4. Procesos de intercambio en la superficie

En este capitulo consideraremos la atmésfera como el sistema central y nos ocuparemos de los
flujos a través de las fronteras aire-tierra y aire-mar. En este contexto la superficie continental
incluye la litésfera y la biosfera.

La interface aire-tierra no es uniforme, sino que estd modulada por la topografia de los continentes,
estructuras creadas por el hombre, naturaleza de los suelos y la vegetacion, entre otros. Todos estos
factores y sus variaciones espaciales tienen una profunda influencia en el comportamiento de la
atmosfera baja. Asi, pueden considerarse factores dominantes en el clima regional y local pues
introducen grandes variaciones en los balances de momento y energia y en el ciclo hidrolégico.

El balance energético en la superficie comienza con la absorcion de radiacion solar neta, lo cual da
lugar a un aumento en el contenido de calor de la capa limite oceanica o las primeras capas de
suelo. Esta energia térmica da luego lugar a la transferencia de calor sensible, latente y radiacién de
onda larga hacia la atmésfera, asi como una transferencia de calor hacia abajo de la capa limite
oceanica o hacia mayores profundidades en el suelo. Para hacer el balance de energia la superficie
se considera parte de la capa limite, lo cual permite calcular el flujo en los primeros metros de esta
capa como representativo del flujo real en la superficie. Este acercamiento permite calcular los
flujos en funcion de las observaciones meteorolégicas estandard (T2m, v10m, etc).

La capa limite atmosférica se desarrolla debido al impacto de la friccién en el flujo de aire. Esto
genera un cortante vertical importante pues los vientos deben ser nulos en la superficie debido a la
viscosidad del aire. El cortante de vientos, junto a los flujos de calor, da lugar al desarrollo de un
flujo turbulento con remolinos en varias escalas de tiempo y espacio. Este intercambio turbulento, o
mezcla turbulenta, es un mecanismo muy eficiente para transferir masa, momento y calor a través
de la capa limite hacia arriba y hacia abajo, lo cual termina relacionando la superficie terrestre con
la atmosfera libre.

La interfase aire-mar es mucho mas uniforme que en el caso del continente. Aun asi, la interaccién
es muy intensa y se transfieren flujos de masa, momento y energia. Por un lado el esfuerzo de los
vientos sobre el océano es responsable de las corrientes oceanicas, mientras que por otro lado los
océanos constituyen la mayor fuente de vapor de agua a la atmdsfera. La energia solar absorbida por
la superficie oceéanica es distribuida a través de procesos de conveccién y transportes laterales en los
primeros 100 m creando creando una capa limite superficial separada de las aguas mas frias y
profundas por la termoclina.

4.1 Balance energia en superficie ideal

Una superficie ideal es aquella capa interfacial entre dos medios que no tiene masa ni capacidad
calorifica. El flujo neto radiativo, como fue mostrando en el capitulo 3, puede ser escrito como
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Los flujos de energia en una superficie ideal obedecen la conservacién de energia por lo que



Fs{'r.' _FLH "_Fll..H __.F.J] _FM -.'.ﬂ,

rad

como vimos en el capitulo 3.

El flujo de calor sensible resulta de la diferencia de temperatura entre la superficie y el aire
circundante. En los primeros milimetros sobre la superficie la transferencia se realiza
fundamentalmente a través de la conduccién molecular. Por encima de esta subcapa molecular el
intercambio de calor se realiza a traves de la conveccion y la mezcla turbulenta. El flujo de calor
sensible esta generalmente dirigido hacia arriba durante el dia cuando la superficie esta caliente y en
direccion opuesta durante la noche.

El flujo de calor latente resulta de la evaporaciéon en la superficie y de la condensacion en la
atmoésfera. El calor latente puede expresarse como el producto del calor latente de evaporacion L. y
la razon de evaporacion E: Fiy=L.E. El cociente entre el calor sensible y el calor latente define el
coeficiente de Bowen

B=Fly/F|, =F,/L.E.

