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1. Introduccion

Un modelo climético es una representacion de los procesos fisicos y quimicos que
afectan el sistema climético de una regién o planeta que habitualmente emplea métodos
cuantitativos para simular las interacciones de la atmosfera, los océanos, el hielo y la
superficie terrestre. Su principal utilidad es la de servir como herramienta de prediccion
meteorolégica a largo plazo, por lo que es imprescindible que su diseno se base en un
compromiso entre precision y eficiencia computacional.

Las ecuaciones que se obtienen al plantear los principios fisicos, quimicos y biolégicos
que determinan el clima a escala global son demasiado complejas para resolverse analiti-
camente. Es por eso que el desarrollo de modelos numéricos que permitan determinar la
evolucion climatica es importante. Existe una jerarquia de modelos dependiendo de la
cantidad de procesos que se estén considerando. Los méas complejos son los modelos de
circulacién general, que tienen en cuenta la mayor cantidad de factores que influyen en
las corrientes atmosféricas y oceanicas para describirlas con precision. En el otro extremo,
se encuentran los modelos de balance energético. Estos modelos simplifican la dinami-
ca climatica y consideran promedios en grandes regiones del espacio. Algunos modelos
se centran en representar procesos a gran escala, despreciando aquellos procesos cuyos
efectos sean locales como la turbulencia o la topografia a pequena escala, ya que esto
supondria un gasto computacional demasiado grande. Entre estos dos tipos de modelos
se encuentran los modelos terrestres de complejidad intermedia, que conservan algunas
de las aproximaciones tomadas en los modelos de balance energético. En este grupo, hay
un gran abanico de modelos, algunos de complejidad cercana a los modelos de circulacion
general, mientras que otros, son modelos sencillos que anaden algin grado de libertad a
los de balance energético [1].

El objetivo de este trabajo de fin de grado es el de formular y programar un modelo
computacional que simule el balance energético del planeta y que involucre los elementos
fundamentales de radiacién solar, velocidad del viento, humedad y términos de intercam-
bio y pérdidas de calor. Por tanto, este modelo contendra las componentes fundamentales
para simular un sistema climatico y ademés anadira factores como la humedad, por lo
que entraria en la categoria de un modelo terrestre de complejidad intermedia. Como es
habitual en este tipo de modelos, se necesitan datos obtenidos de la bibliografia, como la
irradiancia solar, las propiedades del suelo y el periodo de rotacion terrestre.

El principal término de pérdidas e intercambio de calor es la radiaciéon de cuerpo
negro, que sera fundamental para mantener el sistema en equilibrio. Los distintos compo-
nentes del modelo emitiran radiacién térmica por radiacién de cuerpo negro, que podra
ser reabsorbida por otros componentes o expulsada del dominio.

La discretizacion espacial consitira en una red de celdas rectangulares con condiciones
de contorno periddicas en dos de sus lados. Por otro lado, no existird ninguna interaccion a
través de los otros dos contornos. Estas son las condiciones de contorno de un cilindro. De

cara a un modelo planetario, considerar un sistema plano equivale a despreciar los efectos



de la curvatura. Sin embargo, este hecho se puede mitigar considerando un dominio lo
suficientemente grande, ya que si sobre la superficie de una esfera tomamos diferenciales
de area lo suficientemente pequenos, estos podran considerarse aproximadamente planos.

Por otro lado, cada celda constara de dos partes fundamentales, la superficie (suelo,
agua o hielo) y la atmdsfera, con intercambios de calor entre ambas. Una aproximacién
importante es la discretizacién de la atmosfera en dos capas, que es lo minimo que se puede
utilizar para modelizar las celdas convectivas. No obstante, esta aproximacién obligard a
promediar variables en grandes regiones del espacio. En el caso del suelo, se emplearan
distintos valores para el albedo correspondientes a terreno arido, hierba y tres tipos de
bosque (coniferas, bosque templado caducifolio y bosque nevado). El tipo de bosque se
asignara segun la latitud de la celda. Por otro lado, el calor especifico de la tierra se
calculara teniendo en cuenta la humedad especifica de la misma. En el caso del agua, se
despreciaran los efectos de la salinidad y se considerara que por debajo de los 40 metros
de profundidad la temperatura es constante.

El objetivo general de este modelo no es simular detallademente la circulacion at-
mosférica y ocednica si no analizar el balance energético terrestre de forma realista. El
lenguaje de programacién empleado en todos los codigos sera C. Para visualizar los resul-
tados se utilizara el software de acceso libre Paraview.

2. Formulacion del modelo

En todo sistema termodindmico debe cumplirse la conservacion de la energia. Esto
establece que la variacién de energia asociada con la materia de un sistema (definida
como la suma de energia interna més cinética) més la energia que entra y la anadida

debido al trabajo ejercido y calor transferido, menos la que sale debe ser nula [2]:

/V<p<3<e+§v2>+u-v<e+1v2>>—qu-<q—T-u>—pg-u—¢v>dv=o 1)

ot 2

donde u es el vector velocidad del fluido, v el médulo de la velocidad, e la energia interna
por unidad de masa, V - g, el flujo de calor por conduccion, qr la tasa de radiacién por
unidad de volumen, pt - Ve el transporte de energia debido al campo de velocidades del
fluido y pg-u el efecto de la gravedad sobre el flujo. ¢, es un término de disipacién viscosa,
que representa el calor liberado por la disipacién de la energia cinética por friccion. Este
efecto se desprecia en el modelo. Todos los términos de la ecuacién (1) tienen dimensiones
de potencia [W] ya que representan variaciones temporales de energia. Por otra parte, la
energia mecanica obedece la ley de conservacion:

[ g5 + 0 V(G = V(T )~ pg - )V =0 )



Para obtener la ecuacion de la energfa interna, se combinan las ecuaciones (1) y (2):

/V<p<%+a~v«a>—q3+v~q>dv:o 3)

Teniendo en cuenta la relacién entre energia y temperatura véalida para un gas perfecto
e = ¢,dT’, con ¢, el calor especifico a presion constante, puede escribirse la ecuacion (3)
en funcion de la temperatura:

oT
/(pcp(—at +1-VT) = qr+V-q)dV =0 (4)
gy

que en forma diferencial queda:

oT
pcp(a—l—ﬂ'VT)_QR—l—V'q:O (5)

