consecuencia del calentamiento global, y por tanto puede resultar
suficiente estudiar la influencia de todos los factores y variables sobre la temperatura.
Para ello, un modelo de balance de energia (MBE) que evalle, incluidas
realimentaciones, cémo influyen sobre la temperatura diversos factores (contenido
atmosférico de ozono estratosférico, agua, gases invernadero y aerosoles, humedad,
nubosidad, tipo de suelo, radiacion solar) supone una herramienta de facil manejo que
requiere poca potencia de calculo.

Los MBE's son de los mas sencillos dentro de los modelos estadisticos, que a su vez son
mucho més simples y agiles en cuanto a tiempo de célculo que los MCG's, ya que
trabajan con expresiones parametrizadas de las variables promediadas en grandes zonas
0 a gran escala: si se promedia para toda la Tierra en su conjunto, se habla de modelo
cerodimensional; si la Tierra se divide en zonas o franjas latitudinales, se habla de
modelo unidimensional; y si la Tierra se divide en una cuadricula segun la latitud y la
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longitud de cada zona, se habla de modelo bidimensional. Ademas, el modelo puede
incluir o no la evolucion temporal de las variables predichas.

Los MBE's proporcionan la temperatura en la superficie del planeta para cada zona a
partir del balance energético en ella entre la radiacion total (solar y terrestre) absorbida y
la radiacion terrestre emitida, teniendo en cuenta para ello la reflectividad (el albedo) de
nubes, atmosfera y suelo, la adveccién o transporte horizontal de calor, y el efecto
invernadero de la atmosfera.

En este trabajo se ha implementado en Excel un MBE cerodimensional sin evolucién
temporal (un modelo de equilibrio, por tanto) que permite estudiar la sensibilidad del clima
terrestre (en particular de la temperatura global terrestre) a los cambios naturales o
antropogénicos de ciertas variables climatolégicas fundamentales como la radiacion solar
(potencia emitida, distancia Sol - Tierra), la nubosidad, el tipo de suelo (albedo,
emisividad), o el contenido de los componentes atmosféricos mas influyentes en el clima
(H,0O, CO,, O3, CH4, N,O y aerosoles). EI modelo considera ademas la realimentacion
negativa entre temperatura, contenido atmosférico de agua y nubosidad, y posibilita
obtener conclusiones referentes a otras realimentaciones, como por ejemplo la existente
entre temperatura y tipo de suelo (deshielo, desforestacion, desertizacion por sequia
progresiva, ...).

Asi por ejemplo, el modelo permite por un lado estudiar el efecto del aumento de gases
invernadero por quemar combustibles fésiles, o del aumento de vapor de agua por utilizar
hidrégeno como combustible, y por otro lado disefiar mecanismos para adaptarse al
cambio climético o mitigarlo. Asimismo, hace posible comprender algunas alteraciones
del clima en el pasado, y prever cambios futuros.

Ademas, el modelo muestra que, considerando el aumento de gases invernadero como la
causa principal del actual ritmo de calentamiento, no se reproduce la temperatura de
épocas pasadas cercanas Y lejanas, haciendo pensar en factores quiza mas importantes,
como la influencia de la actividad solar en la nubosidad al modificar la radiacion cosmica
sobre la baja atmésfera.

2 - DESCRIPCION DEL MBE CERODIMENSIONAL

Dado que sélo se pretende obtener la temperatura global terrestre y estudiar la influencia
sobre ella de las variables mencionadas anteriormente, el modelo no tiene en cuenta ni la
inclinacion del eje de rotacion terrestre respecto a la Ecliptica, ni el movimiento de
rotacion del planeta. Sin embargo, si permite variar la distancia entre el Sol y la Tierra
para considerar en cierto modo el movimiento de traslacién de ésta alrededor de aquél, y
poder estimar asi las diferencias estacionales de temperatura a nivel global planetario.

Si se realizan medidas de las temperaturas del aire y de la corteza terrestre (suelo firme,
agua liquida, hielo, ...) en un mismo punto, en general no coinciden debido a sus
diferentes conductividades térmicas y capacidades calorificas, pudiendo observarse
diferencias incluso de mas de 15 °C, similares a las que se producen por el hecho de que
sobre un punto incida o no directamente la radiacion solar. Sin embargo, como en general
en cada punto la diferencia se produce en un sentido durante el dia y en el contrario
durante la noche, y de forma similar en verano respecto al invierno, el modelo considera
gue a largo plazo el suelo y la troposfera en contacto con él se encuentran en equilibrio
termodinamico y, por tanto, a la misma temperatura. Asi, la temperatura Tierestre Obtenida
por el modelo es la temperatura T, de la superficie del suelo.
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El principio fundamental que se aplica en este modelo es la conservacion de la energia.
Cada capa atmosférica, y en particular la estratosfera y la troposfera, asi como la
superficie terrestre y las nubes (que el modelo considera como una capa de unas
decenas de metros de espesor situada 5 km por encima del suelo), se comportan como
cuerpos grises (las nubes en realidad son cuerpos negros), de forma que toda la potencia
que absorbe cada uno de ellos la reemite a través de sus superficies limite. Por la Ley de
Stephan - Boltzmann, la potencia reemitida por cada superficie es proporcional a su
emisividad y a la cuarta potencia de su temperatura. Por la Ley de Wien y dado que esas
temperaturas tienen valores entre 200 y 300 K aproximadamente, esta radiacion es
infrarroja, por lo que en Meteorologia se denomina radiacion de onda larga (en
contraposicion a la radiacion solar, de menor longitud de onda al estar centrada en la
zona visible, denominada por ello radiacion de onda corta).
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Figura 1 - Balance de energia en el suelo y en cada capa de la atmdsfera

En la figura 1 puede verse el balance de energia en cada capa atmosférica (estratosfera,
nubes, y aire y aerosoles troposféricos) y en la superficie terrestre. Asi por ejemplo, la
potencia absorbida por ésta y que se reparte aproximadamente (Aguilera, 1991; Barry,
1999; Casas, 1999; Lean, 2006) en un 16 % para producir evaporacion de agua (calor
latente), un 5 % para generar procesos de conveccion (calor sensible), y el resto para
mantener la temperatura del suelo como cuerpo gris, es igual a la suma de la potencia de
la radiacion solar que alcanza la superficie y no es reflejada por ella, y la potencia del
conjunto de radiaciones de onda larga siguientes: la emitida por la estratosfera hacia
abajo y transmitida por la troposfera; la emitida por las nubes hacia abajo y transmitida
por el aire y los aerosoles bajo ellas; la emitida hacia abajo por el aire situado sobre las
nubes y que es transmitida por éstas y por el aire y los aerosoles bajo ellas; y la emitida
hacia abajo por el aire y los aerosoles localizados bajo la capa de nubes. La radiacion de
onda larga absorbida por las nubes y el aire de la troposfera y reemitida hacia abajo es la
causante del efecto invernadero.

A continuacion se indica, incluyendo las expresiones mateméticas utilizadas, como se
obtienen en el modelo cada una de las intensidades de radiacion implicadas en el
balance de energia, asi como los valores de las constantes, coeficientes y pardmetros
necesarios. Para quien desee conocer los fundamentos del modelo sin tanto detalle, en el
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texto se explica de forma cualitativa la forma de obtener dichas expresiones y valores.
Quien Unicamente quiera conocer los resultados obtenidos con el modelo, puede
adelantarse directamente al apartado correspondiente.

2.1 - Intensidad de radiacion solar

La intensidad solar incidente en el exterior de la atmdsfera sobre una superficie
perpendicular a los rayos de luz se denomina constante solar l,. Aproximadamente, su
valor medio a lo largo del afio 1995 (afio cuyos datos, obtenidos de Barry (1999) mientras
no se indique lo contrario, se utilizan de referencia en el modelo) fue 1368 W/m?.

Al atravesar la atmdésfera o alcanzar el suelo o las nubes, la radiacién solar puede ser
absorbida, reflejada, dispersada o transmitida. Al tratarse de un modelo cerodimensional,
el hecho de que la radiacion alcance el suelo directamente o tras ser dispersada es
irrelevante, por lo que sélo se tiene en cuenta como afectan la reflexion y la absorcion a
la intensidad solar transmitida por la atmdésfera y que incide sobre la superficie terrestre.

Debido a que la densidad desde el limite exterior de la atmésfera hasta la estratosfera es
muy pequefia, el efecto de esta zona sobre el balance de energia es despreciable (si bien
su labor de filtrado de las peligrosas radiaciones cosmica y solar de alta energia es vital),
pudiendo tenerse en cuenta de forma adecuada reduciendo ligeramente el valor de la
constante solar, representando asi las leves absorcién y reflexion de radiacién en esas
capas atmosféricas.

2.1.1 - Intensidades solares incidente, transmitida y absorbida en la estratosfera

De la intensidad de radiacion incidente en la estratosfera linc estrato = lo, UNa parte laps estrato
es absorbida fundamentalmente por el 0zono presente en la zona comprendida entre 15y
35 km de altura sobre el nivel del mar. Dado que la absorcién hace que la intensidad de
radiacion transmitida lyans esrato diSMinuya exponencialmente con la cantidad de
absorbente Coz estrato, SE€ tiene que

Itrans estrato — Ioﬁxp('Uabs O3 estrato |:(]:03 estrato/ COS estrato 1995)

donde Maps 03 estrato €S €l coeficiente de absorcion de radiacion solar por el ozono
estratosférico, y Cos estrato 1995 €S €l contenido de ozono en la estratosfera en 1995. En
consecuencia, la intensidad de radiacion absorbida en la estratosfera l.ps estrato €S

Iabs estrato — Io - Itrans estrato — Ioml - exp('“abs 03 estratom:os estrato/CO3 estrato 1995))

Teniendo en cuenta que en 1995 el ozono estratosférico absorbia el 3 % de la radiacion
solar y su cantidad era Coz estrato 1005 = 297 Dobson (siendo 1 Dobson la cantidad de ozono
gue ocuparia una corona esférica de 10 um de espesor de este gas sobre la superficie
terrestre a 1 atm y 273 K), el coeficiente de absorcién de radiacion solar por el ozono
estratosférico toma el valor paps 03 estrato = 0.03046. Si bien el contenido estratosférico de
ozono varia a lo largo del afio y depende de la latitud, su media anual global permanecio
constante hasta 1979 (Casas, 1999), mientras que a partir de entonces se ha observado
un decrecimiento que en la region antartica es muy acusado, en las latitudes medias del
hemisferio norte es del orden de un 4 % cada década, y en la zona ecuatorial es
practicamente nulo.