Si B>1 la superficie pierde mas calor en forma de calor sensible (por ej en regiones semi-aridas
B=2-6), mientras que si B<1 la superficie pierde mas calor en forma de calor latente (en océanos
B<0.1).

El flujo de energia hacia capas mas profundas F se da a través de procesos de conduccion de calor.
El dltimo término Fu es la energia usada para derretir el hielo/nieve a una razéon de Ms y congelar
agua a una razon Fs, con lo cual se obtiene:

'FM _Lm(MS _FSJ'

siendo L, el calor latente de fusion. Para condiciones anuales medias sobre el suelo Fg es
despreciable y se obtiene

Fig —(1+BWL.E—L_(My —F,)=0.

4.2 Balance de energia en una capa

En el caso de considerar una capa de ancho finito (Az), que puede almacenar energia en forma de
energia interna, la ecuacién de balance de energia se escribe como

AH,
At
donde el término a la izquierda de la igualdad es la razon de cambio de energia interna Hs en la

capa. La figura 1 muestra un esquema en este caso. Notemos que los flujos radiativo, sensible y
latente se calculan en la superficie de arriba, mientras que F; en la superficie de abajo.
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La razén de cambio de almacenamiento de energia interna en la capa es

AH, J’ A T
= | —(pe
Ar Az Ar ( p }dz

y es positiva si la divergencia del flujo neto es negativa (o sea, hay convergencia de energia). En
este caso la capa se calienta.

Notar que si despreciamos el calor sensible, el flujo hacia abajo y los cambios de fase sélido-
liquido, la ecuacion de balance de energia en la capa es
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En un contexto de cambio climatico, el aumento de flujo radiativo hacia la superficie debido al
efecto invernadero y una reduccién del albedo terrestre debe ser balanceado por un aumento de la
evaporacion (o sea, del ciclo hidrolégico) y un aumento en el contenido de calor en el océano (que
ha sido observado por encima de los 700m). El aumento de energia interna del océano actia
entonces como buffer de los cambios climaticos.

La razon de transferencia de calor en una direccion dada es proporcional al gradiente de
temperatura de acuerdo a la ley de Fick, de tal forma que en la direcci6on z vale

Fo(e) = — K 9T@D
az

con K la conductividad térmica del material. A su vez la conductividad térmica se puede expresar en



funcién de la difusividad K* como o
K= pek”
y se puede escribir

Fo/pe= — K*(E)
dz

Asumiendo que no hay fuentes ni sumideros de energia en la capa, la convergencia de calor por
unidad de area

— dF /dz,

debe ser igual a la razon del aumento de energia interna. Por lo tanto,
aF,
dz

y si la capa tiene una capacidad calorifica constante llegamos a

dr dz dz
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que es la ecuaciéon de difusion del calor. O sea, calor es transferido a través de los materiales
subsuperficiales por conduccion. Esta ecuacién puede utilizarse para calcular los flujos de calor
verticales en el suelo a partir de mediciones de temperatura a diferentes profundidades. En un suelo
tipico la profundidad de penetracion (profundidad a la cual las fluctuaciones de temperatura se
reducen a un 5% de aquellas en la superficie) es menor a 50 cm a escala diaria, y de entre 1.0 y 5.0
m a escala anual dependiendo del tipo de suelo.

La figura 2 muestra la temperatura del suelo a diferentes profundidades para un punto en Minesota,
EE.UU,, en invierno y verano en funciéon de la hora del dia. El suelo cerca de la superficie
experimenta una gran variacion diaria con un minimo antes de la salida del sol y el maximo luego
del mediodia. En capas mas profundas las variaciones de temperatura son menores y ocurren mas
tarde en el dia debido al tiempo caracteristico de difusion del calor. Por debajo de 20 cm las
variaciones diurnas son muy pequefias. La figura 3 muestra un esquema de la variacién de la
temperatura en el suelo y atmosfera tipico.
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4.3 Capa limite atmosférica

La capa limite atmosférica es aquella region de la atmdsfera que esta directamente influenciada por
continentes u océanos a través de flujos de masa, momento y energia. La profundidad de la capa
limite varia considerablemente desde varias decenas de metros hasta 2 km, dependiendo de la
rugosidad de la superficie, la razén de calentamiento, adveccion de calor y humedad, movimientos
verticales, etc, pero 1 km es un espesor tipico. Sobre el suelo, la profundidad de la capa limite
cambia con el momento del dia en respuesta a los ciclos de calentamiento y enfriamiento.

