OMM -— Neo 364

COMPENDI) DE METEOROLOGIA — VOL. I, PARTE 2

ANIZACION METEOROLOGICA MUNDIAL

COMPENDIO DE METEOROLOGIA

Para uso del
PERSONAL METEOROLOGICO DE CLASE I Y DE CLASE II

Editor
Aksel Wiin-Nielsen

VOLUMEN 1
PARTE 2 - METEOROLOGIA FISICA

Preparado por
B. J. Retallack

I OMM - N* 364

Secretaria de la Organizaciéon Meteorolégica Mundial - Ginebra - Suiza




_ LIBRERIA

GOYA
{Fundads 1930)
Pérex Galdés, &

Teléfono 2‘;22’;" PUBLICACIONES TECNICAS RECIENTES DE LA OMM
Imp. n.*
s-nr::pﬁmz Tanserife

UMM
Nn
— International Cloud Atlas. Abridged edition. (Francés -
Inglés.)

- international Cloud Album for Observers in Aircraft,
(Francés — Inglés.)

8 - Guide to meteorological instrument and observing prac-
tices. 4a edicion. (Francés - Ingiés.}

100 - Guia de Practicas Climatolégicas, (Espafiol.)

134 - Guide to agricultural meteorclogical practices. (Francés -
Inglés.)

168 — Guia de Practicas Hidrometeorolégicas. 2a edicidn.
(Espaiiol - Francés — Inglés.)

182 - Vocahulario Meteorolégico Internacional. (Espafiol — Fran-
¢és — inglés - Ruso.)

186 — Manual of aerodrome meteorological practices. {Francés -
Inglés.)

188 — International meteorofogical tables. (Francés - inglés.)

197 - Manual on meteorological observing in transport aircraft,
(Inglés.)

219 - Training of hydrometeorological personnel. (Inglés.)

223 — Problem workbook for the training of Class Ill meteoro-
logical personnel. (Francés — Inglés - Arabe,)

240 - Compendium of meteorological training facilities. 4a
edicion, (Francés — Inglés.}

oMM
Ne

258 - Guidelines for the education and training of meteorological
personnel. (Francés - Inglés.)

261 - Problems in dynamic meteorology. (Inglés.)

266 ~ Compendio de apuntes para la formacion del personal
meteoroldgico de la Clase V. Vollimenes | y Il. (Espaiiol -
Francés - Inglés.)

278 - Proceedings of the WMO/IAMAP Symposium on Higher
Education and Training. {(Roma, abril de 1870.) (Francés -

Ingiés.)

291 - Compendio de apuntes para la formacion del persanal
meteorolégico de la Clase Ill. (Espaiioi - Francés —
Inglés.)

300 - Proceedings of the Conference on Meteorological Educa-
tion and Training in Developing Countries in Africa (Argel,
1870). (Francés - Inglés.}

305 - Guide on the Global Data-processing System. Volume I} -
Preparation of synoptic weather charts and diagrams.
(Francés - Ingiés.)

327 - Compendio de apuntes de climatologia para la formacidn
profesional del personal meteoroldgico de la Clase IV.
(Espafol - Francés - Inglés.)

335 - Compendic de apuntes de climatologia para la formacién
profesional del personal metegroldgico de la Clase Ill.
(Espafiol — Francés — Inglés.)

ORGANIZACION METEOROLOGICA MUNDIAL

A0 4y

I
e

o

o
W
A3

245
&
SO

COMPENDIO DE METEOROLOGIA

Para uso del
PERSONAL METEOROQLOGICO DE CLASE I Y DE CLASE II

Editor
Aksel Wiin-Nielsen

VOLUMEN I
PARTE 2 - METEOROLOGIA FISICA

Preparado por
B. J. Retallack

Traducido por el Lic. Claudio P. Martinez, del Servicio Meteorolégico Argentino,
profesor de la Universidad de Buenos Aires y miembro del Grupo de expertos del Comité Ejecutivo
de la OMM sobre ensefianza y formacién metecrolégica

| OMM - N 364

Secretaria de la Organizacién Meteorolégica Mundial - Ginebra - Suiza

1974




- — = T ——
INDICE

PARTE 2 - METEORCLOGIA FISICA ..vvvecnnsscrncnnesncsacssaacrocsnanosanssnsosses L
Introduceiln cuesesearavsussaasssontossoeanoronnssseansnsosvsnostsossnnrsansess 3
Copitvlo I -~ LA COMPOSICION DE LA ATMOSFERA ...c.vviiernrinerecnssnensnrsncasas O
1.1 La composicién del oire S€CO u.veesvseroneccrssancnansassscns 5
1.2 Vopor de QQUE siveaccnssssnresancsnarsrsnsnarencsnssnanssencss 7
B B 0 - . T e 4
1.4 Dibxido de carbono s.euvrenseacservnserescsasanvsoasssesancse 8
1.5 Aeroscles suoecisvecesrasscannrssnscarscnnsasnnsnssansronnsons 9
1.6 Contominacidn del gire secvvivninnnnianrsnerncacsscsernonacase 1l
1.7 Tiempo y €limo seeeevusveosacousorsassasranessssscansnssonses L3
Capitulo I1 - RADIACION SOLAR .4suvincvanrasccannssscsaansaassnsansssansancasss L4
2.1 Coracteristicos del Sol L.,iiiiriiiriicnerasaiarascesnnnsnaas 14
2.2 La naturalezao de lo radiocidn solar ...veieveasvivenvasseenss 15
2.3 Distribuciédn geogrdfica y estacional de lo rodiacién solar .. 17
2.4 Atenvacién de la radiacidn s0lar .c..eivvervrisncsncesronssess 19
2.5 Flujo normel del rayo directo en lo superficie de la tierra , 20

2.6 Insolacién debida al rayo directo en la superficie de la
TI@ITO wuvevnsnnsensnssasosssasanncnstsaasssnsnsncnsnsanansns 23

2.7 Distribucién de lo radiacién solor bajo condiciones de
cielo despejado suuveeiieveearnessorencasssssasssavssarssnsees 24
2.8 Distribucién de lo radiacién solar en presencic de nubes .... 25
2.9 Distribucidn medio de lo rodiacidn solor ..v.iieeviesinnceses 26
© 1974, Organizacién Meteorolégica Mundial Capitulo IIT - RADIACION TERRESTRE suvvenriovenenrstsnacnsesononnsosennassoanss 28
ISBN 92 — 63 - 30364 — 9 3.1 Lo&s corocteristicas de loc radiccidn terrestre ......cvesveaee 28
3.2 Absorcién de la rodiacién terrestre s.i.vesevscessovsansrerees 29
NOTA 3.3 Transmisidén de la radiacidn terrestre a través de lo
QIMOSTEIO svuvrruovsnanctstnscassancnasssosnseansesnssansasass Jl
i ey copsies s s gl 3 o e T ey 5.4 Cémputo de Simpson de Lo tronsferencio do rodiscién

Meteorolégica Mundial, juicio algunc sobre la condicién juridica de ninguno de los paises o TEITESTIC sevssnesaansrannsossssorsonsassssassnanesasestsrsas 32

territorios citados o de sus autoridades, ni respecto de la delimitacién de sus fronteras.




- 1ii -
- il -
Pégina Pdgina
CUEItUlD III - RADIACION TERRESTRE (COntinUOCién) CGEitUlO VI - TERMODINAMICA DEL AIRE HUMEDO R I 60

3'5 Generolizacidn del coeficiente generalizodo de 6.l Los tres estodos del QQUO s e eessscectncerontsensoressenssnnena 60

absorcidn de Elsasser .uiuiveveneseeeesssssnrssonnsrsesanscans 34 6.2 Color 1atente seeeeesecscsctonrsassossesasarsonacaseccnsansnns 62
3.6 Calentamiento o enfriamiento rodiotivo ..o.cvvuvesioernseeeaes 35 6.3 Lo ecugcién Clausius-Clapeyron ...iviveieceesecnccncanonneenas 63
Capitulo IV - EL BALANCE MEDIO DE CALOR ueveusussennnneenneesannseennssosnnes 37 6.4 Ecuacidén de estodo para el vapor de ogua ...eeeeecieaniinn.. 64

4.1 Evidencia histérico y geolBgica sevueessesnnerosesenssreanss 37 6.5 Pardmetros de humedad ccoeivecscresanesoccncsrsoncsonsssnnnasn 65

4,2 Problemos de cOMPULACION wueuevevsessenenroeeensenseassonsnns 38 6.6 Ecuacién de estado del aire hdmedo ...ivvivvierincesnnsasesss 68

4.3 Lo radiacién solar y el sistemo tierra-troposfera .......... 38 6.7 Reldacidn entre Rm y Rd v.uvevveaninniiisseisneatnananassnnass 68

4'4 Componente de onda lurga del balance medio de calor eeeeane 39 6.8 Temperaturu R T o 1 '+ 1 69

4.5 Efectos no radiativos ... et 40 6,9 Célculeo de la temperatura virtual ..u.iiiiincvevavsisnrenenss 70

4.6 Resumen del balance medio de calor parc el sistema 6.10 Procesos isobdricos para el aire himedo ...ccvvvevvancraceass 71

tierra-troposfera vivveienerrenreieraeriotiiiitirenteannnaes 41 6.11 Temperatura del punto de rocio iiievnrsevcrerecansvanasessans 71

4.7 El efecto atmosférico de invernBculo (seesevvsescvovsansnnes 41 6.12 Temperaturo del bulbo himedo iiiivvrrurrosencesnasonasvacans 72
4.8 Grodiente meridional de temperatura en la troposfera ....... 42 6.13 Temperatura equivalente .uuivieuieveresrscceronsnsosssnarannase 72
4.9 Transporte de energia hacio el polo en lo troposfera ....... 43 6.14 Expansién odicbdtica del aire sin sturar c.eeeeesvasesessens 72
4.10 Mediciones de rodiacidn sobre sotélites .uvivesescncansssene 44 6.15 Procesos adiabéticos en el aire soturado s.eeeievecceacnccnns 73
Capitulo V - TERMODINAMICA DEL AIRE SECO +uuveenveeneveravesseeesaneonsesanans 50 616 E1 proceso reversible .iecereiicuinruiericreieiiacienaene 74
5.1 Expansién de un gas @ presidn CONSTANLE +vevevsessessnnnnsns 50 6.17 El proceso irreversible ¢.eceviivsivisesssssssssassssanesssna 74
5.2 Ley de la conservocidn de 1o energia »eeevesseesssssessssans 50 6,18 La ecuacién pseudoadiabdtica .iveveeceesensnicroninsennessees 75
5.3 Color especifico svsesirernreeniiesinenecassnaniaesansneass 5l Capitulo VII - EQUILIBRIO HIDROSTATICO seuvevesnrasnsesosossansarasasassnsanes 77
5.4 Primera ley de lo termodindmicCO ..eeeeeeessotonveesnsoonvans 51 7.1 La fuerza de gravedad s.veviiiiiavcnsssasssavcssssosasnsnnses 77
5.5 Energia interna de un gas ideal ......chveiiiiiiiiiiiieiies 52 7.2 Superficies de mivel viuveeerssecirresssnsssssscasssanrannses 77
5.6 Energia interna de los gases reales ...ecevueeesoceanaenasss 53 7.3 Geopotencial ..uvieeeresonsessuncsessreasssasasosnssasssensas 78
5.7 Procesos adiabdticos en gases ideales .vvecesscascscnssensas 53 7.4 Superficie equipotencial ..uiveseeseroceesrssscassrasassscans 79
5.8 Temperotura potencial ...veviviecorassssorsroncanca.nsanasese 54 7.5 Presidn en un fluido €N TePOSO weevevvrcensarscncvsosnnanncse 72
5.9 Constante especifica del gas para el gire seco .vivus..... .. 55 7.6 EQuilibrio hidroSt&tiCo esusseesssssessseeresserensonensnnaes 80
5,10 Ecuacién de estado para el aire S€CO viveusrissscasvsnesnnns 55 7.7 La ecuacidn hidrostdticd .iuvveearieeiacencacononnmcsnsassnnne 80
5.11 Calores especificos del aire SECO .suvesvsvencatcaacnnnanneens 56 7.8 Espesor de uno capa ¢tmOSférica suieeveceescasonsernncnaesanns 81
5.12 Procesos no odiabdticos en la atmésferd veeeeveeranessrecsss Db 7.9 Lo GtmOSferc tipo suecesesercencecveccssssasssncsssssansannnos O3
5.13 Procesos adiabdticos en 1o atmésfera s.eceeeessaassaccasncsns 56 7 10 AL timMetrIl o eveeeeoeesscasosooescnsesseseassssssssssansasenss 84
.14 Ecuacidén de Poisson paro el aire SECO sevecaseecesonesesenns 56 7.11 Reduccidn de la presidn al nivel medio del mOr ..vvveeeenncas 86

5.15 Formos alternotivas de la ecuccidn de energio veeveeeseeenes 57
Capitulo VIII - DIAGRAMAS TERMODINAMICOS ...uueevernavassossanessosssassasnnas 88

5-16 Entropic L R R R R N N R R R R 57 . .
8.1 Uso de la presién como coordenada vertical ......ciieenseeses 88

5,17 Proceso adiabdtico SECO verreverrsvsnrsancionnssnssarrtascasn 58




- T T ST —-—_ﬁ

- iV =

Pégina Capitulo X - NUBES Y PRECIPITACION (continuacién) Péaino

Capftulo VIII - DIAGRAMAS TERMODINAMICOS (continvacién)
10.2 Efectos de curvatura y de soluciédn R N T L L T T, 119

8.2 Propiedades deseables de los diogromas meteoroldgicos ....... 88

10.3 S iami i
803 El tefigrdma T A R R N I A I A A A A R R A 89 Obrenfrlamlento de gOtltqs e R 120

o1 10.4 Nécleos de hielo I - 1

B.4 El emOgromO sueuceecsnccsansanrasacassassssasncnssnsnnssnnsonns
10.5 Precipitaci’n desde nubes de GOUO tevenvsennraneosennonnnees 121

8.5 El diagromo de Herlofson ....viveeeeorssssorsnscsonscsassenns 24
10.6 Precipitacién desde nubes mixtos P .0/

8.6 Interpretacién de un sondeo representado en un diagrama

ﬂerolégiCO R I I B N R R R e N N R N I N N I BN A SO S R A B 95 10.7 FormOCién de nUbes IR AL 124
8.7 Saturacidn de contidades no registradds ....eeessscscssncasss 95 10.8 Clesificacidn de las nubes St teesssttanntroesnsasenas 128
97 10.9 Formacién de niebla Ge e e taa et i b reeetantaennacnnas 130

8.8 Temperoturc del bulbo himedo ... .veveeerecceriosnsssensasesnsons

8.9 Temperotura equivalente ciieviseeesssssrascsssstssassssassaas 97 10.10 Depésitos superficiales S e st aatenat ettt tatrnrarsaennsse 134

8.10 Propiedades conservaotivas de los masas de 0ire ,...ieceeesaas. 98 10.11 Cubierta nivosa Se s st it e st as et ae e tcancaornnenena 135

8.11 Temperaturos pseudo-potenciales siciviiieveecisinsiessssensas 99 10.12 Lo estimulacién artificial de la precipitacién ...... 136

Capitulo IX - ESTABILIDAD VERTICAL DE LA ATMOSFERA w.eeuvevneernnasanesensasas 101 Capitulo XI - OPTICA ATMOSFERICA ©.uvievuuuraenssevnneeennnnessnneannnnennn.. 138

?.1 Grodiente vertical de temperotura ....civecvreseesnscsenneass 101 1l.1 Visibilidad meteorolégica Ceretasstasetatsssaratniennna 138

102 11.2 Energio luminosa A 139

9.2 Procesos no 0diobELtiCOS seceecertcccsacsssasscscnsesassrssacns

9.3 Procesos adiobdticos eevienesescencnrencsacnscasssenssensness 102 11.3 Contraste de brillo vvieinvieennenrnensnenvnrnnnnnn. 139

9.4 Gradiente adiabdtico SECO sivevesssessasessesnessansasssncase 103 11.4 Atenuacidn de 10 lUZ weveennrnnnsnenrnensnencnennnnnnnn. 140

9.5 Grodiente adiabdtico saturado e..vevecvvncnecsncesnraconsesas 104 11i.5 Alcance visual R T T I | |
9.6 Expresiones para el gradiente adiaobdtico saturado ........... 104 11.6 Fenbémenos épticos I T S R 7.1
9.7 Estado de equilibrio ....vvesersssrirrinnennnoneanironneenn, 106 Capitulo XII - ELECTRICIDAD ATMOSFERICA &uuevrvinnnnesrsnnnnnessannnsssnnnn.. 145
9.8 El método de la parcela .evvevsssensssrsasscassssrsnnssnsssees 107 12.1 Campo eléctrico de lo tierr e s
9.9 Aceleracidn vertical de la porcela .s.viievecencecsesvnsanness 107 12.2 Tonizacién atmosférica e e
2.10 L.a aplicacién del método de la parceld ....vvecrssennassannses 109 12.3 Lo ionosfera e
2.11 Determinacién de la estobilidad a partir de los 12,4 Lo composicién eléctrica aire-tierra ttteasescasetasvseness 149

diagramas cerolégicos secevsversnsrarssssasnssenansasasnsasas 109
12,5 Corriente de compensacién el ttiaeerrasoesnssnnasnsenas 150

9,12 Estado condicional ....ccieiiiiiiiiaiiiiriiierreinnsnresaenas 110
12,6 Separacién de la carga eléctrica en las nubes asseasineenas 151

2.13 Irestobilidad latente ..ivvewecsanssnesonsnssncrsanvaancseisnss 110
12.7 DeSCUrgas EIéCtriCGS en lo tropos{erc S eB b e s rars LBt AT ERLERES 151

9.14 Areas positives y negotivos siiueieeeeinrecnarrronnsarenesenss 112
9.15 Estabilidad de caPas euevuusessessssnieessonranesssernaneiaes 112 Apéndice 1 - Divisién vertical de Lo atm8SFera veuusesnesenssesnssanneennnnn 153
9.16 Relacidn entre la inestobilidod latente y la potencial ,..... 114 Apéndice II - Radiacién ©1eCtromagNELica oeesesensnennnenesnn e 154
9,17 Método de 1o COPO senvevvvscroncnssencanssnssssnansanenscsesnss 114 ' A

. . . . . péndice III - |
9.18 Variacién diurna del gradiente vertical de temperatura ...... 117 os leyes de los goses L T O Y 1.

Copftulo X - NUBES Y PRECIPITACION ...cvvianeinniannsrnnassacsncscassnssnsonsse 118

10.1 Nicleos de condensocidn u.uvevioseee sstasscssasasasesssanaes 118




PARTE 2

METEQROLOGIA FISICA




INTRODUCCION
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A lo meteorologio fisico le incumbe el tratamiento de los procesos fisicos
que tienen luger en le atmésfera., Este curso estd por lo toanto busado sobre el conoo
cimiento de las ciencios bdsicas recomendado por la Organizecidén Meteoroldgica Mundial
pora el personcl meteoroldgico de Clase II. Se sugiere, sin embargo, que el estudign-
te revise primeramente los tépicos expuestos en los apéndices y poder asi fomiliori-
zarse con lo terminolegic y los simbolos usades en las publicaciones de la OMM,

Comenzamos discutiendo lo composicidén de lao otmdsferc y varios aspectos de
la radiocidn en los primeros cuatro capitulos. Esto es seguido por un estudio de le
termodindmica del aire seco y el aire hdmedo en los Capitulos V y VI.

Los tres siguientes capitulos se ocupan del equilibrio hidrostdtico, de los
diagromas termodindmicos v de lg estabilidad vertical de la atmdsfera. Las nubes y la
precipitacién se estudian entonces en el Capitulo X y éste conduce a los dos capitu-
los finoles que estén dedicados ol trotomiento de lo dptico y electricidod atmosféricas,

Siempre gue ho sido posible se ha empleado la terminclogio y los simbolos useo-
dos en los publicaciones de la OMM, tales como el Vocabulorio Meteoroldgico Internacio-
nal {Publicacién N® 182 de la OMM) y las Tablas Meteorolégicas Internacioncles (Publica-
cién N° 188 de la OMM)}. En el caso de la radiacién, las definiciones, simbolos y unida-
des son usados de acuerdo con los correspondientes al Anexo A de la Guia de Instrumen-
tos Meteoroldgicos y Prdcticas de Observacidn {Publicacién N° 8 de la OMM).

B.J. Retallack

Melbourne,
abril de 1972




Capitulo I

LA COMPOSICION DE LA ATMOSFERA

La aotmésfero es lo envolvente de goses que rodean a la Tierra y que se hallo
sujeto o lo misma por la accién de la fuerza de gravitacién. Dentro de ella se encuen-
tran en suspensidn pequefiisimas particules sélidos y liquidas.

En este capitulo trotaremos en primer lugoer de la composicién del cire seco.
Nos ocuparemos luego del vapor de ogua que desempefia un papel predominante en los pro-
cesos termodindmicos, puesto que el mismo puede cambior de estado y transformorse en
liquido o sélido. El vapor de oguo tiene tombién importancic en los procesos de rodio-
cién, lo mismo que ¢l ozono y el diéxido de carbono.

Nos ocuparemos luego de los distintas particulas sélidos y de las gotitas 1li-
quidas que se encuentran en suspensién en el aire. Ellas se hallan presentes en un ran-
go de concentraciones muy amplio y afecton la tronsmisién de energia rodiante o través
de la atmésfera.

Tombién hemos de tener en cuenta los efectos fisiolégicos y los deterioros
ocasionodos por la contaminacién del aire en los materiales. Es posible que ciertos
cambios climdticos a lorgoe plazo puedan derivar de cambios en la composicién del aire.
Diches aspectos se discutirdm en las secciones finoles del copituloe.

1.1 lL.a composicién del oire seco

La Tabla 1.1 indica la composicidén del oire limpio y seco en la otmésfera in-
ferior, Pueden también encontrarse vestigios de otros gases toles como mondxido de car-
bono, éxido nitroso, metono, etc.

En general, las relociones de volumen de los principoles constituyentes ga-
seosos del eire seco permanecen précticomente constantes hasta el nivel de lo mesopou-
sa, esto es hasta wno altura de aproximadamente 80 km, Ello indico que debe existir una
mezcla vertical en gran escala suficiente como pare contrarrestar la tendencio de los
gases o separarse de acuerdo a sus respectivos pesos moleculares (separacién por difu-

sién).

Esta regidn se conoce como la heomosfera y sus principales constituyentes son
el nitrégenc y el oxigeno moleculares, El ozono (03) es, no obstante, un componente
variable que se hallo concentrado principolmente en lo estratosferc. En los proximi-
dodes de lo superficie terrestre pueden tener lugar también variaciones locales del con-
tenido de didxido de carbono (C02) de las muestras de oire.

Mds alld de la mesopausa,los efectos de la fotodisociacién del oxigeno mole-
cular (02) por le radiacién solar ultraviolete se tornan importantes., Por consiguien-
te, la concentracién de 0, disminuye, mientras que aumenta con la cltura la concentra-
cién de oxigeno atdmico (0). A los 130 km, algo asi como las dos terceras partes de
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las molécules de oxigeno se hon disociado en dtomos individuales de oxigeno y alrede-
dor de los 500 km sélo permanece muy poco Op. El nitrégeno molecular se disocia con
mayor dificultad y aln a 500 km lo concentracidn de nitrégeno atémico (N) es muy pe-
quefa.

Tabla 1.1

Composicién del aire seco hasta una altura de 25 km

Gases constituyentes Fraccién molar %
Nitrégeno 78,09

Oxigeno 20,95

Argén 0,93

Didxido de carbono 0,03

Neén 1,8 x 10-3
Helio 5,24 x 1074
Kriptén 1,06 x 10—4
Hidrégeno 5,0 x 10-5
Xendn 8,0 x 1078
Ozono 1,0 x 10_6
Radén 6,0 x 10718

La regién que estd por encima de la homosfera se indice como la heterosfera.
Lo misma se coracterizo por una disminucién del peso molecular medio con la altura.
Tiene lugar aqui lo seporacidén por difusién y los goses mds livianos tienden a concen-
trorse en las copas superiores mientras que los mds pesados se acumulan hacia abajo.
Es por eso que esta regién difiere de lo homosfera puesto que en esta (ltima el pro-
ceso predominante es el de la mezclo turbulenta.

Como un resultodo de la separacidén por difusidn, el contenido de oxigeno atd-
mico agumenta con la altura mientras que decrece el de nitrdgeno molecular. A muy gran-
des gltitudes, el hidrédgeno y el helio son los principoles constituyentes.

La absorcién, por presencia de moléculas, de la rodiocién ultravioleta solar
en la parte superior de la atmésfera, puede dar por resultado la ionizacién en lugar de
la disociocidn de las mismos. De oqui gue hay un incremento de la centidod relativa de
electrones y de iones corgedos positivamente, por encima de la altura de 60 km., Lo den-
sidad real de electrones olcanza un méximo en las altitudes comprendidas entre 250 y 500
km, aunque pueden encontrarse también concentraciones a niveles inferiores. Lo regién se
conoce como ionosfers y la mismo presenta propiedades que afectan la propagacidn de las
ondas de rodio,

A La ionosfera se extiende hacio el espacic exterior hasto mezclarse con el te-
nue gas interplaonetario. Los dtomos neutros aln constituyen una proporcién relative-
mente importante de lo otmbésfern, pero los colisiones entre ellos se tornon rarisimos
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o una altura entre 500 y 600 km. El camino libre medio se hace tan grande que algunas
de los particulas neutros escapan del campo gravitacional terrestre, Esto regién se
llamo lo exosfera.

1.2 Vapor de agua

Ademds de los gases que constituyen el oire seco, se halla presente el vapor
de agua en proporciones variobles y que pueden clcanzar hasta 4 por ciento en volumen.
Su distribucidén es extremadamente variable en el tiempo y en el espacio, pero normeal-
mente su concentracidn disminuye con la altura,

En muchos procesos fisicos el vapor de aguo se comporte en formo semejante
a los otros goses otmosféricos, aungue posee propiedades especiales en lo que se re-
fiere o la energio radiante. Ademds cambiac frecuentemente su estado pesando o liqui-
do o sélido.

El vapor de cgua se introduce en lo atmésfero primero desde la superficie de
lo tierra por eveporacién desde las superficies de agua o por la transpiracién de las
plantos. Posteriormente puede cambiar su estado por enfriamiento y pasar o liquide o
s6lido formaondo nubes ¢ nieblas antes de retornar o la superficie terrestre como llo-
vizna, lluvia, nieve, granizo, etc, Algunas veces el cambio de estado ocurre en la mis-
mo superficie terrestre dando por resultado la formacién de rocio o escarcha.

1.3 Ozono

Lo cantidod total de ozono en una columna vertical de lo atmdésfero es rela-
tivamente pequefia., 5i se la traonsportara al nivel del mar, equivaldria a una copu de
solamente 0,3 ecm de espesor., A pesar de ello, produce un efecto que sobrepasa en mu-
cho su magra representacién proporcional en loa otmésfera, El mismo surge de su caopaci-
dad de obsorcién de ciertas longitudes de onde de la rodiacién ultravioleta que se re-
cibe del sol.

La distribucién vertical del ozono no es uniforme. Las medidas indican que
la concentracidn de ozono aqumenta con la alture, alcanzande un méximo olrededor de los
25 km pora decaer luego a cantidades pequefias olrededor de los 50 km. Por encima de
este nivel, disminuye ain més hasta que, a los 70 km, gueda muy poco ozono.

El ozono se formo en la atmésfera superior come resultodo de dos procesos
fisicos sucesivos., El primero es la fotodisociacién del oxigeno molecular (02) por

lo absorcién de ciertas longitudes de onda de la radiacién uvltrevioleta solar. Esto
conduce a lo produccién de dtomos de oxigeno.

02 —s3 0 + 0

£l segundo proceso involucra la formacién de ozono por la colisién de dto-
mos y moléculas de oxigeno en presencia de una tercera particula {M).

02 +0+ M e 03 + M
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Esta reaccién tiene lugar mucho més fécilmente en la estratosfera superior.
En esta regién la densidad del cire es tal que estd presente uno proporcion relotive-
mente alta de moléculas diatdmicas de oxigeno.

El ozono se descompone por fotodisociocién. Este proceso involucra la obsor-
cién de radiacién ultravioleta de diferentes longitudes de onda que los implicados en
la separacién de los dtomos de las moléculas diatémicas de oxigeno.

6, —— 0, +0

3 2

Si los procesos que conducen a la creacién y destruccidn de ozono eituyie-
sen bolanceados, tendria luger un estado de equilibrio fotoquimico., En l? practico,
este equilibrio rara vez se alcanzo por periodos relativamente largos y tienen lggar
variaciones diurnas. En particular lo teoriac del equilibrio no explica los perfiles
verticales de ozono que se observa por debajo de los 35 km.

El ozono puede producirse también por las descarges eléctricas y en %as’
pruebos de armas nucleares. Otra fuente es la descomposicién d?l diéfido de nitrége-
no que se introduce en la atmésfera por erupciones volcdnicos, 1ncend1o§ de bosques,
humos de fdbricos, etc. Las contidodes de ozono que penetran en la etmésfera, prove-
nientes de fuentes cercanos a lo superficie terrestre son, o pesar de todo, reletiva-
mente pequefias si se los compara con aquellas producidas por reaccién fotoquimica en
la aotmésfera superior,

En la cantidad total de ozono contenida en una columna vertical tienen lu-
gar variociones estacionales y lotitudinales. La cantidad mdxima ocurre en primovero
y la minima en otofio. Es interesante notar que tunt? el valor absocluto como los cam-
bios proporcionales son menores en los niveles inferiores.