2.1.2 - Intensidades solares incidente, transmitida , reflejada y absorbida en la
troposfera

Evidentemente, la radiacién de onda corta que incide sobre el exterior de la troposfera es
la radiacion solar transmitida por la estratosfera. Conforme esta radiacion atraviesa la
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troposfera, una parte es reflejada hacia el espacio exterior principalmente por las nubes,
el vapor de agua y los aerosoles de sulfato presentes en ella, sin producir ningin efecto;
otra parte es absorbida fundamentalmente por el vapor de agua, las nubes, el dioxido de
carbono y los aerosoles presentes en la troposfera; y la parte restante es transmitida
hasta la superficie terrestre.

Por simplicidad, el modelo considera que todas las nubes se encuentran a unos 5 km de
altura formando una estrecha capa o corona esférica de unas decenas de metros de
espesor que cubren una cierta fraccion de cielo, fraccion denominada nubosidad. Por
tanto, la radiacion solar encuentra primero el aire situado entre la tropopausa y la capa de
nubes, a continuacién atraviesa dicha capa de nubes, y por fin incide sobre el aire y los
aerosoles situados entre las nubes y el suelo. Considerando el descenso exponencial de
la presion con la altitud, la ecuacion de estado en funcién de la densidad, y el descenso
vertical de temperatura en la troposfera segun el gradiente estético vertical medio, es
sencillo obtener la expresion que muestra la dependencia de la densidad del aire con la
altura. Integrando esta expresion para toda la troposfera (desde 0 hasta 11 km, altura
media de la tropopausa), para la zona bajo la capa de nubes (desde 0 hasta 5 km), y para
la zona sobre la capa de nubes (desde 5 hasta 11 km), se obtiene que la fraccion fyepajo de
masa troposférica por debajo de la capa de nubes es 0.58902, mientras que la fraccién
fencima POr €ncima de dicha capa es 0.41098. Estos son los valores utilizados en el modelo
cuando son necesarios.

2.1.2.1 - Intensidades solares incidente, transmiti  da, reflejada y absorbida en el aire
situado por encima de la capa de nubes

Tanto la absorcién como la reflexién debidas a cada componente atmosférico hacen que
la intensidad lyans encima transmitida por el aire hasta la capa de nubes disminuya
exponencialmente con la cantidad del componente en esta zona. Si las cantidades en
toda la troposfera son Cy0 vapor Para el vapor de agua (que habitualmente es el 96 % de
la cantidad total de agua Cyzo wta) Y Cco2 para el CO,, la cantidad de cada uno de ellos
por encima de la capa de nubes es la correspondiente de las anteriores multiplicada por
fencima. PO tanto, dicha intensidad lyans encima Viene dada por

Itrans encima — Itrans estrato Xp(‘fencimamZUabs i[@i/Ci 1995 t Uref H20 vapor[cDHZO vapor/CHZO vapor 1995))

donde

2 Habs ilCi/ Ci 1995 = Maps Hz0 vaporlCh20 vapor/ CH20 vapor 1995 + Habs co2[Cco2/Ccoz 1995

Y MHabs H20 vapor Y Mabs coz SON respectivamente los coeficientes de absorcion de radiacion
solar por el vapor de agua y el CO,, Wt nz0 vapor €S €l COeficiente de reflexion de radiacion
solar en el vapor de agua, ¥ Chzo vapor 1995 Y Ccoz 1995 SON respectivamente las cantidades
de vapor de agua y CO, en 1995.

Si sélo se considera la disminucién de intensidad por reflexion en el vapor de agua, se
tiene que la suma de las intensidades transmitida lyans encima Y @bsorbida laps encima €S

Itrans encima T Iabs encima — Itrans estrato Xp('fencimamref H20 vapor[c[:HZO vapor/CHZO vapor 1995)

de forma que para conocer la intensidad l.ps encima @bsorbida por el aire sobre la capa de
nubes, basta restar lyans encima @ €Sta cantidad, y para obtener la intensidad lies encima
reflejada en el aire sobre la capa de nubes, basta restar lyans encima + labs encima @ 12
intensidad incidente lyans estrato-
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2.1.2.2 - Intensidades solares incidente, transmiti  da, reflejada y absorbida en la
capa de nubes

Las fracciones de radiacion reflejada R, absorbida A y transmitida T por una nube quedan
bien representadas en funcion de su espesor X,ne POr las curvas de la figura 2, obtenidas
de datos de Barry (1999), que se pueden ajustar mediante las siguientes expresiones:

T = (1 + Xnupe(M)/37) ™2 R =18[{ - T)/19 A=1-R-T

0,9
0,8
0,7

0,6 - —— Transmisién
0,5 - —— Reflexion
04 - Absorcién

0,3
0,2 -
0.1 -
0 SN T E—

10 100 1000 10000
Espesor de la nube, Xupe (M)

Figura 2 - Fracciones de radiacion solar transmitida, reflejada y absorbida por las nubes

El conjunto de todas las nubes, o nube global, cubre una cierta fraccion de cielo fype
llamada nubosidad, mientras que la fraccion restante 1 - f,,ne permanece despejada.
Ambas zonas en conjunto forman lo que el modelo denomina capa de nubes. Por tanto,
de toda la radiacion solar que incide sobre la capa de nubes procedente de la parte alta
de la troposfera, soélo sufre reflexion y absorcion la que incide sobre la fraccion de cielo
cubierto, de forma que la intensidad de radiacion lyans nuves transmitida por la capa de
nubes viene dada por

Itrans nubes — Itrans encimam1 - fnube + fnubeEr)

mientras que la intensidad | hunes reflejada por esta capa es

Iref nubes = Itrans encima[ﬂwbe[R

y la intensidad l.ps nubes @bsorbida por ella es

Iabs nubes = Itrans encimaﬂube@\

La nube global contiene el 4 % de la cantidad total Cy.o ota de agua atmosférica, y su
espesor Xnme puede considerarse proporcional a su contenido de agua. Teniendo en
cuenta que la nubosidad global es aproximadamente el 62 %, y que en 1995 el albedo y
la absorcién en la nube global eran respectivamente el 20 % y el 3 % (porcentajes
referidos a la constante solar, como en todo albedo, no a la intensidad incidente sobre la
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capa de nubes, en cuyo caso se hablaria de coeficiente de reflexion o de fraccion
reflejada), el modelo considera para su espesor la expresion

Xnube = 22[0.04[Chi20 totall (O-O4IIDH20 total 1995) = 22[C1120 total! Chz0 total 1995

donde Chzo ol 1095 = 2.5 ¢m es la cantidad total de agua en la atmésfera en 1995 (siendo
1 cm el agua correspondiente a 1 cm de precipitacion liquida), y el factor 22 se toma para
ajustar lo maximo posible el albedo y la absorcién en las nubes a los valores
mencionados de 1995.

2.1.2.3 - Intensidades solares incidente, transmiti  da, reflejada y absorbida en el aire
y los aerosoles situados por debajo de la capade n  ubes

Si Caerosol ¥ Csurrate SON respectivamente las cantidades de aerosoles en general y de
aerosoles de sulfato en particular en la capa sucia, la intensidad lyans dgebajo transmitida
hasta la superficie terrestre por el aire y los aerosoles situados bajo la capa de nubes
viene dada por

Itrans debajo = Itrans nubes@Xp('(ZUabs i[c[:i/Ci 1905 ZUref im:ilci 1995))
donde

2 Habs ilCi/ C 1905 = faebajo(Habs H20 vaporlCH20 vapor/ CH20 vapor 1995 + Habs co2lCco2/Ccoz 1995) +
Uabs aerosolmaerosollcaerosol 1995

ZUref i[(]:ilci 1995 = fdebajo |Illref H20 vaporm:HZO vapor/CHZO vapor 1995 + Href sulfato |:(]:suIfatolcsulfato 1995

Y Habs aerosol €S €l coeficiente de absorcidon de radiacion solar por los aerosoles, ref suato €S
el coeficiente de reflexién de radiacidén solar en los aerosoles de sulfato, ¥ Caerosol 1995 Y
Csurtato 1995 SON respectivamente las cantidades de aerosoles en general y aerosoles de
sulfato en particular en 1995.

De nuevo, si sélo se considera la disminucion de intensidad por reflexion en el vapor de
agua y en los aerosoles de sulfato, se tiene que la suma de las intensidades transmitida
Itrans debajo y absorblda Iabs debajo €s

Itrans debajo + Iabs debajo = Itrans nubesxp(‘ZUref im:i/Ci 1995)

de forma que, para conocer la intensidad las devajo absorbida por el aire y los aerosoles
bajo la capa de nubes, basta restar lyans denajo @ €Sta cantidad, y para obtener la intensidad
lret debajo reflejada en el aire y los aerosoles bajo la capa de nubes, basta restar lyans gebajo +
labs debajo @ la intensidad incidente lians nubes-

Los valores de los coeficientes de absorcion y reflexion se obtienen teniendo en cuenta
que en 1995 el vapor de agua absorbia el 12 % vy reflejaba el 2 % de la radiacion solar,
los aerosoles (Caerosol 1995 = 12 ug/m3) absorbian el 2 %, el CO, (Ccoz 1995 = 358 ppm)
absorbia el 1 %, y los aerosoles de sulfato (Csyfato 1995 = 2.5 ug/m3) reflejaban el 1 % de
dicha radiacion. Asi, los valores resultantes Son Paps 120 vapor = 0.16597, Haps co2 = 0.01484,
Uabs aerosol — 0034201 Uref H20 vapor =0.02548 y Uref sulfato = 0.01500.