Los efectos de la viscosidad y la turbulencia son muy importantes en la formacién y mantenimiento
de la capa limite planetaria. En la capa limite el flujo disminuye desde valores de la atmoésfera libre
hasta cercanos a cero en la superficie. La resistencia interna del fluido, que est4 caracterizada por la
viscosidad, esta asociada con el cortante vertical de velocidad en diferentes capas. Si 1 es el
esfuerzo tangencial vale que

T/ip= — v(ﬁ)
p dz

donde v es la viscosidad cinematica. Estos fluidos se dicen newtonianos y el aire y agua cumplen
con esta relacion.

Los fluidos viscosos pueden ser laminares o turbulentos y el nimero de Reynolds, definido como el
cociente entre la fuerza inercial y la fuerza viscosa, caracteriza el estado del fluido

ul
v

R, =

donde u y L son escalas caracteristicas de velocidad y dimensién espacial del flujo. Nimeros de
Reynolds altos indican flujos turbulentos. En la capa limite Re ~ 10° — 10°.

Los flujos turbulentos son disipativos. Como los esfuerzos tangenciales viscosos realizan un trabajo
de deformacioén la energia cinética del flujo es disipada continuamente en forma de calor, por lo que
es necesario mantener la entrega de energia para que la turbulencia no decaiga. Esta entrega de
energia se da desde el flujo medio (energia mecanica), a través de procesos convectivos en los que
el calentamiento de la superficie da lugar a ascenso de aire calido (energia térmica), o por medio de
un proceso de cascada en el cual la energia de remolinos mayores pasa a remolinos menores hasta
que se disipa en escalas pequefias donde la viscosidad molecular se vuelve dominante. Cuando la
capa limite es inestable, de tal forma que las fuerzas de empuje convectivas e inestabilidades del
flujo medio generan turbulencia, la capa limite tiene una capa bien mezclada donde momento, calor
y humedad son independientes de la altura.

Una capa limite inestable puede ser idealizada como compuesta por varias subcapas (Figura 4).
Cerca de la superficie existe la subcapa molecular viscosa de algunos mm de espesor donde
dominan los efectos de la viscosidad y no existe mezcla turbulenta. Arriba de esta capa existe la
subcapa superficial de espesor de varias decenas de metros caracterizada por un cortante vertical de
vientos importante y donde los flujos verticales de momento, masa y energia son constantes con la
altura. Por encima esta la capa de mezcla donde la turbulencia estd completamente desarrollada y




los movimientos turbulentos mantienen la temperatura potencial, humedad y vientos en valores casi
constantes con la altura. Por encima de esta subcapa, luego de una zona de transicion (“entrainment
zone”), se encuentra la atmoésfera libre donde vale el geostrofismo a primer orden. Lejos del
ecuador, la fuerza de Coriolis es importante y es necesario considerarla junto a la turbulencia. El
balance entre fuerza de Coriolis y los flujos de momento turbulentos aplicado en la capa de mezcla
define la capa de mezcla de Ekman.
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Figura 4 — Perfiles caracteristicos de una capa limite convectiva inestable.

Para caracterizar la relacion entre la destruccion de energia cinética y la produccion de energia por
el flujo medio y empuje se define el nimero de Richardson
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mejor medida de la intensidad de la turbulencia pues toma en cuenta explicitamente el cortante
vertical del flujo medio. En el caso de flujo estratificado estable %>0 el flujo es turbulento si
Ri<=1 pues la razén de produccién de energia por el cortante vertical es mayor que la razon de
destruccion de energia cinética por las fuerzas de empuje. Esta condicion se deriva sin considerar la

disipacién viscosa; si la consideramos encontramos que el flujo es turbulento si Ri<0.25.