Se ha encontrado que la cantidad total de ozono por encima de un determi?o-
do punto de la superficie de lo tierra depende también de los movimientos atmosféricos.
Como resultado, su valor varia dia o dia.

A pesar de que el ozono es un constituyente menor de la atmésfera en té?mi-
nos de concentracién relativa, sus efectos son significatives. El bolance de radia-
cién y le estructura térmica de la estratosfera estdn ampliamente ?ontroludos por l?
distribucién de ozono. Lo radiacién electromagnética solar en el 1ntervalo_de longi-
tudes de onda comprendidas entre 0,23 a 0,30 micrones es fuertemente cbsorb%dc en %u
atmésfera superior, produciendo un marcado mdximo de temperaturc en una oltitud pré-
xima a los 50 km. Por consiguiente, el ozono resguarda efectivamente a la superfl?le
terrestre de la raodiccién solor directa en esa banda de longitudes de onda, protegien-
do de esa manero la vido humana y animal.

El ozono posee propiedades téxicas. En concentraclones pequenas ocasiona
irritocién de garganta, nariz y demds drganos del aparato respiratorio humano. La
exposicién o concentraciones mayores puede ser letal.

1.4 Diéxido de carbono

La Tabla 1.1 nos indica que el diéxido de carbono estd presente en la atmés-
fera inferior en concentrociones de aproximadamente 0,03 por ciento en volumen. Esto

se suele expresar como 300 p.p.m. (partes por millén).
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En general, el valor del volumen relative de diéxido de carbono no difiere
mucho de aquel, por debajo de la mesopausa dado que los gases de la atmésfera se mez.
clan completumente por los movimientos turbulentos dentro de la homosfera. No obs-
tante, pueden tener lugar variacicnes de concentracién locales en lo atmésfera infe
rior, causados por procesos tales como la respiracién animel y humana, combustidn,
absorcién y liberacién de gases por los océanos, fotosintesis y actividad volcénica.
La concentracién mayor se encuentra es las ciudades y muy cerca del suelo.

€l diéxido de carbono se disocia por aoccién de la radiacién solar de longi-
tudes de ondo menores que 0,1690}M

COz—iCO+0

No obstante, el oxigeno molecular (02) también absorbe intensamente la ener-
gic solar en ese rongo y tiende a proteger al diéxido de carbono de la fotodisociacién.
De aqui que la cantidad de COp no es afectada sensiblemente por los procesos fotogui-
micos hasta una altura de por lo menos 90 km. Por encima de los 110 km, sin embargo,
su ausenciao debe ser prdcticamente totol.

Veremos que el didéxido de carbono desempefia un papel importante en los pro-
cesos determinantes del balance de calor del sistema tierra-ctmésfera. Absorbe débil-
mente lo rodiocién terrestre saliente en una banda centrada en lo longitud de onda de
10 micrones y fuertemente en bandas centradas en 4,3 y I5p . Se le presta especiol
atencién a tales efectos de la rodiacién dado que es evidente que la concentracién de
diéxido de carbono en la otmésfera crece paulotinamente,

1.5 Aerosoles

A la suspensién de porticulas sélidas y o las gotitas liquidas en el aire se
los denomina oerosoles. Las citadas particulos y gotitas estén presentes en una enor-
me cantidad y tienen radio efectivo entre 0,005m y 20?*' Su concentrocidn varia con
el tiempo y el espacio en vaorios érdenes de magnitud.

Los gerosoles desempefian un papel muy importante en la formacidn de las nu-
bes, yo sea porque actlan como nicleos de condensaciénm o nicleos de congelocién, Tam-
bién actlan en las acciones quimicas y los procesos eléctricos en la atmésfera. En
concentraciones grandes pueden llegar o ser peligrosos paro lo salud, al extremo de
poder provocar la muerte.

Un proceso que es responsable de lo formacién de ceroscles es el que se co-
noce como dispersién. EL mismo involucra lo desintegraciédn de particules grandes o de
gotas para formor otras mds pequedas capoces de quedar suspendidas en el aire.

La cccidén quimico y la erosién por el agua durante un periode de tiempo pro-
longado conducen a que la superficie terrestre sea cubierts por distintos tipos de sve-
los y por arenas., La occién del viento desmenuza los particulas y tamiza los granos
mds pequefios. Eventuolmente, los distintos componentes se reducen a los tomafios peque-
filos necesarios para mantenerse suspendidos en el aire., En general, los radios efecti-
vos de las particulos sélides dispersas en el aerosol son mayores que O,OSfA.

e
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Una solucién puede ser también desmenuzada y formarse o partir d? e%iu un
gran nimero de gotos pequefiitas. Las mismas pueden permanecer en estado liquido o
evopororse dejondo particulas sélidas suspendidas en el aire.

La solucién més importante que tiene lugar en la noturalezo es el mar. Los
vientos fuertes pueden crear olas y desprender espuma de sus crestas. LaslgotltusLos
formodas de esta manera resultan muy grandes y tiend?n a coer nuev?me;te : ;guaLGCi-
gotos mds pequeiias se originan comlnmente del estallido de las pelicu :5 l:S 2;05 e
mos de burbujaos. Estos (ltimos se originan cuando rompen las cristus e10 s olos 9%
des y queda aire atrapado en el seno del agua, el cual se eleva luego a p

como burbujas.

Los procesos de combustién son tombién fuentes importantes de aerosoles. .
i i i artes
Los componentes voldtiles del combustible pueden vaporizorse mientras que otfai p i
i mente.
se desmenuzan mecdénicamente. El matericl puede guemarse ya sec total o parcia

Los componentes volétiles se enfrian répidamente ol mezclarse con el alri'
. i
frio del entorno. La alta sobresaturacién resultante conduce a la fOfm?01on de go
16 i nores
tas extremadamente pequefas en concentracion muy grande, con rodios tipicos me

de 0,05,&.

En el caso de casi todos los combustibles las particulas formodas por rup-

i ve
tura mecdnica son principalmente de carbono. Las mismas son mucho menos numerosas q

-~ - 4 - r mls
los productos de condensacién, pero su tamafio medio es comUnmente diez o mas veces ma

grande.

Muchos productos goseosos se formon también duronte los procesos de com?u?-
tién, por ejemplo: el diéxido de carbono es liberado siempre por com?ust;bles orgéni-
cos ; el didxido de azufre por lo combustién de muchos tipos de carbén.

Los procesos fotoquimicos pueden prop?rcionar pr?du?tos que se io:v1zrte:0in
particulas de cerosoles. En la atmésfera superior, la rod10c1oT ?ltrav1$.e a ;U s
disocic e ioniza parte de los principales constltuyentes’uFmosferlc?s.’ 1enenL° 2Xi-
luego reacciones que conducen a la formacién de ozono y Oxidos dednltiogeno.ntonces -
dacién ulterior por el ozono en presencia de vapor de aguo puede dar luguar e
la formacién de dcido nitrico.

- a r
En la atmésfera inferior se producen reacciones similares por la accion di
Las altas temperaturas que resultan del intenso destello producen las

los reldmpagos. ‘ ellc
iniciales de nuevos componentes. Las reacciones subsiguientes pueden

concentraciones
ocurrir entonces mds fdcilmente.

La superficie terrestre es lo fuente de grunde§ cant%dudes de gosis cuzcz:s
de convertirse en cerosoles. La descomposicidn ?? material cnl:?i o vegetu zzodzs—
amoniaco (NH), mientras gue de los pantanos y ciénagas sque; i ro;zz ugoiq e dis-
tintos especies., Lo respiracién de los seres humocos y animales conduce @ oxma-
cidn de diéxido de corbono; las plantas liberan oxigeno. Las reacciones Z o??; feos
son menos comunes cerca de la superficie terrestre, pero algo de cloro puede libe
se por la accién del sol sobre los componentes del agua del mar.

4 rd -~
Los gerosoles se dividen en tres categorias, segin su tamafo. Los rangos

de sus radios efectivos son los siguientes:
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a) nlcleos de Aitken : <0,1m
b) nicleos grandes : 0,1 - 1,0/~
c) nicleos gigantes >1,0

Los nucleos de Aitken pueden ser sélidos o liquidos y pueden origin
partir de matericles naturales o industrigles. Debido o su pequefio tamefio, por lo

general no constituyen una fuente importante de nicleos de condensacidn para la for-
macién de particulas nubosas,

Los nlcleos grandes incluyen particulas de sulfato de amonio, las que son
abundantes paorticularmente en los dreas industriales. Los nicleos higroscépicos de
este tamofio son lo bastante numerosos y poseen masa suficiente como para explicar el
desarrollo de casi todos los gotitas que se hallan en las nubes.

Las Greas industriales son también une fuente de nlcleos gigontes. En otros
lugares, esos aerosoles son predominantemente particulas de cloruro de sodio de origen
ocednico, Ellos penetran en la otmésfera cuando las burbujas de aire de la espuma se
desintegron luego de ser expelidas desde la superficie del mor,

Los nicleos gigantes son los primeros en actuar como nicleos de condensacién,
en cuante el aire se satura por enfriomiento. Ellos son, por lo tanto, los reponsables
del desarrollo de las gotitas mds grandes. A pesar de ser relativamente escasos en ni-
mere hacen posible el desarrollo de un amplio espectro de tamafios de gotas, Veremos
luego que esto conduce a la eficiente coalescencia de gotitos y subsiguiente precipi-
tacidén desde las nubes formadas exclusivamente por gotitas de agua,

En general, la contidad total de material en suspensién permanece pridctico-
mente constante, excepto en aquellos lugares cuya industrializacidén ve en aumento, Es-
to indica que deben existir mecanismos que reducen la cantidad del material del aero-
sol el cual es constantemente agregado o lo atmésfera.

La precipitacién es un importante agente en la remocién de los gerosoles de
la atmdésfera. Las particulas mds grandes son generolmente los mds eficaces nicleos de
condensacidén y una vez formadas las nubes son casi totalmente removidos cuando tiene
lugar la precipitacién. Las particulos mds pequefias pueden ser colectadas por los go-
tas de nubes en crecimiento o arrostradas por laos gotos de lluvia que caen,

En ausencia de nubes, hoy otros factores que reducen el contenido de aerosol
de lo atmésfera. Por ejemplo: las porticulas muy grondes que se elevan por le accién
de los vientos fuertes sedimenton rdpidomente bajo la accién de las fuerzas gravita-
cionales. En ciertos situaciones puede ocurrir también la coogulacién de las porti-

culas del oerosol, lo cual modifica su distribucién e inhibe su retencidn por lo at-
mésfera,

1.6 Contaminacidén del oire

En las Gltimas décadas se han observado combios en le composicién de lg at-
mésfera, de una magnitud suficiente como para ser motivo de preocupacidn. Voriaciones
en la concentracidén de algunos componentes pueden tener lugar noturalmente, pero muchos
de los cambios observados estén relacionados con la actividad humana. Por ejemplo, es-
té probado que el incremento en el contenido de diéxido de carbono de la atmdsfera se
relaciono con el mayor consumo de combustibles fésiles.
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La contaminacién del cire surge de la presencia de contaminantes sé{idos,
liquidos y gasecsos en lo atmésfera en cantidades tule§ como para erovocerddu;ostm;-
teriales, afectar lo vida humana, animol o vegetal, o 1?terfer1r mds 0lld de lo tole-
rable con la actividad humana normal y el placer de vivir. Pora poder.reso%ver l?d
moyor parte de los problemas de contam%nocién del aire se.hace necesario :rlwer:t:sen-
tificar y determinar las fuentes, propiedades y comportaomiento de los contamina .
Esto incluye una veriedad de aerosoles y productos gaseosos.

Los contominantes naturales son generalmente considerad?s nocivos si.su§
concentraciones exceden ciertos limites. Las impgrezus gaseosods 1ncl?ye2 al d;6x1d?
de azufre, cloruro de hidrdégeno, fluoruro de hidrdgeno y sglfuro de hldroge?o e ori-
gen volcénico, pero los mismos se encuentron ?ormalme?te'solo en concentruc1one: pe-
quefias. Otros gases tdéxicos incluyen el diéxido de nitrégeno que se forma por des-
cargas eléctricas y el ozono que ya tratamos en el punto 1.3.

. P _
Tombién se encuentra en lo atmdésfera materia natural en pequen%sxmgs Eor
i i i los incendios de bos-
ticulas. Elle incluye los polvos de los de51?rFos, cenizas de : os
ques, particulas de scol morina, polves meteoriticos, polen de plantas y .residuos muy
! ra »
finos de las erupciones volcénicaos.

Las contominaciones ortificiules comprenden aquellos producidos por’l? ac-
tividad industrial, urbona y doméstica. Tipos de transporte tales como uu?emovxies,
aeroplanos, etc,, son responsables también de buena p?rte-ée la ?ontum%n?zlon. e:ii_
actividades agricolas incluyen el rociodo y la pulverlz?cxon de %Tsect1c1 :s y.i sti-
cidas, la quema de vegetacién, etc., que conducen a la introduccidén de mu;las ; pl
zos en la atmdésfera. Ademds, los explosiones termonucleares son responsables de la
generacién de muchos contaminontes radioactivos.

Las actividades industriales uvtilizan combustibles para generor calor y
fuerza motriz. Esto do como resultado la obtencidn de suberoducfos de desechz ti%es
como humo, cenizas y diéxido de azufre. E1 carbén es el mds comin de los czm us ;-
bles sélidos, pero se usan también el lignito, el cobre, la'le?q y c:trosi os zoc-
bustibles liquidos se utilizan tembién mucho y en ellos estdn incluidos gs pio u -m“
tos de lo refinacién del petréleo, la gasolina notural y el benzol. Adem S, o: c:
bustibles goseosos como el gos notural y el manufacturado son fuentes muy importantes

de energia industrial.

En lo actualidad, el notable crecimiento de la pr?duccién industriel ha con-
ducido o la introduccién de crecientes cantidades de c?nt?mlnontes ?n.la :tmosfgru,
entre los que se incluye a hidrocarburos, didxido de n%trogeno, monéxido de carbono,
oldehidos, fluoruros, écidos orgénicos, amoniaco, alquitranes, etc.

Algunos de estos contominantes son también emitieos por fu?ntes domésti;os
o urbanos. Los productos del petréleo liquido se usan cominmente, mlent;us queEet
carbén ha sido empleado duronte mucho tiempo en los hogares de muchos pa ses. ) : re
las fuentes de porticulos y goses nocivos se in?luyen‘l?s basurales de las ciudades,
automotores, incineradores, pulverizaciones de insecticidas, etc.

Tanto los contaminantes naturales como los ortificiaoles pueden estar some-
. .
tidos a ulteriores transformaciones en lo atmdsfera. Los procesos fotoguimicos pueden,
1 ') .
por ejemplo, conducir a le produccién de gases y cerosoles odicionales que son nocivos.
’
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Asi es como los hidrocarburos formodos por la combustidn incompleto de los productos
del petréleo liquido pueden, con los éxidos de nitrégeno, en presencia de la luz so-
lar, producir un nuevo grupo de gases téxicos. Algunos de ellos provocan irritacidn
en los ojos y en concentraciones mayores pueden llegar o ser letales.

En muches ciudades, se introducen diariamente en lg atmésfera varios cientos
de miles de kilogramos de hidrocarburos solamente por los automéviles. Ellos también
aportan grandes cantidades de monéxido de carbono. Los doffos causados por la contami-
nacidén atmosférica, tanto fisiolégicos como financieros, han hecho que muchos paises
orienten su legislacién con el propésito de mitigarlos. Se ha prestado particular
atencién a la reduccién de la cantidad de contaminantes emitidos por fuentes indus-
triales y automotores.

El estudio de los problemas de la contaminacidn del aire inveclucra no sola-
mente una investigacién de la noturaleza de la emisién de contaminantes y sus efectos,
sino también consideraciones acerca de la capacidad de lo atmdsfera para transportor v
diluir los distintos contaminantes. Los meteordlogos estdn por lo tonto copacitados
para asesorar a las autoridades civiles, determinando el potencial de contaminacidén
pera un lugar particuler en un momento dado. Para ello deberdn consideror conjunta-
mente la difusidn turbulenta de la contominacién Yy sU transporte masivo més alld de

la fuente. Los factores fisicos involucrados en estos procesos serdn estudiados du-
rante el curso.

1.7 Tiempo v elima

El estado fisico de la utmésfers puede describirse mediante datos meteorold-
gicos. Estos son las variables o fendmenos que caracterizan lo condicidén de lo atmés-

fera en un lugar y tiempo dados (por ejemplo: temperatura del aire, presién, viento,
humedad, niebla, tormenta, etc.).

Lo Meteorologio comprende tanto el estudio del tiempo como el del climo. El
tiempo se describe en términos de valores instantdneos {o valores promedio de pericdos
cortos) de los datos meteorolégicos. Si se uson promedios en tiempo, los periodos a
considerar son del orden de los minutos o a lo sumo de hores.

El clima es la consideracién del tiempo en un plazo largo. Los aspectos me-
teorolégicos que se estudian en Climatologic son los mismos del tiempo, pero el perio-
do o considerar abarca vorios dias, meses, afios y aln centurias.

Es obvio que los factores que alteran la composicibén de lo atmésfera afecta-
rén a su vez su estado fisico. Eventualmente, esto puede conducir a cambios climdti-
cos significativos.

Si tenemos que predecir el estodo de lo atmésfera en un determinado instante
future, es necesario estudiar, no sélo su composicidn, sino también los procesos fisi-
cos que la ofecton. Casi toda la energie para esos procesos proviene del sol en forma
de radiacién electromagnética. Consideraremos ahorg las coarocteristicas de esto ra-
diacién y mostraremos cémo es afectado por el sistema tierra-atmésfera,




- 14 -

Capitule II

RADIACION SOLAR

El scl es la fuente principal de energia para la mayor porte de los procesos
gque ocurren en nuestro planeta. Otraos fuentes tales como las estrellas y el interior
de la tierra son despreciables por su peguefiez, La energia solor es generade por pro-
cesos de fusién nuclear los cuvales tienen lugar cuando el hidrdgenc es convertido en
helio en el interior del sol.

Estudiaremos primeramente las caoracteristicas del sol y la naturaleza de la
radiacidén solar. Esto serd seguido por una discusidn sobre la distribucién geogréfica
y estocional de la rodiacién selor y su atenvacidn al pasar a través de la atmésfera
de lo tierra. Finolmente serd estimoda la disposicidén anual media de lo rodiacidn de
onda cortao proveniente del sol.

Antes de estudior este capitulo serio conveniente revisar las definiciones y
leyes de la radiacién fisica contenidas en el Apéndice II.

2.1 Carocteristicas del Sol

Lo energfic generado en el interior del sol se traslada o su superficie desde
donde es radioda ol espocio. Lo regién luminoso del sol es llamado fotosfera. Contie-
ne gases calientes muy comprimidos y en varios estados de ionizacién.

El exomen telescépico de la fotosfera revela una superficie jaspeada. Ademds,
hay regiones oscuras (frios) llamadas manches solares y dreos brillantes (calientes)
llamadas faculas y floculos,

Por encima de la fotosfere estd la capa en la cual el grodiente se invierte.
Ella no puede ser vista directamente pero esté compuesta de gases algo mds frios, los
cuales producen la mayor parte de las lineas de absorcién de Frounhofer que se obser-
van en el especiro solar,

Si la fotosfera es eclipsada artificialmente o por la luna, es posible de-
tector otras dos capes. La primera oparece enrojecidoc y es conocida como la cromos-
fera, Consiste primariamente de los gases hidrégeno y helio o bajas presiones. Tam-
bién son observadas extensiones espectaculeres de lo cromosfera y éstas son llomadas
protuberancias.

Encima de la cromosfera estd la capa exterior del sol -la corona-. Su color
es blanco plateado y estd constituide por goses extremadomente tenues, los cuales se
extienden hacia el exterior por millones de kilémetros.

El aumento de la actividad solar es muchas veces detectado en lao cromesfera.
Grandes regiones brillantes estén asociadas con los grupos de manchas, y las protube-
rancios sufren variaciones répidas en aporiencia, brillantez y extensién,
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La actividad mds espectacular de la cromosfera es la fulguracién., Es una
erupcién intensa y de corte duracidén, durante la cual un gran drea en la vecindad de
una regidén activa se hace varias veces més brillante en un intervalo de pocos minutos.
Entonces graduclmente se atenda y en pocas horos o menos la regién vuelve a su brillo
originel. Durante las fulgurcciones ocurren gigantescas explosiones y algo del mate-
rial solar es expelido totolmente fuere del sol. Ademds, hoy uno emisién acrecentada
de radiacién electromagnética, '

Cuando las carocteristicas observables del sol son presentadas con uno fre-

cuencio e intensidad mayor que la usual, se dice que el sol estd “activo™ o "pertur-
bado", en controste con los denominados periodos de calma.

2.2 Lo naturcleza de la radiacidn solar

Aproximodemente el 99 por ciento de la radiocién electromagnética emitida
por el sol se encuentra dentro del rango de longitud de onde comprendide entre 0,15
y 4,0,». Lo distribucidn espectral de esto energia corresponde al 9 por ciento en
el ultravioleta, 45 por ciento en la visible y 46 por ciento en el infrarrojo. Nos
referiremos o estao energia cuando hoblomos de rodiuccidn soler.

Las observaciones realizadas durante un large periodo de afios indicen que
lo rodidcidn solar no voric en forma apreciable. Por esta rozdn es conveniente defi-
nir yno cantidod conocida por el nombre de constante soler. Este es lo contidad de
radiacidén solar que incide por unidad de drea y de tiempo sobre una superficie normal
g la radiacién que estd situoda fuerc del limite de lo atmésfera, cuando lo tierra es-
t4 ubicada a su distancia media del sol.

La tierra se mueve alrededor del sol en una érbita eliptica. La distancia
entre sus centros varia, siendo menor en el perihelio alrededor del 1° de enero y ma-
yor alrededor de seis meses después en el afelio. El valor medio {r,), conocido como
unidad astrondmica, es 1,4968 x 108 km. M

A medida que las técnicas de medicién se hoan desarrollaedo, las determinacio-
nes de la constante solar (S} han sido aproximadas a un valor muy cercano a 1,40 x 103
W m=2, No han sido adn medidas variacciones significativas de lo constante solar, y re-
cientes evidencias indican que el limite superior de cualquier voriacién estd dentro
del rongo del error del instrumentol. Deberia notarse sin embargo que ocurren varia-
ciones del ciclo solar en los extremos del espectro solar, pero la cantidad de energia
involucrada es relativamente muy pequefa.

Lo distribucibén espectral de lo radiocidn solar es muy semejonte o lo dada
por le ley de Planck paro unm cuerpo negro o uvna temperatura alrededor de 6000°K, Esto
es mostrado en la Figuroc 2.1 de la pdgina siguiente.

Es posible aplicar las leyes de radiacién (véase el Apéndice II) para deter-
minar lo temperatura efectiva y la temperoturo color del sol. Lo temperatura efectiva
(Te) es obtenida de la ley de Stefon-Boltzmann, suponiendo que el sol es un cuerpo ne-
gro y determinondo lo temperoturo que deberia tener de manera de satisfocer el valor
de la constonte solar determinada experimentalmente.
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Figura 2.1 - Distribucién espectrol de lo radiacién solar

De acuerdo con la ley de Stefan-Boltzmann, la energic tgiul emitidakpor si-
gundo en todos los direcciones desde la superficiﬁ dil sol e:'4ﬁR dTeLn:o:s:eroe:eera-
i i i o superficie de
i 1l sol. Esto energia es lo misma que recibe lc x o T
o dioncéntrica con el sol, donde ry es la distoncia media entre el sol y le tie

. indi i . 1llo,
r;z.r La definicién de lo constante solar indica que este energia es 4ﬁrMS Por ello
2.1)
avre T - 4l s (
e M
8 2 3
4| 25 |1,4968 x 10°} 1,40 x 10 -
e [R1 776,960 x 10‘?J 5,67 x 107
T = 5800°K
e

La temperaturo color del sol es obtenido de la ley d?l desplozamien;o de .
Wien Lo intensidad especifica mdxima de la radiacidn {olcr tae:;4lugorpz: :llzung
azul-verde del espectro visible en una logitud de onda max = O M '

-2
0,474 x 10 7 - 0,2898 x 10

T = 6100°K

Es de destacar que lu temperatura efectiva es menor que la temperaturolco-
1 Esto es debido a la absorcién selectiva en lo atmésfera ?el sol, ?e lu.cgﬁ I:—
°§;° una reduccidén de la radiocidn solor total, dejando relotivamente invariable
sU

longitud de onda (0,474,&) correspondiente a la intensidad méxima,
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2.3 Distribucidn geogréfica y estacional de la _radiacidn solar
. solar

Se define la insolacién como lg cantidad de radiacidn solar incidente sobre
lo unidad de drea horizontal en un nivel dado. Primero estudiaremos ]q insolacidén tal
cual llega ol limite superior de la atmésfera. En lg prdctica, podemos seleccionor una
superficie horizontal en el tope convencional de la otmésfera situado o los 1000 km,
donde lo radiacién solar no ha sido significativamente ofectada por la interaccidn con
los constituyentes atmosféricos.

La direccién del sol y el éngulo sustendido desde un pequeiic elemento recep-
tor en cualquier lugar en la atmbsfera son esenciolmente los mismos que aguellos medi-

dos desde el centro de la tierra. El dngulo sélido sustendido por el sol desde el cen-
tro de lo tierro es

R2
r

donde R = radio del sol, y r = distancia entre los centros del sol y lo tierra.

&

Siendo I, igual al flujo por unidad de dngulo sélido que cae normalmente s0-
bre una superficie horizontal unitaria en el tope de la atmésfera, si el sol estd en el

éngulo cenital 8, el flujo que pasa a través de un drea horizontal unitaria en el tope
de la atmésfera esté dodo por

F =1 cos Baw (2.3)
) o
si se admite que Io es constante dentro del pequefio dngulo sélido A w.

Sustituyendo el valor de Aw dado por la (2.2)
Io cos 817R2

= 2.4
s (2.4)
r
Cuando 8 = 0y r = r, la distancia media de lo tierra al sol, la expresidn
de orribe se reduce @ la constante solar (S), esto es
I_7v R?
S = _—;E-_- (2.5)

Por lo tanto, la ecuacidn (2.4) puede ser escrita en lo forma
Ny

F0 =35 —5 cos 6 (2.6)
r

Asi, le insolacién sin atenuacién (Fo) depende no sélo de lo distancia (r)

de la tierra al sol, sino también del dngulo cenital (8) del sol. Consideremos cada
efecto separadamente.

La ecvacién (2.6) indica que Fy es inversamente proporcional al cuadrado de
la distancia entre los centros del sol y la tierra. Vimos en la seccién 2.2 que la
tierro se mueve en una érbita eliptica y que la distoncia media (ry) es 1,4968 x 108
km. Realmente, la excentricidad de la elipse es muy pequefia y las méximas desviacio—
nes del valor medio ocurren en el perihelio cvando estd 1,67 por ciento mds cerca y
en el afelio cuando estd 1,67 por ciento mds alejado. De ello resulta que la insola-

cién sin atenuacién es alrededor del 7 por ciento mayor al comienzo de enero que al
comienzo de julio.

e
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El dngule central del sol (8) produce variaciones mucho mds grandes en la in-
solacién sin atenuacién. EL dngulo con el cual los rayos del sol inciden sobre uno su-
perficie horizontal depende de la latitud, la estacién y lo hora del dia. Dado que'lu
longitud de un dic varia con la latitud y la estocién, la cantidad (Q,) de la energia
solar sin atenvacién recibida por unidod de drea horizontal en un dia depende sélo de

la estacién y de la latitud.

El volor diario de la insclacién sin atenuacidén puede ser determinado de la

ecuacién (2,6)

rﬁ puesta del sol
= § —= dt
QO_SI2 fcose

(2.7)
amanecer
Puede mostrarse que QO puede ser tronsformado a
2
245 r
M § (H - tg H) (2.8)
0 = —_— seng sen 9
° wr )
donde ¢ = latitud, b = declinacién del sol pora un determinado diao del afio y H = dngulo

entre el amanecer y el medio dia (0o entre el medio dio y la puesta del sol).