2.1.3 - Intensidades solares incidente, reflejaday  absorbida en la superficie

Anélogamente a lo explicado anteriormente, la radiacion solar que incide sobre el suelo
es la radiacion de onda corta transmitida por la troposfera. De ella, una parte es reflejada
por el suelo hacia el espacio exterior, y el resto es absorbido en la superficie produciendo
bien evaporacion, bien conveccion, o bien manteniendo la temperatura del suelo. La
intensidad . suelo reflejada por el suelo hacia el espacio exterior es
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Iref suelo — ammrans debajo

donde a, es el coeficiente de reflexion medio de la superficie terrestre, cuyo valor puede
obtenerse teniendo en cuenta que, debido al tipo de superficie en cada punto del planeta,
el albedo global del suelo en 1995 era el 8 %. En consecuencia, la intensidad laps syelo de
la radiacion que procedente del Sol es absorbida por la superficie es

Iabs suelo — (1 - am) Mrans debajo

2.2 - Radiacion de onda larga. Efecto invernadero. Temperatura terrestre de
equilibrio

Como se menciona anteriormente, la temperatura de la superficie terrestre (que se toma
como la temperatura de equilibrio buscada por el modelo) se obtiene igualando la
potencia que emite como cuerpo gris y el 79 % de la potencia total que absorbe, ya que el
16 % de ésta ultima se invierte en producir evaporacion, y el restante 5 % en generar
conveccion. Esta potencia total absorbida por la superficie es la suma de la potencia de
radiacién solar que alcanza la superficie y no es reflejada por ésta, la potencia de
radiacion de onda larga emitida hacia abajo por la estratosfera como cuerpo gris y
transmitida por la troposfera (nubes, aire y aerosoles), la potencia de radiacion de onda
larga emitida hacia abajo por las hubes como cuerpo negro y transmitida por el aire y los
aerosoles bajo ellas, la potencia de radiacion de onda larga emitida como cuerpo gris
hacia el suelo por el aire y los aerosoles bajo las nubes, y la potencia de radiacion de
onda larga emitida hacia abajo como cuerpo gris por el aire que se encuentra sobre la
capa de nubes y que es transmitida por éstas y por el aire y aerosoles bajo ellas hasta el
suelo. La radiacion de onda larga que procedente de nubes, aire y aerosoles es
absorbida por el suelo es la causante del efecto invernadero.

A su vez, la emisibn de onda larga por el aire y los aerosoles de la troposfera es
consecuencia de la absorcion por ellos de radiacion solar por un lado, de radiacion de
onda larga procedente de la estratosfera, de las nubes, de la propia troposfera y del suelo
por otro, y de la liberacion del calor latente invertido en evaporar agua y del calor sensible
dedicado a generar procesos de conveccion por otro.

Por fin, la radiacion de onda larga emitida por las nubes es consecuencia de la absorcion
por ellas de radiacion solar por un lado, y de radiacion de onda larga procedente de la
estratosfera, del aire y los aerosoles de la troposfera, y del suelo por otro.

2.2.1 - Emision de onda larga desde la estratosfera

La radiacion solar absorbida por la estratosfera es reemitida de forma dispersa hacia
arriba a través de la estratopausa y hacia abajo a través de la tropopausa. Teniendo en
cuenta que las esrato €S la intensidad de radiacion solar perpendicular al rayo de Sol
absorbida por la estratosfera, la potencia solar absorbida por ésta es lqs estrato TR T2,
donde por simplicidad se considera el radio de la estratopausa igual al radio Ry de la
Tierra (en adelante, se lleva a cabo esta misma simplificacién para las superficies de
todas las capas atmosféricas). Sin embargo, la radiacion emitida hacia arriba, de
intensidad lesrato ariba, 10 €S pOr toda la superficie esférica de la estratopausa, siendo por
tanto la potencia emitida hacia arriba lestyato arriba AR, Analogamente, si la intensidad
emitida hacia abajo es lesyato anajo, 12 pPOtencia emitida hacia abajo es lesrato abajo@ﬁt[RTz.

El balance energético en la estratosfera resulta ser
2 _ 2 2
Iabs estrato mlj:IRT - Iestrato arribammT + Iestrato abajom‘mT And

Iabs estrato/ 4= Iestrato arriba Iestrato abajo
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Por cada superficie se emite una potencia proporcional a su emisividad y a la cuarta
potencia de su temperatura. Como la composicion atmosférica es similar en ambas
superficies, se puede considerar que las dos presentan la misma emisividad. Por otro
lado, la temperatura de la estratopausa Tesrao tiene un valor aproximado de 271 K,
mientras que la de la tropopausa Ty, €S de unos 216 K (en consecuencia, ambas
radiaciones son infrarrojas, como el resto de emisiones terrestres, denominadas por ello
de onda larga en Meteorologia), aunque ambas dependen de varios factores tales como
la propia temperatura del suelo. Por lo tanto, la fraccion de radiacion emitida por la
estratosfera hacia arriba y devuelta al espacio exterior es TeStram“/(Testrmo4 + Ttmpo“), que
para las temperaturas mencionadas toma el valor 0.71246, mientras que la fraccion
emitida hacia abajo y que alcanza la troposfera es Ttmpo“/(Test,ato4 + Tt,opo“), que toma el
valor 0.28754.

El modelo considera los valores hallados para las fracciones emitidas hacia arriba y hacia
abajo, es decir,

Iestrato arriba = 0.71246 mabs estrato/ 4 Iestrato abajo =0.28754 mabs estrato/ 4

si bien en realidad estos coeficientes son variables al depender de la composicion
atmosférica, la humedad, la nubosidad, la temperatura del suelo, etc., y por tanto
estrictamente desempefian un cierto papel en los procesos de realimentacion climatica.

2.2.2 - Radiacién de onda larga en la troposfera
2.2.2.1 - Radiacion de onda larga en la capa de nub es

Ademas de la radiacién solar absorbida por las nubes que ya se ha estudiado, esta capa
absorbe radiacion de onda larga procedente de la estratosfera, del aire y los aerosoles
troposféricos, y del suelo, de forma que el total de esta radiacién es reemitido de modo
disperso hacia arriba y hacia abajo.

La absorcion de radiacion de onda larga por la nube hace que, si es |; la intensidad
incidente en una de sus superficies (la superior o la inferior), la intensidad que transmite
disminuya exponencialmente con el espesor de nube X, atravesado. Por tanto, la
intensidad media ly4ns transmitida por la capa de nubes resulta ser

Itrans = Iiml - fnube + fnube@Xp(‘u‘abs nube[Xnube)) = Iiml - fnubeml - C)) = Iiml - D)

donde por un lado W'as nube €S €l coeficiente de absorcion de radiacion de onda larga por
las nubes, cuyo valor 0.10466 m™ se obtiene considerando que en 1995 las nubes
absorbiesen el 90 % de la radiacion de este tipo que las alcanzaba, y por otro lado se ha
utilizado la notacion C = exp(-M'abs nubeXnube) ¥ D = faunel{l - C) para simplificar ésta y las
siguientes expresiones, haciéndolas asi mas comprensibles. La intensidad media s
absorbida por la capa de nubes es por tanto

Iabs = Ii - Itrans = Ii[]:D
El balance energético en la capa de nubes resulta ser

Iabs nubes/4 + (Iestrato abajo[Bencima + 2mropo anubes Isuelo[Bdebajo)[[D = Inubes arriba t Inubes abajo

donde, de nuevo por simplicidad, se definen Bencima = €XP(-fencimalLH abs ilCi/Ci 1905) Y Baebajo
= exp(-faepajo LM abs lCi/Ci 1995) COMO se explica en el siguiente subapartado 2.2.2.2, y
donde lyopo a nubes; €Studiada también en el siguiente subapartado, es la intensidad de
radiacion emitida desde el aire y los aerosoles troposféricos hacia las nubes; IsyeioBdebajos
estudiada en los siguientes apartados, es la intensidad de radiacién emitida por el suelo y
transmitida por el aire y los aerosoles situados bajo las nubes hasta la capa formada por
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éstas; € lnupes ariba € lnubes abajo SON respectivamente las intensidades de radiacion emitidas
por la capa de nubes hacia arriba y hacia abajo.

Al ser las nubes cuerpos negros de pequefio espesor (unas decenas de metros) segun el
modelo, sus superficies superior e inferior estan a la misma temperatura, y por tanto las
intensidades emitidas hacia arriba y hacia abajo son iguales.

2.2.2.2 - Radiacion de onda larga en el aire y los  aerosoles

El conjunto formado por el aire de la troposfera situado por encima de la capa de nubes, y
al aire y los aerosoles que se encuentran por debajo de ella, constituye un cuerpo gris
que absorbe, ademas del total de la radiacién solar que ya se ha estudiado, radiacién de
onda larga procedente de la estratosfera, de las nubes, del suelo, y de la parte de él
mismo situada al otro lado de la capa de nubes. El total de esta radiacion, junto con el
calor latente de vaporizacion y el calor sensible de conveccion, es reemitido de modo
disperso, hacia arriba a través de la tropopausa, hacia abajo al suelo, y hacia las nubes.

La absorcion de radiacion de onda larga fundamentalmente por el vapor de agua, el CO,,
el CHg4, el N,O y el O3 troposféricos hace que, si es |; la intensidad incidente sobre el aire
situado encima o debajo de la capa de nubes, las intensidades respectivas lyans encima €
lrans abajo transmitidas por ellos disminuyan exponencialmente con la cantidad en ellos de
los gases mencionados. Resulta por tanto que

Itrans encima — Iil:Bencima Itrans debajo = Ii[Bdebajo

donde el sumatorio que incluyen las expresiones de Bencima Y Baebajo introducidas en el
subapartado anterior es

2 M abs ilCi/ Ci 1995 = M'abs H2o vaporlCH20 vapor/ CH20 vapor 1995 T H'abs co2[Cco2/Ccoz 1995 +
H'abs 03 tropo [ L03 tropo/ Co3 tropo 1995 + H'abs cHalCcra/Ceria 1995 + H'abs N20[Cn2o/Cnizo 1995

Y Habs H20 vapors M'abs co2, M'abs cHas M'abs N20 Y H'abs 03 tropo (CUYOS Vvalores se determinan del
modo explicado en el siguiente apartado) son respectivamente los coeficientes de
absorcién de radiacion de onda larga por el vapor de agua, el CO,, el CH,, el N,O y el O;
troposfericos, y Cos tropos Ccras Cnz0y Cos tropo 1995, Ccria 1905 Y Ciizo 1995 SON respectivamente
las cantidades de Oz, CH; y N,O en la troposfera en el modelo y en 1995. Las
intensidades laps encima € labs debajo @SOrbidas respectivamente encima y debajo de la capa
de nubes son por tanto

Iabs encima — Ii - Itrans encima — Iiml - Bencima) Iabs debajo = Ii - Itrans debajo = Iiml - Bdebajo)

El balance energético en el aire y los aerosoles resulta ser

IIatente + Isensible + (Iabs encima T Iabs debajo)/4 + Iestrato abajoml - Bencima + Bencimam1 - D) ml - Bdebajo)) +

Inubes arribaml - Bencima) + Inubes abajom1 - Bdebajo) + Isueloml - Bdebajo + Bdebajoml - D)ml - Bencima)) +
nubettropo a nubes ~ Dencima = DPdebajo = tropo a estrato tropo abajo uberopo a nubes
frupe Dl [C2-B B ) =1 + 1 + 2[{hupelll

donde ligente © lsensibe SON respectivamente las intensidades de radiacion invertidas en
producir evaporacion y conveccion, lg,e, €S la intensidad de radiacion emitida por el suelo
como cuerpo gris (se estudia en el siguiente apartado), € liopo a estratos ltropo abajo € liropo a nubes
son respectivamente las intensidades de radiacion emitidas por aire y aerosoles hacia
arriba por la estratopausa, hacia abajo por el suelo, y hacia la nube global por toda su
superficie (ZﬂubemﬁrtERTz en este Ultimo caso).