Resolviendo esta ecuacién es posible formular la evolucién de la temperatura con el
tiempo en cada punto del espacio tridimensional. Esta ecuacién tiene unidades de [W/m?].
Para simplificar el modelo, dada la diferencia de escalas verticales frente a horizontales
cuando se considera la atmosfera sobre todo el planeta, es posible obtener una formulacion
promediada en la vertical. Expresando la variacién de la energia almacenada por unidad

de superficie (%—‘f) para los distintos tipos de celda que participan en el modelo:
Atmosfera: oI
a?tm = LsolAtm — Flrdown - FLE - Fsh + HAtm (6)
Agua:
aI/Vwa er
Tt = L'sol — Flrup — Fsh + (A — G)water + Hwater (7)
Suelo:
ow
W:FSOZ_FIT’U;D—FS}I/ (8)
Hielo:
am/ice
ot = L'sol — Flrup - Fsh + (A - G)ice - LiceF (9)

donde los términos Fy,; (radiacién solar en la superficie), F,,, (radiaciéon de cuerpo negro
de la superficie), Fypaum (radiacién solar en la atmésfera) y Frrgown (radiacién de cuerpo
negro de la atmdsfera) se definirdn mas adelante. Estos términos se corresponden con gg
de la ecuacion (5). Los términos (A — G)yater ¥ (A — G);ee corresponden al intercambio
de energia por difusién (V - ¢ en la ecuacién (5)). En este modelo se considerara difusién
vertical en el agua y el hielo. En el caso del agua y el aire, se tendran en cuenta intercambios
de energia debido al campo de velocidades (Hagn v Huater €0 las ecuaciones anteriores),
que se corresponde con % - VT de la ecuacién (5). Fy, es el flujo de calor sensible entre la
superficie y la atmosfera. Este tltimo término es un efecto de superficie, ya que tiene lugar
en la frontera atmosfera-superficie. El término L;..F’ corresponde al calor latente de fusion
del hielo. Al contrario que en la ecuacién (5), los términos de forzado anteriores tienen
unidades de [%] debido a que las variables estan promediadas en un espesor determinado



para cada capa.

2.1. Términos de forzado

Se entiende por términos de forzado a los mecanismos por los que un sistema gana y
pierde energia. Para considerar la absorcion de radiacién, hay que tener en cuenta la emisi-
vidad de cada elemento (atmdsfera y superficie). La emisividad de un cuerpo, corresponde
con la fraccion de radiacién que emite con respecto a un cuerpo negro perfecto. También
representa la fraccion de radiacion absorbida con respecto a la incidente. Por tanto, se
utiliza la misma constante para la radiacion emitida y absorbida. La irradiancia solar
junto con los intercambios energéticos por radiacién de cuerpo negro pueden visualizarse

en la Figura 1:

Espacio
Radiacién
hacia el espacio
Radiacién Aporte ’Ta . ,
solar reflejada solar & O.'Ts‘l z UTa Atmosfera
Radiacién Radiacién
desde el suelo hacia el suelo
Suelo
Radiacién Radiacién
solar terrestre

Figura 1: Terminos radiativos

o, corresponde a la fracciéon de radiacién reflejada por el suelo, que dependerd de la
emisividad. No obstante, la emisividad depende de la longitud de onda, por lo que no
es una constante. Sin embargo, una buena aproximacion es considerar dos emisividades
para cada elemento del sistema, una para la absorcién de radiacion solar y otra para la
emision y absorcién de energia infrarroja (tanto atmoésfera como superficie emitiran en
el rango de los infrarrojos). Como la radiacién solar es méds energética, se denotard por
(€prue), mientras que como la energia radiada es fundamentalmente infrarroja, se denotard
por (€req4) ([1]). A partir de ahora se llamard absorbancia a €y, y emisividad a €,.4. Para
referirse a los valores de la atmosfera, se utilizara Atm como subindice, en caso contrario,
se referird a la superficie.

A continuacién, se desarrollaran los términos de forzado mencionados en la seccion
anterior. En primer lugar, se definira la potencia de la radiaciéon solar que incide en la

atmdsfera (en [25]) que vendrd dada por [1]:

Leotatm = SO%(sm(@sm(é(t)) + cos(¢)cos(6(t))cos(HA(t))) (10)

En cuanto a los términos radiativos del modelo, se expresardn en [-5] absorbidos o
emitidos por cada elemento del sistema. La potencia radiada incidente en la atmosfera



(10) se absorbe de acuerdo a la absorbancia de la misma:

FsolAtm = €Atmblue IsolAtm ( 1 1)

Debido a la absorcion de radiacion solar por parte de la atmosfera, la radiacion en el
suelo sera la radiacion que llega a la atmodsfera menos la parte de radiacién absorbida por
la misma. El suelo absorbera esta radiacion de acuerdo a su absorbancia:

Fsol - (]- - 6Atmblue)Eblue-Fsol,z‘htm (12)

Por tanto, la radiacion que llega a la superfice y no es absorbida se refleja de vuelta a la
atmoésfera, la cual la absorberd de acuerdo a su absorbancia. Esta radiacion se absorbera
segin (11) y (12), siendo Fypamm y Fsa la radiacién absorbida por la atmdsfera y la
superficie, respectivamente.

En la ecuacién (10), ¢ representa la latitud de cada punto, §(t) la declinacién solar
y HA(t) el 4ngulo horario, siendo 0° a las 12 del mediodia. Sy es la constante solar, con
unidades de [2] cuyo cdlculo se muestra en el anexo (7.1).6(t) y puede aproximarse por

([1):

5(t) = 23,45°sin(360°(Nday(t) — 80)/365) (13)

siendo Nday(t) el dia del ano, r,, la distancia media Tierra-Sol, es decir el radio que
tendria un circulo con el mismo area que la elispse terrestre. Si a y b son los semiejes de
la elipse, r,, puede calcularse como:

T = Vab (14)

La magnitud r(t) representa la distancia Tierra-Sol en cada instante. Para calcularla,
se aplicard que en una orbita cerrada atractiva se cumple ([3]):

L2

r(t)(e.cos(0(t) — Oy) + 1) = SR (15)

donde e, = 0,0167 es la excentricidad de la érbita, M; = 5,972 - 10*kg es la masa de la

Tierra, G = 6,67-1071! kg”ffsz la constante de gravitacién universal, M,y = 1,989 -10%kg

la masa del sol, 6y el dngulo correspondiente a la maxima distancia Tierra-Sol (puede

fijarse a 0), L = 2,7- 1040]2{—mf el momento angular de la Tierra (estas constantes han sido
extraidas de [4]) y 0(t) el desplazamiento angular de la Tierra. Teniendo en cuenta que la
velocidad areolar de una orbita es constante, podemos obtener el desplazamiento angular
por dia en funcién del radio [3]:

dA 1,40 L
at 2 at 2M,
Por tanto, mediante la ecuacién (16), se integra para obtener 6(t), para luego despejar
r(t) de la ecuacién (15).

(16)



También se consideraran pérdidas de calor por radiaciéon de cuerpo negro. La radiacion

de la superficie, con €,.4 la emisividad de la misma, y ¢ = 5,67 - 1078 mg‘;(4 la constante de
Stefan-Boltzmann ([1]), vendrd dada por:
Flrup = GeredT4 (17)

Esta radiacion sera absorbida por la atmosfera de acuerdo al valor de su emisividad.