H es una funcién de le lotitud y de la fecho. Asi, la insolocién sin atenua-
cién diaria (Q ) en las unidades J m=2 dio-1 depende sélo de lo latitud y de la esto-
—_-— ‘"0

cién,

En ausencia de la atmésfera, laos carocteristicas principales de la distribu-
cién de la energia solor pueden ser determinodas de la ecuacién (2.8):

o) el cambio estacional de la radiaciém solar recibido en el ecuador es relati-
vamente pequefio; esto es debido a que el sol nunca estd al medio dia o mds
de 23 1/2° del cénit y lo duracién de la luz solor es siempre doce horas;

b) la méxime voriacién en la insolacién diaria ocurre en los polos. Durante el
invierno el sol esté completamente debajo del horizonte y no se recibe ener-
gia rodiante en los polos. Por el contraorio, el sol brilla 24 horas diarias
duronte el verano. A pesar de lo bajo altitud del sol en los polos durante
los solsticios de verano (¢ = 66 1/2°), lo duracién relativamente lorga de la
luz del sol cousa que la recepcién diaria de energio sea mayor en los polos
que en cualquier otra parte. Por ello, el volor de Q, en los polos varia
desde alrededor de cero en el solsticio de invierno a un méximo en el sols-

ticio de verano;

. o . s
¢) uh médximo secundario diorio ocurre cerca de lo latitud 45 en el solsticio
de verano en coda hemisferio. Cuando aumenta la lotitud hay un decrecimien-
to en la recepcién de energia, pero la duracién de lo insolacién aumenta;

d) para coda latitud, en el hemisferio sur en verano (invierno) lo insolacién
es moyor (menor) que la correspondiente a la latitud del hemisferio norte
en verano (invierno). Esto es debido al hecho de que el rodio r varic en
forma tal que lo tierra estd mds cerca del sol (esto es, en el perihelio)
durante el verono del hemisferio sur. S5in embargo, si la ecuvacién (2.7) es
integroda sobre todos les dias del ofio puede mostrarse que las insolaciones
anuales son iguales en los correspondientes latitudes de coda hemisferio.
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2.4 Atenuacidn de la radiacién solar

A causa de la presencia de lo otmésfera, lo rodiacidn solar recibida en la
superficie de la tierro es menor que lo dada por la ecuccién (2.8). Lo atenuacién de
energiac en el rayo solar es mayor en las latitudes mds altas, donde su camino a través
de la otmésfera es més largo. De ello resulta que la regién de méxima insolacién en
lo superficie de la tierra no se encuentra en el polo en verano.

Le radiacién solar que alcanza la superficie de leo tierra es modificada por
la absorcién y lo dispersidn en la atmésfera. Consideremos cada efecto en forma se-
parada,

a) Absorcién

Un estudio del espectro solar revela la presencia de numerosas lineas y ban-
das muy angostas. Algunos son debidas a la absorcién por parte de gases en la atmésfe-
ra del sol, las demds son debidus a lo absorcién producida por gases de lo atmésfera
de la tierra.

Una de las caracteristicas mds destacable del espectro solar observado es la
terminacién abrupto de la longitud de onda corta en 0,29 . Esto es producide prima-
riamente por el ozono y en menor grado por el oxigeno y otros goses atmosféricos en la
atmésfera superior. El porcentaje de la radiacidén solar entrante absorbida en estas
regiones es, sin embargo, relativamente pequefio y es del orden del 2 por ciento.

Una cantidad relativamente pequefio de la radiaccién solar es también absorbi-
da por el vapor de agua y clgo menos por el didxido de carbonoe. Esto ocurre en las
cercanias de la regidn infrarrojo del espectro.

Aerosoles tales como el polve, el humo y las particules de sal son responsa-
bles de lo absorcién de alguna radiacién. Su efecto es, sin embargo, altamente varia-
ble y en algunas situaciones puede ser muy pequefio.

b) Dispersién

La rodiacién solar es también otenuoda por dispersién cuando pasa a través
de la atmdsfere de lo tierra, Esto no da como resultado una transferencia de ener-
gia rodiante en calor como en el caso de la absorcién, sino que se produce solomente
un cambio en la direccidn en que se propaga cuando se produce el contacto con parti-
culas dispersoras,

Considerande un rayo paralelo de radiacidn solar incidente sobre uno séla
particula. Si sélo ocurre dispersién, toda la energiu del rayo original estard pre-
sente en el compo radiante que circundo o la porticula. Es sélo dispersada en todas
las direcciones, osi que la particule actda como una nueva fuente de energia. Para
particulas grondes, el cuambio en lo direccidén puede ser debido o un niémero de causas,
tales como la difraccién, reflexidn, refroccién o combinacién de estos efectos.

Debido al hecho de que alguna parte de la radiccién solar gue entra en la
atmésfera es parcialmente dispersada hacia los costados y hacia atrds, lo cantidad
de energia que olcanza lo superficie de la tierrc es reducida. Lo cantidad y la di-
reccién de la dispersién depende del tomafio de las porticulas dispersoros en rela-
cién a la longitud de onda de la radiacién incidente.
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En el caso de las moléculas de aire y la rodiacién visible la relacién del
radio de los particulas dispersoras con la longitud de onda de la luz dispersado es
peguefio, Este es el coso de lo dispersidn de Rayleigh y puede ser mostrado que la
cantidad de dispersién es inversamente proporcional a lo cuarta potencia de le lon-
gitud de onda. Asf, las longitudes de onda mds cortas son dispersadas mds efectiva-
mente gue los mds largas.

La dispersién de Rayleigh debida o las moléculas de los gases atmosféricos
explica por lo tanto que el color azul es dispersodo més que el rojo. Asi, el cielo
es azul porque se hace visible debido a la luz dispersade que es rica en longitudes
de ondo més cortas. Por el contrario, durante el amanecer o lo puesta del sol, éste
gpurece rojo porgue es observado por luz directa, de la cusl una preponderante goma
de ondas cortas ha sido eliminado durante su lorgo pasaje o través de Lo otmésfero.

En la otmésfera, lo radiacidén solar es dispersada ne sdlo por los moléculas
de oire seco y vopor de agua, sino también por impurezas sdélidas muy pequefias. Cuan-
do el tamafio de las porticulas dispersoras aumenta, la regle de lo inversa de la cuar-
ta potencia no es aplicable y lo dispersién es menos selectiva con respecto @ la lon-
gitud de onda,

Cuando las particulos se hacen suficientemente grandes, lo dispersién de la
radioecién es igualmente efective pare todas las longitudes de onda. Entonces se deno-
ming reflexién difusa. Las particules grondes de polve, los gotitas de agua y los cris-
tales de hielo mds bien reflejan gque disperson la luz., Todas las longitudes de onda
son igualmente reflejadas y dado que la radiacién solar incidente implica la "luz blan-
ca" lo mismo sucede con lo radiacién reflejada difusa.

Cuando en la atmdésferc estdn presentes particules sélidas grondes, el color
del cielo tomo un tinte blonquecino. Lo intensidad del color azul del cielo puede por
lo tanto ser considerada como ung medide de la cantidad de impurezas presentes en la
atmdsfera. Lo reflexién difusa debida a las gotitos de agua también produce una apa-
riencia blangquecing como de niebla.

Le radiacién solar proveniente del dngulo sélido del disco solar, cuando es
recibido sobre una superficie perpendicular gl eje del dngulo sélido, es llamada ro-
diacién solar directa. La componente vertical de la radiacién solar directa es la ra-
diacién desde el dngulo sélido del disco solar, tal como cuando es recibida sobre una
superficie horizontal es llamada radiacién solar directa hacia abajo.

Una parte de la radiocién solar dispersa y difusamente reflejada tombién al-
canza la superficie de lo tierra. Lo contidod recibida sobre una superficie horizon-
tal desde el éngulo s6lido de 217, con excepcién del dngulo sélide sustendido por el
disco solar, es llamade radiacién del cielo o rodiacidn solar difusa,

La solar directa y difusa hacia obajo tal como es recibide sobre una super-
ficie horizontal desde un éngulo sélido de 21 (esto es, de todo el hemisferio) es lla-
mada radiacién solor global,

2.5 Flujo normal del rayo directo en lo superficie de la tierra

Consideremos choro la atenuacién del rayo solor directo debida a lo atmésfe-
ra de la tierre cuondo operan simultdneamente la absorcibn y la dispersién. Considero-
remos primero la situacién correspondiente al cielo despejado y estudiaremos el efecto
sélo de lo absorcién (véese la Figura 2.2).
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Teniendo en cuents el Apéndice II y aplicando la ley de Beer en la forme
(2.33) de aquel apéndice, tenemos

e-klu sec B o1 e-klm

Iyel Ao

Ao
donde I,, = intensided especifica del rayo solar en el tope de la atmésfera; ky = coe-
ficiente de absorcién para un intervalo de longitud de onda A @ A+ dX\ ; m = camino ép-
tico del moteriel absorbedor; u = espesor dptico del materiul absorbedor.

-k ... .
Seaq A) o= © AY _ transmisividad monocromdtica (IK/IA ) para un camino ceni-
tal (8 = 0). °
Entonces m
Iy= I, ( )U _ sec O
A= Do ‘M’ T o Na
o
M
I = Ilo Aygr My = SeC e (2.9)
donde m_ = m/u = masa de aire relative que es lo longitud (despreciando lo fraccién)

r . P .
del camino del rayo solar o través de la atmésfera, expresada en términos de longitu-
des de caminos centrales,

Por analogia con la ecvacién (2.9), uno ley experimental de transmisividad
similer puede ser empleada para la dispersién,
m

I, = Ilo ql;, m_ = sec e (2.10)

S5i la absorcién y lo dispersidén ocurren simultdneamente, hay una transmisi-
vidad de camino cenitol resultante ay « tol gque se obtiene

m
r
IX = IAO ql ;M= sec e (2.11)

donde q, = q, q (2.12)
A~ Aa TAs CENIT

IAO\\\{ Tope de la atmésfera

I Superficie de la tierrc

Figura 2.2 - Absorcién atmesférica con cielo despejado
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Lo intensidod total {I) de un rayo normalmente incidente sobre la unidad
de drea en lo superficie de la tierra es obtenido integrando la (2.11) con respecto

o lo longitud de onda.

o0 m m -~
T dd=qy" (2.13)
I= ‘JIAO q  dA= a {Iko dA
m_ m
donde q ¥ - valor medio de g T con respecto a la longitud de onda.
© a -

Ahoro %:IAD di=I es la intensidad no atenuada de un rayo normolmente inci-
dente sobre un érea wnitaria en el tope de la otmésfera.

La ecuacién (2.13) se hace

I=1 qf (2.14)
o m

. r
donde g = raiz m del valor medio de q) , esto es

r r (2.15)

Ahora la relacién (I/I ) de las intensidades radiantes totales de un rayo
normalmente incidente sobre la unidad de dreo en lao superficie de lo tierro y el to?e
de la atmdsfero respectivamente es iguol al de los flujos normales sobre el drea uni-
taria. De donde, de la ecuacién (2.4),

m

r
Fv=Fno @

donde FN = flujo normal sobre la unided de 6r?u.en el top? de la atmésferu; FN = flu-
jo norma? sobre la unidad de drea em lua superficie de la tierra.

(2.16)

m = sec B8
r

En lo Figura 2.3 estén indicodos esquemdticamente los dos flujos normales.,

XL =1 m2
8 M = seco m2

FNj// \\\\

Figura 2.3 - Flujos normoles FNO’ FN
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Si Ixy Iyo son medidos y qyq computado o partir de valores conocidos de k)
y u, es posible resolver la ecuacién {2.12) pora q)g sobre un amplio rango de longi-
tudes de ondo. Lo transmisivided del camino cenitol para la dispersién puede enton-
ces ser expresada en la forma

s = R (2.17)

donde NYr = transmisividad del caominc canitol pero la dispersidén de Rayleigh debida al
oire purc y seco; Vy Q) = tronsmisividad del comino cenitol debida o otros ogentes dis-
persores en la atmésfera.

Se encuentra que la transmisividad con aire puro (q),) disminuye cuando au-
menta el espesor éptico del vapor de agua. Al mismo tiempo, lo contribucidn adicional
de dispersién representada por q),, €8 mayor que la correspondiente para que se satisfa-
ga lo dispersién de Rayleigh referida solamente ol vaper de agua. Esto indica que q
incluye también lo dispersién debida a pequefias particulas de polvo ademds de la debi-
da ol vapor de agua.

2.6 Insolocidén debida al royo directo en la superficie de la tierrg

En lo seccidn previa estudiamos la atenuocién de la radiecién solar debida a
su pasaje a través de la atmésfera. La absorcién selectiva debida o ciertos gases at-
mosféricos, la dispersién por los moléculas de aire y la obsorcién y dispersién por
agerosoles reduce la intensidad del rayo directo. En condiciones de cielo despejado,
el flujo incidente por unidad de drea normal ol rayo es reducido desde FNO en el tope
de lg atmésfera o FN en la superficie de lo tierra.

Consideraremos aohoro la insolacién debide al royo directo en la superficie
de la tierra bajo condiciones de cielo despejodo, En este caso, el flujo incide sobre
una superficie horizontal y forma un dngulo € con la vertical.

lLa Figura 2.3 muestra el flujo normal (F. ) incidente sobre lo unidad de drea
(KL) en lo superficie de la tierra. La insolacién debida al rayo directo (J) es, por
lo tanto, el flujo que cruza la unidad horizontal de &rea (KM). En consecuencia,
m

J=F, cos 8=F Tcos © (2.18)

N No 9

donde 8 = dngulo cenital del sol, y m_ = masd relotiva de aire {esto es, la relacién
entre lo longitud del camino real del rayo solar y la longitud del camino cenital}.

Bajo estas circunstancias, la insolacién directa diaria Q es

Sr: puesta del sol m
Q = —ET;/' cos 8 q ~ dt (2.19)

r~ Yamanecer
donde m_ = sec ® es funcidén de la latitud, lo declinacién y el dngulo horario.

Lo distribucién estacional y geogrdfico de lo rodiacién solor es ahora mor-
cadamente diferente de la obtenida en la secciédn 2.3 en ausencia de la atenvacién de-
bida o los goses atmosféricos y los cerosoles. Por ejemplo, si suponemos gue lo trans-
misividad del camino cenital es q = 0,7 son observados los caracteristicos siguientes:
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a) la insolacién diaric es considerablemente reducido en todas las latitudes
si se lo compara con los valores no atenuados;

b) el méximo hemisférico es desplazodo hesta alrededor de 35° de latitud. El
méximo estival en los polos desaparece ya que la absorcién es grande debi-
da a la boja elevacién del sol. Esto ocurre a pesar de que la turbiedad
en oltas latitudes decrece hacio los polos.

2.7 Distribucién de lo radiccién solar bajo condiciones de cielo despejado

Con el cielo despejado la rodiocidn solar entrante puede ser atenuvada de
las siguientes formas:

a) absorcidn de la radiacién vltravioleta en la alto atmésfera, principalmen-
te por el ozono y el oxigeno;

b) absorcién de la radiacién infrarrojao, principolmente por el vepor de ague
y en forma menos efectiva por el diéxido de carbono y el oxigeno;

c) dispersién producida por las moléculas de aire seco y vapor de agua;
d) absorcién, dispersién y reflexidn difusa debida a los aerosoles.

Sin embargo, parte de la radiocién solor dispersada y difusamente reflejada
es dirigida hacio abajo. Ha sido estimado que en un dia despejado hasta un 50 por
ciento de esta radiocién alcanza la superficie de la tierra., Por lo tanto, lo radia-
cién global recibida por una superficie horizontal en la tierra estd compuesta por
radiacidn solar directs atenuada y por la radiacién del cielo.

El promedio del flujo radionte sin atenuor interceptado por la tierra es
S Yo, donde 5 es la constonte solar y a es el rodio de la tierra. Ahora el hemis-
ferio iluminado por el sol tiene una superficie curvada con un drea 2T(a“, y asi el
promedio de insolacién no atenuada sobre el hemisferio iluminado por el sol es

2
ﬂﬂ_z =% (2.20)
2T7a

Si el flujo total fuese distribuido sobre la totolidad de la tierra en la
forma de un valor promedio de insolacién continua, el volor medio seria reducido o
S/4, Esto seria oproximadamente igual a 350 W m=2,

Lo Figura 2.4 indica esquemdticamente la disposicién aproximoda de la ra-
diacién solar. La mayor parte de la radiecién ultravioleta es absorbido por el ozo-
no y el oxigeno en la alta atmésfera, y se supone que solamente alrededor del 98 por
ciento del total de la radiocién solar entrante vlcaenza la troposfera. Alrededor del
20 por ciento de lo radiacién no otenvads es absorbida por el vapor de agua, el did-
xido de carbono, aerosoles, etc. Otro 20 por ciento es dispersado o reflejado difu-
samente, y se supone que la mitad de esta radiocién eventuvalmente aleconza la super-
ficie de la tierra.

Tr090pausq\ ]

Figura 2.4 - Disposicién de la radiacidn solar bajo condiciones de cielo despejado

erfici dAS;’ 0%rededor de 68 unidades de lo radiacién solar inicial alcanzan la SU-
p ie de la tlerra. 3e supone que 7 unidades son reflejadas nuevamente al espacio,

esto deja alrededor de 61 i iaci
por ciento de la rodiacién solor ent ) i
por la superficie de lo tierra. sntrante que es absorbide

- La relacién entre lo radiocidn reflejada por una superficie y la que llego
a la mismo es ?onoc1du como albedo de lo superficie. Frecuentemente es expresada g
mo un pofcentO]e. El albedo promedio del sistema tierra y su atmésfera bajo condi o
nes de cielo despejado es, por lo tanto, 7 + 10 = 17 por ciento. e

2.8 Distribucién de la radiacién solar en presencia de nubes

cic . Cuando ﬁuy nubes aparece un cambio marcado en le distribucién de la rodia-
b.gn solar. Consideremos primero los efectos de la reflexidn difusa hacia arribao de-
ida o las nubes y la obsorcién dentro de las mismas.

. ] El porcentaje reflejado desde los stratus bajos de un espesor de pocos cen-
enares de metr?s puede exceder del 70 por ciento. Una proporcién adn mayor de radia
cidn solar’poérla ser reflejada por nubes de mayores espesores, ya que las reflexi .
1ntefncs m?ltfples serian mds prevalentes. En general, sin eméurgo puede ocurrirones
omplia variocién en el olbedo de las nubes, dependiendo del tamafio ée las gotit d””“

agua, el espesor de la nube, la concentracién de las gotitas de nubes, etcg T
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Los coeficientes de absorcién del agua liquida son muy pequefios en la regién
de los ondas cortos del espectro. Sin embargo, la longitud del comino de un rayo que
posa o través de una nube puede ser magnificado a tal punto que podrie producirse una
absorcién apreciaoble, En la prdctico, es dificil determinor la cantidad de absorcién
que es especificomente debido o los gotitas de oguo, dodo que también hoy obsorcién
por el vapor de agua existente entre las gotitas dentro de lo nube, El espesor de las
nubes es obviamente importante y en sistemas profundos la obsorcién puede gproximarse
ol 20 por c¢iento.

Lo contidad promedio de nubes, los tipos y las clturas puveden ser determine-
dos como funciones de la lotitud. Es mds conveniente, sin embargo, considerar varios
tipos en su conjunto en su correcta proporcidn porae obtener unc sola capa nubosa com-
puesto. La disposicién media de le rodiacién solar para una copa nubosa compuesta que
cubre todo el cielo estd mostrada en la Figura 2.5,

Se supone que entre la tropopausa y el tope de lo nube, son agbsorbidas 5 uni-
dodes y uvna cantidad similar es dispersodao por el aire. De este modo, sélo el 88 por
ciento de lo radiacién solor inicial oleconza el tope de la nube.

Paro un olbedo promedic de la nube de 0,55, la rodiacién reflejado difusa-
mente hocio arriba de la nube seria de 48 unidades (esto es 0,55 x 88). Supondremos
que 2 unidades son absorbidas por el vopor de agua y las 46 unidodes restantes conti-
nban hacia afuera en el espacio como reflexidn difusa.

Suponiendo una absorcién del 7 por ciento por parte de la nube, lo contidad
absorbida en la nube es aproximadamente de 6 unidades {esto es 0,07 x 88). Ya que 48
unidades son reflejadas desde el tope de la nube y otras 6 unidades son absorbidas por
ella, sélo 34 de las 88 unidades incidentes en el tope de la nube son transmitidas.
Estas dejon el nivel inferior de lo nube en forma de rodiociédn difusa.

51 otras 6 unidodes son aobsorbidas por lo atmésfera debajo de la nube, en-
tonces el 28 por ciento de la radiacidn solar inicial alcanzeria la superficie de la
tierra., Lo reflexién desde la superficie de lo tierra y la dispersidn otmosférica,
por supuvesto, ocurririan por debajo de la nube. S5Sin embarga, la mayor parte de esto
radiacidn dirigida hacic arribo serio dispersoda otro vez hacia abajo por la nube.
Alguno tronsmisién hacia arriba o trovés de le nube ocurriria, pero estos efectos me-
nores serdn despreciados en vista de lao aproximacién hecha para los ctros items. Como
un resultado se supone que 28 unidodes son absorbidas por la tierra bojo condiciones
de cielo cubierto.

2.9 Distribucién medio de lo rodiocidn solar

Lo discusién relotiva a los Figuras 2.4 y 2.5 troto de dos condiciones ex-
tremas -un caso de cielo despejodo y el otro un cielo cubierto~. Con objeto de deter-
minar una distribucién representativa de la radiacién solar bajo condiciones de nubo-
sidad normules supondremos gue el promedio de cielo cubierto por nubes es del 54 por
ciento. 5i el caso del cielo despejudo es pesado por un foctor 0,46 y el del cielo
cubierto por un factor 0,54, podemos computar un promedio pesado para determinar la
distribucién promedic de la radiocién soler. Asi,
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Figura 2.5 - Distribucién de la radiacidn solar con
cielo cubierto por ung capae nubosa compuesta

a) radiacién absorbida por encima de lo troposfera = 2 unidades

b) roadiacidn absorbida en la troposfera

20 unid
0,46 (20) + 0,54 (19) midades

L

c) radiacién absorbida en la tierrg

0,46 (61) + 0,54 (28)

]

43 unidades

d) radiacién reflejode hacia la tropopousa

35 idad
0,46 (17) + 0,54 (51) sidades

bedo ol Est?s figures dan un albedo para el.sistema tierra~atmésfera (esto es, yn al-
_plane orl?) de 0,35. El valor real es dificil de medir exactamente y han sido de-

Fermlnodos varios que se encuentran entre 0,35 y 0,43, Las longitudes de onda inf

Jo no son tan reflejadas como las correspondientes al espectro visible or el; r;rrO‘

medidas del albedo planetario visible pueden diferir de los del ulbedo'tztzl E  gene

ral, podemos suponer que bajo condiciones normales de nubosidad, el promedio.delnuf:::;

planetario es olrededor de 0,4, indic i
tanet . ando que aproximadamente el 4 i
diacién solar entrante es devuelto ol espocia. ®} 0 por clento de Lo ro-

P sy
ve ob b-dn erlGClO? solar ?e onda corta que no es devuelta al espacio por reflexién
sorbida por el sistema tierra-atmésfera. También es emitida radiecién por la su

peI 1Cle de ]_Cl tleIId y lOS gﬂse GtIIIOS!eI.'LCO
1 S i1acion t tIe serdq dlSCUtldu
. LQ Iud erres
e el pIOXlIIIO Cﬂpl tUlO.
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Capitulo III

RADIACION TERRESTRE

La energio solar absorbida por lo superficie de la tierra y la atmésfera es
gia interno y luego puede ser transformada en energic poten-

primero convertida en ener
La energia solar provee asi en forma continua

cial, calor lotente vy energia cinética.
la energic para los movimientos de la atmésfera y de los océaonos.

A su vez, el sistema tierra-atmdésfera emite energio rudionte perc en unas

longitudes de onda mayores., Estudiaremos ohora las carocteristicas de la radiacién

terrestre y su tronsmisién o través de la atmésfero.

3.1 Las cacacteristicos de lo radiacidn terrestre

Hemos visto en el capfitulo anterior que lo temperature efectiva del sol es
de olrededor de 5800°K, Irradia aproximadomente como un cuerpc negro y la mayor por-
te de la rodiacién estd contenida dentro de las longitudes de onda limitadas entre
0,15 y 4,th con un méximo de intensidod en el rango visible alrededor de 0,5}\.

la temperaturc de lo tierra y su atmésfera se encuentro
aproximadamente dentro del rango de 200 o 300°K. E1 sistema tierra-atmésfera también
irradie muy aproximadamente como un cuerpo negro, pero la temperatura de emisidn es
menor que aquella del sol y asi lo radiocién se produce dentroc de un rango de longi-
tud de onde mayor. La mayor parte de ésta se halla dentro de las longitudes de onda
del infrarrojo entre 4,0y lOOf\. De acuerdo con la ley de Wien del desplazamiento,
la méxima intensidad esté aproximadamente en 10 . La ley de Stefan-Boltzmann indi-
co que la emitoncia totol del sistema tierra—atmésfera es menor que la del sol,

Por contraposicién,

incluida su atmésfera, es conocida como radiacidn

Le radiacién de lo tierro,
el sistema tierra-

terrestre. Es la radiacién emitida por el planete tierra {esto es,

stmésfera) y comprende:

a) rodiceién de la superficie terrestre (esto es, radiacién emitida por la su-

perficie de la tierra);

b) radiacidén atmosférica (esto es, radiccién emitida tor la atmésfera).

Por conveniencia, es costumbre en meteorologia subdividir la radiacién solar
y la terrestre asi:

i) radiacién d

ii) radiacién de onda largo {longitud de ondo aproximadomente mayor que 4,0,
i

e onda corta (longitud de onda gproximodamente menor que 4..);
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Asi i iaci
onde corte ,lF;ecuenIemente ol referirse a la radiacién solar se dice rodiacidn d
y al hdacer lo propie con la radiacié i :
cién terrestre se d iacid
torea e Y nace e dice radiacién de ond
prdctica, hay una pequefia su icié °
. perposicién en las longitud
rrespondientes al rango infra j isid T relotisenonda co-
rrojo, pero la emisién de en i i
s L ergic es relotiva t

vefig en i i be dienes
E : esa regidén. Le Figura 3.1 muestroe la relacién aproximada entre las dis: i
uciones espectrales de la rodiocidn solar y terrestre, o

MAB/MRmax.B
RADIACION SOLAR

L
o
-
wy
wl
=4
[+ 4
L
=
Zz
Q
9
<
-
Q
=<t
o

ot
]

0.2
5 10 20 20 50

(=]
.

wn
]
S ]

Longitud de onda {K)

Figura 3.1 - Rangos espectrales de la radiacién solar y terrestre
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El agua liquido es una sustancia cuyo capacidad de obsorcxinidlz;:reoiz:za-
domente segin se traote de lo radiacién de onda corta u onda burgo.esoi ;S OprgXimudu_
individual de 25 de radio o una pelicula del?uda de 100); i eizstres
mente un cyerpo negro obsorbente para las.{ongltudes d? onda zior inciéente.
te, sélo es absorbida uno pequefia proporcién de lo radiacidn s

En contras—

id iacid lar
Deberia ser, sin embargo, destacodo que la absorcion de lo radiocién so

i ici o Vir-
por los océanos y lagos puede ser fuerte, si ellos son suficientemente profundos. V

tualmente puede ser que no exista radiacién reflejada por una superficie de agua
cuando el sol estd dentro de 40 grodos del cénit.

Las diferentes capacidades de absorcidn de las nubesdpora %os fgng;sldiaigz-
i tante en la determinacion ae -
i loar y terrestre es un factor impor en la naci
T ootie dos . Una alta proporcién de la radiacién solar incidente so?{e
de gotas de tomafio y concentrocion
sustanciolmente un cuerpo negro

ce radiative del planeta, 0
una nube cuyo espesor es de 50 m y estd compuestia

promedio es reflejoda, en tanto que eso misma nube es
para longitudes de onda terrestre.

. s ca s P
La absorcién selectivo debida a los goses otmosféricos también tiene imp
L . o
tantes implicaciones. Lo absorcién de la radiacién solar es relativamente pequefa,
a

ente debido ol ozono y ol oxigeno en la parte correspondiente al ran-

siendo principalm T reeraio.

i didxido de carbono en e
trol ultrovioleta y al vopor de agua y n el
Dor contra la atmésfera es mucho menos transparente para la radiacidn terrestre.

Esto es principalmente debido al aumento de lo capacidad di cbsorci;: d:l vciozigii
jente o las ondas largas. emds, e -
en la parte del espectro correspondien : )
:gu:e curbo:o absorbe fuertemente en el rango correspondiente o 13,56 a lZ€~' c:g :En
dos fuertes y débiles tombién respectivamente centrados en 4.3 y 10)~; : oigenen
sorbe moderadamente en las bandas centradas en 9,6 vy 15)v, pero sus efectos

lugar principalmente en lo estratosfera.

Por contraste,

El espectro de absorcién paro el vapor de aguo en los lngi?udes de o?di
terrestre es mds bien complejo. La Figuro 3.2 indica sus curacterlstlﬁus es;nc1$ es,
. on-
Hay dos bandas intensas, una centrada en 6,3/x y una segunda bonda ancha en las

gitudes de onda mayores que 25)”'

El espectro de absorcién de onda larga para el vapor de agua, el didxido de

j i resumir
carbono y el ozono es mds bien complejo. Por estas razones es conveniente res

Figura 3.2 - Espectro de

absorcién del vaopor de agua

Coeficiente de absorcibdn (k)

T 3 i

5 10 15 20 25 30
Longitud de onda ()

o

plana,
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sus caracteristicas esenciales. Debajo de alrededor de 5,
terrestre disponible es relativamente pequefia y asi lo absorc
aotmosféricos en ese rango es extremodamente débil.

la cantidad de radiacién
16n debida a log goses

El vapor de agua absorbe fuertemente en el rango de alrededor de 5 o 8u,
pero entonces se hoce relativamente débil haste 13.5, . Més alld de 13,5pv y exten-
diéndose hasta 17, , tiene lugar uno fuerte absorcién debida al didxido de carbono.
En su centro, la radiccién terrestre es completamente absorbida.