De nuevo, por cada una de estas tres superficies se emite una intensidad proporcional a
su emisividad y a la cuarta potencia de su temperatura. Por idéntica razén que en la
estratosfera, la emisividad de todas las superficies puede considerarse la misma. Por su
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parte, la temperatura del suelo Tge €S cercana a 288 K (= T'suel0), Mientras que la de las
nubes Thues, que el modelo considera a 5 km de altura, es aproximadamente 255 K si se
toma un gradiente estatico vertical medio de -6.5 K/km. El modelo utiliza estos valores
para estimar la relacién entre esas tres intensidades emitidas por el aire y los aerosoles
troposféricos, aunque evidentemente tales cocientes dependen de la composicion
atmosférica, la humedad, la nubosidad, etc., participando en los procesos de
realimentacion climatica (de hecho, determinar el valor de T €S €l objetivo del modelo).

2.2.3 - Radiacion de onda larga en el suelo. Temper atura terrestre de equilibrio

El suelo absorbe, ademas de la radiacion solar que ya se ha estudiado, radiacion de onda
larga procedente de la estratosfera, de las nubes, y del aire y los aerosoles de la
troposfera. De esta radiacién, las fracciones fiaente = 0.16, fsensiie = 0.05 VY fragiacion = 0.79 se
invierten respectivamente en calor latente para vaporizar agua superficial, calor sensible
gque genera procesos de conveccion, y radiacion de onda larga reemitida hacia arriba por
el suelo como cuerpo gris a temperatura Tgue, Cuya intensidad lgyeo €S

— 4
Isuelo - gm@-[rsuelo

donde ¢ = 5.6710% W/m?K* es la constante de Stephan - Boltzmann, y &, es la
emisividad media del suelo (aproximadamente 0.925 en 1995 teniendo en cuenta la
emisividad y la proporcion de cada tipo de superficie en ese momento).

El balance de energia en el suelo resulta ser

Iabs suelo/4 + (Iestrato abajo[Bencimaml - D) + fnubemropo anubes[c[: + Inubes abajo) [Bdebajo + Itropo abajo = Isuelo
+ IIatente + Isensible

A partir del sistema de ecuaciones que forman el conjunto de expresiones obtenidas para
las diferentes intensidades, junto con las mencionadas proporciones que guardan varias
de ellas entre si, la expresién de la intensidad emitida por el suelo que se obtiene es

Isuelo = ('Qm\bs suelo/4 + (Bencima + Bdebajoml - Q) - 2) mabs nubes/8 - (Iabs encima T Iabs debajo)/4 +
(Dl:BencimaZ/2 -1- (1 - Q)[BMD/Z - 1)) |:nestrato abajo)/(l—debajoml - Q) + Blez - 1))

donde Ldebajo =1+ (flatente + fsensible)/fradiacién - Bdebajoz[ID/Z, Q = (1 + (Ttropo/Tlsuelo)4 +
1:nubemBencima + Bdebajo)II]-rnubes/T‘suelo)4)/(1 + fnube[Bdebajomrnubes/-r‘suelo)4)1 y B = Bencima[Bdebajo =
exp(-2H'abs i[Ci/Ci 1095).

De esta forma, la expresion que se obtiene para la temperatura del suelo Tsyeo, que COMO
se menciona al comienzo de la descripcion del modelo, es la que éste considera como
temperatura terrestre Tieresre d€ equilibrio, es

Tterrestre = Tsuelo = (Isuelo/(‘f‘mm-))l/4

Una vez que se dispone de la expresion para la temperatura, pueden determinarse los
valores de los coeficientes de absorcion de radiacion terrestre por el vapor de agua, el
CO,, el CHy4, el N,O y el O3 troposféricos utilizados en el modelo considerando que en
1995, afio en que los contenidos respectivos de estos gases fueron 2.4 cm, 358 ppm,
1720 ppmm, 312 ppmm y 30 ppmm, la temperatura global terrestre fue de 288 K gracias
a que, considerando que el efecto invernadero la aumentaba en 33 K, aproximadamente
21 K se debian al agua atmosférica, 7 K al CO,, 2 K al O3, 2 K al CH,4, y 1 K al N,O. Con
ello, los valores resultantes soNn WY'aps +20 vapor = 0.53200, Waps coz = 0.25400, Waps 03 tropo =
0.08500, W'aps cra = 0.08500, Yy W'aps n20 = 0.04700.

Conviene mencionar no obstante que otros autores atribuyen el 95 % (Duffy, 2008) e
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incluso al menos el 96 % (Jaworowski, 2004) del Efecto Invernadero al agua, limitando la
contribucién del diéxido de carbono al 3 % (Jaworowski, 2004; Ellingson, 1991). En la
seccion de resultados se discuten las implicaciones que conllevaria el hecho de que
estos valores fueran correctos, y su coherencia o no con las temperaturas observadas.

Por fin, merece la pena disponer de la expresién para la intensidad lyenana de la ventana
atmosférica, o radiacion que, procedente del suelo, es transmitida por la atmdsfera hasta
el espacio exterior. Dicha expresion es

Iventana = Isuelom1 - D)[B

2.2.4 - Realimentacion negativa debida a la depende ncia del contenido atmosférico
de agua con la temperatura

El contenido atmosférico de agua se debe a que ciertos procesos aportan vapor de agua
a la atmosfera (evaporacion, transpiracion de los seres vivos, actividad industrial,
transporte motorizado, ...), mientras que en otros la atmdésfera pierde parte del agua que
contiene (precipitacion a niveles global y local, adveccién a nivel local). Si las entradas de
agua en la troposfera superan a las salidas, el contenido atmosférico de agua aumenta,
mientras que si las salidas superan a las entradas, ese contenido disminuye. Cuando las
entradas igualan a las salidas, como sucede en una atmésfera en equilibrio, el contenido
troposférico total de agua Cpyo 1t tiene un valor constante, mayor cuanto mayor es la
temperatura, ya que se produce mas evaporacion (como se ha mencionado, en 1995, en
que la temperatura global terrestre fue Tios = 288 K, el contenido de agua en la
troposfera era Chzo tota 1995 = 2.5 ¢m). Si la variacion de un parametro o una variable
produce un cambio de la temperatura terrestre, inmediatamente cambia la evaporacion y
con ella el contenido de agua, por lo que vuelve a modificarse la temperatura, y asi
sucesivamente hasta que se alcanza un nuevo equilibrio. Como se ver4d mas adelante,
segun el modelo, al aumentar Cyyo 1ora disminuye la temperatura y viceversa, por lo que
ésta es una realimentacion negativa que tiende a suavizar el clima.

A continuacion se describen los dos métodos utilizados en el modelo para calcular esta
realimentacion. Cada uno de ellos presenta ciertas caracteristicas que limitan su
aplicabilidad o que hacen recomendable el uso de uno u otro dependiendo del caso
estudiado.

a) Método 1:

Este primer método considera que la tasa D,y de emision de agua a la atmdsfera en
procesos diferentes a la evaporacion permanece constante. En tal caso, para determinar
los valores de equilibrio de Ch2o wta Y d€ Tierrestre COMO consecuencia del cambio de algin
pardmetro o variable, puede tenerse en cuenta que, en general, la humedad relativa varia
de forma inversamente proporcional a la temperatura durante las horas de luz diurna,
tendiendo a ser menor al inicio de la tarde y mayor por la noche (Barry, 1999). Como por
un lado la humedad relativa H,(T) a temperatura T se obtiene a partir de las humedades
absoluta Ha,s(T) vy de saturacion Hsx(T) a dicha temperatura mediante la expresion

HreI(T) = Habs(T)/ Hsat(T)

y por otro lado las humedades de saturacion Hsx(T) y Hsa(To) @ temperaturas Ty T, estan
relacionadas por la ecuacion de Clausius - Clapeyron

Hsat(T)/Hsat(To) = eXp('(l/T = 1/To) [[l.|/R)
donde L; = 41839 J/mol y R = 8.314 J/mollK, se concluye que
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HreI(T) =AIT= HabS(T)/HSat(T) =
Habs(T) = Hal(T) Blsa(T) = (A/T) Bsar(T) = (A/T) Bl To) BXp(-(1/T - UT,)M/R) =
(To/ T) Blaps(To)@XP(-(L/T - 1/T,)M/R)

donde A es la constante de proporcionalidad entre H,(T) y 1/T. Como para cualquier
temperatura T se cumple que por definicion Haps(T) Y Chzo vapor(T) SON proporcionales, y
Ch2o vapor(T) = 0.96[Ciz0 w0w(T), la expresion anterior también se cumple para los
contenidos totales de agua Ci20 ttal(T) Y Chzo total(To), resultando asi que

Ch20 total(T) = (To/ T)[Chizo tota(To) EXP(-(1/T - 1/T,)L/R)

Por lo tanto, una vez hallada la temperatura de equilibrio en unas condiciones
determinadas, y tomando para T, ¥ Chzo wa(To) 10S valores de 1995 (respectivamente
T1005s = 288 K'Y Chz0 total 1995 = 2.5 €M), esta expresion proporciona el contenido total de
agua en la troposfera correspondiente a dicha temperatura. A su vez, este nuevo valor
del contenido de agua cambia la temperatura de equilibrio; a esta nueva temperatura de
equilibrio le corresponde un nuevo contenido de agua, y asi sucesivamente puede
hallarse la pareja de valores de estas dos variables compatibles entre si. Esta es la
temperatura terrestre de equilibrio consecuencia de la modificacion de cualquier
pardmetro en los casos en que este método es aplicable.

La tabla 1 muestra para Enero y Julio de 1956 la temperatura media en cada hemisferio y
en el planeta completo junto a los correspondientes contenidos de agua medidos y
predichos por este método 1. La comparacion entre contenidos a una misma temperatura
muestra muy buena concordancia entre ellos, especialmente al considerar el planeta en
total, ya que estrictamente el modelo solo es aplicable a nivel global.