Del mismo modo la atmédsfera también radiara calor segun:

FIrdown = QO-EAtmredTﬁtm (18)

El factor 2 es debido a que la atmésfera radia hacia arriba y hacia abajo. El calor
radiado hacia arriba desde la capa inferior sera absorbido por la capa superior de la
atmoésfera, y el radiado hacia abajo es absorbido por el suelo. La segunda capa de la
atmosfera radiara de la misma manera, la mitad de su calor radiado se perderd y la otra
mitad serd absorbido por la primera capa de la atmdsfera (términos de forzado extraidos
de [1]). Se considerard la capa superior de la atmésfera (Atm2) transparente a la radiacién
solar (€aumapiue = 0) y se denotard por Fr., = 2¢ AtmzredaTjtm a su radiacion de cuerpo
negro. La variacién de energia acumulada por unidad de superficie debido a los términos

radiativos en cada capa vendra dada por:

Superficie:
aw 1
_:Fso Te_Froum_Fru 19
o |+ € doH'Ird Irup (19)
Atmosfera inferior:
AW aem, 1
d—ttl = LsolAtm — Flrdown + Flrup + 6Atmred§Flrout + 6Atmblue(l - Eblue)Fsol (20)
Atmoésfera superior:
dWA m
d—tt2 = 6Atm27"eclF}rdown - Flrout (21>

El dltimo término de la atmosfera inferior corresponde a la radiacion reflejada por el
suelo. Dado que las emisividades son altas, se asumira que la radiacion infrarroja emitida
por un elemento solo alacanza a los adyacentes. Por ejemplo, F7,,, no llegara a la segunda
capa de la atmoésfera. Considerando estos términos, se observa como el sistema tiende a
un estado estacionario oscilatorio. Seria estacionario porque los términos de absorcién y
emision haran tender al sistema hacia una temperatura de equilibrio, mientras que seria
oscilatorio debido a la dependencia temporal de las variables en el término de la radiacion

solar.



2.2. Difusion de calor

Se considera la difusién de calor entre capas adyacentes. Se usaran coordenadas car-
tesianas, siendo z e y la superficie horizontal y z la vertical. La difusion térmica se co-
rresponde con el término V - ¢ de la ecuacién (5). También corresponde con el término
(A—G)water ¥ (A —Q)ice de las ecuaciones (7) y (9). Segun la ley de Fourier hay una rela-
cién de proporcionalidad entre el flujo de energia a traves de una superficie y el gradiente
de temperatura en la direccion normal a esa superficie. Esto se refleja en la siguiente

ecuacion.
0*T n o*T N 82T)
ox?  Oy*> 022

Este flujo de calor puede expresarse como la variacion temporal de la temperatura:

Vg =k (22)

oT
V- -§=c p— 23
q Cpp at ( )
Siendo k la conductividad térmica en [—2=], ¢, el calor especifico en [kgLK] y pla

densidad del fluido. No obstante, el gradiente térmico en la horizontal es mucho menor
que en la vertical. Por lo tanto, se despreciara la difusién en las coordenadas = e y.
Dado que la tierra tiene una conductividad térmica mucho menor que el agua y el hielo,
unicamente se considerara difusion vertical de calor en los oceanos y las capas de hielo.

En el océano se considerard que bajo la capa superficial de agua hay otra capa de agua
a una temperatura constante de 283K. Por lo tanto, habra un flujo de calor entre la capa
superficial y una capa subyacente. En el caso del hielo, también se considerard que bajo
la capa de hielo hay agua a 283K. Dado que no es posible tener hielo a més de 273K, el
flujo de calor siempre serd hacia la superficie. No obstante, también se considerara que
la cantidad de hielo puede aumentar, creando sucesivas capas de hielo. Debido al calor
perdido por la capa de agua a 283K, se formard hielo como se explicard en la siguiente
seccion.

Considerar una capa subyacente de agua a 283K es una aproximacion razonable ya
que solo se estan considerando corrientes ocednicas superficiales. No obstante, existen
corrientes oceanicas importantes bajo la superficie que tienden a nivelar las temperaturas
a una cierta profundidad. Como el agua profunda se encuentra aislada de la radiacion solar
y los efectos difusivos son mas lentos que las corrientes, podemos suponer una temperatura
constante.

2.3. Superficies heladas

Para el caso de las superficies heladas o nevadas, habra que tener el cuenta la energia
involucrada en la formacién y la fusién del hielo. Por lo tanto habra que considerar un
intercambio de calor debido al calor latente de fusién del mismo. El calor vinculado a este



proceso vendra dado por:

Q = miceLice (24)

Esto se corresponde con el término L;..F de la ecuacién (9), donde my.. es la masa
de hielo formada o derretida y L. ([k—‘]g]) el calor latente de fusién del hielo. También se
considerarda un aumento en el espesor de la capa de hielo mediado por la difusion de calor
vertical tal y como se ha explicado en la seccion 2,2. Quedando la siguiente ecuacion para
la conduccion entre las sucesivas capas de hielo y el agua subyacente:

oT 0*T
Py = ka3 (25)
Como se ha explicado en la seccion 2,2, se considera un flujo de calor hacia la superficie
proveniente del agua debajo del hielo. Debido al calor perdido por la capa de agua se creara
hielo, contribuyendo asi a aumentar el espesor de esta capa. Como la densidad del hielo
es menor que la del agua, se puede considerar que todo el hielo que se funde, lo hace de

la capa mas profunda.

2.4. Dinamica atmosférica

El campo de velocidades en la atmosfera alcanzard un equilibrio geostréfico con velo-
cidad constante y la dindmica atmosférica estd en equilibrio. Este campo vectorial puede
ser calculado a partir de mediciones del gradiente horizontal de presién (ver Anexo 7,2).
Para este modelo, se consideraran las corrientes principales que se ven en la Figura 2 y
su valor sera extraido de la bibliografia.

Vértice

Chorro polar

Celda de
Ferrel

o

3 Celda de

Hadley

Figura 2: Campo de velocidades

Los valores numéricos del campo se muestran en la Tabla 1 (ver anexo 7,5). Debido al



campo de velocidades de la capa inferior de la atmésfera, existira un flujo de calor sensible
entre el suelo y la atmdsfera que puede formularse por la ecuacion (26) ([1]):

Fsh = pCpChUa(T - TAtm) (26)

siendo ¢y, el coeficiente aerodindmico (una constante adimensional cuyo valor aproximado
es de 1073)[1], ¢, el calor especifico del suelo y U, el médulo de la velocidad. También
existira un transporte horizontal de calor, asociado al campo de velocidades. Esto se
corresponde con el término pu - VT de la ecuacién (5). También se corresponderia con el
termino H de las ecuaciones (6) y (7). Desarrollando el término pu - VI (considerando

que p puede variar en el espacio):

T T T
a-V(pT) = (umg—x —l—uyp—y w2 (27)

Por lo tanto, existird un flujo de energia proporcional al gradiente de temperaturas y
al campo de velocidades en cada direccién. No obstante, las corrientes de viento forman
celdas convectivas con corrientes ascendentes y descendentes, como las que se observan en
la Figura 2. Para considerar este efecto, habra que anadir una velocidad vertical al campo
de velocidades donde dos celdas convectivas diferentes sean adyacentes. Esta velocidad
vertical u, se puede calcular suponiendo que no hay circulacion de masa entre celdas
que no pertenecen a la misma celda convectiva. Por lo tanto, considerando un dominio
rectangular con una velocidad u, atravesando la frontera entre dos celdas convectivas, esta
velocidad se desviara hacia arriba o hacia abajo (segin indique la Figura 2) manteniendo
el flujo de masa:

pu.drdy = pu,drdz (28)

La dinamica en los océanos vendra determinada por la dindmica atmosférica con las
corrientes ocednicas superficiales en ausencia de continentes siendo paralelas a la velocidad
del viento [1]. Se consideraran tres corrientes principales una para cada tipo de celda
convectiva. Las velocidades pueden verse en la Tabla 2 (ver Anexo 7,5).