La atmésfera vuelve a hacerse relativamente transparente mds alld de 17
haste que aparece una banda debida al vapor de aguo en 24 y mds alld. S5in embar-
g0, la cantidad de radiacién terrestre que ocupan esos longitudes de ondo es relati-
vamente pequefia y es asi que frecuentemente se toma como l4ﬁ~ el punto mds alld del
cual leo atmésfera puede ser tratoda como si fuese opaca.

El rango de longitudes de onda comprendido entre alrededor de 8 y 12w es
de interés., Unao banda cngosta fuerte debida al ozono en 9,6}v enmascara una banda
débil de diéxido de carbono cerce de 10 + pero sus efectos son sélo significativos
en la capa de ozono en la estratosfera. Asi, la atmdésfero es generalmente transpa-
rente a la radiacién terrestre en las longitudes de onda entre alrededor de 8 y 124,
y al referirse o este rango se le suele denominar como la "ventana atmosférica", Te-
niendo en cuenta el punto 3.1, él indicard que éste es el rango de longitud de onda
en el cual la superficie de la tierra irradioc mds fuertemente. Esta es vna caracte-
ristico esencial del balunce radiativo del planeta.

3.3 Transmisién de la radiccién terrestre a través de lg atmdsfera

Lo rodiocién infrarroja emitida por la superficie de la tierra es parcial-
mente absorbida por las nubes y los gases atmosféricos discutidos en lo seccidn pre-
via. Estas sustoncias absorbentes a su vez vuelven o emitir radiocidén en onda larga,
una parte hacia arriba y otra hacio abajo. Esta emisién secundaric de radiacién es
entonces, en general, repetidamente obsorbida y reemitida ¢l tiempo que la energia
rodiante progresa a través de lo atmdsfera.

La tronsmisién de lo radiocién terrestre a trovés de lo atmésfera al espa-
cio es una parte esencial del balance de calor del planeta. Con objeto de estudiar
Sus rongos esenciales, es necesario aplicar las leyes de radiccidn & lo absorcién y
emisidn de rodiacién en onda larga correspondientes a los distintos constituyentes
de la atmdsfera,

Desafortunodamente, las leyes de radiocién son muy complicadas y el espec-
tro de absorcidén de los constituyentes radiativos dominontes de la atmésfera son muy
complejos. Los primeros intentos para resolver este problema se basaban en la supo-
sicién de que la atmésfera era un "cuerpo gris"., Como esto significaba una absorcién
uniformemente incompleta de todas las longitudes de onda, despreciaba la estructurg
en bandas de la traonsmisién otmosférica. Tal simplificacién probé ser inadecuada.

El primer troatamiento con éxito de la transferencia radiativo fue hecho por
G.C. Simpson en 1928, Tomé en consideracidn la variobilidad del espectro del vapor
de agua y también la absorcién debida al didxido de carbono. El método empleado es
discutido en la préxima seccién.
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3.4 Cémputo de Simpson de la transferencia de radiacidn terrestire

Simpson dividié la otmésfera en copgs horizontales de igual espesor 6ptico
de 0,3 kg n~2 de vapor de ague y de 0,6 kg m=2 de diéxido de carbono. Basado en los
dotos de absorcién disponibles en el momento redujo la absorcién atmosférica de la
n terrestre o las caracteristicas esenciocles siguientes:

radiacié
a) transparencia completa (T) debajo de 4,04 y desde 8,5 a 11,0 ;
b) semitransparencia {S) en los rangos 4,0 a 5,5w; 7,0 a 8,50 yll,00 14,0f¢;
c) absorcién completa (A) desde 5,5 a 7’OP” y desde l4,0fu en adelante.
Lo Figura 3.3 ilustra los rangos de longitud de onda y las designaciones
vsadas.
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Figura 3.3 - Espectro de absorcidn infrarrojo de Simpson

Usando valores medios de humedad especifica para los distintos niveles, el
espesor de presién de una capa en el nivel del mar seric sélo de alrededor de 3 mb,
en tanto que la estratosfera seria aproximadamente 300 mb. Por esta razén, Simpson

tomé como lo capa tope a la mismo estratosfera.

erra irrodia como un cuerpo negro. La capa inmediata-
mente encima absorbe algo de lo que irradia la tierra y el resto es transmitido hacia
Esta. capo luego @ su vez irradic energia (hacia arriba y hacia abajo) o su
longitud de onda que absorbe.

La superficie de la ti

arribao.
propic temperatura y en

ensa parcialmente la pérdida de radiacién de

la tierra. En contraste, la que irradia hacia orriba es parcialmente absorbida por la
préxima capa que estd encima, la cual entonces irradia @ sv propia temperatura. Asi
la rodiacién desde la superficie de 1g tierra en los rangos de longitud de onda absor-
bida por los constituyentes atmosféricos es transmitida hacia arriba desde coda capa

a lo préxime, hasta que alcanza lo capa final. Simpson supone que esta copa es la
estratosfera misma, de donde lo energio radiante es simplemente perdida en el espacio.

La que irradia hacia abajo comp

siguientes:
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Ademds de la radiecid
. de aclon que llega al
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Figura 3.4 - Método de cémputo de Simpson
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Asi, el flujo correspondiente al rango entre 8,5 y 11,0 v viene desde el
svelo. Lo radiacién de las dreas punteadas viene de las longitudes de onda de 4,0
a 5,5r-; de 7,0 o 8,5m y de 11,0 a 14,0, para las cuales cada caopa es semitranspo-
rente. Finolmente, las éreas sombreadas entre 5,5y 7,0 y mds olld de 14,0 in-
dican un flujo de lo tercera cotegoria. Lo-suma de las distintas dreas sombreadas
representa el fluvjo hacia arriba de lo rodiocién terrestre en el nivel dade bajo con=
diciones de cielo despejado.

Este método gréfico puede ser por lo tanto usado para computar lo cantidad
total de rediocidn terrestre perdide en el espacio. Por supuesto que es necesario
tomor en consideracién los efectos de las nubes, ya que ellas obsorben y emiten ra-
digcién como cuerpos negros. Simpson supuso que las nubes cubrian un 50 por ciento
y que sus topes tenian uno temperatura constante de 261°K en todas las latitudes. En
las Greos donde las nubes estdn presentes, los topes de las mismas reemplazan lo su-
perficie de la tierra para el propésito de los cdleculos realizados més arriba.

Simpson calculé gue la radiacién onual saliente era cproximadamente de 190
Wm . En el punto 2.7 mostromos que el promedio de insolacién continua para la to-
tolidad de la tierra era 5/4 (esto es, 350 W m‘2) en el tope de lo otmbsfera. Supo-
niendo que olrededor de lo mitad de esta cantidad es eventualmente absorbida por la
superficie de la tierra, se puvede ver que el velor de Simpson es comparable con aquel
correspondiente a la rodiacién entrante. Por lo tanto, tomondo un periodo de un afio
hay entonces aproximadamente un balonce de radiacién y osf la temperotura medic de la
tierra y su atmésfero permanece aproximademente constante.

3.5 Generalizacién del coeficiente generalizado de absorcién de Elsasser

En la época en que Simpson introdujo sus simplificaciones, el espectro de
absorcién para el vapor de aguc no erd bien conocido., Realmente, la regién T es al-
go més ancha que la dada arriba, al mismo tiempo que el rango de 17 a 24 w incluye
regiones de absorcién relativamente débil. Desde entonces se han uysado métodos mds
exactos para calcular la transferencia de radiociédn terrestre infrarrojo.

Las veriaciones rdpidas de los coeficientes de absorcién de una linea a otra
correspondientes a los complejos espectros del vapor de agua y del didxido de carbono,
provocan grandes dificultades en el cdlculo. Elsasser intenté resolver este problemo
suponiendo que la banda de absorcién estd igvalmente espaciada y tiene lineas fuertes
iguales. De esta forma le fue posible promediar y suavizor el espectro tal como lo
muestra la Figura 3.5.

Figura 3.5 - Coeficiente de absorcién generalizado
de Elsasser para el vapor de ogua
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La contidad 13 es un coeficiente de a i i
truct?fc detallada de las lineas ha sido suuvizzzszlE: 3:;3§:l;z::$rzn o CU?l %? o
reluc%?n con la longitud de onda para el caso del vapor de agua, exce t:u Vﬁilaflon -
rrupcidn correspondiente al COp. En el rango mencionado, la ub;orcié: d E?d "1 con
es muy grande y domina lo correspondiente al vopor de aguo. Los coeficien; R
lizados paro el CO; son usados y la absorcién debida ol vapor de aguo esede:zrgggziig

Esta Tati .
he sido am ;. s cdracteristicas fueron incorporodes en el diagrama de Elsasser, el cual
ampliamente usado para celcular la transferencia de la radiacién terre;tre

3.6 Calentemiento o enfriamiento radiativo

El flujo neto (F,) en un nivel d .
. 0 LFy/ enu vel de referencia dado estd definido ¢ 1 i~
ferencio entre los flujos 'dirigidos hacie arriba -y hacie abajo-, esto es-omo @ d

toda d iu variacién de la temperature media de una copa otmosférico puede ser com-
p a de los velores F, . y F,_ de los flujos netos en la base y en el tope de la co-

pa. La Figura 3.6 muesira la contribucidn de los flujos rodiatives al

o enfriamiento de la capa. calentamiento
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Figura 3.6 - Flujos radiotivos para una capa atmosférica

. £l espesor de presién de la caopa estd dedo por la ecuacién hidrostdtica,
€510 es:

Pg = Pp = p9AZ (3.2)
d = ié 4
onde pg = Presién en la base de la capa y Py = Presién en el tope de la capa,
?uponiendo que la seccién vertical de las dreas formadas por los superficies
correspondientes a lo base y ol fondo son unitarias y que los flujos esté uniformemen-

te ?istribuidos sobre la totalidad de los dreas. Como un resultado de la uniformidad
horizontal, no habré flujos radiativos o través de los costodos.
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Si AQ es la ganancio de energic por unidad horizontal de drea cobtenida por
la capa en un tiempo At, entonces

24 (3.3)
Bt - e Far
donde FNB = flujo neto en la base de la capa y FNT = flujo neto en el tope de la capa.
Despreciando la expansién, la primera ley de termodinéimica expresa que
3.4
AQ = OM c at (3.4)
donde OM =pAz = mosa de la capa por unidad horizontal de Grea.
Usondo la ecuacién (3.2)
s " (3.5)
B T .
= c AT
aa g P
Sustituyendo en la ecuacién (3.3)
AT g Fng =t (3.6)
FAN cp Pg = Pr

al i i . Asi, lo divergencia del
Notando que pB> P1’ Bt es negqtlva si FNT) FNB : ’ : engia o
flujo neto causa un enfriomiento radietivo. Por contruste,l a converg
j ient dictivo de la capa,.
jo neto (FNT<:FNB) conduce o un calentamiento radia

Si se determinan los flujos radictivos, es posible cu{culcr l? rcp;dezdée
los cambios de la temperatura radiativa. En generql,.en.{u utmosferodllzre 10{0 ;—
vergencia del flujo neto, esto es que es moyor la radiacién que sale desde e p

de la capo que la que entra por la bose.
. )
riomiento rodiativo estd entre 1l a

1 de lo temperaturs y la humedad.
5in embargo,

En la atmésfera libre, el rungo del enf
° i i la distribucidn vertica
3°C por dia, dependiendo de .
j ’el flujo neto en la atmésfera libre agumenta con la alt?rq. n en
el colentamiento radiativo en onda lorga ocurre cerca de lo supe{fl?le je ul 1er;2
en la mitad del dia. Esto estd lejos de ser compensado por la pe?dlgu e calor,
asi que en promedio el erfriamiento rodiative ccurre aun

En general,

cual ocurre por la noche,
en las capas balas.

El promcdio del calentamiento de la atmésfera por absorcién d;xegtgoge ig
radiacién soler en onda curte durante el d%a proboblﬁmevte no esdTay?E i r;estrz s
dia. Este no compensa el enfriamiento debido a la pérdida de rut10c1:n 25 stre
en onda larga. Con objeto de mantener un balance de_color d;ran eLex :?ztinzos >
dos, deben tener lugar otros procesos de transferenc%o de calor. is' ; Hintos T
tores gue determinan el balance medic de calor del sistema tierra-atmoste r

estudiodos en el préximo capitulo.
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Capitulo IV

EL BALANCE MEDIO DE CALOR

El sistemo tierro-atmésfera recibe, con un alto grado de exectitud, tonta
energia radiante desde el sol como la que el mismo sisteme irradia ol espacio. En
este copitulo consideraremos este bolance de calor y determinaremos los distintos fac-
tores que contribuyen al bolance de calor del sistemo tierra-atmésfera.

Estudiomos primero la evidencia geoldgica histérica del balance medio del
calor sobre un extenso periodo de tiempo. Los procesos radiativos en el sistema tie-
rra-troposfera son entonces investigados. Adicionalmente, consideramos los efectos
que no son radiativos que producen transferencia de calor desde la superficie de la
tierra o la atmésferc por medio de le turbulencia y le evaporacién.

Los procesos de tronsferencia meridional son tombién necesarios para lograr
un balance medio de calor. Estos son estudiados y se verd que desempefian un papel im-
portante en la circulacidn general de lo otmésfera. Finalmente, consideramos recien-
tes desarrollos en la meteorologic debido a los satélites que han contribuido ol co-
nocimiento de los procesos rodiatives en el sistemo tierra-otmésfera.

4,1 Evidencia histérica y geocldgica

Los meteorélogos han descubierto gue la temperotura media de nuestro planeta
sufre fluctuociones de periodos variobles. Los estudios histéricos y climatolégicos
han mostrado que aparte del muy bien conocido ciclo anual, he habido fluctuaciones que
varian desde pocos semanas hosta cquellos que son del orden de un siglo.

Las evidencias geolégicas tembién indicon que ha habido periodos en que la
tierra ha estodo mds o menos frie que en lao octualidad. E1 rango de tales variaciones
va desde pocos milenios hasta las que comprenden las épocas geolégicas, indicando cam-
bios en la radiacién entrante y saliente. Ellos incluyen un nimero de importantes gla-
ciaciones,

Las variaciones mds répidas pueden ser suvavizadas promediando sobre un pe-
riodo y comprende un nimerc de afios. Las variociones més lentas remanentes proveen
la evidencia de la pérdida o ganancia durante el periodo promediado. S$in embargo los
cambios ocurren de una forme ton lenta gque el combio neto de energia ocurrido actual-
mente es muy pequeiio,

En general, parece ser que no ha existido une tendencia general significa-
tiva en la temperatura media de lo tierra o su otmésfera durante los periodos inter-
glaciores. Asi es que existe paro largos periodos un bolance calérico medio en cada
punto de lo tierra y su atmdésfere. Esto indico que, promediando sobre largos perfo-
dos de tiempo, nvestro ploneto irradia ol espacic aproximadamente la misma cantidad
de energia que recibe.
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4,2 Problemas de computacién

Yo hemos sefalaodo la complejidad de las interacciones entre la radiacidn so-
lar y lo terrestre con el sistema tierro-otmésfera. Los problemas de computacidn se
acentfon adn mis debido a la escasez de datos que existe en muchas regiones. Por ello
es necesario hacer varios suposiciones, si deseamos determinar la contribucién de los
distintos factores que contribuyen al balance de calor.

La distribucién geogréfico y vertical de la temperatura y la presién pueden
ser determinadaos o partir de los datos climatolégicos. La informacidn sobre las con-
centraciones de los gases que absorben y emiten es, sin embargo, menos completa. Los
variaciones de la concentracién del vapor de ogua frecuentemente necesitan ser estima-
das debido a la folto de sensibilidad de los sensores de los radiosondas en los casos
de escosa humedad. Los volores del vzono también son incompletos especialmente en re-
lacién con su variacién en la vertical. En el caso del diéxido de carbono es, sin em-

bargo, posible estimor su distribucién vertical sobre la base de la uniformidad produ-
cido por lao mezcla turbulenta en lo homosfera.

Nuestro conocimiento de lo distribucién media detallada de los nubes es tam-
bién deficiente. Recordemos que en el punto 2.8 encontromos conveniente, en vista de
las distintos cantidades, tipos y alturas, considerorlos combinadas en una capa de nu-
bes compuesta. Se supuso entonces una cubierta nubosa media correspondiente al 54 por

ciento de toda la tierra.

Con el objeto de individuaelizar los principales contribuyentes al balance de
calor que son la radiocidn solor y la terrestre, limitaremos nuestra discusién a los
sistemas cerrados compuestos por la totalidad de la superficie de lo tierra y la tro-
posfera que la cubre. De esto forma lo adveccién horizontal no afectard, por supuesto,

ol balonce medio de color.

4.3 La radiacién soler y el sistema tierra-troposfera

En los puntos 2.7 y 2.8 discutimos lo disposicién media de la radiecién so-
lar incidente sobre lao troposfera bajo condiciones de cielo despejado y cielo cubier-
to. Supusimos después una cubierto nuboso media igual al 54 por ciento para toda la
tierra y computamos una media ponderado parac los casos de cielo despejado y cubierto.
Los detalles de la distribucién medic de la radiacién solar estén dados en el punto
2.9 y se hallan resumidos en la Figura 4.1 de lo pdégina siguiente.

Se supone que 100 unidades de radiccién solar alcanzan el tope de la atmés-
fera y que la absorcién ultraviolets por el oxigeno y el ozono que existe en la at-
mbésfera por encima de la tropopousa reduce este valor en un dos por ciento. Asi que-
dan disponibles 98 unidades paro el sistema tierra-troposfera.

En el promedio, 20 unidades son absorbidas por la troposfera y 43 por la
superficie de la tierra. Las unidades restantes de energia en onda corta son devuel-
tas directemente ol espucio, determinando que el albedo medio correspondiente ol pla-
neta sea 35 por ciento. Esta radiacién ha sido dispersada por los gases otmosféricos
y aerosoles o difusamente reflejodo por el tope de las nubes y la superficie de la

tierra.

Tropopausa

TROPOSFERA

Superficie de la tierra y
R

Figura 4.1 - Distribucién media de radiocién solar

4.4 Componente de onda largo del balance medio de calor

Los componentes esenciale
. s de onda la i i
tema tierro-troposfera son los siguientes: ro0 del balence medio de color del sis-

a) Flujo terrestre desde la superficie de la tierra
z:pznlegditque lo tierra irradia comc un cuerpo negro a 288°K, la ley de
efan-Boltzmann puede ser usada i i ’
' para determinar la emit i
diente a toda su su ici G 100 unidodes usad
perficie. Busado sobre el volor de 100 i
da su do unidades usad
ﬁzzzol:r;?gloc1;n ioior, la superficie de la tierra irradia 116 unidodesCIS
iba., De éstas, 106 son absorbidas
por el vapor de agua y didxi
de carbono en la troposfera y sélo 10 unidades escapon al espgcioy e

b) Emisién de radiacién por la troposfera
E . -’ . !
e;iii iggmed%:,del ;cpor de ague y el diéxido de carbono en la troposfera
unidodes de rodiacién en ondo lar i
: . odi go. De éstas, 102 son dirigi
hac%c abajo a la superficie de la tierra y 56 hocia arriéu i S
e y escapan al es-
c A s s
) Radiacién en_onda larga dirigida hacie abajo a través de la troposfera

De 1 i

1§r zs apaztudos.a? y b) es evidente que 66 unidades de rodiocién en onda
. i 3son .rznsmltldas hacic arriba o través de la tropopausa. En el pun
o 4,3 se indico que 35 unidodes de radiacié 0 i
: : ; ; 6n de onda corta contindan ha-

cio arriba al espacio. En visto del hecho que 98 unidades de rudiocién0
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solar pasan hacio obajo a través de la tropopausa, es necesario un ajuste
de 3 unidades dirigidas hacio abajo. De esta formo se establece un bolan-
ce de transportes medios en la tropopausa,

Lo coracteristico esencial de lo discusién anterior estd mostraodo en el la-
do izquierdo de la Figura 4.2, Se noto, sin embargo, que son necesarios elementos
adicionales para lograr un balance medio de calor en lo superficie de lo tierra y
dentro de lo troposfero misma. Estos son discutidos en el préximo punto.

10 56
A A
Flujo |directo
desde lp tierra
Flujo desde Lal|
estratosfera
il
Tl Emitido 23
[ms | 1 6
b por lea
| troposfera
A 1 A A
] "6 Caolor Transferencia
Flujo desde ¢ latente turbulenta

la tierra 102

Figuro 4.2 - Flujo de ondo larga y efectos no radiativos

4.5 Efectos no radictivos

Hay dos factores que es necesario tomar en consideracién al estudiar el ba-
lance de calor en el sistema tierro-troposfera. La direccién del color transferido
implicodo se muestra en el lado derecho de la Figura 4.2 precedente.

a) Transferencia de calor latente

Parte de la energic solar absorbida por la superficie de lo tierra es usada
parc evaporar agua de esa misma superficie. Este vapor se mueve verticoal y
horizontalmente y eventualmente se condensa, liberando calor latente dentro
de la otmésfera. El color latente tronsferido desde lo tierrs a la atmés-
fera puede ser estimado a portir del conocimiento de la precipitacidn glo-
bal media. Esto indica que el calor latente transferido corresponde a 23

unidades.

- 4] -

b) Tragsfgrenciu turbulenta de calor
El color sensible puede ser transferido en lo atmésfera tanmto hacia orriba
como hacie abajo por la turbulencia. Los procesos fisicos son mds bien com-
plejos y dificulton lo estimacién directo del transporte turbulento., Una
estimacidn indirecta puede ser efectuada tratdndola como el residuvo necesa-
rio pera logror el bolance de calor. La superficie de lo tierra absorbe
43 unidades de radiecién solar (directa y del cielo) y también recibe 102
unidades de flujo en onda larga desde la troposfera cuando la mismo vuelve
o irradiar hocic abajo. Yo que emite 116 unidades, esto deja un excedente
radiativo de 29 unidades. Los efectos no radiatives deben por lo tanto
balancear este exceso. Teniendo en cuenta que 23 unidades son llevadas
hacie arribe por evaporacién, esto significa que, en el promedio, 6 uni-
dades son llevodas desde la tierre o la atmésfera por transporte turbulen-
to. Debe ser destacado, sin embargo, que esto estimacién incluye errores
residuales que provienen del cémputo de otros factores del balance de calor.

4,6 Resumen del balance medio de calor para el sistemo tierra-troposfera

Las secciones precedentes han indicado que el balance total de calor puede
ser lograde como el resultado de lo contribucién de varios procesos fisicos. En el
punto 4.4 fue realizodo un ajuste al apartado c) para obtener un balance medioc de los
transportes e través de la tropopause. Nuevamente en el punto 4.5 se hizo unao esti-
macién de la transferencic turbulento para obtener un balance en la superficie de la
tierra,

Con objeto de determinar si estos ajustes son consistentes, es suficiente
consideror el balance de calor de la troposfera. El vapor de agua y el didxide de
carbono en esto regién absorbe 106 unidodes de rodiacién en onda larga de la tierra
y recibe 3 unidades en la estratosfera. Ademds, 20 unidades de radiacién solar son
absorbidas y 29 unidades de energio son transferidas desde lo tierrc a la tropoesfera
por efectos no radiatives. Asi, la troposfera gana un total de 158 unidades,

La troposfera pierde estas unidades por radiocién de onde larga hacio arri-
ba y hocio obojo. La superficie de la tierrn recibe 102 de éstes, en tanto que las
56 restantes son transmitidos hecia arriba o través de la tropopausa.

Por supuesto que la discusién anterior no incluye un estudio detallado de

los procesos atmosféricos que ocurren en lo estratosfero y mds orriba. Sin embargo,
tiene importantes consecuencios que discutiremos chora.

4.7 £l efecto atmosférico de inverndculo

Los apartados a) y b) del puntao 4.4 dan cuenta de la emisién de 116 y 158
unidades de radiacién de onda larga desde la superficie de la tierra y de lo tropos-
fera, respectivamente. En vista del hecho de que sélo 100 unidades de lo radiacidén
solar sin atenuacién llegan al sistemc tierra-atmésfera, esto puede aparecer contra-
dictorio a primera vista.

Esto puede ser explicado por el hecho de gue le atmésfera es mucho mds
transparente o la radiacidn solar que o la rediacién terrestre de onda lorga. El vapor
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de agua y el diéxido de carbono absorbe una gran proporcién de radiacién proveniente

de la superficie de lo tierra y entonces esa energia vvelve o ser irrodiada tanto ha-
cia arriba como hocia obajo. Del resvltado de ello, la energia solar es atrapada por
la tierra y la atmésfera, conduciendo a temperaturas mayores que las que ocurririan

en ausenciao de una atmésfera. La temperatura medio de la superficie de lo tierro es
elevada hostc alrededor de 33°C conduciendo a un valor de equilibrio alrededor de 15°C.

A esto se hace referencia llaméndolo "efecto de inverndculo™. La radiacién
solar en onda corta es transmitida o través del vidrio que cubre un inverndéculo, en
tonto que lo radiacién de onda larga emitida por tierra y las plantas que estén den-

tro es absorbida.

$in embargo, las altos temperaturas logradas dentro del inverndculo son
principalmente debidas al hecho de que el vidrio evita que el aire caliente se eleve
y se pierda el color. Este efecto es mucho mds importante que lo absorcién de la ra-
diacién de onda larga por el vidrio. Por esto razén, algunos meteorélogos prefieren
usar el término "efecto de la atmésfera” cuando se refieren o los temperaturas mds
oltas de lo tierra y su atmésfera debidas ol atropamiento de la radiacién de enda
larga por ciertos goses utmosféricos. Debido @ esos oumentos de temperotura, le per-
miten a la superficie de la tierra y a la atmbsfera emitir el flujo adicional necesa-
rio pera lograr el balance medio del calor del planeta.

4.8 Gradiente meridional de temperatura en la_troposfera

Consideremos un nimero de cinturones letitudinales, cada uno de ellos de una
longitud unitaria en la direccién meridional y extendidas o través de toda la tropos-
fera. La Figuro 4.3 muestra un cinturdn circumpolar tipico correspondiente a la lati~
tud X Por simplicidad se supone gque la tropopausa es casi horizontal.

El balonce de calor en cada cinturdn latitudinel es logrado por medio de los
procesos de transferencie tanto vertical como horizontal. Consideremos cada uno sepo-

radamente.

Figura 4.3 - Cinturén circumpolar lotitudinal
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Figura 4.4 - Transferencia de flujos radiotives en la troposfera

o Primero analicemos el proceso de transferencia vertical que tiene luga

los limites superiores de los cinturones individvales. La curva I de la Fi . i Zn
muestra el ?romedio anval de absorcién de la radiocién solar por los distingzra "t
rones del sistema tierra-troposfera. El flujo de onda larga soliente estd r resens
tado en la curva II. En cada caso se supone que le nubosidad es normal. sRresen

r - r -

) ) A?l es que si solo ocurriera un proceso de transferencia vertical int
rén latitudinal ubicado alreded o i tnce medio.
= t i alrededor de 35° en cado hemisferio lograrfa un belance medio

energio. Los cinturones ubicados hacia el ecuador de la lotitud de 35° tendrian un

exceso de energia, en tonto que aguel i . "
de energia. ’ q quellos ubicados hacic los polos tendrion un déficit

Suponiendo que el exceso (déficit) en cada cinturén latitudinal es transf
m9do en'un calentamiento (enfriamiento) local. En ausencia de procesos de transf on
cia horlzo?tql podria ser computodo tedricamente uno distribucién meridional :esteren-
ratura. S5in embargo, los meteorélogos han encontrade que el gradiente meridi le:pe-
temperaturc es mucho menor que el estimado tedricomente. ronen <

w 3 Por lo tun?o es evidente que los procesos de transferencia horizontal deben
d ;emz?nur un papel importante en lo determinocién del balance medio de calor del sis-
ciuuellerfu-zropo:feru. En el promedio, es necesorio que exista un flujo de calor ha-
polo de modo que se satisfego el grodiente meridional d
e tem
servado en cada hemisferio. perature que es ob-

4.9 Transporte de energia hacia el polo en la troposferg

. Durante los periodos de transferenciao meridional débil, se establecen f
tes gradientes meridionales de temperatura. Estos pueden ser s;n embargo, red ?Zr-
por procesos de transferencia meridional, los cuales distribu;en la energi; totU;ldos
l? troposf?ra. El exceso de energioc calérica ganado en los cinturones ugicodosn ;
titudes bojos es transferido o los regiones con déficit de energi E no se
obtiene el balance de calor observado. e P este foma se
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Hoy sélo una transferencia muy pequefia de energio entre los dos hemisferios
correspondiente a un periodo muy extenso. Por lo tanto, el balance medio de calor es
principalmente logrado por un flujo de energic hacio el polo. Este es llevado a cabo
por la etmésfera y los océanos.

Se estima que alrededor del 10 por ciento de exceso de energio del sistema
tierra-troposfera entre los latitudes O @ 35° es transportado hocia el polo o través
de lo latitud 35° por las corrientes ocednicas. Todo lo demds es transferido por la

circulacién troposférica.

Los corrientes de oire, luos cuoles producen este flujo hacic el polo, trans-
portan no sélo calor sensible, sino tombién calor lotente en forma de vopor de aguo.
Asi, el exceso de energio en las latitudes bajaos y el déficit en latitudes eltas de-
sempefian un papel importante en la circulacién general de la atmésfera.

4.10 Mediciones de radiaocién sobre satélites

Fl uso de satélites como plotaforma desde los cuoles se realizan observacio-
nes meteoroldgicas hon probado ser una aplicacidn importante de la tecnologia espacial.
Los instrumentos principales son las cémaras de televisidén y los sensores de radiacién.