: Tterrestre (K) CHZO total (Cm)

Mes Zona planetaria Globe, 2005* | Barry, 1999* Método 1
Hemisferio Norte 293,4 3,4 3,385

Julio Hemisferio Sur 284.6 2,0 2,053
Global 289,0 2,7 2,647
Hemisferio Norte 280,4 1,9 1,599

Enero Hemisferio Sur 289,8 2,5 2,769
Global 285,1 2,2 2,114

Tabla 1 - Comparacion de la realimentacion observada entre temperatura y contenido
atmosférico de agua con la predicha por el método 1
*Al corresponder los contenidos de Barry (1999) a un estudio del afio 1956 y las
temperaturas de Globe (2005) a otro del afio 2005, se han corregido éstas restandoles la
diferencia entre las temperaturas de ambos afos (GISS, 2008)

En definitiva, este método 1 constituye una forma sencilla y fiel a la realidad de calcular
esta realimentacion siempre que el contenido atmosférico de agua no cambie
permanentemente de valor porque la tasa D,y, de emisidn de agua a la atmosfera en
procesos diferentes a la evaporacion sea modificada.

Sin embargo, si bien un cambio ocasional del contenido de agua que no supone cambio
permanente de esa tasa D, €S compensado en poco tiempo por la realimentacion entre
la temperatura y el contenido de agua volviéndose a la situacion de equilibrio inicial, si la
mencionada tasa cambia (por ejemplo, la desforestacion y la desertizacién disminuyen la
emision por transpiracion de los seres vivos, y la substitucion de los combustibles fosiles
por otras fuentes de energia elimina la emisidbn de agua asociada a la combustién e
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introduce, de existir, la asociada a la nueva fuente), se alcanza un nuevo equilibrio con un
nuevo valor del contenido de agua, ya que éste no depende sélo de la temperatura, sino
también de la tasa de emision. Como se ha explicado, esta posibilidad no queda
contemplada por este método 1.

b) Método 2:

Este segundo método se introduce para poder estudiar situaciones como las referidas
anteriormente en que la tasa de emision de agua a la atmdésfera D,y Se modifica. Se
basa en el mencionado equilibrio entre entradas y salidas de agua a la troposfera.

La masa de agua dmyyo evap €Vaporada en el tiempo dt desde la superficie terrestre, de
area AMR;%, se obtiene a partir de la intensidad de energia lzene dedicada a tal fin
mediante la ecuacion

— 2
deZO evapm:vap H20 — IIatentemmlfRT t

donde C,4p, 120 €5 €l calor latente de vaporizacion del agua, cuyo valor si bien disminuye
aproximadamente 0.5 cal/g al aumentar la temperatura 1 °C, dado que ésta siempre es
cercana a 15 °C, por simplicidad puede tomarse siempre igual al valor para dicha
temperatura, que es 587.5 cal/g = 2448 J/g. De lo explicado en el apartado 2.2.3 anterior
se deduce que

— — 4
IIatente - Isuelo[ﬂatente/ fradiacién - gm@-Erterrestre Eljatente/‘l:radiacién

por lo que para la masa de agua evaporada se obtiene la expresion
— 4 2
deZO evap — gm@-Erterrestre Eljatentem‘md:RT [dt/ (fradiacién[c[:vap HZO)
gue pone de manifiesto su dependencia con la temperatura terrestre.

Para convertir esta o cualquier otra masa de agua en contenido atmosférico, basta
recordar que por la definicion de cm de agua dada en el subapartado 2.1.2.2, es
suficiente dividir la masa entre el producto de la densidad del agua liquida py01iq Y €l area
de la superficie terrestre (de nuevo, tomar la densidad del agua como constante e igual a
la densidad a 15 °C, pu2o 1iq = 0.999126 g/cmg, supone un error despreciable, menor del
0.3 % en este caso). Por tanto, la relacion entre la masa de agua evaporada dmo evap Y
el aumento de contenido atmosféerico de agua correspondiente dCyzo evap €S

_ 2
dMii20 evap = AHIRT [Pr20 1i[ Chizo evap

de forma que el aumento de contenido atmosférico de agua por evaporacion viene dado
por

— 4
dCHZO evap — &m mrl:rterrestre |:ﬂatente t/(‘I:radiacic}n mHZO lig |:(]:vap HZO)

Aungue el agua emitida a la atmdésfera en la transpiracion de los seres vivos también
depende de la temperatura, el modelo considera que la evaporacion es el Unico proceso
gque presenta dicha dependencia, de forma que la masa de agua dmy,o aciv €Mitida en dt
en el conjunto de actividades y procesos diferentes al de evaporacion es proporcional al
tiempo considerado, es decir,

deZO activ — Dactivmt

donde el coeficiente de proporcionalidad D,y €s la tasa de emision de agua en estos
procesos. Su valor D,y 1995 €N la conocida situacion de equilibrio de 1995 se obtiene mas
adelante.

Por tanto, la masa total de agua dmy.o «mi¢t €mitida a la atmdsfera en el conjunto de
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procesos es
_ — 4 2
deZO emit — deZO activ deZO evap — (Dactiv + & m-Erterrestre Eljatentem'—Tﬂ\[[EzT /(fradiacién [c[:vap HZO)) dt

Por su parte, la masa de agua dmu,o precip qUE precipita en dt es proporcional a dicho
tiempo y a la humedad relativa H,¢(T), de forma que

deZO precip = ')\I[E'lrm(T) t

donde el signo negativo hace referencia a que la masa total de agua disminuye en este
proceso, y A' es la constante de proporcionalidad. Recordando la relacion

Hrei(T) = Hans(T)/Hsa(T)
y la ecuacioén de Clausius - Clapeyron
Hsat(T)/Hsar(To) = exp(-(1/T - 1/T,)I/R)
ya utilizadas al describir el método 1, junto a que por definicion
Haps(T) = 0.96M 120 totar/ VOlatm

donde myzo 10t €S l1a Masa total de agua en la atmésfera y Vol €l volumen de atmdosfera
gue ocupa, se tiene que

deZO precip = ')\I[E'Irel(T) t = ')\‘mHabs(T)/Hsat(T)) t =
-A\'[0.96[M}20 total [/ (VO aim Msar( T1995) BXP(-(L/T - 1/T1995)MLi/R))

de manera que la masa de agua dmyo precip qUE precipita en dt a una temperatura T es
proporcional a la masa total my,o 1o de agua en la atmésfera

deZO precip = '/](T)m']HZO totalmt
donde
A(T) = O.gﬁm‘/(VOIatm[E'lsat(Tlgg5) @Xp(-(l/T - 1/Tlgg5) I]l./R)) = )\(Tlgg5) Xp((l/T - 1/Tlgg5) I]l./R)

es la constante de proporcionalidad, cuyo valor depende de la temperatura, y que suele
expresarse como se explica a continuaciéon. La variacion de masa atmosférica de agua
dMi20 1ol €N €l total de procesos es dMyzo emit + dMi20 precip- Si NO hubiera aportaciones de
agua a la atmésfera, es decir, si dmyzo0 emit = 0, Se tendria que

deZO total — deZO precip = 'A(T)@HZO totalt
ecuacion cuya integracion proporciona el habitual decaimiento exponencial

M20 total() = M0 otal(to) BT 10
gue indica que, en este caso particular, si en un instante determinado t, la masa total de
agua es Myyo wial(to), €N un instante t posterior (es decir, transcurrido un tiempo t - t, desde
ese instante t,) la masa total habria decaido hasta el valor my,o a(t). En expresiones de
este tipo es habitual utilizar, en lugar de la constante A(T), el tiempo de vida media t5(T),

que es aquél en el que la masa se reduciria a la mitad en esta situacion de aportaciones
nulas, es decir, el que cumple que

Mi20 totai(to + tu2(T)) = Miz20 totai(to)/2 = Mi20 totai(te) 87 42D
de donde se deduce facilmente que la relacion entre A(T) y t;»(T) es
A(T) = In2/t35(T)

quedando por tanto la expresion para la masa de agua que precipita en dt de la forma
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dMy20 precip = -=(IN2/t12(T)) Mi20 toraildt
0, equivalentemente,
dChi20 precip = -(IN2/t1/2(T)) [Chz20 toraildt

donde dCiiz0 precip €S la disminucion del contenido de agua debida a la precipitacion. El
valor ty; 1995 de t12(T) en 1995 se obtiene a partir de los datos del equilibrio atmosférico de
dicho afio, ya que en tales estados de equilibrio todos los valores atmosféricos
permanecen constantes, y en particular la tasa de precipitacion dCizo precip/dt y €l
contenido de agua Cp.o 1ora- S€gUn datos del Instituto Goddard para Estudios del Espacio
(GISS) disponibles en la pagina Web http://data.giss.nasa.gov/precip cru/graphs/, en
1995 la tasa media de precipitacion fue (dChzo precip/dt)1905 = -2.63 mm/dia = -96 cm/afio, lo
que junto a Chzo total 1995 = 2.5 €M proporciona para ty; 1995 €l valor

t1/2 1995 = ~Chi20 total 10050 2/(AChiz0 precip/dt)100s = 0.01805 afios = 6.59 dias

Este resultado se encuentra en muy buen acuerdo con los aproximadamente 10 dias de
tiempo de residencia tiesigencia d€l agua en la atmadsfera, ya que éste es el tiempo medio
gue una molécula de agua permanece en ella, y su expresion es

tresidencia = 'CHZO totaI/(dCHZO precip/dt) = 1/)\ = t1/2(T)/Ir|2

qgue para ty»(T) =ty 1905 = 6.59 dias toma el valor tiesigencia = 9.51 dias. El tiempo de vida
media t1»(T) a cualquier otra temperatura T se obtiene de la relacién anterior

A(T) = )\(T1995)Xp((1/T N 1/T1995)|]1i/R) = t]_/z(T) =t 1995Xp('(1/T - 1/T1995)|]1i/R)

de manera que masa y contenido atmosférico de agua perdidos por la atmdsfera en
forma de precipitacion a dicha temperatura toman las expresiones

dMii20 precip = =(IN2/t172 1995) [M20 1ot @XP((L/T - 1/T1995) ML/R) [t

dChi20 precip = -(IN2/t1/2 1995) [Chi20 tota@XP((L/T - 1/T1995) ML/R) [t
En equilibrio atmosférico, la suma de emisiones y pérdidas es nula, de forma que

deZO emit T deZO precip — 0~

Dactiv + &y @-D-terrestre4[ﬂatente@‘mT2/ (fradiacién [G:vap HZO) =
(IN2/t1/2 1095) Mi20 tota@XP((L/T - 1/T1005) L/R) =