2.5. Humedad

Otro factor importante a considerar es el vapor de agua. Si se considera la evaporacion-
condensaciéon de agua entre la atmodsfera y la superficie, existird un intercambio de calor

debido al calor latente de evaporacion:

FLE == pUAthLLv(QS - Qa> (29)

Este flujo de calor latente tiene unidades de [%] y corresponde al calor por segundo y
metro cuadrado perdido por la atmosfera para evaporar el agua, donde ¢y, es el coeficiente

aerodindmico del aire, que es una constante adimensional, con un valor cercano a 5-107°

10



[1], g, es la humedad especifica de la atmdsfera, expresada en masa de vapor de agua por

masa de vapor de saturacién y ¢ la humedad especifica de la superficie (en el caso del

agua y el hielo serd 1). La masa de vapor de agua evaporado en una celda vendra dada

por [1]:

F LE dx dydt
L’U

Cuando una celda de la atmésfera alcance la saturacién de vapor de agua, esta comen-

dM, = (30)

zard a condensarse, liberando calor a la atmosfera para finalmente, dar lugar a precipita-
ciones. Por otra parte, la presién de vapor de saturacion dependera de la temperatura y
puede obtenerse de la ecuacién de Clausius- Clayperon (ver anexo 7,3). Obtenemos una
dependencia de la presén de vapor de saturacién con la temperatura de la forma [5]:

My, (HQO) Lv )
RT
La constante py se puede determinar a partir de la presion de vapor de saturacion para

ps(T') = poexp(— (31)

una temperatura determinada, empleando que para 293K la presion de vapor de satura-
cion es de 0,023atm se obtiene que py = 2718,16 Pa. De aqui también puede derivarse,
utlizando la ecuacion de los gases ideales, que la densidad maxima de vapor de agua en

la atmosfera es:

~ ps(T)
Po="RT

Se considerara que el nimero de moles en la atmosfera es constante, por lo tanto, la

My (H0) (32)

presencia de vapor de agua alterara la densidad del aire:

()

p(M,) = p(0) +

(33)

av
con p(0) la densidad del aire seco, m,,(dry) la masa molar del aire seco y el término
U% corresponde a la masa de aire seco desplazado debido a la presencia de vapor

de agua. Habra que considerar que el calor especifico se verd influenciado por la humedad:

(t) _ MU (t) Md?”y<t)
Cp - M(t) Cp,water M(t) Cp,dry

siendo M (t) la masa total M, (¢) la de vapor de agua, M, (t) la masa de aire seco, ¢, water

(34)

el calor especifico del vapor de agua y ¢, 4ry €l calor especifico del aire seco. Ademas, habra
que considerar un cambio en la densidad del aire debido a la presencia de vapor de agua.
Para hacer esto, se considerara que el nimero de moléculas en una celda atmosférica es
fijo, por lo tanto, cuando se evapora agua, las moléculas de agua nuevas desplazaran a las

existentes en proporcion a su presencia. La variacién en la densidad vendra dada por:

dM,
= “(1—

V MMyater

MM gy

dp

(35)
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con V el volumen de una celda, mmyg,, la masa molar del aire seco y mmyqer la masa
molar del agua. También se tiene que tener en cuenta el transporte de vapor de agua
debido al campo de velocidades de la atmodsfera. Para esto emplearemos la ecuacién de la
masa (ecuacién (36)):

dpr,  d d d

4 ) + L L (patyus) = 0 36

donde pyy, es la densidad de vapor de agua en la atmosfera, que puede variar espacialmen-
te. Cuando la atmésfera supere la masa de vapor de agua de saturacion, el vapor de agua
en exceso condensara liberando una cantidad de calor correspondiente al calor latente de
vaporizacién. Este calor contribuird a aumentar la temperatura de la atmésfera. El agua
condensada caerd a la superficie y contribuird a aumentar la temperatura de la superfi-
cie. Se supondré que este proceso se realiza a volumen constante, por lo que el trabajo
realizado es nulo. En estas condiciones podemos calcular la temperatura que alcanzara la
superficie igualando los calores emitidos y absorbidos por la superficie y la masa de agua
cayendo sobre ella. Considerando un diferencial de volumen en la superficie, dV', sobre
la que cae una masa de agua, dM,, y suponiendo que se mezclan completamente en un

diferencial de tiempo dt:

Cpwaterd My (T'(t 4+ dt) — Tay, (1)) = cppsdV (T(t) — T(t + dt)) (37)
Despejando T'(t + dt):

Cp,waterdM'u (t)TMU (t) + deVCpT(t)
deCp,water + psdvcp

T(t+dt) = (38)

Donde Ty, (t) es la temperatura de la masa de agua y ps y T'(¢) la densidad y temperatura
de la superficie. En el caso de las superficies que no sean agua o hielo habra que tener
en cuenta que existira una humedad relativa de saturacién. Cuando una celda de tierra
supera la saturacion, el exceso de agua es transportado (por medio de rios o corrientes
subterraneas) al mar. Para modelizar esto, el exceso de agua en una superficie seréd distri-
buido equitativamente entre las celdas de agua més cercanas. Por lo que la temperatura

de la celda destino cambiara siguiendo una ecuacién analoga a (38).

2.6. Ciclo del carbono

El carbono es una parte importante de un sistema climéatico ya que constituye dos de
los gases mas importantes de efecto invernadero, el COy y el CHy. El CHy estd menos
presente en la atmosfera ya que es més reactivo, pudiendo reaccionar con Oy para dar C'O,
y agua. Ademas se produce en menor proporcion que el CO,. Es por esto que este modelo
se centrara en estudiar el C'O,. El ciclo del carbono esta dominado por el intercambio
entre la atmoésfera y los océanos y la corteza terrestre (ver Anexo 7,4). Dado que la
concentracion de C'Oy en la atmésfera se mantiene constante durante largos periodos de

tiempo, para analizar su efecto en la temperatura de la atmodsfera, se considerard una
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cantidad constante de diéxido de carbono que influira en el calor especifico. Se supondra
que en ausencia de C'Oy el aire seco esta compuesto en un 78 % de nitrégeno y un 22 %
de oxigeno en volumen. Al anadir COs, se asumira que la cantidad de moles en una celda
de la atmosfera es constante y el calor especifico puede obtenerse como:

Cp = ]\]4\];2 Cp, Ny 1 %Cp’o2 + %CP,COQ (39)
Donde M es la masa total de la atmésfera y My,, Mo,, Mco,, las de nitrégeno, oxigeno

y didéxido de carbono, respectivamente.