En secciones previas hemos indicado que las investigaciones sobre radiscién
son esenciales para una comprensidén cobal de problemas tales como el balance medio de
calor del sistema tierro-atmésfero y el de lo circulocién general de la atmésfero.
También hemos notado algunos de los problemas asociados con la realizacidn de medi-
ciones de radiacidn precisas en la superficie de la tierra. Por lo tanto, es Gtil
considerar el tipo de mediciones que pueden ser realizodas desde los sotélites meteo-
rolégicos usando detectores de radiacidn.

Mediciones precisas de la constante solar son necesorias paro estudiar pro-
blemas asociados con el balance medio de color del sistema tierra-atmésfers. Obvia-
mente es ventajoso poder realizar tales medidas desde arriba de la atmésfera sin que
haya absorcién debide a la misma pora determinar no sélo el volor medio de la constan-
te solor sino también cualquier pequefic variacién que ocurra.

Hemos sefialado que una parte de la radiacién solar incidente es reflejoda
nuevamente al espocio por las nubes, los gases atmosféricos, los aerosoles y la su-
perficie de la tierra. Esto rodiocién reflejodo es de los mismos longitudes de onda
de la radiocién solar entrante y no estd disponible para impulsor lo méquina atmosfé-
rica., Los sensores de rodiaccidn instaolados en los satélites pueden medir el clbedo
medio del sistemo tierra-otmésfera y sus variaciones en el tiempo y el espacio. Esto
nos permite hacer cdlculos mds exactos de lo absorcién de la energic solar.

El promedio totol de lo radiacién terrestre saliente debe ser igual que la
radiccidn solar entrante obsorbida. Sin emborgo, lo radiacién de onda larga tronsmi-
tida al espocio vario considerablemente con el tiempo y con el lugar. Desde los sa-
télites es posible reolizar medidas mdés exoctas de la radiacién terrestre saliente
que nos facilita nuestros estudios de los procesos atmosféricos.

Con instrumentos convencionales y radiosondos se efection mediciones de tem-
peraturo de la superficie de la tierra y en varios niveles en lo otmésfera, Estes me-
diciones pueden también ser hechos desde satélites. En un intervalo del espectro donde

J' f“{
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la atmésfera es completamente transparente para cuvalquier energio radiante proveniente
de la superficie de la tierra es posible determinar asi sus temperaturas en varios lu-
gares.

5i les nubes cubren las dreas hocia las cuvales el sensor estd dirigido, la
temperatura medida serd la correspondiente ol tope de lo nube. Dado que la tempera-
tura de la atmésfera normolmente decrece con la altura, los topes de las nubes son
generalmente mds frios que la superficie de la tierra. Un decrecimiento significative
en lo temperatura puede ser por lo taonto notudo si un sensor realiza una operacidn de
burrido sobre la tierro pascndo desde un drea con cielo despejado a una con cielo cu-
bierto. Asi es posible detectar en la noche dreos cubiertas de nubes cuando los cd-
maras de televisién de un satélite no pueden operar.

Las alturos de topes de nubes pueden ser estimadas de las temperaturas de
los topes de nubes obtenidos con las medidas de rodiacidén efectuadas desde los satse
lites. Se pueden obtener valores oproximodos suponiendo que el decrecimiento de la
temperature con la altura es uniforme. Cdlculos més precisos es posible realizar si
son efectuadas, concurrentemente, medidas exactas de las temperaturas atmosféricas en
varios niveles.

Muchas son las dificultodes que estén asociados con la cbtencién de medidas
de temperaturas en varios niveles de la atmésfera. Es posible, sin embargo, hacer uso
de lo propiedod de un gas atmosférico especifico, el cual simulténeamente es capaz de
absorber eficientemente y emitir en igual forma la rodiacién de una longitud de onda
determinada. Considerando un gas tal como el diéxido de carbono el cual estd unifor-
memente distribuido en la otmésferc libre aln en los niveles correspondientes a la me-
sosfera.

Se selecciona entonces vn rango espectrol pora el cual el didxido de carbono
es el Onico gos absorbente. Es también necesario que su coeficiente de absorcién va-
rie sin discontinuidad con la longitud de ondo tal como se muestra en la Figura 4.5
que sigue a continvacidn,

Coeficiente de absorcidn

Longitud de onda

Figura 4.5 - Variacidén de los coeficientes de
absorcién en relocién con la longitud de onda
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Las coracteristicas esenciales de este método pare la determinacién de los
perfiles verticales de temperatura pueden ser estudiados considerando la Figura 4.6,
en la cual lo otmésfero estd dividida en cinco copas. El nivel T corresponde al 1llo-
mado "tope” de la atmésfera.
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Figuro 4.6 - Radiacién terrestre desde las caopos otmosféricas

En el rango de longitud de anda A, donde la absorcidn es médxima, la radiacién
terrestre que alcanza al sotélite proviene de la porte cercana del tope de la atmésfera
en la capa I. La radiccién en estas longitudes de onda, originados en lo superficie de
la tierra o en cualquiera de las capas inferiores II, 1II, IV y V es absorbido antes de
alcanzar el tope de lo atmésfera y no llega al satélite., Esta energio, por suvpuesto,
puvede ser nuevomente irradieda, pero deberia entonces ser considerada como originada en

la capa en gue fue absorbida.

Lo radiacién recibida por el satélite en el rango de longitud de onda A co-
rresponde por lo tonto @ un promedio de temperatura para la capa I. En la préctica,
este promedio es tomado con relacién o lao densidad y por ello la medicidén estd fuerte-
mente influenciada por la parte inferior de la capa.

En el rango de longitud de ondo B que es menos absorbido se obtiene un pro-
medio de temperotura parc las capas I y II. Ya que la temperatura media de la copa I
es conocide o partir de la medicién del rango A, se puede determinar lo temperatura
para lo capa II.

Similarmente, el rango de longitud de onda C do el promedio de temperatura
de las capas I, II y III, en tanto que el rango D provee la temperatura promedio de
las capas I, II, I1I y IV, Por lo tonto pueden obtenerse las temperaoturas de las ca-

pas 111 y IV,

Finalmente hay un rango de longitud de onda E donde parte de la radiacién
que sale de lo atmésfera proviene ya sea de la superficie de la tierra o de los topes
de las nubes. Esto fija un limite inferior de la altitud poro la cual lo temperaotura
puede ser deducida. Es el tope de la capa V y corresponde o un nivel algo més arriba
de la superficie recl de lo tierra o del tope de la nube.
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En lo préctica las mediciones del perfil vertical de la temperatura son com-
plicadus debide o la necesidad de considerar un continuo de cliitudes y longitudes de
onda, mds bien que segmentos discretos tal como se ha discutido més arriba. El ndme-
ro de copas en que puede ser dividida la atmésfera depende de la estrechez del inter-
valo espectral posible en los sensores de rodiacién.

Otroa medicién interesante de los satélites es la relacionada con la compo-
sici6n atmosférico, Comprende la determinacidn de la centidad total de un gas varia-
ble contenido en una columna vertical de oire y su distribucién en la altitud. Los
goses variables de mayor interés en la atmésfero son el vopor de aguo y el ozono. El
vopor de agua es importonte porque estd relacionado con la nubosidad y lo precipita-
cién. Un conocimiento del ozono puede ser usado paro estudiar los movimientos atmos-
féricos en la estrotosfera.

Primero consideremos la medicién de la cantidod total de un gas determinado
en una columna vertical de aire. S5i se seleccionan dos longitudes de onda muy préxi-
mas, preferiblemente en el espectro visible, vltravioleta o en la longitud de onda
nés corta en el infrarrojo, donde la radiacién solar reflejoda puede ser examinada,
Una de las longitudes de onda deberfia no ser absorbida por el gas. La otra longitud
de ondo deberia absorber parcial pero no totalmente, de modo que haya suficiente ro-
diacién que sea tronsmitida parao que el satélite la mida.

Dado que las dos longitudes de ondo seleccionadas para el gas estén cerco-
nas, se puede suponer que la radiccién reflejaoda y cuvalquier absorcién por otros ga-
ses atmosféricos son las mismas parc ambas longitudes de onda. Por lo tonto, lo di-
ferencia en lo cantidad de energio medides pare cado longitud de onda corresponde a la
cantidad absorbida por el gos mismo. Este valor puede ser usado para calcvler la can-
tidad totol del gos variaoble gue se encuentra en la columna de oaire.

Le distribucién con la cltitud del gos voriable puede ser determinada por
el procedimiento descrito para obtener el perfil vertical de temperatura. Es necesa-
rio, sin embargo, determinar primeramente lo distribucién de lo temperatura, ya que
la medicidén de cada longitud de onda es una funcién no sélo de lo comcentrocién del
gas variable sino tombién de su temperatura. Esta técnica es adecuada para determi-
nor los distribuciones del vapor de agua y del ozono mediante las bandas de absorcién
de 6,3 y 9,6 respectivamente,

Para medir los perfiles verticales de temperatura y lo distribucién vertical
del vapor de agua y el ozono es necesario que los espectrémetros montados en los saté-
lites sean muy refinados. No los discutiremos en detalle, pero nos referiremos breve-
mente a los sensores que han sido usaodos pera mediciones de radiacién mds directamente
relacionados al bolonce medio de color del sistemo tierra-oimésfera.

Gran cantidad de sensores han sido usados para mediciones radiométricas,ope-
rando sobre un nimero de rangos de longitud de onda. Como un ejemplo de lo que com-
prenden estas técnicas discutiremos los sensores de rodiacidén empleados en las series
experimentales del TIROS, los cuules precedieron o los satélites operacionales ESSA.
Fueron usados tres tipos de sensores: o) un radiémetro de barrido de cinco caonales;

b} un radiémetro de dngulo medio de dos canales; c) un rodiémetro omnidireccional de
dos canoles,
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El radiémetro de cinco canales vsa el gire de los satélites pare efectuar

el barrido de la tierra.

g sensibilidad espectral de los radiémetros y lo finali-

dad de cada uno fueron las siguientes:

CANAL BANDA

FINALIDAD

1 6,0 = 6,5 m

2 8,0 - 12,0p

3 0,2 - 6,0m

4 | 7,0-30u

5 0,55 - 0,75

Radiacién de la banda del vopor de agua. Esto es una re-
gidn de méxima cbsorcién y emisién del vapor de agua.
As{ este sensor mide la tempercturo cerca del tope de lao
capa de vapor de aogua. En el promedio esto ocurre alre-
dedor de 400 mb. Bajos temperaturas significan que can-
tidades grandes de vapor de agua se extienden a grandes
altitudes. Altas temperaturas indican menos vapor de
ogua concentroda cerca de la superficie de la tierro.

Rodiacién emitida en la "ventona atmosférice” (regidn de
baja absorcién). Este sensor provee la siguiente infor-
macidn:

1) deteccién de la cobertura nuboso: especialmente de
noche y sobre éreas donde las cémaoras de televisién

no estdn operando;

2) medicién de las temperaturas de los topes de nube y
de acuerdo con esto inferir lo altura de los topes de

nube;

3) medicién de las temperaturas de la superficie, o gra-
dientes de temperaturac, sobre dreas libres de nubes.

La medicidn de la rodiccién solaor reflejada, esto es el
albedo del planeta tierra.

El total de la radiacién infrarroja saliente emitida por
lo superficie de la tierro y la otmés fera, esto es el
totol de la rodiacién terrestre saliente.

Este mide la radiacién solor reflejada en la parte del
rojo del espectro visible. Las cémoras de televisién son
sensibles o estaos longitudes de onda. El conal provee
una informacidén visual poco detalloda de mapas de radic-
cién paro ser comparadas con las imdgenes de vidicén y
una referencia visuol poco detallado del espectro en
4recs para laos cuales las imdgenes del vidicén no son
obtenidas. También da informacién del albedo correspon-
diente a lo parte visible del espectro.

£1 segundo tipo del radiém

montado sobre un cono el cual restringe

etro TIROS comprende dos detectores, caoda uno esté
la visién o unos pocos cientos de millas, pero

coinciden cada uno de ellos con el de los cémaras de televisién de gran angular. Asi

los datos del rodiémetro pueden ser comparados con la cantidad de nubosidod observada.
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Un detector es blanco y reflejo lo mayor porte de lc¢ rodiacién solar

ponde casli enteromente a la radiocidén terrestre de onda lorga (esto es, las 1 S:S-
[} ongitu-

des de onda mayores que 4f~) { i
nda y provee asi una medida directa igeié
largo emitida ol espacio por el sistema tierra-etmésfera fie to radiacidn de ondo

0.2y 4giy?eg;:iol:e:zztzrazzazear:.z es sins%ble a la radiacidn entre olrededor
terreftre emitidas ?or la tierra y si ;tizs;zri?]aguignizdzic;?z s;iai ﬁ_lq_f“diQCién
refl?]uda es determinado restando la cantidad leida en el sensor'bl o ;°°1°“ .
pondl?nte al sensor negro, es decir el albedo., Por la noche no ha G”CZ- e.%ﬂ colas
r?fle}ada y de este modo ambos detectores deberian dar la misma 1 Ytr° S aet e
sible confirmor si estdn operando satisfactoriamente. setura. Ast es po-
El tercer rodidmetro TIROS fue desarrollado por el profesor V. Suomi. L
3:n:§g§:tie ;omp;nen de cuatro hemisferios (dos negros y dos blancos) ;OdGO:;; cozs
un didm to : a red?d?r de 2,5 cm. Los pares blancos y negros estén’montados en la-
puestos del satélite, de modo tal que cada uno ve su propio sector, ’

Asi i i
co blance Unios fos hemisferios blancos y los dos negros operan como una sola esfe
y sola esfera negra. Dodo que ellos miden radiocidn proveniente de to

das l dlrec 1 l p n e“te del SU] l m mn -
as c ()”es, 1nClUldﬂ une lCI Irov
enl
’ € 105 lﬂ a o ldlreCCID

sia entre gl2cueipo negro absorbe tode la rodiacidén que sobre él incide y mide la ene
gl ubs; by Oéf. .El cuerpo blanco reflejo lo mayor parte de la radiacién de ondz-
cuandoqu ru;ie ra 1acione: cuyas longitudes de onda son mayores que alrededor de 4

acién solor directa, calculado de la t .
donce 0 radiocitn sol . constante solar, es restoda, los

pueden ser usados pora inferir tanto el ;
tos s olbedo d

como la radiacién terrestre en onda large emitida que llego al sotélite ¢ to tiera

La radiacié i
acién absorbide por los gases atmosféricos es transformada en calor

y OtIOS IOI"IUS de e“erglq. E“ el pIOxlIIIO CCIpltUlO SCUt emos o gUllCIS d estas t Ns=
dl ir l e rans
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Capitulo V

TERMODINAMICA DEL AIRE SECO

Lo termodindmico trota las transformaciones de calor en otras formas de ener-
gio y viceversa, En lo atmésferc estas tronsformaciones son de fundamental importoncia
y es necesorio considercrlas con cierto detolle si queremos predecir su estado futuro.

Lo atmésfera estd constituide por una mezclo de goses reales, pero es conve-
niente estudier primero qué acurre con los llamados goses ideales., Esto incluiré re-
ferencios o lo ecuacién de estado para un gas ideal, tol como se discute en el Apéndi-
ce ITI,

Debido @l hecho de que en lo atmésfera existe agua en forma sélida, liquida
y gaseosa, hay transformaciones cuando tienen lugar cambios de estodo. Estos ocurren
debido o la absorcién o liberacién del color latente. En este caopitulo consideraremos
los procesos atmosféricos gue no producen tales transformaciones de energia y limita-
remos nuestro estudio o la termodindmica del oire seco. El oire himedo serd tratedo
en el préximo capitulo.

5.1 Expansidn de un gas a presidn constante

Si une pequefia muestra de gas se expande o presién constante, realiza trobao-
jo {dW) sobre el medio que lo circunda:

dW = pdV (5.1)
donde dV es una variocién infinitesimal del volumen de lo muestra.

Si el volumen es el correspondiente a lo unidad de masa en lo muestro, usomos
letras minGsculas y la ecuacién (5.1) tome lo forma

dw = pde (5.2)

donde dw es el trabajo especifico realizado y dw es le voriacién del volumen especi-
fico.

Si el sistema se exponde y hace trabajo sobre el medio que lo rodea, dw es

positivo., Por otra parte, si el sistemo es comprimido por fuerzas de presién externag,
el trobajo es hecho sobre el sistema y dw es negativo.

5.2 Ley de la conservacién de la energia

En fisica, la energfia de un sistema estd definido como la copacidad que tiene
el sistema de realizor trabajo. La energfa es iguel al total del trabajo gque puede ser
realizado y es medida en las mismas unidodes. Lo unidad de energia en el sistema téc-
nico es el joule (J).
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En ausencia de reacciones nucleores y para velocidades
a la de la luz, lo ley de conservacién de la energia puede ser ap

energia de un tipo o otro., Ella establece que ningdn sistema de
creado o destruido.

??e no se aproximan
icada gl combio de
en *
&rgia pyede ser

Asi, cuando lo energio es entregada a un sistema, la energia final
4 - . - ra . - . Q i
a la energic iniciel mds la energio odicionada. Si por otra porte se extrq es igual
i 4 - . - . - e r
la energio fincl es igual o la energic original menos la cantidad extraide ehergla,

5.3 Calor especifico

El calor es una formo de energia y asi la unidad SI es el joule (J). E1 ¢
. L N9

lor necesario pora aumentar lo tem i p
peratura del sistema un grado e i
de color del sistema. ’  Hlomado copacida

La cantidad de calor requerida depende de la forma en que el calor es entr
gado. Por ejemplo, la cantided de calor necesaric para aumentar la temperatura en .
grudo{ cuando el volumen ocupado por el sistema es mantenido constonte, es 1lamad rn
capacidad de calor a volumen constante. Esto es denotado por el simboio C e
v

Por otre parte, si lo presidén es mantenida constante, el color requerido pa
ra elevar la temperotura en un grado es llamoda capacidad de calor a presién constupt_
Es denotoda por el simbolo C . Un sistema a presién constante se expende cuando o
lentado y asi entrega trubujg. Por ello, C_ es mayor que C . o

p v

‘ La capacidad de calor por unidad de mase es la copacidad de calor especifico
0 simplemente calor especifico, En este caso se usa un ¢ mindscula como simbolo y asi
los dos calores especificos pora un gas son representados por c Yy € .
P v

Puede mostrarse que

R = cp - cv (5.3)

donde R es lo constonte especifica del gas.

5.4 Primera ley de la termodindmica

+ r
' L? ley de conservacién de energia puede también ser expresada en forme dife-
rencial. ?1 a un sistema se le entrega una cantidad de calor dH, el mismo puede ser
vsado parcialmente en oumentar la temperatura y parcialmente en vencer las fuerzas de

s - .
ztrucc1on entre los moléculas. Ambos procesos constituyen la energia interna del sis-
ema.

Un incremento de la energia interna es denotado por dU. Si indicomos el in-
cremento del trabajo realizado por el sistema por dW, entonces lo ley de conservacién
puede expresarse osi:

dH = dU + dW (5.4)
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La ecvacién (5.4) es la formulacién de le primerac ley de la termodindmica.
Si dividimos los términos de la ecuacién (5.4) por lo masa del sistemo, obtenemos otra

formo de la primera ley:

dh = du + dw (5.5)
Aqui los letres mindsculas indican que las cantidades estén referidas a lo
unidad de maso. Asi dh es igual al calor entregodo por unidod de maso.,

Si una pequefic muestro de gas de masa unitaria se expande ¢ presién constan-
te, podemos sustituir el volor dw dado por lo ecuacidn (5.2). Tendremos:

dh = du + pdex (5.6)

que es otra forma de lo primero ley de lo termodindmica. A veces se hace referencio

a lo misma llaméndola la ecuacién de la energia.

Es de notar que en lo discusién anterior hemos supuesto gue la muestra de
gas se ha expondido y ho realizado trabajo sobre el medic que la rodea. En este caso,
tanto dw como de son positivos.

Por otra parte, puede entregarse trabajo ol gos comprimiéndolo. Esto es
equivalente o decir que el gas mismo hace un trabajo negotivo y asi dw es negativo.
Dado que el volumen decrece, dx es tombién negativo.

5.5 Energia interna de un gas ideal

La teoria cinética de los goses supone que los dtomos o moléculas de un gas
tienen movimientos rdpidos irregulores. En el coso de un gos ideal, las dimensicnes
de estos particulas son consideradas como despreciablemente pequefics, comparadas con
las distoncias medias entre ellas. También se supone que las fuerzas de atroccién
ejercidas entre ellos son despreciablemente pequefias y que los choques entre si con
los paredes del recipiente que las contienen son perfectamente eldsticos.

Se puede mostrar que un sistema tal obedece exactomente o la ley del gos
ideal discutido en el Apéndice III, punto 3.9. Ademds tombién se puede mostrar que
la energia interna de un sistema tal es sélo ung funcién de la temperatura. Esto
proviene del hecho de que el calor entregado en un proceso o volumen constante es
aplicado sélo para aumentar el movimiento irregular de las moléculas.

En contraste, en los goses reales parte de la energia puede ser empleada en
vencer las fuerzas interatémicas o intermoleculares. De acuerdo con lo teoria cinéti-
ca discutida anteriormente, esto no se aplica en el caso de un gas ideal. Asi, en el

caso del gos ideal,

du=c dT (5.7)

v

donde ¢ es una constante.
A"

Por lo tanto, laos dos condiciones que debe satisfacer un gos ideal son las

siguientes:
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a) debe ser aplicable la ecuacién de estado para un gas ideal, esto es
pe = RT
(5.8)
b) la energia interna debe ser sélo funcién de la temperatura, esto es
duv = ¢ dT.
v

C;n51deremos GhOTd el caso en el cual el color es entregado o la muestra d=
gas cuyo volumen es mantenido constonte, es decir que dx = 0, Lo ecuacién {5.6)
reduce entonces a la forma . >

dh = du

o En este caso el color entregodo es usade integramente pars aumentar la ener-
gia 1ntern? del gos. Los dtomos y las moléculas comienzan o moverse mds rdpidament
y su energio cinético (1/2 mv2) comienza a incrementarse. De tal modo que gc tem eiu
turu'oumentc, dodo que su valor es proporcionsl a la energia cinética media de lup i
particulas. Esto es también evidente cuondo se observa la ecuacién (5.7). ;

5.6 Energia interny de los gases reales

Los gases reales no obedecen exactamente a las dos condiciones establecida
en e% punto 5.5, debido al tamafio finito de los dtomos y moléculas reales 1 s
tencia de fuerzas que interaccionan entre los dtomos y entre las moléculcsy uExGrex{s_
dose en vna forma general, puede decirse que para las presiones (p) més bu:us op ova
el volum?n especifico (<) mds olto, los gases reales prdcticamente obedece; a lapirc
del gas fdeol. Estc es, que los goses se oproximon al comportamiento del gas id iy
cuanto mds se oproximon o los condiciones de la teorfc cinética. ’ .

. En el cc§? de un gos ideal c, es constante, pero para gases reales vario
entamente en funcién de la temperatura.

' El aire es una mezcla de gases y se observa que se comporta cosi de una ma-
nera ideol, en tanto que la condensacién no tenga lugar. Pora el rango de temperotu-
ras observadas en la atmésfera, el calor especifico del aire seco es considerado con
un alto grado de aproximacién como constante. Fs denotado por el simbolo ¢ .

vd

5.7 Procesos adicbdticos en gases ideales

defin; Un proceso odiabdtico (del griego "odiabatas" = imposible de octravesar) es
efinido para el caso de una muestro de gas que no recibe ni entrega calor del medio
gue la rodea., En este caso dh = 0 y la ecuacidn (5.5) se reduce o

0

dU + dw (5 10)

IOI ello' el Cdmblo de la e“elglﬂ 1”teI“0 de un gus 1deul Puede Ser epre
r
SOdO as::

du = -dw (5.11)
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Si se expande durante un proceso adiabético, entrega trabejo al medioc que
la circunda y dw es positivo. De la ecuocién (5.11) se observa que es evidente que
du es entonces negotivo, es decir que el traobojo ha sido reolizado o expensas de lo
energia interna. La ecuacidn (5.7) indica gque si du es negative, dT también serd ne-
gativo. Asi, la expansién aodicbdtica conduce a uno ceida de la temperatura.

Por el contrario, si el trabocjo es hecho sobre el gas comprimiéndolo adiebéd-
ticomente, el trabajo (dw) dado por el gas es negativo. Sustituyendo en la ecuacidn
(5.11) muestra que du es positivo, esto es que la energia interna de lo muestra égl
gas ha sido incrementada. Lo energio suministrade al gus aumenta lo energfo cinético
promedio de los étomos o moléculas. Por lo tanto, lo temperaturo aumenta durante la
compresién adiabética. Esto puede ser verificado viendo que segln la ecuvociédn (5.7)

tanto du como dT son positivos.

Una forma olternotiva de la primera ley de lo termodindmica parae procesos
adiobdticos de un gas ideal puede ser obtenida tomando dh = 0 en la ecuocién (5.6).

Asi

0 = du + pdx

dv = - pdw (5.12)
Durante la expansién adiabdtico dx es positivo osi como du es negativo. De
le ecuacién (5.7) se ve que dT es negativo. Por lo tento ocurre una coida de tempera-

tura.

Por el contrario, durante lo compresién odiabdtica dx es negativo. Asi du
y dT son ambos positives. Por lo tonto la temperatura aumento, aln cuando el gas no
he recibido calor {yo que dh = 0) del medioc que lo rodea. Realmente, la energio me-
cdnica es transformada en energia interna la cual provoca un gumente en la energia
cinética promedio de los dtomos o moléculas de le muestra de gas.

5.8 Temperotura potencial

- - * rd [ . r4d
Hoce més de una centuria, Poisson derivé una ecuacién pora procesos adiabé
ticos. Es conocida como la ecuacién de Poisson y tiene la formo

T = constante pk (5.13)

donde k = R/cp.

Esta relacién puede ser usada para determinar la temperatura de una muestra
de gas la cual esté sujeta a cambios de presién durante los cuales no hay intercambio
de calor con el medio que la rodea. La constante puede adoptar diferentes valores,
dependiendo de la presién y temperatura iniciales del gos sometido al proceso adio-

bdtico.

Por ejemplo, si la presién inicial es 1000 mb y la temperatura inicial es
.9, la ecvacién (5.13) toma la forma

8 ” = IE = constante
1000 P
. 1000,k
e 8 =T (—;-" (5.14)

Le temperctura © es llamada temperatura potencial.

Viceversa, la temperatura potenciol puede ser considerada como la tempera-
tura que tendria une muestra de gas si fuera comprimida (o expandida) adiabdticamente

desde un estado inicicl coracterizado por p y T a otro final cuya presién fuero de
1000 mb.

Obviamente lo temperatura potencial es una propiedad caracteristica de una
parcela de aire, la cual es invariante durante el proceso adiabdtice. Cuando se hace
referencia o contidades tales ésta se dice que es una propiedad conservativa,

Veremos después que la tempercturas potencial puede ser usada pore designar
¢ vna parcela de agire de modo de focilitor su identificacién cuando se mueve en la
atmésfera. En el caso del oire seco el valor de k es 0,286,

5.9 Constante especifica del gas pare el aire seco

. El aire es una mezclo de gases que se comporta casi como un gas idecl, odmi-
tido que no tenga lugar lo condensacién. En el caso del aire en la homosfera (esto
es, aproximadamente debajo de 80 km) el peso molecular medio (Md) es 28,964,

Si se usa este valor paora M en lo ecuacién (3.9) del Apéndice III, obtene-
mos la constante especifica del gas (Rd) para el aire seco. Asi,

*
. R _ 8314 _ . =1 o,-1
Rd ﬁ; W = 287,05 )oule kg K (5.15)
5.10 Ecuacidn de estado para el aire seco

En el punto 3.10 del Apéndice III determinamos la ecuacién de estado (3.15)
para uno mezcla de gases ideales. Si consideramos ol aire como une mezcla de gases
ideales y tenemos una constante especifico del gas Rd' obtenemos la ecuacién

px = RT (5.16)

Esta es lo ecuacidén de estodo para el aire seco.

Notes: 1) Las unidades usadas para las variables de estado son las siguientes:

presién (p) - newton metro
volumen especifico () - metro3 kg-l
temperatura (T) - %

2) La masa de la muestra de aire seco es un kilogramo.
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5.11 Calores especificos del oire seco

El color especifico de un gas es le cantidad de calor requeride pora que la
temperotura de la maso unitario aumente en un gredo. Por analogio con los definicio-
nes del punto 5.3, es posible distinguir dos colores especificos para uno mezcla de
gases, tal como el aire seco. Asi,

¢ , - calor especifico del oire seco a presién constante

pd

€od = calor especifico del aire seco a volumen constante.
Puede mostrarse que los valores aproximados para el aire seco son los si-
guientes:

-1 o =1

c 1005 J kg™ %K

pd

718 J kg™t Okt

C

vd =

Es de notar que usando cifras mds precisas, la ecuacién (5.3) da la cons-
tante especifica del gas pora el aire seco:

-1 o -1
Rd = cpd -C,4 = 287,05 J kg K

5.12 Procesos no adiabdticos en la atmésfera

Un incremente de calor, dh, puede ser entregado ¢ uno parcela de aire por
medio de distintos procesos fisicos. Entre ellos estdn lo radiaciédn, la friccién,
la condensacién del vapor de aguo y lo transferencia turbulento de calor. Estos son
conocidos como procesos no adiobdticos.