El nimero de Richardson tiene el mismo signo que la estabilidad estatica ( ) pero es una

En dreas continentales es comtn que la capa limite sea inestable durante los dias de verano ya que
la insolacién calienta la superficie. Durante la noche la superficie se enfria mas rapidamente que el
aire a mayor altura de tal forma que puede generarse una inversién (aire mas arriba a T mayores).
La estratificacion resultante puede suprimir las transferencias de momento, calor y humedad
durante la noche entre la superficie y la atmésfera libre. Este efecto de cambios en la estabilidad de
la capa limite sobre los flujos de momento se puede observar en los cambios diurnos en el perfil de
vientos. La figura 5 muestra las variaciones diurnas en velocidad del viento medidas a varias
alturas. De noche la velocidad cerca de la superficie decrece porque se reduce la transferencia de
momento horizontal desde la atmoésfera libre a la superficie debido a la gran estabilidad de la



columna de aire. Los vientos en altura aumentan durante la noche porque la resistencia desde la
superficie disminuye. Por el contrario, durante el dia la mezcla turbulenta en una capa limite
inestable causa que los vientos cerca de la superficie aumenten y en altura disminuyan.

12 T

L o A
= aay
10 5

- S Mo L N b

=

o

4] ;
r?'; night
7]

L

s

T
=

*SUFfECE; ] noon | : ]
1 Ll 1 Ll O N T 1 wind speed

2
0 2 4 8 101214 16 18 20 22 24
midnight Local Time

Figura 5

La evolucioén diaria tipica de la capa limite durante verano se muestra en la figura 6. Se observa el
desarrollo de una capa limite convectiva inestable durante el dia y una capa limite estable durante la
noche de menor espesor. La capa residual durante la noche esta caracterizada por turbulencia
esporadica débil. La capa de inversion por encima de la capa residual aisla la atmoésfera libre no
permitiendo que la turbulencia débil de la noche la afecte.
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4.4 Intercambio de momento

En la capa de mezcla los esfuerzos turbulentos tangenciales en la direccion del flujo pueden ser
expresados como
dv
= —Knp—.
dz
donde Ku es el coeficiente de difusion de momento o viscosidad turbulenta. Ky es andlogo a la
viscosidad cinematica molecular v. Los dos componentes de la ecuacién anterior son

du
Tee = _KMF_&_

dv
o =~ Kup g

Se cumple que Ky >> v, lo cual muestra que los intercambios turbulentos a través de remolinos son
mucho mayores que los que ocurren a nivel molecular. Las expresiones anteriores se basan en una
analogia entre los movimientos de los remolinos turbulentos y el comportamiento de las moléculas,
y se denomina aproximacion de flujo de gradiente ya que se entiende que la consecuencia final de la
transferencia de momento por los remolinos es que el momento se transfiera desde regiones con
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valores altos a regiones de valores bajos en la direccion del gradiente medio de momento. Notar que
la viscosidad turbulenta es una propiedad del flujo y no del fluido.

Prandtl desarroll6 un formalismo para hallar una expresién para Ky, que es llamado modelo de
longitud de mezcla de la turbulencia. En este modelo se asume que un elemento de fluido en el
nivel z se mueve una distancia 1 llevando su velocidad consigo hasta una altura z+l donde es
reabsorbido perdiendo su cantidad de momento original. Por lo tanto, la longitud de mezcla | juega
el rol de camino libre medio de las moléculas que se define en teoria cinética de los gases. Asi,

u=uE—uz+0= —Iﬁ
dz
y asumiento que la turbulencia es isotropica, es decir que no hay una direccion privilegiada,
||~ |u| =I‘£
dz
— .| du | du
uw = —"|—|—
dz | d=
Por definicion, el flujo vertical de momento es
T=pVuw.
y se obtiene
5| Ot | du
Tex = — P |—|—
i dz | dz