2.7. Resumen de las ecuaciones consideradas

La variacion de energia interna por metro cuadrado en el modelo para cada tipo de

celda:
Agua:
ow
W = Fsol - Flrup - Fsh + (A - G)water + Hwater (40)
Suelo:
ow
— =Fop — Frpup — F 41
T = Frrup — Fon (41)
Hielo:
ow
W — L'sol — Flrup - Fsh + (A - G)ice - LiceF (42)
Atmosfera 1:
ow
W = FsolAtm - Flrdown - FLE + Fsh + HAtml (43)
Atmosfera2:
AW am,
(2: 2 - EAthTedFIrdown - Flrout + HAth (44)

donde (A — G)water, (A — G)ice son términos difusivos y Huyarers Haimi, Hammeo flujos de

energia asociado al campo de velocidades.

3. Discretizacion del modelo

3.1. Discretizacion del volumen

Para poder programar correctamente el modelo sera necesario discretizar el dominio.
En la Figura 3 se muestra la divisién vertical del dominio del modelo en funcién del tipo

de celda en el que nos encontramos.
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Atmésfera Atmésfera ' Atmésfera
+ (capa2) 1 (capa2) 1 (Capa2)

i Atmésfera i Atmésfera i Atmésfera
1 (capa1) 1 (capa1) 1 (Capa1)

Agua a T=283K (cte) ERCP S

Hielo (Capa N)

Agua a T=273K (cte)

Figura 3: Celdas de tierra agua y hielo

Para discretizar horizontalmente la malla que representa a la superficie utilizaremos
la longitud de la circunferncia terrestre 2w Ry dividida en un nimero de celdas de igual
tamano. De esta forma, la longitud de cada celda vendra dada por:

. 27TRT
Xcells

siendo N X el numero de celdas en el eje x que estamos considerando.Tomando la Tierra

Az

(45)

como una esfera perfecta, y NX = NY, Ay = Azx. Dada esta disctretizacion, pueden
diferenciarse tres tipos de celda. Las celdas centrales, que estaran en contacto con cuatro
celdas a su alrededor, dos a los lados, una arriba y otra abajo. Las celdas de los laterales,
que al haber condiciones de contorno peridédicas seran iguales que las celdas centrales. Por
ultimo, las celdas polares. Estas estaran en contacto con tres celdas y tendréan un borde a
través del cual no se dara ningun tipo de interacciéon debido a que no hay comunicaciéon
entre los polos. Con esta discretizacion cada celda vendra determinada por un par de
indices 4,7. Siendo 7 el indice correspondiente a la columna (eje x) y j el correspondiente
a la fila (eje y). Podemos ver esta discretizacion en la Figura 4.

La atmosfera constara de dos capas, como se esquematiza en la Figura 3. La extension
y discretizacién horizontal de dichas capas serd la misma que las de la superficie. Por otro
lado, la extensién vertical serd independiente del nimero de celdas empleado. Ademas,
en la celda superior de la atmésfera, solo la temperatura podra variar debido a que en el
modelo se considera un campo de velocidades constante y que el aire a grandes altitudes
es mayormente seco. Por otro lado, también habra que discretizar la latitud y la hora de
cada celda. Para discretizar la latitud, se considerara el indice j de cada celda y, dado que

la latitud esta comprendida entre 0 y 7, le asignaremos un valor dado por:

! —J}/;ells_l

¢ (46)

s
2
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€SCeldas polares

Celda central

Celda lateral

Figura 4: Dominio, plano horizontal, celdas polares (rojo), de Ferrel (verde) y de Hadley
(azul).

Se asigna una longitud a cada celda dada por:

1
=2 47
“ 7T)(cells -1 ( )

Para discretizar la hora de cada celda y asignar un valor inicial, se haré de acuerdo a la
longitud de dicha celda:

(6]
= 24— 4
h; o (48)

3.2. Términos de forzado y radiacion solar

Para obtener el calor recibido por cada celda (i,7) en un intervalo de tiempo At por
un término de forzado Fj ;:

Qi,j = F‘ZJAZ'AyAt (49)

La discretizacion de la radiacién solar, dada por la ecuacién (10) tiene una dependencia
con la distancia Tierra-Sol. Esta distancia viene dada por las ecuaciones (15) y (16). La

iteracion numérica se hara de la siguiente manera:

L
O =0F + —— At 50
MEYACIE (50)
k1 _ L?
MG My (eccos(0F+1) + 1)
donde k hace referencia al instante de tiempo. En este caso el paso de tiempo serd de un
dia.

r

(51)

3.3. Ecuacion del calor

La conduccién del calor viene dada por la ecuacién (23), que en una dimensién que-
da como (25). A continuacién, se describird como discretizar esta ecuacién para dada
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unas temperaturas en un instante de tiempo, calcularlas en el siguiente. Discretizando las
derivadas espaciales y temporales:

dI"  T(x,t+ At) —T(x,t)

dt At 52)

dI"  T(x+ Az, t) — T(z,t)

de Ax (53)
T _ L Marhad) - Tlet) Te)=Ta-bns)
dz2 Az Az Az

Se discretiza el espacio, haciendo corresponder la posicion x a una celda i, j y © + Ax
a una celda ¢ + 1, j. El tiempo se descretiza denotando por ¢* al instante t y por t**! al
instante ¢ + At. Las ecuaciones (52) y (54) quedan:

k+1 k
dT . j;,j - iT’i,j

- = 25
dt At (59)
&r 1 TR, Tk T -TF, .
[ — _( +1,j o 5] 17]) <56)
dz? Az Ax Ax
Discretizando la ecuacion (25) segtin (55) y (56) y despejando ﬂkjl
TzkgH = Tzk] + Atk(Tikfl,j + Tilil,j - 271']?]')/(A552> (57)

Esto se aplicara para la formacién de capas de hielo y para la difusion de agua en el
océano de capas inferiores.