5,13 Procesos odiabdticos en la atmésfera

Hay una evidencia empirica que para un periodo de alrededor de un dio, los
. s . . . L.
procesos no adiabdticos son de importancia secundaria. Por lo tanto, es 0til estu-
diar las consecuencias que se obtienen de lo primera ley de la termodindmica en los
casos en los cuales no se entrege o se toma color de uno muestra de aire, es decir
cvando dh = 0.

En un proceso adiobdtico la ganancia de energfa interna (y, por lo tanto,
el aumento de lo temperotura) seria debido enteramente ol trabojo realizadeo sobre la
muestra de aire seco durunte la compresién, Por otra porte, el trobajo dodo por la
muestro misma durante una expansién adiabética conducirie o una pérdida de energia
internc y, por lo tanto, una disminucién de lo temperatura.

5.14 Ecuacién de Poisson para el aire seco

En el punto 5.8 discutimos le ecuacién de Poisson para procesos adiabéticos
y notamos que

k
T = constante x p
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donde k = R/cp.

En el caso de la muestra de aire seco

k =

Ry 287,05
d "¢

= “rohe = 0,268
o]

Por ello la férmula (5.14) pora lo temperatura potencial (8) de una muestra
de aire seco se hace

0,286
(5.17)

donde p y T son la presidn y la temperatura del estado inicial de la muestro.

5.15 Formas olternativos de lo ecuacién de energia

) En el punto 5.4 derivamos la ecuacidn de energia {5.6), la cual es una for-
ma especial de la primera ley de la termodindmica. En el casc de un gas ideal, las
ecuaciones {5.6) y (5.7) nos permiten encontrar las expresién

dh = c, dT + pdx (5.18)
Diferenciando la ecuocién de estado (pox = RT)

pdx + o< dp = RdT (5.19)
Por lo tanto, la ecuacién (5.18) se convierte en

dh = <, dT + (RdT - «dp)

dh = (R - cv)dT - xdp

Teniendo en cuenta la ecuacién (5.3)

dh = ¢ dT - odp (5.20)

. Las ecuaciones (5.18) y (5.20) son formas Gtiles de la ecuacidn de energia y
ampliamente usadas en meteorologia.

5.16 Entropia

Consideremos la ecuacién de energia en la forma (5.20) y sustituyendo < por
el valor dado por la ecuacién de estado,

RT
dh = dT - (=) d
Cp (P ) P
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Dividiendo por la temperatura T tendremos

dh dT dp
_— = — = R — 5.21
Fee f-RS (5.21)

Se puede mostrar que dh/T es uno diferencio exacta. Esto significa que si
se integro a lo largo de un camino cerrado (lo cuval necesariamente hace que se vuel-
va al mismo punto) sobre un diagrama (& , -p), el resultade es nulo cuelquiera que
sea el camino cerrodo que se recorra. Es decir,

dh
T = 0 (5.22)

Definimos ahora uno cantidod llomada la entropia especifica (s) o entropia
por la unidad de masa a la relacién

ds = %ﬂ (5.23)

Nétese que el diferencial dh representa la cantidad de calor entregada al
gos por unidad de mose o la temperoture T. Por lo tanto lo entropia especifica cre-
ce si se le entrega color y decrece si el gas lo cede.

En un proceso adiabdtico el sistemo no recibe ni cede calor, es decir que
dh = 0 y la ecuvacién (5.23) do

ds = O (5.24)
esto es que lo entropia especifica (s) es constante.

En consecuencia, clgunas veces ol referirse a un proceso adiabdtico se le
denomina proceso isentrépico {"igual entropic").

5.17 Proceso adiabdtico seco

Un proceso odiabdtico seco es agquel en el cual no hoy entrega ni cesién de
calor por porte de la muestro de aire seco. Por lo tanto, no hay variccidén de la en-
tropic especifica (es decir, ds = 0) y asi es un proceso isentrépico.

Tratendo el gire seco como una mezcla de gases ideales hemos determinado lo
férmula (5.17) que nos da su temperatura potencial (8). Se puede mostrar que la tem-
peratura potenciol de una muestro de aire seco permanece constante duronte un proceso
cdiabdtico seco.

Hociendo nuevamente referencio a la ecuacién (5.14)

k
0.1 (100

donde k = R/cp'

Tomando el logaritmo natural
1In6 = In T + k 1n 1000 - k ln p
Diferenciando esta ecuocién
d (ln®8) =d (In T) - kd (1n p)

Multiplicando por

c, d (In 6) cp.d (In T) =R d (1n p) (5.25)

. e, d (1n @) e, dT/T - R dp/p (5.26)

Las ecuaciones (5.21) y (5,23) nos dan entonces
ds = c, d (1n 8) (5.27)

Asi hemos relacionado un cambio de entropia con un combio de la temperatura
potenciol.

Ya que el proceso adiabdtico seco es un proceso isentrépico {ds = 0), la
ecvaciédn {5.27) nos permite expresor que

=0

d (In 8) = gﬁ

dé = 0

y 8 = constante.

Por lo tanto, la temperatura potencial de una muestra de aire seco permanece
constante durante un proceso udiagbdtico seco,

Hemos visto lo relacionado con la termodindmica del aire seco. La atmésfera,
sin embargo, contiene cantidades variables de vapor de agua y cuando hay un cambio de
estado hay liberacién de color latente. Los procesos fisicos relacionados con la ter-
modinédmica del oire himedo serdn discutidos en el préximo copitulo.




- 60 -

Capitulo VI
TERMODINAMICA DEL AIRE HUMEDO

Lo otmésfera, ademds del aire seco, contiene tombién cantidades variables de
vapor de ogua. El aire constituido por el aire seco y el vapor de aogua es llamado ai-

re himedo.

En la atmésfera tombién aparece el agua en los estados liquido y sélido.
Cuando ocurren cambios de un estado a otro, los mismos van acompafiaodos de transfor-
maciones de energic debidas a lo cbsorcidn o liberacién del calor lotente. Por ello
es esencial un conocimiento de la termodindmica del aire himedo paro interpretor los

procesos fisicos que ocurren en la atmésfera,

En este capitulo comenzamos con un estudio del ogua y algunos de los paré-
metros relocionados con el aire himedo que se uson en meteorologio. Trotaremos las
ecuaciones de estado correspondientes al vapor de agua y al aire himedo. Finalmente,
consideraremos ciertos procesos isobdricos y adiabdticos relacionados con el aire

himedo.

6.1 Los tres estados del ogua

En la atmésfera el agua puede encontrarse en cualquiers de los siguientes
estados: goseoso, liguido y sélido., El vapor de agua puede comportorse aproximada-
mente como un gas ideal, cuando estd lejos de la condensacidn o lo deposicidn, es de-
cir que no estd cercano o cambiar por el estado liguido o sélido.

£1 comportamiento del agua puede ser estudiodo considerando las isotermas
(esto es, las lineas de temperctura constante) sobre un gréfico cuyos coordenados
sean la presién y el volumen, Antes de hacer esto, consideremos la forma de un gré-
fico tal pora el coso de un gas ideal.

De acuerds con la ley de Boyle (véase el Apéndice II1), el volumen de una
muestra de un gas ideol vario en relocién inverse o su presién, si se admite que la
temperotura permanece constante. Las isotermas representadas sobre un grdfico cuyos
coordenadas sean la presién y el volumen especifico (es decir, el volumen correspon-
diente o la unidod de mosa) toma por lo tanto la forma de hipérboles rectangulares.

Lo Figura 6.1 muestro las desviaciones con respecto de un gas ideal cuando
tienen lugor los procesos de condensacién y deposicion a los que estd sujeta el aguo.
En el diograme se muestran algunos isotermos correspondientes o distintas temperatu-
ras en las cuales lo presién del aguo (e) estd representoda en funcién de su volumen

especifico ().

En el punto P el agua se encuentra s6lo en forma de vapor de agua. Man-
teniendo la temperoturs constante y aumentando la presién, el volumen especifico de-
crece oproximadamente de acuerdo con le ley del gas ideal (es decir, las isotermos

son casi hiperbélicas).

Presién {e)

V vapor
S8lo -+ ~
hielof hielo o~

S~

Volumen especifico (=)

Figura 6.1 - Diagrama presién-volumen para el agua

Cuando se alcanza el estodo r
Eresién provoca la condensacién de una ;zii:egzidsusz; 3;
. .
vzpiitjee:upa s6lo se necesita un pe?ueﬁo incremento de lo presién para que todo el
yapor Ug:a se condense ?n formo liquida manteniendo la temperatura constante. En-
constuntz is 9 y R qel diagrama la presién por lo tento permanece esencialmente
» al mismo tiempo el agua se transforma de vapor en ligquido a lo misma tem-

peICItUIG. ESI‘.G pIelell co Sta“te es llﬂ"lﬂda pre510” de SatUIqu°| de}- VGpOI de GQUQ
] -F-

un pequefio aumento de la
agua a la forma liquida.

En R 1 i
Levemente a Tgestra se ho convertido enteramente en liquido el cual es sélo muy
c {fi
omprensible. El volumen especifico permanece casi constante al mismo tiem

L4
po que lo presién oumenta y de este modo lo isoterma es casi

Y perpendicular a lo largo

dos de Lo Laz ilne?s quebradas indican las dreas en las cuales coexisten varios esta
substancia agua. A lo largo de PQ lo muestra i
totalmente guo
una temperatura dode pero entre Q i N S inaluente.
ter y R coexisten el vapor y el liquid i
: quido. Finalm
el Unico estudo que existe a lo largo de RS es el estado liguido srter

Hay dos isotermas que tienen un interés especial:

a) El estado triple o través de la isoterma T

Cuando imi
cuan t.el vapor de ogua es comprimido se alcanzo nuevamente un punto en el
iene lugar un cambio de estodo. En este caso el vopor se condensa

transformdndose en liquido y sélido. Existe simultdneamente equilibrio en-

tre los estados gaseoso, liqui 511
quido s6lido a 1 i
de la isoterma. ' Y o largo de la parte horizontal

La condicién se cumple parc un estado especifico del vapor, el estado tri-

El.- Para el ugua,'la temperatura y la presién correspondientes al estado
triple son, respectivamente, 0,01° y 6,11 mb.
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A temperaturos y presiones debajo del estado triple, el diagrama indica que
solemente existe equilibrio entre el hielo y el vapor de agua. Sin embarge
ocurre una excepcién en el caso del agua subfundida (esto es, agua ligquida
debajo del punto de congelacién} y esto serd discutido mds adelante.

b) La 1sote£ma a truvei del _punto crlzico (c)
A lo lorge de esto isoterme existe vapor de aguo a la dereche de C y agua
liquida ¢ lo izquierda, En C misma lo distincién entre gas y liquido de-
saparece y este estado es llomado el estodo critico, En el caso del agua
este estodo se alcanzo a una temperatura de 374°C y una presidn de 221,000
mb., Este condicidn nunco se presento en lo otmésfera,

Notas: 1) Los gases permanentes de la aotmésfera no condensan porque sus temperaturas
criticas son mucho mds bajas que los gue ocurren en la atmésfera.

2) E1 diéxido de carbono es un gas atmosférico permanente a pesar del hecho
de que tiene una temperature critica {31°C) y una presién critica (73 mb)
suficientemente oltos como para permitir la condensacidén, Sin embargo, la
cantidad de CO, presente es relotivamente pequefic, es decir que su volumen
especifico (x) es grande. Su condicidn estd por lo toanto representoda por
puntos que se encuentran o la derecha muy alejodos de la regién correspon-
diente ol estado miltiple y asi naturalmente no condensa en lo atmésfera.

3) Una sustancia que no tiene una superficie libre y llena todo el volumen
del recipiente que lo contiene es llamado un gas si su temperstura excede
la temperaturo critica paoro esa sustancia. 351 su temperatura esté debajo
de la temperatura critica, es llamado un vapor. Asi, en la atmdsfera nos
referimos ol vapor de oguo y o los goses nitrdgeno, oxigeno, etc,

6.2 Calor latente

Siempre que una moso uniteria de una sustancia cambio su estado, se le debe
entregar o sacar una cantidad de color aun cuando la temperatura permanezca constan-—
te. Esto es llamado color latente oculte, La unidad en el Sistema Internacional (SI)
es el joule por kilogramo (J kg=1).

En el caso del ogua podemos distinguir:
a) Calor lotente de fusién (L )

La cantidod de color requerida pora convertir un kilogramo de hielo en un
kilogramo de agua liquide o la misma temperatura.

b) Calor lotente de vaporizacidn (L )

Lo contidaod de color requerida paro convertir un kilogramo de ogua liquida
en un kilogromo de vapor de aguo o lo misma temperatura.
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c) Calor latente de sublimacién (L )
La centidod de calor requerida para convertir un kilogromo de hielo en un
kilegramo de vapor de ggua o la mismo tewperaturo.

Los calores latentes asi definidos estdn relacionados por lo ecuacidn:

L. =L, +1L (6.1)

iv 1w wv

Nétese que iguales contidades de calor son liberadaos para los combios co-
rrespondientes a la direccién inversa. Por ejemplo, el calor latente de condensa-
cidn L =L .

vw WV

Bajo las condiciones que prevalecen en la atmésfera, los voriaciones de los
valores de los colores latentes debidas a los variaciones de la temperotura son gene-
ralmente inferiores al uno por ciento. Para la mayoric de propésitos meteorolégicos,
los calores lotentes del agua pueden suponerse constantes.

6.3 Lo ecvacidn Clausius~Clapeyron

Una importante ecuacién de lo termodindmicea c¢ldsica muestra la relacién di-
ferencial entre lo presién de saturacién del vapor (e ) y la temperatura correspon-
diente a valores menores que el de la temperatura critica (T ). Esta es la ecuocién
Clousivs-Clapeyron:

(6.2)

donde L., es el calor latente y los subindices 1 y 2 se refieren o los dos estados
de aguo, los cuales estdn en equilibrio a lo temperatura T.

ts por lo tanto posible representor otro gréfico que muestra los combios de
estodo del agua. Lo pendiente de la curva de presién de soturacién del vapor con res-
pecto a lo temperatura es una funcién de la temperatura, el calor latente y el cambio
del volumen especifico correspondiente al cambio de estado. La Figura 6,2 muestra la
relacidn,
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A lo largo de lo curve de evaporacién {TC) a portir del punto triple T, el
agua liquida y el vapor estén en equilibrio. A su izquierda sélo puede existir agua
1iquido en tanto que o su derecha sélo puede haber vapor de agua. Lo curva de evapo-
racién finaliza en el punto critico (C) donde lo distincién entre egua liquida y vo-
por de agua ya no existe, El punto sobre la curva TC en el cual le presién del vepor
saturado se hace igual a la presién atmosférica total es conocido como punto de ebu-

llicién,

TA es la curva de sublimacién a lo large de la cual el hielo y el vapor de
aguo estdn en equilibrio. Existe vaopor o su derecha y hielo a sv izquierda, excepto

en el caoso del oguo subfundida.

El agua subfundido es agua liquida o uno temperatura debajo de 0°C. En el
laboratorio este estado es inestable y al introducir un pequefio cristal de hielo o
adn por medio de una leve sacudida producida mecdnicomente causord le solidificacién,
En lo otmésfera, sin embargo, pueden existir gotites sibfundidas alrededor de -40°C

en ausencia de nicleos formadores de hielo.

Es por lo tanto necesario determinar lo presién de soturacién del vapor pa-
ra un sistema en el cual el vapor cambia directamente a agua liguida (en lugar de hie-
lo) adn con temperaturas debjado de 0°C.. Este caso estd indicado en la figura 6.2
por la curva quebrada (TS). Asf{ hacemos uno distincién entre la presidn de saturocién
del vapor "sobre el ogua liquida™ y "sobre el hielo" si es que el vepor estd en equi-
librio con el agua subfundida o con el hielo.

La curva de fusién TB representa el caso en que el ogua liguido y el hielo
estén en equilibrio. El agua liquida existe o su derecha y el hielo a su izquierda.

Notas: 1) La Figura .2 indica que la presién del vopor saturado sobre el agua sub-
fundide (e } es mayor que sobre el hielo (e.) para la misma temperatura,
Esto se sata en consecuencia de las ecuaciones (6.1) y (6.2). Desde que
L. >L la pendiente de la curva de sublimacién (TA) es mayor que lao de
18¥cur¥d de evoporacién (CT y su continuacién TS).

2) Si en una nube de agua subfundido se forman unos pocos cristales de hielo,
la presién del vapor puede ser mayor que el valor correspondiente a la pre-
si6én del vapor de saturacién sobre el agua liguida pero menor que sobre el
hielo. Por ello se produciré condensacién sobre los cristales de hielo,
disminuyendo lo cantidad del vapor de agua en la nube. Por lo tento, las
gotitas subfundidas se evaporon de modo de reponer el vapor de agua en la
nube. Asi el agua es tronsferida desde las gotitas subfundidas o los cris-

tales de hielo.

6.4 Ecuocién de estado para el vapor de agua

En la atmésfera encontramos parc valores relativamente bajos de la presién
aue el vapor de agua sotisface aproximadamente la ecuvocidén de estado de un gas ideal.
De aqui que la ecuacién (3.10) del Apéndice III se convierto en

oo <R T (6.3)
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donde e = presién del vapor de agua,
X, = volumen especifico del vopor de agua,
T = temperatura expresada en grados Kelvin.

El valor de la const es ifi
461,51 kg-l il onstante especifica del gos (RV) pare el vopor d= agua es

5.5 Pardmetros de humedad

Con el ob]efo de determinar los efectos de las transformaciones de energia
q;e ocurren en la atmésfera es necesario considerar ciertos pardmetros que se aplican
al aire himedo (esto es, uno mezcle de aire seco y vapor de agua).

a) Presién del vapor
Al ti i
tiempo que el 0?80 se evapora en el aire seco, el vapor comienzg g ejer-
cer su propia presion porciel. De aqui surge la definicidn:

L? pr?sion del vapor (e) es aquella parte de la presién atmosférica gue es
ejercida por el vapor de agua.

La unidod préctica es el milibar (= 102 newton metro-z).

b) Presién saturante del vapor
Fu pr?51on purcicl.ejercido por el vapor de ogua cuando el espacio que estd
1TTedlatcmente encima de lo superficie estd saturado es la que se llama pre-
s16n soturante del vapor (es) ¢ la temperatura correspondiente.

i .
Lo presidn saturante del vapor estd slempre expresoda con respecto al espa-

clo en cima de la superficie plana. Este valor oumenta en relacidn directa
con lo temperatura.

A temperaturas debajo del punto de congelacién, la temperatura seturante del
vapor sobre el hielo es menor que sobre el agua subfundida a la mismg tempe-
ratura. Por lo tanto, pueden ser distinguidaos dos presiones soturantes g—
ro una temperatura dada si reemplazamos e  por los simbolos: i

e, = Rresion saturante de vapor con respecto a una superficie plana d= ague

e,

resié i ici
i p n saturante de hielo con respecto o una superficie plana de hielo.

cj Relaocidén de mezcla
4
;u relacién en que se encuentran mezclados en ung muestra de oire el vapor
1e agua y’el aire seco es generolmente llomada "relacidén de mezcla" (r). Es
la i .
. relacién de la masa de (m } de vapor de agua presente con la masa (m,) de
aire seco de la muestra, esto es: d

(6.4)

o |«




d)
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S5i V es el volumen de la muestra

m
A

r:v—-=F—v (6.5)
"¢ Fd
v

donde £y fq SON respectivamente, las densidades del vapor de agua y del

cire seco o fu temperature T y la presidn p.

Aplicando la ecuacién de estado a coda constituyente de lo muestro
e:FVRVT

p - e = Fd Rd T

donde e = presién parciel del vapor.

Sustituyendo en la ecuacién (6.5)

= - d__= (6.6)

donde Mv y M, son, respectivomente, los pesos moleculores del vapor de agua
y del oire seco.

Sustituyendo en la ecuacién (6.6) tenemos

)

(6.8)

r = ¢

p - e

yo gue la presidén del vepor de agua (e) es pequefic comparada con la presién
total (p); r es una contidad pequefia del orden de 0,01 kg/kg. Por convenien-
cia, r es algunas veces expresodo en gromos de vapor de agua por kilogramo
de gire seco.

Relacién de mezcla de saturacién

.y . . . P
Lo relacién de mezcla de soturocién (r ) de una muestra de aire himedo es
el volor de la relacién de mezcla correspondiente ol caso en que la muestra
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esté saturado. Como en el coso de la presién saturante del vopor de ague,
es posible distinguir dos relociones de mezcla de saturacidn para el caso
de una muestra de aire hdmedo que estd saturada,

i) r, = relacién de mezclo de saturacién con respecto ol agua.

Esta es la relacidn de mezcla de una muestro de aire la cual estd sa-
turoda con respecto o una superficie plone de agua pura.

ii) r, = relacién de mezcla de saturacidn con respecto al hielo.

Este es lo relacién de mezclo de uno muestra de aire la cual estd sa-
turada con respecto a una superficie plana de hielo.

Se puede mostrar que

3
rs = E -—-—---—-—p - es (6.9)
esto es
e
r =0,622 —S (6.10)
s p - e

Humedad relativae
La humedad relativa (U) es lo relacién entre la relacién de mezcla real de
uno muestra de aire a una tempercturo y presién dodas con la relacién de
mezcla de saturacién del aire, pora las mismos condiciones de temperatura
y presién., Esto es
r

U= (6.11)

s

Notas: 1) Generalmente se usa la (6.11) multiplicads por 100 y expresada como porcen-

taje.

2) Yo que las relaciones de mezcla de saturacién sobre agua y hielo difieren,

es necesario especificor cudl es la que se usa cuvando la temperatura estd
bajo cero.

Usando las relaciones (6.8) y (6.92), la ecuacién (6.11) toma lo forma

Uu=_P-°¢ e (6.12)
e
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Por lo tanto le humedad relativa (U) es aproximadamente igual a la relacién
entre la presién de saoturacién real y lo presién de soturacidn del vapor en
las mismos condiciones de presién y temperature. Expresando como un porce-
taje, podemos usor

U= 1:_ x 100% (6.13)
s

f) Humedad especifica

La humedod especifica (q) de una muestra de aire himedo es la relacién en-
tre la masa (mv) del vapor de agua presente con lo masa de aire himedo, es-
to es

v
q = (6.14)
v d

donde m, = masa de aire seco y m, + m, = mosa de aire himedo,

d

Es de notar que lo humedad especifica difiere levemente de la relacién de-
finide en (c) donde

m
v
I‘:r
d

6.6 Ecuacién de estado del acire himedo

Determinamos en los puntos 5.10 y 6.4 que, bejo condiciones atmosféricas,
el aire seco y el vaopor de agua satisfocen seporadamente la ecuacidn de estado de un
gos ideal con suficiente exactitud. Por lo tanto es posible determinar la forma de
la ecuacidn de estodo para el aire himedo, el cual es una mezcla de dos gases. Por
lo tanto,

px =R T (6.15)

donde Rm = constonte especifica del gas para el aire himedo.

6.7 Relacién entre Rm y Rd

Los ecuaciones (3.14) y (3.15) del Apéndice III pueden ser usadas pora de-
terminar Rm. Sean m y m, los masos respectivas del vepor de agua y del aire seco en
la mezelo "consideroda.

-]
3

.

.
=
o {0

.V
M
v

(6.16)

+ m
v

2|
n
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= peso molecular medio de lo mezcla, Md = peso molecular medio del aire seco
peso molecular del vapor de agua.

Ahora

R Re
Ra=w Y R =¢ (6.17)

Sustituyendo en (6.16), tenemos

R R
m _d + M Y
1 _ “R*¥ " VRe
M md + m

o Re "9 Rd +om, Rv
M

myrm
‘R = "4 Rd + v Rv
SR = — (6.18)
d v
Dividiendo y multiplicund; el segundo miembro por m g tenemos
R, (1 + s r)
. _Rd+erh d R, ~Rd(l+l,6lr)
m l+r N 1 +r - l+r
1“V
donde r = — = relacién de mozcla.
m
d
Siendo que r¢l, despreciendo los cuadrados y potencias mayores,
(1 + r)ﬁl ] - r
A Rm = Rd (1 +1,61 r) (1 -« 1), y por lo tanto
R, =R, (1+0,61 ) (6.19)
6.8 Temperatura virtual

Considerando dos muestras de oire, uno himeda y otra seca, a la misma tem-

peratura (T) y presién {p), Aplicando separadamente las ecvaciones de estado de cada
una

p=rp, RT (6.20)

p=pyRyT (6.21)

donde Pm Y Pg SO las densidades del aire himedo y el aire seco, respectivamente,
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Usando la ecuacién (6,19}

(6.22)

1
Pe =T 7061 D) fa

Por lo tonto, la densidad del aire hdmedo es menor que la del aire seca en
las mismas condiciones de temperatura y presién,

Sin embargo, la ecvacién (6.21) indico que, a presidn constante, la densi-
dad del aire disminuye cuando cumenta lo temperatura. Por lo tanto, parc cada mues-
tra de aire himedo o una presién y temperatura dodas, existe una muestre de aire se-
co que tiene la misma presién pero una temperatura moyor. Esto es conocido como la

temperotura virtuol (Tv)°

Definimos lo temperatura virtuel de uno muestra de aire himedo o la cual
el aire seco o la misma presién total tendria la misma densided de lo muestra dada.

Aplicando la ecuacidén de estado o cada muestra separodomente

p Fm Rm T

p:FdeTv
Siendo o = Fd' tenemos
Rm T = Rd TV (6.23)

es decir que lo ecuacién de estado para el aire himedo (6.15) puede ser escrita en la
forma

po = R, T (6.24)

Esto conduce a una definicidn clternativa de la temperatura virtual, que se
expresa asi: es la temperatura que el oire himedo tendria si su presién y su volumen
espec{fico fuesen iguales o los de una muestre de aire seco dada. De acuerdo con lo
visto, podemos continuar usando la ecuacién de estado para el aire seco, siempre que
reemplacemos lu temperatura real por la temperatura virtual.

6.9 Cédlculo de lo temperotura virtual

Una relocién cproximada entre la temperatura real y la temperatura virtual
puede ser derivado o partir de las ecvaciones (6.19) y (6.23)

T, =T (1 +0,61l r) (6.25)

Dado que es posible aoplicar la escola Kelvin de temperaturas, podemos supo-
ner un valor promedio de T iguel a 273°%K en la bajo otmésfera. Por lo tanto podemos
escribir que
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—
IR

T+0,6LTr=T+(0,61) (273) r

T
v

Rk

T+ % (10° ) (6.26)

Dado que nunca hay en la atmésfera mds de 40 grodos de vapor de agua mezcla-
do con un kilogramo de aire seco, el valor de lo relacidn de mezcla es siempre menor de
4 x 107, Asi, lo diferencic entre laos dos temperaturas nunce es mayor de 7°%K y gene=-
rolmente es menor de 1°K,

En la ecuacién (6.26), r se refiere al nimero de kilogramos de vapor de agua
mezclados con un kilogramo de aire seco. Sobre los diagrames termodindmicos las ci-
fras asignodes o las isopletos de lo relacién de mezcla de saturaciédn generalmente se
refieren al ngmero de gromos de vapor de agua mezclados con un kilogramo de aire seco
(es decir, 10°r). Por ello, la temperaturo virtual de una muestra de aire hémedo pue-
de ser determinada sumando a la temperatura real un sexto del valor indicodo sobre la
linea de relacién de mezcla de saturacidn que posa a trovés del punto de rocio.

6,10 Procesos isobdricos parc el aire hdmedo

Los procesos isobdricos son aquellos procesos fisicos en los cuales la pre-
sién de un gas es mantenide constante. Los procesos isobdricos tienenm lugar en el aqi-
re himede cuvondo uvnn muestro es enfricde o colentodo o presién constonte,

Los procesos isobdricos pueden ocurrir bojo condicicnes especiales y consi-
deraremos ahora tres de esos cascs, los cuales llevan o su vez a considerar las si-
guientes temperaturos:

a) Temperatura del punto de rocio

Durante el enfriemiento o presién constante no es permitide lo entroda o la
salida del vopor de aguo de la muestrao de aire.

b) Temperatura del bulbe hdmedo

El enfriamiento de la muestra de oire ¢ presidn constente es producide por
la evaporacién del agua liquida (o sublimacién del hielo) que entra o la
muestra,

c) Temperatura equivalente

£l calentamiento de la muestra de oire o presidn constante es debido a la
liberacién del color lotente durante la condensaocién del vapor de agua pre-
sente en la muestra.

6.11 Temperatura del punto de rocio

Se supone que no se admite gque entre o solga vapor de agua en lo muestro
de ocire y de este modo su relacién de mezclo (r) permanece constante. Si la muestra
de aire himedo es enfriado isobdricamente (es decir, o presién constante) eventualmen-
te olcanza una temperatura a la cual estd soaturada. Esto es conocida como lo tempera-
tura del punto de rocio (T ,) o simplemente punto de rocfo. Si la temperatura de la

muestro de oire disminuye por debajo del punto de rocio tieme lugar la condensacién.
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6.12 Temperatura del bulbo himedo

La temperature de una muestra de aire puede también disminuir manteniendo
la presién constante debido a la evaporacién del ogua liquida (o sublimocién del hie-
lo) que se introduce en la muestra. En este caso oumenta lo relacién de mezcla de la
myestra de aire.