Mup20 total =

(t1/2 1995/|n2) |ﬂjeu:tiv + &y Ib-D—terrestre“Eﬂatentem‘|—T’j|ﬂERTzl(fradiacién|:G:vap HZO))Xp('(llT - 1/T1995) m-llR) And

Chi20 total = (tr/2 1905/IN2) (D acriv/ (4E[EERT2@H20 ™)
+ &y Ib-D—terrestre“ [ﬂatente/(fradiacién |:CDvap H20 mHZO qu))xp('(llT - 1/T1995) mI/R)

Estas dos Ultimas expresiones permiten obtener los valores de equilibrio de la masa y del
contenido totales de agua en la atmosfera a temperatura Tierese SIEMPre que se conozca
la tasa de emision de agua en el conjunto de procesos diferentes a la evaporacion D, =
dmu2o aci/dt €n tales condiciones de equilibrio. Asi, en las condiciones de equilibrio de
1995, el valor D,y 1995 de esta tasa es

Dactiv 1995 = (IN2/t1/2 1995) 20 total 1995 - fm@Er19954[ﬂatente@mT2/ (fragiacion[Cvap Heo) =
‘(deZO precip/dt)lg% - gm@-D-19954[ﬂatente@mTZ/(fradiacién@vap HZO) = 903[]-018 g/aﬁO And

Dactiv 1005/ (4 ET[[RTZ Prz01ig) =
(In2/t1/2 1995) [TCh20 total 1995 = &m m-Er19954matente/ (fradiacion[Cvap HeoPrH20 1iq) =
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'(dCHZO precip/dt)1995 - gm@-D—19954[ﬂatente/(fradiacién[G:vap HzomHZO qu) =1.771 Cm/aﬁo

valores que implican que mas del 98 % del agua que llega a la atmdésfera lo hace por
evaporacion. Como se vera mas adelante, s6lo una pequefia parte del 2 % restante es de
origen antropico, por lo que su influencia sobre la temperatura en este aspecto es
despreciable. Este valor D,y 1995 de Daciv puede utilizarse siempre que se considere que
la emisién de agua a la atmdsfera en procesos diferentes a la evaporacion no se ha
modificado respecto a 1995, de forma que el diferente contenido atmosférico de agua
sOlo se debe al cambio en la evaporacion por ser la temperatura diferente. En caso de
cambio forzado de dicho contenido por modificacion de alguno de los otros procesos que
aportan agua a la atmosfera (por ejemplo, por desforestacibn o por substitucion de
combustibles fésiles), debe obtenerse el nuevo valor de la tasa de emisidon D

Por tanto, una vez hallada la temperatura de equilibrio en unas condiciones determinadas
(valores concretos de los contenidos atmosféricos de agua, gases y aerosoles, de la tasa
de emisién de agua, de la nubosidad, de la emisividad y el coeficiente de reflexion medios
del suelo, y de la constante solar), se obtiene el contenido total de agua en la troposfera
correspondiente a dicha temperatura. Con este nuevo valor del contenido de agua se
calcula una nueva temperatura de equilibrio, con cuyo valor vuelve a obtenerse el nuevo
contenido de agua que le corresponde, y asi sucesivamente hasta hallar la pareja de
valores de estas dos variables compatibles entre si. De nuevo, ésta es la temperatura
que debe considerarse en todos los casos como temperatura terrestre de equilibrio
consecuencia de la modificacién de cualquier parametro.

En la tabla 2 puede verse la comparacion entre los contenidos de agua medidos y
predichos por este método 2 para la temperatura media en cada hemisferio y en el
planeta completo en Enero y Julio de 1956. El acuerdo entre prediccion y medida es
bueno, si bien ligeramente peor que con el método 1 (error medio de 0.221 cm con el
método 2 frente a 0.130 cm con el método 1).

: Tterrestre (K) CHZO total (Cm)

Mes Zona planetaria Globe, 2005* | Barry, 1999* Método 2
Hemisferio Norte 293,4 3,4 3,709

Julio Hemisferio Sur 284.6 2,0 1,937
Global 289,0 2,7 2,692
Hemisferio Norte 280,4 1,9 1,402

Enero Hemisferio Sur 289,8 2,5 2,856
Global 285,1 2,2 2,011

Tabla 2 - Comparacion de la realimentacion observada entre temperatura y contenido
atmosférico de agua con la predicha por el método 2
*Al corresponder los contenidos de Barry (1999) a un estudio del afio 1956 y las
temperaturas de Globe (2005) a otro del afio 2005, se han corregido éstas restandoles la
diferencia entre las temperaturas de ambos afos (GISS, 2008)

En definitiva, este método 2 constituye una forma de calcular esta realimentacion mas
complicada y levemente menos fiel a la realidad que el método 1, pero con la evidente
ventaja de ser aplicable en todos los casos. Por ello, siempre que la tasa de emision de
agua a la atmosfera en procesos diferentes a la evaporacién no cambie, 0 su cambio
tenga una incidencia despreciable sobre la temperatura de equilibrio, se utilizara el
método 1 por sus mayores sencillez y precision.
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3 - DESCRIPCION DE LA HOJA EXCEL IMPLEMENTADA

En una Unica pantalla, como la mostrada en la figura 3, la hoja de calculo proporciona:

En verde y bloqueados, los valores de los parametros y las constantes que no deben
modificarse (la constante de Stephan - Boltzmann, los coeficientes de absorcion y
reflexién, y la tasa de emision de agua y los contenidos atmosféricos en 1995).

En amarillo, por un lado los valores de las variables y los parametros que pueden
modificarse (la constante solar media, la distancia del Sol a la Tierra, la emisividad y el
coeficiente de reflexibn medios del suelo, la nubosidad, la tasa de emision de agua, y
los contenidos atmosféricos utilizados por el modelo), para los que inicialmente la hoja
muestra los valores correspondientes a 1995, y por otro lado dos campos para escribir
el nombre del estudio y los comentarios que se estimen oportunos.

En azul y blogueados, los valores de ciertos resultados intermedios obtenidos por el
modelo que no tienen un interés especial para la obtenciébn de conclusiones (la
constante solar, el espesor de las nubes, y sus coeficientes de transmision, reflexion y
absorcion).

En rosa y blogueados, los valores de resultados intermedios obtenidos por el modelo y
cuya interpretacion tiene verdadero interés (las intensidades de radiacion y de calores
sensible y latente, y el contenido atmosférico de agua correspondiente a la temperatura
terrestre obtenida por el modelo, calculado por los métodos 1y 2).

Por fin, en rojo y bloqueado, el valor de la temperatura terrestre global obtenido por el
modelo.

Constante solar media(W/m®) Distancia Sol - Tierra{km} Constante solar{W/im®}

1368 149587139 1365,00
Emisividad del suelo Constante e Stephan-Boltzmann(Wim*K* Reflexion en el suelo
0,925 a3 G7E-08 0,145

Coeficientes de absorcion v reflexion

Absorcion Absorcion Reflexion Cantidad de componente Datos de las nubes

solar onda larga solar Modelo 1995 Espesor{m} 22
H.0 vapor| 016597 0,53200| 002543 H.0 25 25(cm Transmision| 05712
Hubes 0,10466 m’ Tasa emision H.0| 1771|1771 [cmiaiio Reflexion | 04062
Co,| 001454 0,25400 Co, 358]  358|ppm Absorcion| 00226
0, estratosfera| 003046 0, estratosfera 2971 297 |Dobson Hubosidad 0,520
0, troposfera 0, 08500 0; troposfera =0 30| ppmm
CH, 0,05500 CH,| 1720] 1720|ppmm
H,0 0,04700 N0 32| 312 |ppmm
Aerosoles| 003420 Aerosoles 12 12| poim?
Sulfatos 0,01 500 Sulfatos 25 25| poim® Intensidad{W/m®} de radiacion de onda larga
__ Emitida Emitida Emitida
Absorbida
Intensidad(W/m®) de radiacion solar perpendicular al rayo arriba__abajo _anubes
Incidente Tr itida Reflejada Absorbida j pe——l 1) Estratosfera 7.3 2495
Estratosfera| 136500 1326 96 0,00 41,04 Capa de nubes 261,33 13250( 132350
Sobre nubes| 132696 1219,09 1382 94 04 Troposfera 302,77 EEE1| ME54| 133 ,2?|
Capa de nubes| 1215083 595,02 307,02 17 06 Cantidad de H.0 a Ty cie Suelo 28545| 36052
Bajo nubes §95,02 754,56 26 46 114,00 Método 1 2300 <m
Suelo 754 56 0,00 109,41 E4515 Metodo 2 2 500 cm Cah_)r Ventana Calor
sensible latente
Hombre del estudio:|| I sagd| sasn| i
Comentarios:

Figura 3 - Hoja Excel con los valores considerados y predichos por el modelo para el
equilibrio del afio 1995
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4 - RESULTADOS Y DISCUSION

A continuacibn se presentan algunos estudios realizados utilizando el modelo
implementado. Evidentemente, el modelo puede aplicarse en un gran niumero de otros
andlisis no incluidos, como la influencia de la modificacion del tipo de suelo (deshielo,
desforestacion, desertizacion, diferencia entre continentes, ...), del contenido de ozono
estratosférico, de la potencia de radiacion solar, o de la distancia entre el Sol y la Tierra.

4.1 - Influencia de los gases invernadero. Efecto|  nvernadero

Antes de comenzar este estudio, conviene recordar que, si bien el ozono troposférico, el
metano y el 6xido nitroso so6lo absorben radiacion de onda larga produciendo Unicamente
Efecto Invernadero, el agua (nubes incluidas) y el dioxido de carbono ademas absorben
radiacién solar, y el vapor de agua incluso refleja esta radiacién. Por tanto, estos Ultimos
componentes producen efectos contrapuestos en la temperatura, calentando por un lado
y enfriando por otro, de forma que cambiar sus contenidos repercute no solo en el Efecto
Invernadero, sino también en la insolacion que alcanza la superficie. Si se desea estudiar
solamente el Efecto Invernadero total que produce cada uno de ellos, debe hacerse nulo
el coeficiente de absorcion de onda larga correspondiente, y valorar la diferencia de
temperatura respecto a la situacién en que dicho coeficiente tiene su valor real. Como ya
se ha mencionado al hallar los valores de estos coeficientes, con los contenidos
atmosféricos actuales, el componente que mayor Efecto Invernadero produce es el agua,
seguido de lejos por el diéxido de carbono, y mas lejos aun por los otros gases. Sin
embargo y segun el modelo, si los contenidos de CO,, CH,4, O3 troposférico y N,O fueran
iguales (1 ppm por ejemplo), el O; troposférico produciria unas 4 veces mayor Efecto
Invernadero que el agua y unas 11000 veces mayor que el didxido de carbono. También
el efecto del N,O y el del CH,4 son respectivamente unas 200 y unas 70 veces mayores
que el del CO,.