3.4. Superficies heladas

La formacién y fusién del hielo responde a la ecuacién (24). Para computar el calor
destinado a la fusién o la creacién del hielo, se considera que si una celda (7,5) de agua
baja de los 273K, se calculara el calor emitido al bajar la temperatura como:

Q = (ﬂ,j - 273)Cp,waterMi,j (58)

Posteriormente, se fijara la temperatura de la celda a 273K y se crearda una masa hielo
de acuerdo a (24) utilizando el calor calculado anteriormente. Cuando haya una cantidad
de hielo grande respecto a la masa de la celda una celda de agua pasard a considerarse
como hielo. Si una celda de hielo supera los 273K operaremos de forma idéntica pero
fundiendo hielo. Cuando se funda una cantidad de hielo grande respecto a la masa de la
celda, esta pasard a considerarse agua. Se cambiard el tipo de superficie cuando la masa
sea superior al 50 % de la masa de la celda. Al cambiar el tipo de superficie, habrd que
actualizar los parametros de la superfice, es decir, la densidad, la emisividad y el calor
especifico.
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3.5. Discretizacién de las corrientes y la humedad

El intercambio de calor debido a las corrientes responde a la ecuacién (27). Para
discretizar esta ecuacion se escribe la variaciéon de energia de una celda debido a este
término en una dimension:

ar _ - d(T)
dt — ° dx

Discretizando las derivadas y denotando a cada celda por los subindices (i,7) v al

Cpp () (59)

instante de tiempo por el superindice k, se analiza el transporte en la direciéon x (indice
i):

k+1 k k k
Tz‘,j - Ti,j - pi+17jT(t)i+1,j - Pi,sz‘,j (60)

P,y At Z,%,] AZ,
: k+1,
despejando 177"
Uy i AL
M — W (g TR — pi T + TF (61)
i . Pit1jtiv1y; = Pijtiy i\j
Cppij AT
Habréa una ecuacién analoga para las direcciones y, z. Por otro lado, el transporte de
aire himedo responde a la ecuacién (36). A continuacion, se analiza el trasnporte de aire
himedo a través de una de las caras de una celda. Para ello se discretiza la ecuacién (36)

en una direccién, utilizando el mismo convenio de indices:

k
pl\Z,l,i,j - p?\/lv,i,j n PIM,,HLJ' - p?\/[v,i,j —0 (62)
At Ax
despejando pllc\jvl,z‘,j:
Phiiony — P
Pﬁ/}—vl,i,j = —At(—* JA$ ) + pﬁ/lv,i,j (63)

3.6. Creacién de continentes y corrientes oceanicas

Sera de interes para el modelo observar la evolucién de las variables para distintas
distribuciones de los continentes. Es por esto que se generaran continentes de forma alea-
toria. Imponiendo que la distribucién de areas de los continentes del modelo se ajusta a
una curva gausiana:

(A—A)

pA) = ——c 20 (64)

CooV2r

donde se considera que el area media de cada continente A y la varianza o se corresponde
con la media varianza de la distribucion de areas en la Tierra. Para generar, continentes
de acuerdo a esta distribucién se fijard el porcentaje de la superficie que vaya a ser tierra y

usaremos el algoritmo de metropolis [6]. El método de metropolis permite generar ntiimeros
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aleatorios de acuerdo a una distribucién a partir de una distribucién plana. Primero se
genera un niimero plano, A entre (A & 20), posteriormente, utilizando la distribucién se
obtendra la probabilidad de A, p(A). Posteriormente, se genera otro nimero aleatorio A,
en el mismo rango que el anterior, y calculamos p(A,,). Luego se genera un nimero plano
w entre 0 y 1 y se realiza el cociente %. Si este cociente es mayor que w se mantendra
A,, si no se mantendrda A. Para eliminar correlaciones, se escojera un area para cada
continente cada 100 iteraciones del algoritmo. Los continentes generados tendran forma
rectangular, una vez obtenida el area se generaré aleatoriamente uno de sus lados y el otro
se calculara. Generaremos continentes, hasta que el area cubierta por tierra sea mayor que
la fijada previamente.

Las corrientes ocednicas superficiales en ausencia de continentes son paralelas a las
corrientes atmosféricas. Al anadir los continentes, habra que tener en cuenta que estas
se desviaran. En este modelo, se desviaran siguiendo la linea de costa en el sentido de la

componente de la velocidad paralela a la costa, como se visualiza en la Figura 5.

= =

h

=

Figura 5: Desviacion de las corrientes ocednicas.

4. Casos test

4.1. Celda unica sin atmosfera

A continuacién, se analiza el comportamiento del modelo al considerar la Tierra como
una unica celda de agua sin atmosfera. Recibird una irradiancia solar constante en la
mitad de su superficie mientras emite radiacién de cuerpo negro. Esto puede visualizarse
en la Figura 6.

Dado que no hay términos de flujo de calor ni dependencia temporal de la radiacion, se
alcanzara un equilibrio entre la radiacion solar y la radiacion de cuerpo negro. Se obtiene

una temeperatura:

T = 308,25K
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Zona de
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Radiacién solar
incidente

Emision de cuerpo negro

Figura 6: Tierra como una celda de agua.

4.2. Celda unica con atmosfera

Se anadira al caso anterior el efecto de tener una atmdsfera sobre la superficie, con
la composicién del aire seco. Es decir, la radiacién solar incidirda en la superficie y en
la atmosfera, y ambos elementos emitiran radiaciéon de cuerpo negro. La radiacién de
cuerpo negro de la superficie sera absorbida por la atmdsfera de acuerdo a su emisividad.
La mitad de radiacién de cuerpo negro de la atmésfera se perderd, y la otra mitad sera
absorbida por la superficie de acuerdo a su emisividad. Tal como en el caso anterior, se

alcanzara un equilibrio entre la irradiancia solar y las emisiones de cuerpo negro:

T = 350,11K

T'atrm = 303,96 K

se observa la superficie ha sufrido un calentamiento con respecto al caso anterior. Esto
es debido a que la atmosfera obstaculiza la emision de cuerpo negro del sistema ya que
absorbe parte de la radiacién emitida por la superficie. La superficie absorbe parte de la
radiacién absorbida por la atmésfera. Ademas, la mayor pérdida radiativa del sistema es
debida a la radiacion de cuerpo negro de la atmésfera, y como su temperatura es mas

baja que la de la superficie, habra menos emision.

4.3. Radiacion oscilatoria

A continuacién se permitira una oscilacion temporal de la irradiancia solar con respecto
al caso anterior. Esto equivale a considerar la hora del dia. Es decir, se considerara la
longitud pero no la latitud. Utilizaremos un dominio dividido en 40 casillas. En la Figura
7 se ve la variacion de la temperatura de la superficie a lo largo de la circunferencia
terrestre, que coincide con la variacién de la temperatura en una celda a lo largo de un
dia.

En los casos siguientes se ha considerado un dominio discretizado en una red de 190 x
190 celdas de agua. Se tendrén en cuenta la hora, la latitud, la declinacion del eje terrestre,
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Figura 7: Evolucion temporal de la temperatura considerando la Tierra como una tnica
celda de agua.

la formacion y fusion del hielo, el campo de velocidades atmosférico y ocednico, la humedad
y la presencia de C'O; en la atmdsfera en la concentracién actual (0.04 %). Sobre este
caso general efectuaremos cambios para analizar el efecto de los distintos factores. Los
gradientes térmicos que se muestran estan tomados a 20 de junio debido a que es un ano

después del comienzo del pograma. De esta forma, se permite que el sistema termalice.

4.4. Inclinacién del eje terrestre

La inclinacion del eje terrestre es responsable de las estaciones en el planeta. Este
efecto se puede observar en el caso general comparando la evolucién de la temperatura
a lo largo de un ano considerando el eje recto y considerando el eje inclinado. Esto se
muestra en la Figura 8.