De acuerdo a la relacién entre esfuerzo turbulento tangencial y cortante vertical del flujo vale
entonces

di

K, ="
M oz

Consideremos como ejemplo el caso idealizado de una superficie uniforme en contacto con una
capa limite en equilibrio neutro de tal forma que el flujo turbulento de momento puede asumirse
constante en altura ( T, =T, ). Entonces

i
dz

donde



es una velocidad llamada velocidad de friccion, con valores tipicos de 0.2-0.4 m/s.

Asumamos ademas que la escala de la longitud de mezcla es proporcional al espacio disponible
para que se desarrolle la turbulencia, o sea que 1 varia con la altura, 1 = kz, donde k~0.4 es la
constante de von Karman. Integrando la ecuacién anterior con respecto a z se obtiene el perfil
logaritimico tipico de las variaciones del viento con la altura

| u(z) =iu_ lni:
k Zy,
donde la constante de integracion z, es la altura por encima de la superficie cuando u=0 y se
denomina longitud de rugosidad. Su valor depende de la naturaleza del terreno y debe ser calculado
empiricamente. Estimaciones de z, van desde menos de 1 cm para superficies oceanicas hasta varios
metros en bosques y areas urbanas.

En superficie, el esfuerzo tangencial turbulento puede ser obtenido también en términos de un
coeficiente de arrastre Cp como

foz—pu_'w'i—pV'_W'jzpCD|U1o|U10

En particular, para condiciones de estabilidad neutras el coeficiente de arrastre adimensional Cp en
un nivel de referencia z: (generalmente 10 m) esta dado por

¥
Cp =k /(In” 2,/3,)
de acuerdo con las ecuaciones anteriores.

En el caso mas general Cp no es solamente funcion de z./z, sino también de la estabilidad vertical de
la columna. Por ejemplo, Cp decrece si el agua estd mas fria que el aire y aumenta en el caso
contrario. Ademas, Cp aumenta con la velocidad del aire y con la altura de las olas. En la atmésfera
valores tipicos de Cp son 1-2x107. Sobre el océano Cp=0.0013 y un valor tipico del esfuerzo de los

vientos sobre el océano es  t,~1kg/m>10~*(10m/s)’=0.1 N/m’

La figura 7 muestra el esfuerzo de los vientos en superficie para DEF y JJA. En general el patrén
sigue la estructura espacial de los vientos climatologicos. La Figura 8 muestra los promedios
zonales de las componentes longitudinal y latitudinal del esfuerzo. En ambas figuras se observa que
las variaciones anuales del esfuerzo son mucho mayores en el HN que en el HS, debido a las
variaciones anuales en los vientos de superficie.

11



Fisica del Sistema Climatico — Notas: Prof. Marcelo Barreiro

30E BOE 90E 120E 150E 180 150W 120W 90W s0W  30W 0

TAU JJA: 1984-2006 N/mh2

WN Il L L Il l L L I Il : I 1 Il I L Il I Il ] I Il Il I Il Il I ] Il I Il L I Il |..I I Il i
= LT L:.:.i—i"*‘
BON = . . : . - :- -. _- : -

E;Lg- : _ B - S

A oS

. I"l.,_ ,
0 L : ‘.ﬁd-.ﬂj . Ny [

g N
s - x#”’"ﬁ“ll,_.-,; "" ¥

30N

J0E GOE 90E 120E 150E 180 150W 120W S0W 80w 30W 0

0.05 0.1 0.15 0.2 0.25 0.3 0.35 0.4

Figura 7 — De COREV2.