Ademas, debe sefalarse asimismo que las causas que provocan el cambio de contenido
de gases invernadero también modifican muchas veces otros pardmetros, como el albedo
y la emisividad de la superficie, la nubosidad o el contenido de aerosoles. A su vez, si el
cambio de temperatura producido por el cambio de contenidos es grande, puede haber
realimentaciones al cambiar dichos parametros. En definitiva, la situacién es complicada,
y en este estudio s6lo se tiene en cuenta la modificacion de contenidos en si misma,
incluida la realimentacion entre temperatura y contenido de agua, por ser ésta el principal
componente de Efecto Invernadero.
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Figura 4 - Evolucion de los contenidos atmosféricos de CO, y N,O

Para hacer el estudio de la influencia de los gases invernadero sobre la temperatura, se
han tenido en cuenta los contenidos atmosféricos en el tltimo milenio de CO, (Conway,
2008; Etheridge, 1996; Tans, 2008), CH, (Etheridge, 1998; WDCGG, 2008a), O;
troposférico (WDCGG, 2005 y 2008c), y N,O (Spahni, 2005; WDCGG, 2001, 2007a,
2007b y 2008b), asi como las emisiones totales antropicas de CO, (Marland, 2007). Se
han considerado los valores cada 10 afos entre 1010 y 1750, cada 5 afios entre 1750 y
1900, cada 2 afios entre 1900 y 1984, y cada afio entre 1984 y 2007, lo que supone 170
afios en total. Para cada gas, los datos de distinta procedencia han sido reunidos
normalizando por la diferencia en los intervalos de solapamiento. Los valores de N,O de
aflos en que no hay datos han sido obtenidos por interpolacion lineal entre los
disponibles. El contenido de O3 troposférico se considera constante e igual a 30 ppmm en
todo el intervalo de tiempo, ya que aunque de unos observatorios a otros los datos
disponibles varian entre unas 20 y 40 ppmm, en cada uno de ellos el valor se ha
mantenido en las Ultimas décadas constante con pequefias fluctuaciones en el tiempo,
con el referido valor medio a nivel global. A modo de ejemplo, la figura 4 muestra la
evolucion de los contenidos atmosféricos de CO, y N,O, incluyendo la extrapolacion de
cada curva hasta el afio 2100 obtenida con STATGRAPHICS suponiendo que se
mantendra la tendencia desde 1975 hasta dicho afio 2100 (asi se ha obtenido para todos
los gases y emisiones excepto para el CH,4, cuya tendencia se ha considerado sélo desde
1999, afio desde el que su crecimiento es muy lento).

El motivo de incluir en este estudio las emisiones antrépicas de didxido de carbono es el
de que dichas emisiones se deben a procesos de combustion que también llevan
asociada la emisién de agua. Por tanto, modificar la tasa Dco, de emision de CO; lleva
implicito el cambio de la tasa de emisiébn de agua Dy, Debido a las substancias
organicas que componen los combustibles en general, por cada molécula de CO,
producida se emite aproximadamente una molécula de agua, lo que supone 18 g de H,O
por cada 44 g de CO,, o equivalentemente, por cada 12 g de C emitidos. Por tanto, a una
tasa de emision de dioxido de carbono Dco»(g de C/afio) medida en gramos de carbono
por afio le corresponde una tasa de emision de agua Dauv co2(g de H,O/afo) dada
aproximadamente por
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Daciiv co2(g de H,O/afo) = 1.5[¢p(g de C/afo)

Por lo tanto, como se ha supuesto que de unos afios a otros sélo cambia el contenido
atmosférico de gases, la tasa de emision de agua por motivos diferentes a éste, de valor
Daciiv - Dactivco2, permanece constante, y Dy €n cualquier afio viene dado por

Dactiv = Dactiv 1995 + 1-5mDactiv Co2 © Dactiv CO2 1995)

donde D,y co2 1995 €S la tasa de emision de agua asociada a la de CO, en 1995, de valor
Daciv co2 1995 = 9.5110%° g de H,O/afio ya que la tasa de emision de CO, en dicho afio fue
Dcoz 1905 = 6.487[10" g de C/afio. Comparando Daciv coz 1995 €ON la ya calculada Dacy 1995 =
9.03[10"® g/afio, se observa que la emisién de agua asociada a la emisién de CO, es del
orden del 0.1 % de la total. Como a su vez esta D,y supone menos del 2 % de toda la
emision de agua teniendo en cuenta la evaporacion, se deduce que la influencia de la
emisién antrépica de agua en la temperatura es insignificante salvo que aumentara en
varios ordenes de magnitud (mas adelante se vera que a nivel local si pueden darse
cambios apreciables). De hecho, incluso anulando la tasa D,y de emision de agua en
procesos diferentes al de evaporacion (lo que supondria la nula transpiracion de los seres
vivos), el modelo predice un aumento de temperatura en las condiciones de 1995 de s6lo
0.02 °C, que en ningun caso podria compensar el menor Efecto Invernadero debido a la
disminucion del contenido de CO, a cuya emision va asociada esta emision de agua.

Cabe recordar que si la combustion de una substancia se produce de forma incompleta,
en lugar de producirse diéxido de carbono y agua se produce monodxido de carbono y
agua. Un analisis similar al anterior muestra que a una tasa de emision de monoxido
Dco(g de Cl/afio) le corresponde una tasa de emisién de agua Dauiv co(g de H,O/afio) de
valor aproximado

Daciiv co(g de H,O/ano) = 1.5[M¢o(g de C/afno)

Sin embargo, como la emision antrépica de CO en 2007 fue aproximadamente Dco 2007 =
210" g de C/afio, mientras que la de CO, fue Dco> 2007 = 8.6(10"° g de C/afio, significa
que la emision de agua asociada al CO supone menos del 2.5 % de la asociada al CO,, y
en consecuencia absolutamente despreciable.

La figura 5 muestra la evolucién a lo largo del Gltimo milenio de las temperaturas medidas
(Loehle, 2008; GISS, 2008) junto a las predichas hasta 2007 por este modelo. Como
queda explicado al describir los dos métodos de célculo de la realimentacion entre
temperatura y contenido atmosférico de agua, al ser insignificante la influencia de la tasa
de emision de agua Dy, Son las temperaturas predichas por el método 1 las que se han
seleccionado. No obstante, la diferencia entre los resultados obtenidos por ambos
métodos es menor de 0.015 °C en todos los afios estudiados, lo que vuelve a poner en
evidencia la coherencia entre los dos métodos implementados.
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Figura 5 - Evolucion de la temperatura real y de la predicha por el modelo desde 1010
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Figura 6 - Evolucion de la temperatura real desde 1980 hasta 2007, de la pronosticada
por el IPCC hasta 2100, y de la predicha por el modelo desde 1980 hasta 2100

Por su parte, en la figura 6 puede verse con mas detalle la evolucién de las temperaturas
desde 1980 hasta 2007 junto a las predichas a partir de ese afio hasta 2100 por el IPCC
(IPCC, 2008) y por este modelo de nuevo con el método 1, siendo en este caso la mayor
diferencia con el método 2 tan solo de 0.11 °C en el afio 2100. La eleccién de los
escenarios futuros A1B y A2 de entre todos los posibles que establece el IPCC se debe a
que el escenario A1B considera crecimiento econdmico e introduccion de nuevas
tecnologias rapidos, junto a un reparto equilibrado entre energias fosiles y alternativas,
siendo por tanto el que mas se acerca a la suposicion del presente modelo de que las
tendencias actuales se van a mantener en adelante. Este escenario sin embargo se
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diferencia de esta suposicion de mantenimiento de tendencias en que prevé un maximo
de poblaciébn a mediados del siglo XXI, lo que hace disminuir el aumento de la
temperatura predicho a partir de entonces. Esta diferencia no se da con el escenario A2,
gue considera un fuerte y mantenido crecimiento de la poblacion junto a desarrollo
econdmico y cambio tecnoldgico lentos.

En las curvas de las figuras 5 y 6 se observa que el modelo concuerda en buena medida
en sus predicciones tanto con la tendencia del calentamiento observada en las ultimas
tres décadas (0.08 °C de diferencia absoluta media entre las temperaturas medida y
predicha) como con las proyecciones hasta final del siglo XXI en el escenario A1B
realizadas por el IPCC (0.21 °C de diferencia media), mientras que sin embargo no
reproduce minimamente la evolucion de la temperatura en los primeros 950 afios de
milenio, dando valores en media 1.63 °C menores que los observados, y no explicando
en absoluto las fuertes variaciones de temperatura registradas en ese periodo, que llegan
a ser hasta de 1 °C en 50 afilos en varias ocasiones (mas bien, las pequefas
fluctuaciones en las predicciones siguen la curva de evolucién del contenido de CO,).

Parece deducirse por tanto que el Efecto Invernadero en el modelo esta sobrevalorado.
Asi, si en lugar de atribuir el 64 % de dicho efecto al agua y el 36 % restante a CO,, CH,,
O3 troposférico y N,O como hace el modelo, se considerara aproximadamente un 95 %
debido al agua y un 5 % debido al resto (Duffy, 2008; Jaworowski, 2004; Ellingson, 1991),
la temperatura predicha para el afio de referencia seria la misma, y las predichas para el
pasado serian sensiblemente méas altas, acercandose asi a la media de las medidas
experimentalmente. Sin embargo, por un lado las temperaturas predichas para los afios
posteriores al de referencia serian menores que las observadas, no reproduciendo
completamente la tasa actual de calentamiento, y por otro lado la variabilidad de la
temperatura en el pasado seguiria sin ser explicada. Esto indica que deben existir uno o
mas factores de importancia que, junto a este menor Efecto Invernadero, den cuenta de
ello. En el siguiente apartado se sugiere cudles pueden ser algunos de esos factores.

Por fin, merece la pena sefialar que, segun el modelo, la realimentacion negativa entre
temperatura y contenido atmosférico de agua es apreciable, suavizando el clima al
compensar aproximadamente el 15 % del cambio de temperatura que se produciria de no
existir dicha realimentacion.