El calor latente necesorio para el cambio del estado liquido (o hielo) al
de vopor es suministrado por lo misma muestra de cire. De ello resulto que la mues-
tro de aire puede ser enfriaoda hasto uvno temperoture para la cuvol esté saturada. Estae
es conocida como la temperctura del bulbo himedo (Tw)'

6.13 Temperatura equivalente

Otro proceso isobdrico tiene lugar paro el aire himedo, si el vapor de
agua de la muestra es condensado a presién constante. En este caso, el calor loten-
te liberado por el vapor de ogue durante la condensacidn es usado para calentar la
muestra de aire. Lo temperatura alconzode cuando todo el vepor de ogua de la muestra
ha condensado es llomoda temperatura equivalente (Te).

En la atmésfera no existen mecanismos prdécticos para llegar o la temperc-
turo eguivalente., Sin embargo, veremos mds adelante que es posible determiner una
temperotura pseudo equivolente (T ) hociendo uso del diogrome de Herlofson, Esta es
aproximadamente igual a la temperg%uru equivalente.

6.14 Expansién odiabdtico del aire sin saturar

Lo relacidn de mezcla de una muestra de gire permanece sin saturar si se
cumple con lo siguiente:

a) aue no haya condensacién del vapor de agua;

b) gue no tenga lugor lo difusidém turbulento del vopor de agua. Es decir, si
no hay intercambio de particules de fluido entre lo muestra y su entorno
debido a la difusién por turbulencic que tiene lugar en un fluje turbulen-
to.

Bajo estas condiciones la expansién adiobdtica de aire que no estd sotura-
do tiene lugar de acuerdo con lo ecuacidn de Poisson, tal como fue discutida en el
punto 5.8, Sin embargo, debe ser usado un valor apropiado k (= R/cp).

Se puede mostrar que

R Rd
D~ f(1-0,271) (6.27)
c 3
pm pd
donde Ry R, son las constantes especificos del gas respectivamente parc el aire hi-
medo y dire Seco.
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Cpm ¥ Cpd son los colores especificos respectivomente pare el aire himedo
y aire seco a presidn constante,

En el punto 6.9 notamos que el valor de la relocién de mezclo (r) ero muy
pequefio, Por lo tanto

R
m
c

o~

R
d
o~ (6.28)

pm pd

Consecuentemente, para propdésitos précticos le ecuacidn de Poisson para el
aire seco puede ser usada en los procesos adiabdticos de expansidén a comprensién de
ung muestra de ocire hdmedo, siempre que el cire no llegue o estar saturado,

Se puede ver de la ecuacidn (5.17) que el valor k = 0,286 puede también ser
vsado para el coso del aire no saturado.

6.15 Procesos adiabdticos en el aire soturado

Si el adire soturado se expande adicbdticamente, el vapor se condenscré como
agua liquida o hielo a medida que lo temperotura disminuye. Este proceso de condensa-
cidén liberard calor latente, el cual proveerd porte de energia necesaria para la expan-
sién, De ello resulto que el decrecimiento de lo temperctura cuendo disminuye lo pre-
sién es menor que el que ocurre en la expansidn odiabdtica seca. En el Gltimo caso lo
totolidad de la energic necesarieo para ¢l trabojo de expansidén proviene de la energia
interna del gas.

El proceso es adiobdtico para la totalided del sistema. 3$in embargo, no
lo es individualmente para cada constituyente (aire seco, vopor de agua y los produc-
tos de condensacidn) que integran el sistema,

Existen varias posibilidades para definir la naturaleza exacto de estos pro-
cesos fisicos. Sin embargo, podemos pensar en dos casos extremos:

a) un proceso reversible en el cual todos los productos de condensacién (goti-
tos de aguo o cristales de hielo) quedan retenidos dentro de la muestra de
aire;

b) un proceso irreversible en el cuvol todos los productos de condensacidn caen

fuera de la muestro tan pronto como ellos son formados,

En la atmdsfera real a menudo la situvacién se encuentra entre estos dos ca-
sos extremos. Algunos de los productos de condensacién salen fuero de lo muestra de
aire en tanto que otros quedaon suspendidos dentro de ella como particulas de nube.
Afortunadamente, la relacién de mezcla del aire es pequefio de modo tol que los pro-
ductos de condensocién que caen fuera no llevan mucho calor consigo. Por lo tanto,
los efectos de esta pérdido de calor serdn pequefios.

Discutiremos ahora cada uno de estos procesos con mds detalle en las puntos
siguientes,
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6.16 El proceso reversible

Si todos los productos de lo condensacién (gotitas de agua y cristoles de
hielo) permanecen suspendidos en el aoire, lo muestra de aire estord constituida siem-
pre por lo misma meterio. Las transformociones de lo muestra serdn por lo tanto re-
versibles,

El color latente liberodo debido al combio de estado calienta al aire seco,
ol vapor de ogua y @ los productos de la condensacién de lo muestra de aire, Tal pro-
ceso es adiabdtico en el sentido de que no se agrega ni quite calor desde el exterior
adn cuondo el calor latente aparezca como color sensible dentro de la muestra de aire.

A este proceso se le denomina como odiabdtico himedo o odiabdtico del wire

saturado.

6,17 El proceso irreversible

En este proceso los productos de condensocién salen fuera de la muestra de
agire tan pronto como son formodos., De este modo combia la masa y la composicidn de la
muestra y los tronsformociones no son reversibles,

Considerondo una muestre de aire saturoda la cual es inicialmente elevoda
y que se expande ol decrecer lo presién del sire que la circunda. El calor lotente
serd liberado ol tiempo que son formados los productos de condensacién y caen, Esto
reduce el enfricmiento a un valor menor que el producido por gradiente odiaobdtico se-
co. La muestra, por lo tanto, se enfric segin un grodiente adiabdtico saturado apro-
piado.

Suponiendo que la direccién del movimiento ahoro cambio y la muestra de ai-
re comienza a descender. Como ol descender lo muestrao se encuentra en niveles donde
la presién es mayor, lo mismo serd comprimida. Lo energia interna de la porticule au-
mento y lo temperotura de la misma también., Este calentamiento no puede ser converti-
do otra vez en calor laotente, porque el agua {o el hielo) ya no estd presente para ser
evoporodo, Asi, lo muestra de aire aumentard su temperotura en el descensc de acuerdo
con el gradiente odiobdtico seco.

Estos cambios en los cucles lo muestro de aire se enfria segin el gradiente
adiabdtico saturado cuando asciende pero se calienta segin el graodiante adiabético se-
co cuando desciende, no son por lo tanto reversibles. La muestro no puede volver a su
estado original sin alteraciones del entorno,

Dodo que ol agua condensada o hielo que cae lleva consigo cierte cantidad
de calor, este proceso no es realmente adiabdtico. Por esto razén se hoce referencia
a él como o un proceso pseudo-adiabdtico. En el descenso el calor lotente liberado
durante tol proceso colienta el aire seco y el vapor que adn contiene, pero no los
productos de condensacién.

Veremos mds adelante en un diagromo de Herlofson.que les odiabdtices sotu-
rodos representan lo variccidn de la temperaturoe de una muestro de aire saturado que
es elevado pseudoadiabdticamente. Se supone que todo el vapor de aogua es condensado
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como agua liguidea y es precipitado inmediatamente que es formada. Por esta razén las
adiobéticas saturadas representadas en los diagramas aeroldgicos son algunas veces lla-
madas pseudoadiabdtices. En la prdctica, sin embargo, la relacién de mezcla es peque-
fit y el agua condensada que ha salido fuera de la muestra no es capaz de llevar mucho
calor consigo.

6.18 La ecuacién pseudoadiabdtica

Es posible derivar una expresiédn para los procesos pseudoadiabdticos del
aire saturade. Considerando una muestra de aire compuesta por 1 kg de aire seco y r
kg de vapor saturado. s

El estado inicial de esto muestra estd dado por la presién (p), lo tempe-
ratura (T) y una cantidad de vapor de agua (r ). Suponiendo que se expande y se en-
fria bajo condiciones pseudoodiabéticas, Los productos de condensacidn caen inmedia-
tomente después de formados fuera de la muestra, y asi el nuevo estado es p + dp,

T + dT, o+ drs, donde dp, dT y ds son todos negativos.

La condensacién de -dr kg de vapor de agua libera una cantidad de calor
(-L dr ) y podenos suponer que éste es usodo para calentor la muestra de oire. Dedo
que 1 g 1, lo cantidad de color absorbida por el vapor de agua restante es pequefia
comparada con el ganade por el aire seco de la muestra. Por lo tanto podemos suponer
que todo el color lotente liberodo es absorbido por el kilogramo de aire seco el cual
ejerce la presién parcial {p - es).

Usando la primera ley de la termodinéamica obtenemos la relacidn aproxima-
da portiendo de lo ecuacién (5.20).

d (p-e)

=L drs =c dT =R, T

od y (6.29)

(p-e)

Esto puede ser simplificada despreciendo e en comparacién con p, toda vez
X . . . 5
que ocurre la combinacién (p - es). Dividiendo por T tendremos

dr
s dT dp
A— -c S _r 2 (6.30)
d d .
T Pe 1 p

Usando la ecuacién (5.26) para el aire seco, obtenemos
"L —_— = C (6.31)

Dado que drs es negativo (condensacién) durante una expansidn, esta ecuacién
muestra que durante un proceso pseudoadiabdtico la temperatura potencial (8) no se con-
serva, sino que aumenta. Esto es debido o la liberocién del calor latente.
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Debido @ la condensacién que tiene luger durante un proceso pseuvdoodiabdti-
co, la temperatura real (T} de la muestre debe continuar decreciendo. Sin embargo, el
decrecimiente con la altura es menor que pora el caso del oire sin saturar.

Durante el ascenso de lo muestro de aire, estaemos justificodos en general
en desprecior la pequefia diferencic entre los procesos odiabdticos saturodos y los
psevudoodiabdticos. Usando diagramos aerclédgicos, admitimos que el enfriamiento a que
estd sometide una parcelo de gire saturada que asciende segin un proceso pseudoadio-
bdtico es esenciolmente igual al que corresponde a un verdadero proceso adiabdtico so-
turado.

Al estudiar diversos procesos fisicos, es conveniente suponer que la atmds-
fera estd en equilibric hidrostdtico. Este concepto es estudiado en el préximo copi-
tula,
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Capitulo VII

EQUILIBRIO HIDROSTATICO

La hidrostética trata del mecanismo de los fluidos estacionarios. En el
casc de una parcela de cire en la atmdsfera no existird el movimiento vertical si
existe un bolance completo entre la fuerza de groveded y una fuerza dirigida hacia
orriba {fuerzo del gradiente de presién) debida al decrecimiento normol de la pre-
sién con la altura, Este es conocido como el equilibrio hidrostético.

En este capitulo trataremos primero lo fuerza de gravedad y el geopoten-
cial de una porcela de aire. Desarrolluremos entonces la ecuvacién hidrostética la
cual es aplicable al equilibrio hidrostético. La ecwvocién hidrostdtica es usada tom-
bién para determinar el espesor de una copa atmosférica que se encuentra entre dos
niveles de presidén. Finalmente, consideraremos problemas relativos a lo altimetria
y o la reduccidn de la presién al nivel medic del mar,

7.1 La fuerza de gravedad

La ley de Newton de lo gravitacién universal puede ser usada para estudior
el efecto de lo fuerzo de grovitocidn de lo tierro scbre objetos gue se encuentron en
su vecindad. Es necesario, sin embargo, tener en cuenta el efecto de una fuerza cen-
trifuga, cuando estudiamos el movimiento de los objetos desde un punto de observacién
gue rota conjuntamente con la tierra. Combinondo los efectos de la fuerza de gravito-
cién de lo tierra y la fuerza centrifuge obtenemos la fuerza de grovedod.

Lo fuerzo de grovedod (W) puede ser determinada de lo ecuvacién
W = mg (7.1)

Es de notar que la fuerzo de gravedad sobre una porcela de maso unitaria
(w/m) es igual a la aceleracién (g) debide « lo gravedad. Lo tierra puede ser con-
sideroda como uno esfero que ho sido aplostoado en los polos, es decir tiene un ecuo-
dor abultado. Por ello el valor de g varia levemente de un lugar a otro sobre lo su-
perficie de la tierro y también decrece con lo oltitud.

7.2 Superficies de nivel

Lo forma de la tierra es tal que su superficie es en todos los puntos per-
pendicular a la fuerza de gravedad, y de este modo no existe ninguna componente de la
gravedad o lo largo de lo superficie mismo, Asi lo superficie de la tierra represen-
ta una superficie de egquilibrio. Una superficie de este tipo es llomada una superfi-

cie de nivel,

También pueden ser determinadas superficies de nivel a vorias distancias
encima de la superficie de la tierra. Debido o lo variacién de g con le latitud, to-
dos los puntos de unag superficie de nivel dado no estédn o la misma distancio vertical
encima del nivel medio del mar,




Gaopotenciol

. Un cuerpo posee energio debido a suv posicidn en el caompo gravitacional de

la tierra. Su valor depende de la magnitud de lo fuerza de grovedad que actia sabre
el cverpo y lo distoncia verticol del objeto encima del nivel de referencia tipo. E1
nivel medio del mar es tomado como un nivel de referencio tipo para determinar lo ener-
gio potencial gravitatorie,

Considerondo uno muestra de aire de un kilogramo en uno eltitud de z metros
y ubicado en un punto donde lo acelerocidn de la gravedad es g m s=2. Ahora

energia potencial gravitotoria = mg z joule.

Lo energio potencial gravitotoria por unidad de mosa es llamada geopoten-
cial (4) de uno muestro de aire. Consecuentemente,

¢=9z (7.2)

Hay que notar que z, lo altitud, es lo distoncieo vertical de la muestra de
aire arriba del nivel medio del mor, Aqui hemos supuesto que el valor de g no varia
con la altitud, esta suposicién es oproximadamente vélida para los regiones de la at-
mosfere con las cuales vomos a trater,

La unidod de energio especifica en el sistema SI (es decir, energia por uni-
dod de masa) es el joule por kilogromo. Lo OMM ho adoptade wne unidad de geopotencial
(es decir, energia potencial gravitatoria por unidad de masa) que es 9,8 veces mayor
que la unidad SI. Es llemado el metro geopotencial {mgp).

Por lo tanto,

1 metro geopotencial = 9,8 joule/kilogramo., (7.3)

Un metro geopotenciol serio la energia potencial gravitatoria que posee una
muestro de una moso de oire de un kilogramo si estuviera colocada a un metro sobre el

nivel medio del mar (NMM) en un lugar donde sea g = 9,8 m s~<,

De las ecuaciones (7.2) y (7.3) se ve que el geopotencial (¢) expresado en
metros geopotencinles estd dodo por la relacién

¢ = 395 Z gpm (7.4)

4

En lo prdctico g no se aparto mucho del valor 9,8 m 5-2. Por lo tanto, la
magnitud del geopotencicl de uno muestro de aire expresado en metros geopotenciales es
aproximodomente iguol a la oltitud (es decir, a lo distancia que se encuentro encima
del NMM) de dicha muestra, si el geopotencial es 50 mgp entonces lo porcela de aire
estard aproximadamente o 500 m sobre el NMM,
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7.4 Superficie equipotencial

Vimos en el punto 7.2 que la fuerza de gravedad actla perpendicularmente
o la superficie de nivel. Una superficie de nivel es también llamoda uno superficie
equipotencial, es decir una superficie de igual energic potencial. Esto significa

que el geopotencial es el mismo para todos los puntos de la superficie de nivel.

7.5 Presién en un fluido en reposo

La presién es la fuerza ejercidu sobre una superficie de érea unitaria. La
presién en un punto sobre una superficie de &ree unitaria dentro de un fluido en repo-
so aumenta al cumentar la profundidad del fluide considerado.

Lo fuerza producida por la fuerzo de gravedad sobre una superficie de dren
unitario en la otmdésfera es iguol al peso del aire que estd encima de la superficie
considerada. Si la atmésfera fuera de densidad (p) uniforme

m = Fv (7t5)

donde m es la masa del aire que se encuentra por encimg de la superficie de drea uni-
taria y V es el volumen de la columne de aire de seccién unitaria que se extiende has-
ta el tope de lo atmésfera.

Si la profundidad de lo superficie de érea unitaric debajo del tope de la
otmésfera es "h", entonces la Figura 7.1 indica

V= h.l (7.6)
Sustituyendo esta ecuocién en la (7.5) obtenemos
m = ‘Jh (7-7)

Ahora el peso (W) de la columna de aire es reolmente la magnitud de lo fuer-
za de gravedad sobre ella. 5i se supone g constante,

W = mg newton (7.8)
Sustituyendo por el valor dado por la (7.7) obtenemos el peso de lo colum-
na de oire asi: W = pgh (7.9)
e
| T |
[ |
] ] )
! i Figure 7.1 - Volumen de la
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) A’ ¢ columne de seccidn unitaria
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Asi, la presién scobre wuna superficie de dreo uniterie en una otmésfera en

reposo seria
p = Pgh newton m_2 (7.10)
donde h es lo profundidod de la superficie medida desde el tope de la atmésfera.

En el coso real, p y g varion con lo altitud y asi sdlo podemos aplicar la
ecuacién (7,10} o capas de espesor extremadamente pequefics. Sin embarge, puede ser
obtenido uno férmula similar paro una capa de gron espesor, si es conocida la densidad
media y se admite que el volor de g es constonte.

Se puede ver que lo presidén aumenta cuando descendemos a niveles mds bajos,
debido ol aumento del peso de oire que se encuentra por encima. Hay, por lo tonto, un
gradiente vertical de presién (de la alta hacio le baja presidn) dirigido verticalmen-
te hacig arriba en la atmisfera.

7.6 Equilibrio hidrostdtico

Las mediciones indican que lo fuerza de gravedad que actlo sobre una mues-
tre de aire estd realmente cosi exactamente balanceade por el grodiente de presidn que
estéd dirigido hacia arriba, proveniente del hecho que lo presién disminuye con la al-
titud. Pueden ocurrir excepciones en lugeres donde hay acelerociones verticales apre-
ciables tales como tormentas, tornados, etc.

El flujo otmosférico en gran escola es casi horizontal. En estas circuns-
tancias, se puede mostrar que las aceleraociones verticales son generolmente desprecio-
bles. Por lo tanto, frecuentemente se supone que lo atmésfero estd en equilibrio co-
si hidrostdtico, cvando se estudian los movimientos de lo atmdsfera en gran escela.

El bolance exocto entre la fuerzo de gravedad y el grodiente de presidén en
la verticol que actdo socbre uno muestre de aire en equilibrio hidrostético puede ser
expresado matemdticamente por una relacidn conocida como lo ecuvecidn hidrostdtica. Es-
to serd discutido en lo préxime seccién.

7.7 La ecuacidn hidrostdtica

Consideremos un pequefio cilindro elementol de seccién unitaria como el de
la Figure 7.2 que sigue a continuecién,

\
]
|
h
1

-~ Ay
e = =T
i t T
1 ! T
A
) i l h2 Figura 7.2 - Incremento
i '
pr=o==h- - ‘ de lo presidn atmosférica

-T-_I-i" 1m
Zy
iz
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De la ecvacién (7.10)
Py = pohy
Py = p9hy
Py = Py = p9 (hz - hl)
Pero (h2 - hl) = (zl - z2)
Por lo tanto
Py = P = po (z) ~ z,) (7.11)

Esta ecuocidn generalmente es escrita asi:
- - - - 7‘12
Py = Pg = -polz - 2) (7.12)

El signo menos indica gue cuando en la atmésfera z (altitud) aumenta, la pre-
sién disminuye,

La ecuacién {7.12) es conocide como lo ecuocidn hidrostética, Puede tombién
ser escrita osi

ap = —PQAZ (7.13)
o en forme diferencial

dp = - pa dz (7.14)

7.8 Espesor de uno capa atmosférico

La ecuacién (7.13) puede ser reescrita en la forma

1
gbz:-Fﬂp

D4 = -xbp (7.15)

donde 2 ¢ = incremento del geopotencial si se supone que g es constante;
v = volumen especifico,

Teniendo en cuenta lo ecuacién de estodo para el aire himedo
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y la ecuacién (7.15) se hace
R.T
d v

By=-—

Ap (7.16)

Las ecuaciones (7.15) y (7.16) pueden ser escritas en forma diferencial asf:

d* = =ol dp (7“17)
R.T
dv .
de¢ = - “::—— dp (7.18)
pl ¢,: gz'l
p2 i ¢2:gzz
Tz

Figure 7.3 - Espesor de lo capo expresado en geopotenciacl

Integrande entre la base y el tope de los superficies, la ecuvacidn (7.18)
puede escribirse os{:

como muestra lo Figura 7.3,

Se obtiene la relacién

¢l -4 = —Rd Tv (1n Py - In p2)
¢4 - p2
¢) - ¢, = R,T 1In (;I) (7.19)

donde Tv = temperatura virtual media de lo capa;

1n

logaritmo en base "e" {es decir, loge).

El espesor expresade en geopotencial (¢ ~ ¢,) de una capa, cuyas presiones
en los niveles superior e inferior son, re5pect1vumente, Py Y Py pvede ser determino-
do si se conoce la temperature media virtual de lo capa. 5i el espesor expresado en
geopotenciol (¢ - ¢.,) es determinado en metros geopotenciales, es entonces numérica-
mente muy cercuno al espesor real (z - 22) expresado en metros,
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Existen tables y grdficos disponibles paro determinar los espesores expresa-
dos en geopotencial de las capas de la atmésfera, bajo varias condiciones de la tempe-
rotura virtual medioa.

Es posible determinar los espesores expresados en geopotencial por un método
directo haciendo uso de un diagrama aerolégico {por ejemplo, el diagrama de Herlofson).
Esto se hoce estimondo primeromente la tempercture virtuel media de capos seleccionedas
del sondeo y referidas entonces o una escala sobre el diagroma,

7.9 La atmésfera tipo

La Organizacidn de Aviacién Civil Internacional (0ACI) ha adoptado una "at-
mésfera tipo" la cual es un promedio anual oproximado de todas las altitudes. Las co-
racteristicas esenciales son similares o los mostrades en lo Figuro 1.1 del Apéndice I
correspondiente o las divisiones verticales de la atmésfera adoptoda por la OMM. Lo co-
ordenada vertical es, sin emborgo, el metro geopotencial.

lLa otmésfero tipo de la QACI estd definida de la formo siguiente:

a) el oire es un gas seco ideal;

b) las constantes fisicas son:

i) peso molecular medic en el NMM

M_ = 28,9644 kg mol ™

ii) presién atmosférica en el NMM

P = 1013,250 mb;

iii) temperatura en el NMM

T = 288,15
(=]

iv) Densidad en el NMM
Po =1,2250 kg m ;

v) Temperatura en el punto de congelacién

T = 273,15 %;
vi) constante universal del gas
- 8314,32 J mol™" %7},
c) el gradiente de temperatura desde 5000 metros geopotenciales tipo debajo del

NMM hosto una altitud en la cual lo temperatura del aire llega a -56,57C es
igual o 0,0065°C por metro geopotenciol tipo. Desde aquel nivel (11000 me-
tros geopotenciales tipo) hasto uno oltitud de 20000 metros geopotenciales
tipo el gradiente de temperatura es igual a cero., Entre 20000 y 32000 me-
tros geopotenciales tipo la temperatura aumenta en 0,0010°C por metro geopo-
tencial tipo.

]
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Asf, lo atmésfero tipo de la OACI estd dividide en tres capas:

(mAlt:?a ) oT 3 ~
1) copo con gradiente Qp _T1po (k) (mb) (°C/mgp tipo)
3&2?322:“‘”“ {0 288,15 1013,25
2) capa isotérmica {11000 216,65 226,32 + 0,0065
3) copa con gradiente {20000 216,65 54,75 0
e emperatur 32000 228,65 8,68 - 0,001

E“ lOS “J.Veles ultos lﬂ utlllﬂsleld tlpo Ilu sldo deI vagaaQ ndeos red-
- : i r t " I l
]"edlo dECIeCE con lu ul tltu [ E” EStCI Ieg.lOll es usada wna eSCOlO F“oleCUluI e em-
peICItUICI Estd es lu telllperotulﬂ Cl“etlcc OIleﬂrlﬂ con correccion dpllcnda pOIﬂ

] * . .
q L4 ’
COIIIpelISOx e peso mole‘:'\,qu ue tle“e el aire en es0s ”lveles. Esté dudu poI l il f![
do”de II es el pesO |lOleCU10r en al tltudes I'flés eleVUdGS.

Notos: 1) La QACI i
) C usa yn metiro ‘3eopotenc1ul tiPO de un valor igudl a 9,80665 o s
’ -

2} Como fue discutido 3
en el Apéndice 111 ié
tura "mol"” pore indicar un kilogramo ;oi?C°1°” 3%, hemos usado la cbrevie-

7.10 Altimetria

1d statli ( 1I!d.'I.CG qUe a resion de 10 atllléslela en un
Lu ecugaclon h Iro t t ca ;012)
l p
llerl CUOlQUleIQ estﬂ 1el°c10“ﬂdﬂ con 10 pIeSlO“ del ||J.Vel ]“edlo del marx lﬂ ﬂlt t d
r 1tu

. 1 - . . .
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En lao alti i 16
respecto an nives ::zizrzclbosudn en l? presidn, la distancia vertical de un punte con
e to) y 1o altitud el mor es'medldo por medio de un barémetro anercide (por con
yentenclal v : v .correSpondlente a oquella presién es lo atmésfero tipo d i
. ce referencia ¢ esta Gltime llemdndola altitud de presién (z ) Po de lo

Obvi .
viamente, hay dos importantes fuentes de error en tal procedimiento:

a) la presiér (P } en
el NMM id
soe 10 prescrg)t en'lu horalde la observacién puede no ser la misma
pto por la otmésfera tipo, es decir 1013, 250 mb;
b 1 i i
) tg ::mzzrqturu.tlrtuol media de la columna comprendida entre el NMM y el o

servacién puede ser dif i 4 v
o p er diferente o lo correspondiente a la atmésfera ti-
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El altimetro aneroide es un pbarémetro onercide

duoda en metiros (o pies) antes que en uni

altitud y la presion es aquelle dada por la atmésfera tipo,

preciso cuya escala estd gro-

dodes de presibn. Lo equivalencia entre 1o

es decir que se refiere a

lo altitud de presiédn (zp) y no exactamente © la verdadera altitud (z).

Con el objeto de corregir el primer
de tal modo que la escala de altitud (zp) y el borémetro
relotivomente entre si.
dromo que esté al nivel del mar, donde la presidn
gamos,
mor, si se supone que se 0P

Con el propésito de cumplir con las condicio
el piloto necesitario por lo tanto ojuster las agujas de
se lea el cero. Esto es realizado por me

xilior a 1020 mb. Fl1 valor al cuol es colocado este diol es 1

tro, Obviamente que el ajuste del altimetro en este cas
el nivel del mar.

Cuando el operddromo no estd al nivel del mar,
puede ser usada para el ajuste del cltimetro. Por ejemp
to es 200 metros, es entonces necesaric usar la presidn
la mismo distencic gue estd debajo tal como la dada por
Esto es realmente equivalente a computar la
de gque existe una columna
tribucién de lo temperatura igual a la da

tipo de error el altimetro es construido

con sus agujos puedan roter

Considerando un avién que se encuentra posodo sobre un derd-
dada por la estacidén pueda ser, di-

10620 mb. Esto dario lo folsa impresién que el avién esté debojo del nivel del
lijcan las condiciones dadas por la atmésfera tipo de la CACL.

nes verdaderos de la atmdsfera,

tal manera que en el gltimetro

dio de uno perilla la cual coloca un dial ou-

lgmodo ajuste del altime-
o particular es lo presidn en

lo presién de la estacidn no
lo, si la elevacién de la pis-
correspondiente a un nivel de
la otmésfera tipo de ld 0ACI.

presidén al NMM, baséndose en lo suposicidn
de aire debojo del nivel de la estacién, que tiene uno dis-
da por la otmésferc tipo. Con este ajuste

del altimetro, en el altimetro que estd sobre la pista se leeré 200 m.

Antes de despegar, un piloto puede
do gue no exista diferencia entre la presioén
elevacién correspondiente. Lo presién en el
tiempo y el lugar. Como resultado de ello, e
incorrectas duronte el curso del vuelo.