Se observa que con un eje recto las oscilaciones en la temperatura de la superficie son
mucho menores que con un eje inclinado. Esto es el efecto de las estaciones.

4.5. Humedad

La presencia de vapor de agua en la atmédsfera regula la temperatura ya que el calor
especifico del agua es mucho mayor que el del aire seco. Para analizar la intensidad de
este efecto, se compara el gradiente de temperaturas de la atmodsfera entre los polos para
un caso en el que se permite la evaporacién condensacién de agua y para otro en el que
no. Esta comparacién puede observarse en la Figura 9.

Se observa que la humedad provoca que el gradiente de temperaturas sea més suave.
También provoca que las temperaturas de pico sean mas bajas. Sus efectos son més
notables a temperaturas altas, esto es consistente con la ecuacién (31) ya que a mayores
temperaturas, mayores la presiones de vapor de saturacién y por tanto mas vapor de agua
puede ser almacenado en la atmosfera.
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Figura 8: Efecto del eje terrestre en la temperatura de la superficie a lo largo de un ano

para una celda en una latitud cercana a 7

4.6. Efecto de los continentes

A continuacién, se analizara como afecta la cantidad de superficie terrestre a la tempe-
ratura del sistema. En la Figura 10 se observa las distribuciones de continentes empleadas,
con los continentes marcados en gris.

El agua, tiene una mayor absorbancia que la tierra, por lo que absorbe mas radia-
cion. Debido a esto, si se considera la irradiancia solar y la emisién de cuerpo negro de
la atmosfera y la superficie como los efectos fundamentales del sistema, si la superficie
esta totalmente cubierta de agua la temperatura de equilibrio serd mayor que si hay con-
tinentes. Por otro lado, los continentes también desvian las corrientes oceanicas. Esto
permitird nuevos mecanismos de transporte de energia que puedan recorrer un gran rango
de latitudes. En la Figura 11 se comparan los gradientes de temperatura de la superficie
entre los polos para el caso con y sin continentes.

Como era esperado a mayor superficie continental, la temperatura es menor debido a
la menor absorbancia del dominio. También se observa que el gradiente térmico desarrolla
perfiles irregulares. Esto es debido a la desviacion de las corrientes marinas como se ha

comentado anteriormente.

4.7. Efecto del COy atmosférico

La presencia de C'O, en la atmosfera altera el calor especifico del aire segiin la ecuacién
(39). Por otro lado, en la Figura 13 se puede ver la evolucién de la concentracién de CO;
en la atmésfera desde 1958 hasta 2019. Para ver los posibles efectos que esto ha podido
tener en el clima, se cmparan los gradientes de la temperatura de la atmdsfera de polo a

21

4o



T(K) | T

2604
2004

250
2504

2404
R 240]

0 5646 1es7 15847 2647 25647 3e+7 35647 447 ) 53w 187 15547 2er7 25517 o7 35547 e
y(m) y(m)
(a) Con humedad (b) Sin humedad

Figura 9: Efecto de la humedad en la temperatura del aire (Gradiente térmico a 20 de
junio)
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Figura 10: Distribucién de continentes (gris)

polo para la concentracién de C'Oy de 1958 y la de 2019. Esto se ve en la Figura 12.

No se aprecian diferencias entre ambas situaciones. Esto puede ser debido a que las
consecuencias del aumento de C'O, en la atmosfera no sean tan directas como se han plan-
teado en el modelo. Por ejemplo, el aumento de la cantidad de C'O, causa una acidificacién
de los océanos, y dado que el océano puede absorber mucho mas carbono que la atmosfera
(ver Anexo 7,4), donde la concentracién es baja, esto puede alterar las propiedades del
agua afectando el clima. En todo caso, parece claro que su efecto en el calor especifico de
la atmosfera es despreciable.

22



20+ T(K)

ol T(K)
340
a0
3304
330
3204
20|
3104
3104
2004
00
2004
290
2804
260
2704
2704
200
2604
2504
2504
240
240
220 \/
0 5840 1647 15847 2647 25847 3647 35847 4847 o
0 540 1847 15547 2617 25847 347 35847 4817
m
y(m) y(m)
(a) 15 % superficie continental (b) 30 % superficie continental
350 T(K 360-
" 00
340 350-
330 340
=00 330
320
310
3104
00
00
290
290
280 280-
2704 2704
200 2004
2504 250
240 240
230 T T T T T T T ]
230 550 Ir e 27 2507 = Fre el Se+0 Te+7 1.58+7 2e+7 258+7 3e+7 358+7 Aa+7
y(m) y(m)
(c) 50 % superficie continental (d) Sin continentes

Figura 11: Efecto de los continentes (Gradiente térmico a 20 de junio)

5. Conclusiones

En este trabajo de fin de grado, se ha presentado un modelo climatolégico que contiene
los elementos fundamentales para simular la evolucion del clima a escala planetaria. Se han
tenido en cuenta términos radiativos, los efectos de la circulacion atmosférica y oceanica,
la formacién de hielo, la humedad, el efecto del C'Oy atmosférico y como los continentes
afectan a la circulacién ocednica y a la absorcion de radiacién. La consideraciéon de estos
procesos nos ha servido para desarrollar un modelo basico de balance energético.

No obstante, ha resultado necesario realizar algunas simplificaciones a la hora de mode-
lizar estos elementos. En primer lugar, debido a la discretizacion de la latitud, la radiacion
solar en las celdas mas polares, con latitud 7, es nula. Como las celdas de los extremos
siempre tienen estos valores para la latitud, si no se emplea un dominio lo suficientemente
grande, esto provocara un enfriamiento severo del sistema, ya que habra una parte signifi-

cativa del dominio que no reciba radiacion. También se considera un campo de velocidades
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Figura 12: Efecto del COy atmosférico en la temperatura del aire (Gradiente térmico a
20 de junio)

constante, esto es algo que no refleja la realidad, ya que, en un planeta real, el campo
de velocidades, a pesar de tender a un estado estacionario, presenta muchas variaciones
locales que pueden alterar este equilibrio. Tampoco se tiene en cuenta cémo la topografia
altera los vientos. En cuanto a la humedad, se simula la evaporacion y la condesacion de
agua, por lo que sus efectos estan limitados a la modificacién de variables como el calor
especifico y la densidad del aire, ademés de anadir un medio de intercambio de calor entre
las distintas componentes del sistema.