4.2 - Influencia de la nubosidad y los aerosoles

La figura 7 (Jaworowski, 2004) muestra que la nubosidad oscila a corto plazo, en un ciclo
de unos 11 afos de periodo, con una diferencia aproximada de un 1 % entre el maximo y
el minimo del ciclo. Ademas, en la figura se observa una gran correlacion entre la
nubosidad y la radiacién cdésmica que alcanza la troposfera, debida a que al aumentar
esta radiacion aumenta la ionizacién y con ella los nucleos de condensacion, aumentando
la nubosidad. El valor de 11 afios del periodo hace pensar en la posible relacién con los
ciclos de actividad solar, de forma que al aumentar ésta, aumenta el campo magnético
solar, disminuyendo por confinamiento magnético la radiacion césmica que penetra en la
atmosfera, y con ello la nubosidad (Jaworowski, 2004; KristjAnsson, 2004).

Segun el modelo, una diferencia del 1 % en la nubosidad produce un cambio de
temperatura de 0.28 °C, valor acorde con la diferencia de 0.214 °C entre las temperaturas
maxima y minima observadas en el mismo periodo mostrado en la figura 8, teniendo en
cuenta que el aumento del Efecto Invernadero (reducido) entre los afios correspondientes
compensa 0.03 °C de los 0.28 °C. Esta diferencia de temperatura no puede ser atribuida
a la variacién asociada en la constante solar, ya que ésta es de 1.5 W/m?, lo que segun el
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modelo implicaria tan solo una diferencia de 0.07 °C entre maximo y minimo.
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Figura 8 - Evolucion de la temperatura

Esta correlacién entre actividad solar (actualmente en crecimiento) y temperatura
terrestre ya ha sido estudiada por otros autores (Baliunas, 1995; Ferreyra; Gonzalez -
Rouco, 2003; Kristjansson, 2004; Landscheidt, 2003). En su andlisis, entre otros muchos
aspectos, explican el desfase observado entre ellas.
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Debe recordarse ademas que los aerosoles en general absorben la radiacion solar,
mientras que los de sulfato en particular también la reflejan. Por tanto, el aumento de su
contenido en la baja troposfera produce un enfriamiento del planeta, mientras que la
disminucién de su presencia conlleva un calentamiento, agravado ain mas por la menor
nubosidad asociada a la disminucion de nucleos de condensacién. Dado que
aproximadamente el 10 % del total de aerosoles y el 70 % de los de sulfato son de origen
antrépico, segun el modelo y sin tener en cuenta la nubosidad inducida, las emisiones
humanas de aerosoles reducen la temperatura global en 0.26 °C. Esto hace entender que
las emisiones masivas de aerosoles en tormentas de arena (que afectan durante unos
dias) y sobre todo en erupciones volcanicas (que afectan durante unos dos o tres afios)
deban ser tenidas en cuenta, ya que provocan reducciones de temperatura de has 2 °C.
Asi por ejemplo, en su erupcion del 18 de Mayo de 1980, el Monte Santa Helena
(Olympia, Washington, USA) emitié a la atmoésfera unos 540 millones de toneladas de
ceniza (unas 16 6 17 veces la emisibn media anual en erupciones), que tras la
precipitacion inicial de las mismas, supuso aumentar el contenido total y el de sulfatos en
unos 5 pg/m®, lo que segun el modelo conlleva una disminucién de la temperatura de
2.01 °C.

De lo expuesto parece concluirse que al menos dos de los factores que deben afiadirse a
un modificado Efecto Invernadero para explicar correctamente la evolucion pasada y
presente de la temperatura son la dependencia de la nubosidad con la actividad solar, y
las emisiones masivas de aerosoles sobre todo en erupciones volcanicas.

4.3 - Consecuencias de la substitucion de los combu  stibles fésiles por hidrégeno
en los medios de transporte

Evidentemente, la intencién al substituir los motores de combustibles fésiles por motores
de hidrégeno es la de disminuir el Efecto Invernadero eliminando parte de las emisiones
de CO,, ya que el transporte genera aproximadamente el 20 % de dichas emisiones. Para
obtener el nuevo valor del contenido atmosférico de dioxido de carbono que se
alcanzaria, deberia hacerse un balance de entradas y salidas de CO, atmosférico similar
al realizado con el agua, considerando todas las fuentes y sumideros de dicho gas, y la
tasa de emision o eliminacién en cada proceso. Sin embargo, dados su largo tiempo de
residencia (mas de un siglo), su pequefa tasa total de aumento (2 ppm/afo), y su actual
contenido atmosférico (383 ppm), se concluye que la total desaparicion de ese 20 % de
emisiones, que supondria una disminucion de la tasa de emision de 0.4 ppm/afio,
reduciria la subida anual de temperatura por este motivo en un 20 %. En efecto, segun el
modelo, el aumento de temperatura debido Unicamente al aumento de CO, pasaria de
0.0281 K/afio a 0.0225 K/afo, es decir, la esperada reduccion del 20 %. No obstante,
conviene sefialar que esas tasas de calentamiento se reducirian a 0.004 y 0.0032 K/afio
respectivamente si el Efecto Invernadero del diéxido de carbono fuera siete veces menor
que el considerado en el modelo, de acuerdo con lo discutido en el apartado anterior, y
como proponen Duffy (2008), Jaworowski (2004) y Ellingson (1991).

Como ya se ha visto anteriormente, las emisiones de diéxido y de monéxido de carbono
gue se producen en la combustion llevan asociada una emision de agua que atenula en
parte su efecto. La importancia de esta atenuacion puede evaluarse como sigue.

Por el tipo de hidrocarburos que la componen, la gasolina emite aproximadamente 10
moléculas de agua por cada 9 moléculas de CO o CO, emitidas, mientras que el gasoil
emite 30 moléculas de agua por cada 29 moléculas de CO o CO, emitidas. Ademas, en
media, los vehiculos de gasolina emiten unos 178.5 g de CO./km y unos 60 g de CO/km,
mientras que los de gasoil producen unos 162.5 g de CO»/km y unos 1.63 g de CO/km. A



CONAMA

@,

partir de estos datos se deduce que la emision de agua de un vehiculo medio de gasolina
es 124 g de H,O/km, mientras que la de uno de gasoil es 70 g de H,O/km. Como en la
actualidad aproximadamente el 50 % del parque automovilistico mundial es de cada tipo,
se deduce que en media cada vehiculo emite 97 g de H,O/km.

Por su parte, un motor de hidrégeno tipico tiene una autonomia de unos 500 km con un
depdsito de 150 litros de gas hidrégeno a 700 atm, lo que supone una emision de agua
de 169 g de H,O/km.

Ambos resultados indican que al substituir todo el parque mundial de vehiculos de
gasolina y gasoil por vehiculos de hidrégeno, la emision de agua por este motivo
aumentaria aproximadamente un 70 %, y por tanto es como si la tasa de emisién de agua
Daciiv coz asociada al CO, aumentara un 14 %, lo que aumentaria D,y un 0.014 %, que no
tendria repercusion alguna como ya se ha explicado anteriormente. De hecho, el modelo
predice una insignificante disminucién de temperatura por este motivo de 2[10° °C.
Unicamente podria llegar a tener ciertas consecuencias sobre la nubosidad y el clima
locales como parte del efecto urbano en grandes nucleos de poblacién, que ocupan una
muy pequefia fraccion de la superficie terrestre y concentran gran parte de las emisiones
antropicas, con valores de tasas de emision y contenidos atmosféricos muy superiores a
los globales.

5 - CONCLUSIONES

Se ha implementado un modelo de balance de energia cerodimensional que atribuye el
64 % del efecto Invernadero al agua, el 21 % al CO,, el 6 % al CH,, el 6 % al ozono
troposférico, y el 3 % al N,O.

Dicho modelo reproduce adecuadamente la tendencia al calentamiento global observada
en las tres ultimas décadas, y concuerda con las predicciones del IPCC hasta el afio
2100. Sin embargo, subestima en 1.63 °C de media las temperaturas del resto del dltimo
milenio, no reproduciendo ademas las acusadas variaciones de temperatura que se
dieron en este periodo. Estas discordancias implican que el Efecto Invernadero de CO,,
CH,, O3 troposférico y N,O es en realidad menor que el considerado, ademas de la
existencia de otros factores no tenidos en cuenta que influyen de forma importante sobre
la temperatura.

Existe correlacion entre actividad solar, radiacion césmica que alcanza la troposfera,
ndacleos de condensacion (aerosoles), nubosidad y temperatura, de forma que un
aumento de actividad solar disminuye la nubosidad haciendo aumentar la temperatura.
Segun el modelo, una disminucion del 1 % en la nubosidad conlleva un aumento de la
temperatura de 0.28 °C. A la vista de la cambiante evolucion de la actividad solar
registrada durante el milenio, y de su actual tendencia al crecimiento, éste es uno de los
mencionados factores que deben tenerse en cuenta para explicar la evolucion de la
temperatura.

El enfriamiento provocado por los aerosoles es doble, al aumentar la nubosidad por un
lado, y reflejar y absorber la radiacion solar por otro. Por ello, algunas de las variaciones
observadas en la temperatura y que no quedan explicadas por todo lo anterior, pueden
deberse a la emision masiva de aerosoles en erupciones volcénicas, que pueden
provocar descensos de temperatura de hasta 2 °C durante unos dos afios.

Todo ello hace pensar que se puede reproducir correctamente la evolucion de la
temperatura en los ultimos milenios hasta la actualidad, asi como predecir la futura,



CONAMA

teniendo en cuenta un mayor Efecto Invernadero del agua (del 95 % del total
aproximadamente), un menor Efecto Invernadero de CO, (3 %), CH,, Os troposférico y
N,O, la influencia de la actividad solar en la nubosidad, las emisiones masivas de
aerosoles en erupciones volcanicas, y las realimentaciones relativas al tipo de suelo (por
su albedo y su emisividad), contenidos atmosféricos y tasas de emision de gases y
aerosoles, nubosidad, etc.. Queda para futuros trabajos incluir todos estos factores en el
modelo.

La realimentacion negativa entre temperatura y contenido atmosférico de agua compensa
aproximadamente el 15 % del cambio de temperatura que se produciria de no existir
dicha realimentacion, suavizando de esta forma el clima.

La substitucion de los carburantes fosiles por el hidrégeno en los medios de transporte
s6lo supondria disminuir el actual aumento de la temperatura global en 0.0056 °C/afio si
el Efecto Invernadero es el considerado en el modelo, y en 0.0008 °C/afio si es el nuevo
propuesto.
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