12



0.15 T T T T T T T T T T T T T T T
a
AMNMUAL
DJF
0.10 ---= LA
0.05p
£ o
-0.05
[_'rox J
_oiol  wiNDsTRESS ON
OCEANS HELLERMAMN AMD ROSENSTEIN [1983)
1 1 1 | L i 1 il 1 1 [l L | 1 [
805 70 60 50 40 30 20 w05 0 10N 20 30 40 350 &0 70 BON
T T T T T T T T T T T T T T T
0.06 .
— ] /’\ b
— A
[ Tay 'f \\
WINDSTRESS ON ' v
0.04- OCEANS N Y -
0.02
& 0|
-0.02
=0.04
-0.08~ N
L 1 1 1 L 1 1

1 L | 1 1 1 i I
805 70 60 50 40 30 20 10§ Q 10N 20 30 40 50 &0 70 BON

Figura 8

El esfuerzo de los vientos es el principal causante de las corrientes oceanicas. La figura 9 muestra
un esquema de la circulaciéon oceédnica en superficie, donde se observa la presencia de giros
subtropicales en todas las cuencas y subpolares en las cuencas de los océanos del HN. Ademas se
observa la corriente Circumpolar Antartica que rodea Antartica.
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Es posible calcular la energia mecanica que el viento transfiere hacia el océano como el producto de
-To.V, Y se muestra en la Figura 10. Los valores son mas altos, 0.02-0.04 W/m?, en las regiones de
vientos alisios persistentes, asi como en latitudes medias del HS. También se observan valores altos
en las corrientes de Kuroshio y del Golfo. El valor medio de energia mecéanica entregada al océano
promediada en todo el globo es cercano a 0.007 W/m?2.
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4.5 Intercambio de calor sensible

Los métodos para calcular la transferencia de calor sensible son andlogos a los usados para la
transferencia de momento. Usando la misma aproximacion que en la seccion 4.4 podemos escribir
el flujo de calor turbulento basado en la hipotesis de Prandtl

‘FSH(E}ZP{T;J wd = — KHpcp J=

donde Ky es el coeficiente de difusion de calor turbulento. La ecuacién implica que el flujo vertical
de calor esta determinado por el gradiente medio de temperatura potencial, lo cual se corresponde a
la idea intuitiva de que el calor fluye de capas mas calidas las mas frias en forma proporcional al
gradiente de la temperatura.

Asimismo, para condiciones de estabilidad neutral es posible expresar el flujo de calor sensible en
término de un coeficiente de transferencia de calor Cy como

Foy = —pc,Cy v(g) | 8(z) — 6(0)].

Sobre el océano Cp y Cyson considerados de igual magnitud, mientras que sobre el continente Cp y
Cy varian segtn la aplicacién. Esta ecuacion es la base para el calculo de los flujos sobre el océano
llamado “bulk air-sea flux method”.

La diferencia de temperatura aire-océano T-Ts=0(10m)-0(0) es uno de los factores mas importantes
en determinar el flujo de calor sensible y se muestra en la figura 11. En el ecuador la temperatura
del aire es casi la misma que en el océano, mientras que en los extratropicos la temperatura del aire
es menor que la del océano, particularmente en el hemisferio de invierno. Estos valores son medias
mensuales. A escala diaria la diferencia puede ser mucho mayor cuando ocurre la entrada de aire
frio polar hacia latitudes mas bajas donde el océano esta mas calido.

La figura 12 muestra la media anual de flujo de calor sensible. En general es desde la superficie
hacia la atmdsfera y los flujos son mayores sobre los continentes que sobre los océanos. La
excepcion es el flujo de calor sensible intenso desde el océano a la atmoésfera en las regiones
dominadas por las corrientes calidas asociadas a los giros subtropicales en el HN.
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4.6 Intercambio de calor latente

La relacién de flujo de gradiente es valida para la evaporacion en la capa limite superficial

E= —pKy _g:

dz

donde K es la difusividad turbulenta. No obstante, la forma estandard de calcular el flujo de calor
latente es analoga a la del calor sensible. O sea, si Fiu=L.E se calcula

E= —pCy|Vv(2)lg(z) — q(0)}

Cw es el coeficiente de transferencia turbulento para el vapor de agua, y q(0) sobre el océano es la
humedad especifica saturada para el valor de temperatura de superficie del mar. Sobre el continente
la ecuacion anterior da una medida de la evaporacion potencial, pero no necesariamente de la
evaporacion real. La evaporacion potencial es la evaporacion maxima que puede ocurrir cuando el
suelo esta saturado. Generalmente la evaporacion real es menor que la potencial ya que el suelo no
se encuentra saturado y las plantas no transpiran a raz6n maxima.