Observando los resultados expuestos en la Seccion 4, es notable que la temperatura
del agua presenta valores muy altos (picos de 350K). Esta desviacién de la realidad, pone
de manifiesto la necesidad de modelizar con mayor precisiéon las corrientes oceanicas,
considerando la dinamica oceanica a grandes profundidades con flujos hacia la superficie.
Al modificar la concentracién de C'O, atmosférico en el rango de valores que se muestra
en la Figura 13 no se aprecian diferencias sustanciales. Por tanto, se concluye, que para
poder comprender la importancia del C'O; es necesario modelizar el ciclo del carbono en
su totalidad, como se explica en el Anexo 7,4, ya que este puede afectar la biosfera y
las propiedades de los océanos. Por otro lado, los efectos de la humedad responden a lo
esperado. La presencia de vapor de agua en la atmdsfera causa una regulacién térmica,
como se observa en la Figura 9. Los continentes limitan la cantidad de energia que absorbe
el sistema. También abren nuevas vias de circulacién oceanica que, en general, dan lugar
a un gradiente de temperaturas mas suave.

Hay que tener en cuenta que en una situacién real muchos de estos factores que se han
analizado por separado podrian afectar conjuntamente. Por ejemplo, un derretimiento de
los polos disminuiria la superficie continental al mismo tiempo que aumentaria la humedad
de la atmosfera, por lo que habria cambios en la circulacién ocednica y la absorbancia del
planeta mientras que la humedad regularia la temperatura.

En conclusién, este trabajo ofrece un marco general con los componentes basicos de un
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sistema climatico. No obstante, dadas las limitaciones mencionadas, no permitiria hacer

predicciones climatoldgicas fiables, pero si que podria servir como una buena base para el

desarrollo de modelos méas complejos.
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7. Anexos

7.1. Determinacion de la constante solar

La radiacion solar que recibe la atmodsfera en KQ viene dada por la ecuacién 10, siendo
Sp una constante. Para determinar el valor de es?cg constante en la ecuaciéon empleada, se
integrard esta ecuacién en nuestro dominio y a lo largo del tiempo (durante un afio) y se
hard coincidir con el promedio de la irradiancia solar global, extraido de la bibliografia.
Para obtener este promedio,habra que sumar la irradiancia que recibe la malla completa
en cada instante de tiempo y dividirLA entre el nimero de celdas y los pasos de tiempo.
Esto equivale a integrar a todos los usos horarios y la latitud a lo largo del tiempo.

Quedara la siguiente expresion:

T
ty hy—2an P79 1
Z Z Z (sin(¢;)sin((tx)) + cos(¢;)cos(0)cos(H A(h;)) f (65)
tr=0 h;=0 5 ™ (Nce”SKft>

3

Se obtiene promedio anual de aproximadamente 0,2, y la irradiancia solar media es de

%% W
1300—, por lo que se deduce que Sy debe estar en torno a 6500—.
m m

7.2. Campo geostrofico

La dinamica atmosférica puede ser formulada a partir de las ecuaciones de Navier-
Stokes, la ecuacion de cantidad de movimiento en particular, relaciona las derivadas de la
velociad con las de la presion mediante:

du

1 _
G =, VP 0t Fe =20 < (66)

el primer término de la derecha es el gradiente de la presion, el segundo la gravedad, el
tercero corresponde a las fuerzas de friccién y el ultimo es el término de Coriolis con @ la
velocidad de rotacion de la Tierra. El término de la izquierda, es la derivada total de la
velocidad respecto del tiempo, que podemos expresar como:

CCZZ—? % +a-Va (67)
Una buena aproximacién para analizar la dindmica atmosférica a gran escala, es considerar
que el gradiente horizontal de presién se compensa con el término de Coriolis, siendo ambos
los términos dominantes de la ecuacién. Desarrollando el término de Coriolis:

(20 X 1), = —2wsin(y)uy, = — fu, (68)

(20 x @)y = 2wsin(y)u, = fuy (69)
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(2w x 1), = —2wcos(y)u, (70)

Donde « es la colatitud. De esta forma el equilibrio geostréfico vendra dado por:

10P

—fu, = 0 Or (71)
10P

fu:c = ;a—y (72)

de las ecuaciones (7.2) a (72) se deduce que el campo geostroéfico dependera del gradiente
horizontal de presién.|7]

7.3. Presion de vapor de saturacion: ecuacién de Clausius Clay-
peron
Representando la evaporacion del agua como una expansion isoterma desde una presion

ficticia(pg) muy elevada a un volumen mucho mayor, con el trabajo realizado el calor

latente de vaporizacién:

ps(T)
L = / pdV (73)

po

diferenciando la ecuacion de los gases ideales en una isotermas:
pdV +Vdp=0 (74)

aplicando la ecuacién de los gases ideales al segundo término de la ecuacion (74) y con-

virtiendo moles a masa:

RT
dV = ————=dP 75
P Mo (H20) P (75)
siendo m,,(H20) la masa molar del agua.
RT P qp RT P
L, = ——/ — = In( 0 ) (76)
mm(HQO) Py P mm(HgO) PS(T)

despejando se obtiene una dependencia de la presén de vapor de saturacion con la tem-

peratura de la forma:
mm(HQO)LU

RT )
la constante py podemos determinarla a partir de la presion de vapor de saturacién para

ps(T') = poexp(— (77)

una temperatura determinada, usando que para 293K la presion de vapor de saturacion
es de 0.023 atm obtenemos py = 2718,16 Pa.[5]
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7.4. Ciclo del carbono

Veamos el intercambio de COs; con los océanos. El flujo de COy del océano a la

atmosfera viene dado por la ecuacion:

F = pCpU(Ms — M) (78)

donde p es la densidad del aire C'r es el coeficiente de transferencia, que es adimensional
y M es la concentracion de CO, . El subindice s se refiere a la superficie y atm a la
atmosfera.
No obstante, el C'O5 en el oceano puede disolverse en distintos componentes segiin las
reacciones:

COy + HyO = Hy,COs (79)
H,CO3 = HY + HCO3 (80)
HCO; =2 HY +CO;~ (81)

los compuestos de las ecuaciones (79) y (81) son denominados como carbono inorganico
en disolucion. Debido a que el carbono se disuelve, el océnao podra almacenar una can-
tidad de carbono mucho mayor que la atmosfera. Los coeficientes de solubilidad de estas
reacciones dependen de la temperatura y de la alkalinidad del agua, por lo tanto estos

factores influiran a la hora de calcular el carbono gaseoso presente en el agua.

Por otro lado, el suelo absorbe una gran cantidad de C'O, de la atmosfera a través de
la fotosintesis. Este C'Oy es devuelto a la atmédsfera por procesos como la respiracién |,
la descomposicion de materia organica y el fuego. No obstante, el tiempo que tarda en

regresar a la atmdsfera esta sujeto a una gran variedad de procesos complejos. [1]

7.5. Figuras y Tablas

vientos vﬁ(g) vy(%)
Vientos del norte y del sur | 7.95 7.95
Vientos del oeste 7.5 7.5
Vientos Polares 15.7 15.7

Tabla 1: Corrientes atmosféricas [9].
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(.‘.02 Concentration (ppm)

corrientes oceanicas Ux(%) vy ( %)
Corriente ecuatorial 0.14 0.14
Corriente limitrofe occidental 0.7 0.7
Corriente circumpolar 0.14 0.14

Tabla 2: Corrientes oceanicas [10].
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Figura 13: Evolucién del CO, atmosférico [8].
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