El valor de Cw no esta bien establecido, particularmente a altas velocidades (>15 m/s). Por
conveniencia se toma Cw=Cp. La mayor dificultad de aplicar este método el el célculo de la
humedad especifica en la superficie, q(0), sobre el continente ya que no es facil medirla.

La figura 13 muestra un mapa de flujo de calor latente medio anual. Se observan valores positivos,
hacia la atmésfera, en todo el globo, con amplitudes mayores en los tropicos y menores en latitudes
mas altas. La excepcion a esta regla meridional son los flujos sobre las corrientes calidas asociadas
a los giros subtropicales oceanicos. En las lenguas frias ecuatoriales se observa un minimo en el
flujo de calor latente. Los valores son generalmente mayores sobre el océano que sobre el
continente, opuesto a lo observado para el calor sensible.

Surface latent heat flux Annual mean
: R # : ; ; : ; : Wim?

Figura 13

La evaporacion se puede estimar a través del balance energia en superficie (ideal):
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F::f: =F5;1H +L:E+F:'i +Lm(MS _Fs)-

0, usando el coeficiente de Bowen

E=|F5 —Fg;—L,(Ms —F)l/(1+ B)L,

Por lo tanto, conociendo el resto de los flujos en superficie y el coeficiente de Bowen se puede
calcular la evaporacién.

El coeficiente de Bowen se puede calcular de las relaciones de flujo de gradiente para calor y
evaporacion asumiendo que Ky=Kw

e a0/ dz
L. dg/d=z
B ="t ag/8g~ 52 AT
L'ﬂ Ll: ﬁ'q
Notando que g =0.622 ¢/(p — e)=0.622(e/p)

a0 , TE =T

B = =
r de e(z) — e(0)
donde y = & P
L, 0.622

es la constante de Bowen que tiene un valor de 0.61 mb/C para p=1000 mb.

Por ultimo, sustituyendo B en la ecuacién para la evaporacion se obtiene

E= 1}:-3:::, - F.;; — L, (M —.FS}E[LE(I + ?’H)} |

4.7 Flujo neto en superficie

La figura 14 muestra el flujo neto de radiacion solar en superficie. Se observa maximos en las zonas
subtropicales donde dominan cielos claros sin nubosidad y la radiacion incidente es alta.

La radiacion de onda larga neta se muestra en la figura 15. Los valores mas altos se observan en las

regiones desérticas con amplitudes mayores a -100 W/m2. En el resto de la superficie la radiacién
de onda larga es relativamente uniforme y alcanza valores tipicos de 50 W/m2.
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Net surface solar radiation Annual mean

Figura 14

Net surface thermal radiation Annual mean

Figura 15

La energia media anual neta absorbida en la superficie se puede calcular como la suma de la
radiacién solar neta, la radiacion de onda larga neta, el flujo de calor sensible y el flujo de calor
latente, y se muestra en la figura 16. Se observa que a grandes rasgos el océano gana energia en la
region ecuatorial y margenes este de las cuencas. Por otro lado, el océano pierde calor en latitudes
medias, principalmente del HN, en las zonas dominadas por las corrientes de borde oeste, donde
aire calido y frio pasa por encima de las aguas célidas que caracterizan esas corrientes. El hecho de
que los océanos ganen energia en la region ecuatorial y la pierdan en latitudes altas implica un
transporte meridional de energia, que es el mostrado en la figura 17 del capitulo 3.
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Net surface heat exchange
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Figura 16
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