Por ejemplo, si un piloto intenta aterrizor en un aeropuerto,
el correspondiente ol despegue, el altimetro indicard

te del altimetra es mds bajo que
un nivel mayor en lo escala 0ACI que lo gue corresponde
altimetro dard uno alturo de olrededor de 10 m més alta
pondiente al ajuste del altimetro. Por lo tanto, el pi
mente de modo de realizar nuevos cjus
te antes del oterrizoje,

El segundo tipo de error dado por el altimetro provien
media reol de la columno de aire debajo del nivel considerado di
atmésfera de la OACL. Estos errores son dificiles de corregir,

posiciones sobre distribucién real de lo temperctura en
aire encima es més caliente (mds fria) que la correspon
altimetro dard una altura més baja (mds alta) que la qu

Tods al altimetric basada en mediciones de pr
ecuacidn hidrostético. Un tercer tipo de error puede,

por lo tanto corregir su alt{imetro de mo-
de la estacién y lo presién tipo pard lo

I

nivel del mar, sin embargo, varia con el
1 altimetro puede nuevamente dar lecturcs

donde el ojus-

al coso real, En general, el
para cada milibar mencs ¢orres-

loto deberia comunicarse radial-
tes del aoltimetro durante el vuelo e inmediatemen-

e de que lo temperatura
fiere de la doda por la
ya que deben hacerse Su-
la verticel. 5i lo columno de
diente a la atmésferc tipo, el

e corresponde.

esidn admite la validez de lo
por lo tanto, ocurrir cuando los
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condiciones difieren grandemente del equilibrie hidrostdtico, es decir si hay acelera-

ciones verticales significotivas, Muc
también un oltimetro anercide. F1 pil
pondiente a una presién constante (z)
oltitud verdadera (z), P

7.11 Reduccién de la presién al n

hos aviones poseen yn radio altimetro asi como
oto puede entonces volar en lg altitud corres-
al mismo tiempo que nota las variaciones de la

ivel medio del mor

Los meteorélogos estdn tambi
media al nivel del mar en relacién con
frecuentemente presenta un problema, d
cas estdn situadas a diferentes oltitu

El procedimiento que se adop
tético existe entre el bardmetro y el
entre el tope y base de esta columna f
lor de la presién en la estacidn y se
miento es conocido como el de reduccid

La ecuacién (7.19) puede ser

P2 9 . %
ln——: R T
pl d v
o]
[¢2 - ¢%]
Py P, e Rd Tv

5i consideramos que P, es lo

én interesados con lo determinacién de lo presidn

el uso del NMM en las cartes isobdricas. Esto
ebido al hecho de que las estaciones meteorolédgi-
des,

ta es el de suponer gue una columne de gire hipo-
nivel medic del mar. La diferencia de presién
icticia es estimodo. Este valor es sumado al va-
obtiene as{ la presién en el NMM. Este procedi-
n de la presién al nivel medio del mar,

reescrita en la formg

(7.20)

presién en el NMM, su volor depende por lo tan=

to de la medicién de lo presidonen la estocién (pl), conocemos la diferencia de geopo-

tenciol entre el NMM y el barémetro, y

la temperatura virtual mediga (T ) de la columna

ficticia. En la préctica, sin embargo, es indispensable determinar unm valor definiti-

vo para Tv’ Y9 que una columno real de
tierra,

agire no se extiende hacia abajo o través de la

En la seccién 7.10 discutimos un método para hacer tal correccién., E1 agjus=
te del oltimetro es determinodo suponiendo que las condiciones de la atmGsfera tipo de
la OACI son las que existen en lg columno ficticia debajo de lo estacién.

Otros métodos hacen uso de la temperotura observada en la svperficie, Fre-
cuentemente es también incluido un gradiente de la temperatura de lo columna ficticia,

Yo gue la temperatura en la superficie

. : .
veria diurnamente, algunos poises toman un pro-

medio de la temperatura del momento y la de doce horas onteriores. Desufortunadqmente,
4 . . g L4
no hay adn una norma que sea reconocida universalmente pora reducir lo presidén Corres-

pondiente al nivel de las estaciones y

el nivel medio del mar.

Ahora que hemos considerado el equilibrio hidrostético, es apropiado que es-

tudiemos los diagramas termodindmicos,
lidad vertical de la atmésfero.

los cuales son usados pora determinar la estabi-
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. , - . .
Notos ].) Han sido desarrollodas varios expresiones entre porumetros'relot{vos al aire
) seco, vapor de agua y un gas ideal. Paroc mantener la consistencia hemos uso-
v n nci i al vapor
d l.’ bindices "d" y "vw"* cuando hacemos referencia al aire seco Yy fa}
o los su h 1

ingd indice en el caso del
i sado ningdn subin
de ogua, respectivamente, y no se ha v
gas ideal.

1 bargo, e ubindice "d" frecuentemente
i by i i g 1 suvbindic
rdctica meteoroldgica, sin em , el o
En O'Til en el caso del simbolo correspondiente a la constonIe especifica
: : Ademds, la constante especifica del gas para el vapor de
I

2)

del aire seco, :
agua es a menudo expresada por e
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Capitule VIII

DIAGRAMAS TERMODINAMICOS

Hemos visto que una muestra de aire puede estar sujeta o transformaciones ta-
les como lo adiabdtica seca, psevdoodiabdtica, isobdrica u otros procesos. Y puede tom-

bién variar su geopotencial como el resultado de los movimientos verticales. Un medio
conveniente pora estudiar las transformaciones energéticas que tienen lugor es el dia-
grama termodindmico sobre el cual estd representado gréficamente um conjunto de proce-

sos. Los diagramas usados pora estudiar los procesos termodindmicos son comunmente de-

nominados diagramaos ageroléagicos,

En este capitulo discutiremos primero el uso de lo presidn como coordenada
vertical y los propiedades deseables de los diagromas termodindmicos. Entonces consi-
deraremos las caoracteristicas principales del emagroma y el tefigrama. Finolmente, es-
tudiaremos en detalle el uso amplio del diagrama de Herlofson y los métodos de evaluo-
cién de importantes parédmetros meteorolégicos.

8.1 Uso de lo presidn como coordenada vertical

Los diagramas aeroldgicos han sido concebidos para mostrar en forma gréfica
lo distribucién de la temperoturc y la humedad por encima de una estacién.

Lo forma més simple serfa la de mostrar la distribucién de la temperatura y
el punto de rocio en funcidn de lo alture encime de lo estacién. Sin embargo, este ti-
po de diagrama no se adecuva bien o las observociones meteorclégices, ya que la tempera-
tura y la humedod no son generalmente determinodas o altures fijos sino a valores fijos
de lo presién. Muchos cémputos son, sin embargo, focilitados cuando se usa la presién
como coordenada., Ademds, los necesidades de la aviacién se sotisfacen mejor proveyendo
los datos meteorolégicos correspondientes o los volores prescriptos de lo presién,

S5e puvede mostrar que el logaritmo de la presién estd Intimamente relacionado

con la altitud. Por ello es que muy frecuentemente es conveniente usar lo temperotura
y el logaritmo de la presidén como coordenadas de los diagramos meteorolégicos.

8,2 Propiedades deseobles de los diagramas meteoroldgicos

Hay cuotro propiedades deseables gue deberian poseer los dicgramas termoding-
micos que se usan en la préctica:

a) el érea encerroda por las curvas que representan un proceso ciclico deberia
ser proporcional a lo variccidén de energio reslizado duraonte el proceso;

b) tante como fuerc posible, las curvas que representan los procesos bdsicos de-
berion ser rectas;
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¢) el dngulo entre las isotermas {curvas de igual temperatura) y las adiabdti-
cas secas (curvas de igual temperatura potencial) deberio ser lo més grande
posible;

d) en la atmésfera inferior, las odiabdticas secas (que indican procesos adia-

béticos secos) deberfan formar un éngulo apreciable con las adiabdticas sa-
turadas (que indicen procesos pseudoadiabdticos).

En la seccién 5.1 fue establecida uno expresién que da el trabajo especifi-

co, esto es dw = p de. Pora un proceso finito con estado inicial y final designados
por los ndmeros 1 y 2, el trabojo realizedo por la masa unitaria estd dado por

~f2 p dex

1
Esto sugiere que el volumen especifico () y la presién (p) podrI?n ser uso-
dos como coordenadas de modo de satisfacer el primer criterio., En la préctico, sin em-

bargo, el dngulo entre las isotermas y las adiabdticas secas es muy pequefio. Por ello
un diagrame de coordenadas« , -p no satisface el tercer criterio.

8.3 El tefigrama

En la seccidn 5.17 estoblecimos la relocién (5.25)
<, d (In 8) = c, d (InT) «R d (1ln p)
Multiplicondo por T

¢ Td(ln@) =c dT-ET—dp (8.1}
p P p

Usando la ecuacibn de estado

<, Td{ln®) = e, dT -«dp (8.2)
La ecuacién de energfia (5.20) do entonces

c, Td(ln 8) = dh (8.3)

Para un proceso finito

fz dh =‘{2 cp T d (ln ) (8.4)
1

Esto sugiere el uso de T y ln 8 como coordenadas de un diagrama termodindmi-
co sobre el cual es posible lo representacién directo dleZdh
l .

Ahoro lo temperaturc potencial (8) estd relacionada con lo entropia especi-
fica (s) por la ecvacién (5.27)




ds = cp d (1n @)

Por ello una linea de temperatura potencial constente en un diagraoma T~ln 8
corresponde o un proceso isentrépico, La entropic es por lo tante constante durante
un proceso adiabdtico seco.

El diagrama fue introducido por sir Napier Show, quien usé el simbolo ¢ (fi)
para la entropia. Por esta rozén él lo llomé un diagroma T-4 ("T-¢gram”) o mds breve-

mente un tefigramo.

En un diegrome tol las lineas de temperaturc potencial constante son también
adiabdticos secaos (véase la Figura 8.1).
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Figura 8.1 - Diagrome T-ln 6

Se notard que las isotermas {lineas de igual temperatura) son verticales,
en tanto que las adiabdbicos secas son horizontules. Sobre un diograoma tal, también
pueden ser representedas las isobaras (lineas de igual presién), las adicbéticos del
aire saturades (realmente pseudoadicbdticas) y las lineas de relacién de mezcla de
soturacidn constante.

Los isobaros son curvas logaritmicas, con pendiente dirigide hacia arriba
y a la derecha y la cual decrece cuando cumenta lo temperatura. No obstante, dentro
del ramge correspondiente o los datos meteoroldgicos, ellas tienen sélo una leve cur-
vatura ¥ son casi rectas,

Ern lo préctico, es conveniente rotar el diagrama en el sentido de las agu-
jos del reloj con lo cual las isobaras son esencialmente horizonteles con lo presién
decreciendo hocic arriba, tal como ocurre en lo atmésfera.

Los adiabdticas del aire saturadas (pseudoodiabdticas) son marcademente
curvadas, pero las lineas de relacién de mezcla soturado son casi rectos. Es de no-
tar que el dngulo entre las isotermaos y las adiabéticas secas es exactamente 90°. Por
lo tanto el tefigroma estd muy cerca de satisfacer todos los carocteristicas deseo-
bles de un diogramo termodindmico de acuerdo a lo establecido en lo seccién 8.2,
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8.4 El emagrama

£n lo seccidn 7.3 estudiomos los variaciones de la energio potencial en ung
muestra de aire de maosa unitorio, La variacidn correspondiente al geopotencial puede
ser expresada en la forma d¢ = g dz. Aplicando la relacién hidrostdtice podemos tam-
bién escribir d¢ = - dp.

o« dp

Con frecuencia es necesario evaluar el integral ng ol determinar los

variaciones correspondientes ol geopotencial que tienen lugar duronte el movimiento
vertical entre dos niveles de presiém p. y Py Sustituyendo= por el valor dado por
la ecuacién de estado, el integral se hace

P2 P2
_f wdp = - | RT d (In p) (8.5)
P Py

Esto sugiere que seric conveniente usar un diagrome termodinédmico cuyes coor-
denadas seon T y ln p. Este diagrome es llomado emggrama, una abreviatura del inglés
("energy per unit mass diagram"), diagrama de energfa por unidad de masa. También se
hoce referencia a él denomindndolo diegrama T - 1ln p.

Lo Figure 8.2 muestra un tipico diagrama T - ln p, Las lineas verticoles,
cada una de las cuales corresponde a una temperaturo constante, son llomodos isotermas.
Las lineas horizontales son lineas de presién constante y son llomadas isobaras,

Con el objeto de evoluar la estabilidad de lo otmésfero, es conveniente tener
representadas sobre el dicgrame lineas que muestren las voricciones de temperatura que
tienen lugar en una muestro de ocire seco que se eleva o desciende adicbdticamente. Di-
chas lineas son conocidos como adiabdticas secas y en la Figure 8.3 estdn indicadas por
lineas quebradas. La temperatura potencial (8) es constante o lo lorgo de coda adiabd-
tica seca y su valor estd indicodo en ©K,
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Con el objeto de indicar la relocién entre la presién y lo temperatura del
aire soturaedo, se trazan las adiabdticas saturadas. Se supone que el aire saturado
asciende en condiciones pseudooadiabdticos, El color latente de condensacidn es li-
berado durante el ascenso y se admite que el ogua condensada cae fuera tan pronte
como es formado. Los adiabdticas saturadas son o veces llamodas psevdoadiabdticas
o adigbdticos hdmedas,

Lo Figura 8.4 muestra el diagrema T-ln p, al que se le han agregado las
adiabdticas soturadas. En altitudes elevadas, donde se encuentran valores bajos de
humedad, temperatura y presién, las adiabdticos saturadas tienden a colocarle parc-
lelas o las odiobdticas secaos.

La Figura 8,5 muestra un diograme T-1ln p, al cual se le ha agregado otro
conjunto de lineas. Estas son conocidas como lineas de relacién de muestra saturoda,
Ellas estén indicodas en unidades correspondientes o gramo/kilogramo, es decir masa
de vapor de agua (en gramos) mezclada con un kilogramo de aire seco. Lo relacién de
mezcla saturada (r ) es computoda considerando lo presién del vapor de aguo sobre una

superficie de agua plana,

7 El diagramo T-ln p es un diagremo conveniente porque posee las siguientes
propiedades: S

a) el drea es proporcional a la energia;
b) cuatro conjuntos de lineas son rectas o casi rectas y uno es curvado;
c) el dngulo entre las lineas isotérmicas y las odiabdticas es adecuado.

El dicgrama posee por lo tanto tres de las cuatro caracteristicas deseables
sugeridas en la seccién 8.2, Sin embargo, es generalmente modificado por leve incli-
nacién de las isotermas. Ello conduce ¢ la obtencién de un dngulo apreciable entre
las adiabdticas secas y saturades paro la atmésfera inferior.
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8.5 El diagramo_de Herlofson

Este diogramg termodindmico es ompliomente usado en todo el mundo, Las 1i-
neos isotermos (esto es, lineas de iguol temperotura) estén inclinadas hacia lg dere-
cha en un dngulo de 45 con respecto g lineas de presién (véase la Figura 8.6).
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TEMPERATURA

Figura 8.6 - Diagroma de Herlofson resultante de inclingr las isotermas

Se toma entonces una seccién rectangular del dicgroma de Herlofson. Lo Fi-
gura 8.7 muestra un sondeo de temperotura representado sobre tol tipo de diagrama.

PRESTON (1508ARAS)\.
r:"?“ N S

ln p

Temperature

Figura 8,7 - Sondeo de temperatura representado en un diagrama de Herlofson

. Es de notar que los adiobéticas secas son lineas levemente curvedas gue se
eftlenden desde lo parte inferior derecha ¢ lo parte superior izquierda del diagramo,
Tienen lo concovidad hacia arribe. Debido a gquve las isotermas hon sido inclinodas
el dngulo entre los lineas isotérmicas y adiabéticas es ahora casi de 90°. '
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Las adiobdticas saturadas estdn claramente curvados. Esta caracteristica
no puede ser evitada sin socrificar la proporcionalidad entre el dreea y la energia,
En contraste, las lineas de relacién de mezcla de saturocién son esencialmente rectos.

El diagrama de Herlofson posee, por lo tanto, las siguientes propiedades:
a) el &rea es proporcional a la energia;

b) tres conjuntos de lineas son exactamente o casi lineas rectas, un conjunto
es levemente curvado y el otro marcadomente curvado;

c) el dngulo entre las isotermas y las adiabdticas varia segln la posicidén so-
bre el diograma, pero es aproximadamente de 90°;

d) en la parte baje de la atmbésfera, el éngulo entre las adiabéticas secas y
las soturadas es apreciable.

La mayoric de los sondeos representodos en un diagrama Herlofson sen com-
pactos. No se desvian mayormente de la vertical del diagrama hasta que alcanza la
tropopausa. Encima de la tropopausa, en la boja estrotosfera, en general el sondeo
es muy cercano a und isaterma,

8.6 Interpretocidn de un sondec representado en un diagroma aerolégico

Si la temperatura es representada en varios niveles sobre un dicgrama cero-
l4gico, es posible determinar el grodiente vertical de temperatura (GVT) en distintas
Esto permite determinar lo estabilidod de la capa en relacién
Lo estobilidad vertical

capos de la atmésfera.
con los desplazamientos verticales de uno pequefio parcela.
de la tmésfera serd discutida en el préximo capitulo.

Podemos tombién representar sobre el diugrame valores del punto de rocio en
vorios niveles de presidn. El punto de rocio es uno medido del contenide de vapor de
agua de una muestrac de aire. 3Su valor nunce es mayor que la temperatura de la muestra.

Las curvas correspondientes a la temperatura y el punto de rocio coinciden

en aquellos niveles donde el cire estd saturado. En los niveles en que las curves de
temperatura y del punto de rocio estdn separodos, el aire estd sin soturar.

8.7 Saturacién de cantidades no registradas

Los datos informados por los estaciones de radiosondeo son seleccionados de
tal modo que, dentro de ciertos limites, el sondeo representodo segin el mensaje aero-
légico seré el mismo que el derivodo de las seficles rodiales transmitidas por el rodio-
sonda., El mensaje del sondeo werolégico es descodificado paro obtener la presién, la
temperotura y lo humedad en puntos seleccionados. Porao ciertos presiones especifica-
das también es dado el geopotencicl, y éste puede ser usado pora determinar la oltitud
aproximada de uno parcelo de aire en aquel nivel de presiédn,

La temperatura y el punto de rocic reales del aire en los distintos niveles
de presién encima de la estacién son asentodos en el diagrama aerolégico. Los sondeos
de temperatura y del punto de roc{o pueden entonces usarse para derivar las cantidades
siguientes en cualquier punto (presidn o nivel):




a)

b}

d)

f)
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relacién_de mezcla (r)

en la curva correspondiente al punto de rocio del sondeo se lee el vaolor
dado por la linea de relacién de mezecla de saturacidn que pasa a través de
este punto;

relocién de mezcla de saturacién (r§)

en la curva de tempercturo del sondeo se lee el volor dodo por la linea de
relacién de mezcla de saturacién que posa o través del punto.

humedad relativa (v

esta es lo relocién entre lo relacién de mezcla (r) observode y la relacidn
de mezcla de saturacién en el punto (rs). Generalmente multiplicede por 100
y expresado como porcentoje. Por lo tanto, U = (r/rs) x 100%;

temperatura potencial (6)

esta es lo temperaturo que tendrie lo muestra de aire si fuera lleveda adic-
bdticamente a una presién de 1000 mb,

Se selecciona el punto sobre lao curve de temperatura de un sondeo. Entonces
se mueve a lo largo de una odiabética seca (o paralelomente a la adiabltica
seca mds cercana) hasta que se alcanza la isobara de 1000 mb.

Lo temperatura (%K) en el nivel de 1000 mb es la temperotura potencial (8)
de la muestra de aire, ubicade en el nivel correspondiente al punto selec-
cionado;

temperature virtual (T,)

esta es lo temperatura del aire seco que tiene la misma densidod de la mues-
tra de aire himedo, admitiendo que lo presién seo la misma. Se puede mos-
trar que aproximadamente Tv =T + /6, donde r no es igual o la relacién de
muestra observada.

Se determina lo relacién de mezcla (r) en el nivel requerido tal como se in-
dica més arribo en a). Se suma un sexto de este volor al correspondiente a
la temperatura en aquel nivel;

nivel de condensacidn por levantamiento (NCL)

este es el nivel al cual una muestra de cire sin soturor debe ser elevodo
segUn vno adiobdtico seca para convertirse en soturada. Esté ubicodo en el
diograma aeroldégico en el punto de interseccién de las siguientes lineos:

i)  la odicbética seca que corta en el punto la curva de temperaturo del
sondeo;

e
[
—

la linea de relacién de mezcla de soturacién que corta en el punto (al
mismo nivel) la curva del punto de rocio del sondeo.
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8.8 Temperatura del bulbo himedo

Lo temperatura del bulbo himedo es la temperatura a la cual lo muestro de
agire deberio ser enfriedo, introduciendo agua por evaporacién a la muestra o presién
constante hasta que el aire esté soturado. Esto puede ser determinoade por medio de
un psicrémetro, el cual se compone de dos termémetros, uno de bulbo seco y otro hi-
medo. Un procesc meteorolégico por el cual el aire es traido o su temperatura del
bulbo himedo es el debido a la lluvia en el cual la evaporacién del agua que cae sa-
tura la capoc de aire que inicialmente no lo estoba.

Un diagroma ceroldgico puede ser usado paro determinar un pardmetro que es
aproximadamente igual o la temperaturc del bulbo himedo. Se hace uso de las adiabé-
ticos de saturacién y por esta rozén es llamado pseudo temperatura del bulbo himedo
(Tsw). Este método es el siguiente:

a) una parcela de aire sin scturar es primero enfriada por une expansién adia-
bétice seca hasta alcanzar la saturacidén. Esto ocurre si el punto corres-
pondiente sobre el diagrama aerolégico sigue la adiabética seca hasta el
nivel de condensacién por levantamiento (NCL);

b) entonces descienden y se supone que la compresién y el calentomiento tienen
lugar @ lo largo de la adiaobdtico saturade; debe suponerse que se introduce
. L4
agua continuamente por eveporacién;

c) este descenso continfa hasto que se alcanzo la presidn original,

Se puede ver gue la porcela de aire se ho saturado por introduccién en ella
de oguo por evaporacidn. El calor latente para este proceso es provisto por la misma
muestra. Ademds ha alcanzado nuevamente su nivel de presidn original.

Estas transformaciones no son estrictamente isobdrices ya que ocurren verio-
ciones de presién tanto en el ascenso como en el descenso, si bien las presiones ini-
cial y finol son las mismas. Tembién la composicién de la parcela de aire cambia y
asi existe un pequefio intercambio de calor con el medio ombiente circundante, es decir
que las transformaciones no son realmente odicbéticas.

Sin embargo, la pseudo temperatura del bulbo hdmedo (Tg,) es oproximadamente
igual a la temperatura del bulbo himedo (T,) correspondiente o lu muestra. Por lo tan-
to el diogramg aerolégico provee un medio sencillo de determinar un valor aproximado de
la temperature del bulbo himedo (Tw).

8.9 Temperotura equivalente

La temperatura equivalente (Te) de uno parcela de oire es la temperatura ob-
tenida luego de condensarse todo el vapor de agua de modo gue el celor latente sirva
para calentor el aire seco de la muestra, Este es un proceso isobdrico, es decir que

lo presién permanece constante.

€s posible usar un diagramo aeroldgico pora determinar lo temperotura pseudo-
equivalente (Tge) la cual es aproximadamente igual a la temperctura equivalente. El mé-

todo es el siguiente:
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a) una parcela de oire himedo sin saturar es primero enfriode por ung expansién
odiabética hosto que la seturacién es alcanzada en el nivel de condensacidn
por levantamiento (NCL);

b) es entonces nuevamente elevada por un proceso pseudo odiabdtico siguiendo la
adiebdtica de saturecién haste que todo el vapor de agua se ha condensado,
Se supone que todos los productos condensados debido al enfriomiento caen
fuera de la muestra de cire inmediatamente de formarse;

¢) la muestra estd dhora completamente seca y en el descenso se calienta segln
la odiabdtica seca hasta alcanzor su presién original,

Se puede ver que todo el vapor de aguo ha abandonado la muestra y el calox
latente correspondiente o su transformocién en agua he sido usade para calentarla. Sin
embargo, he alcanzade su nivel origincl de presién.

Las tronsformaciones no son estrictamente isobdricas ya que han ocurrido com-
bios de presién. No son tampoco realmente adiabéticas debido a los cambios de composi-
cién (y, por lo tanto, el contenido de calor) durante el ascenso.

En la prdctica, sin embargo, el valor de la temperatura pseudo equivolente
(Tse) es aproximadamente igual a la temperatura equivalente (Te) de la muestro de oire
himedo, Los diagramas proveen entonces un medio fécil para determinar un valor epro-
ximado de la temperatura equivalente (Te).

8.10 Propiedades conservatives de las mosos de aire

Con el propésito de identificar las masas de aire es deseable determinar en
qué extensién varios de los pardmetros que describen el aire se conservan durante los
procesos atmosféricos. Si uno propiedad tol como el punto de rocio, la relacién de
mezcla, lo temperatura potenciel, etc., permanecen sin cambiar durante un proceso es-
pecifico, se dice que es conservativa para ese proceso.

Lo temperatura (T) de une muestra de aire es en muchos casos inadecuada pa-
ra ser usado como un "trazador", Su volor cambio de acuerdo al GASE sobre un ascenso
o descenso sin saturar y al GASA en un ascenso saturodo. Es auvmentada por condensa-
cién y disminuida por evaporacién, Ademds, es alertada por los intercombios radiati-
vOS.

El punto de rocio (Td) es menos inadecuado. Cambic sélo olrededor de un sex-
to del GASE en el movimiento vertical no saturado. Sin embargo, es inolterable por in-
tercambios radiativos en tanto el aire se mantenga sin saturar, Sin embargo, es afec-
tado por la evaporacién y lo condensacién,

Lo temperoturo del bulbo hémedo (T,) no es afectado por la evaporacién o la
condensacién. No obstante, cambia en los procesos adiobdticos de ascenso y descenso,
y también en el intercombio radiativo.

La relacién de mezcla (r) y la temperatura potenciol (8) son ambas conservo-
tivas en movimientos adiabdticos no saturaodos, pero no lo son en un ascenso saturado,
La relacién de mezclo es conservativa en los procesos de intercambio de rodiacién, pe-
ro la temperaturo potencial es alterado.
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Dado que los procesos de radiaccién, mezcla, condensac%én, evaporucijn, ex-
pansién, etc., continuamente tienden o modificar las masas de Olfe, no selpu: e esg:;
rar que haya alguna propiedad estrictamente conservotiva de un dia pzrc el otro. o
embargo, ciertas propiedades estdén muy cerca de ser conservatlv?s sobre cier os pe o
dos de tiempo de tal modo que es (til tabuler estos coracteristicas para los proces

termodindmicos anteriormente discutidos.,

El procedimiento seguido es el de determinar alguna propiedad (¢o) corress
pondiente @ un estado iniciol caracterizado por la presién (po)’ la temperu;ur: (To) ¥
1 ifi a un
la relocién de mezcla (ro). E]l ecire es entonces modificado por el proceso dando

nuevo estado (y;) dado por Py T,y 5.
Sig =y la propiedad es conservative (C).
o 1

5i Y, # ¥ la propiedad no es ceonservotivo (NC).

La Tabla 8.1 tabulo a C o NC para un nimero de los procesos trotados ante-

riormente.

Tabla 8.1 - Conservacién de varios pardmetros

. Procesos
Propiedades A B T b

u NC | NC| NC

e c NC | NC| NC

r v NC | C NC

T, C | NC| NC| NC
Ty (=Ty) NCjC NC | NC
Tee (2T,) NC| C | NC| NC

8 NC | NC | C | N

calentamiento y enfriamiento isobérico (sin co?dens?cién ni evaporacidn).
= evaporacién o condensacién isobdrica pseudo-adiabdtica.

expansién adiabdtica seca.

= expansién adiabdtica saturoda,

o O WP
1}

i los indicodores
La relacién de mezcla (r) es, en general, el mds adecuado de

sefialados, si se admite que no hay precipitacién ni condensacién,

g.11 Temperaturas pseudo-potencioles

Dos importantes indicaodores de la masa de_o%re,.{os cuales pueden zer usados
aunque tengan lugar procesos de condensacidn y precipitacion, son %c temp?raluri ngu—)
do potenciol del bulbo himedo (esw) y le temperatura Es?udo potencial equivalen i .se .
Ellas son determinadas por medio de un diagroma aerclégico en las formas siguientes:
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a) temperatura_potencial del bulba himedo (8s.,)

i) se determina la pseudo tem O
€ peraturc del bulbo himedo (T d
de aire tol como fue discutide en la seccidn 8.7; ( sw) ¢ lo muestre

ii) entonces se continda a lo largo de lo adiabdtica de saturacién hasta
que es alcanzado el nivel de la presién de 1000 mb:
r

iii) se anoto lo temperaturo correspondiente a 1000 mb:
!

b) temperatura potencial psevde equivalente (8se)
i) se determina lo temperaturs pseudo equivalente

el método indicado en la seccién 8.8; (Tse) de lo muestra por

ii) entonces se ?Ontinﬁa @ lo largo de la adiabética seca hasta que es al
canzado el nivel de la presién de 1000 mb; | )

iii) se anoto la temperotura correspondiente a 1000 mb

los proc qugdoé tegp;ruturus mencionadas arribo son conservativos para cada uno de
esos B, C y istodos en la seccién 8.10. P
B, : .10, Por lo tanto, ell indi
codores més (tiles para la identificacién de las moses de aire ' °% son dos indi-

Hem . X .
detern: os’podld? apreciar que los diagramas oerolégicos pueden ser usados para

1zar un numero importante de pardmetros meteoroldgicos. ;
ser usados p?r? estudiar las fuerzas que entran en juege cuando
producen movimientos verticoles.
detalle,

Ellos también pueden
o j en la atmdsfera se
stos efectos serdn considerados ahora con cierto
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Capitulo IX

ESTABILIDAD VERTICAL DE LA ATMOSFERA

Si queremos interpretar y predecir fendmenos atmosféricos significativos to-
les como la conveccidn y la turbulencia, debemos establecer criterios para determinar
la estobilidad del aire que se desplaza verticalmente. Por eso consideraremos un en-
torno atmosférico en equilibrio hidrostético y estudioremos las fuerzas que actdan
cuando el mismo se encuentra sometido a movimientos verticales,

Consideraremos primero la relacién entre el gradiente vertical del entorno
y el gradiente adiobdtico seco de une parcela de aire. Esto nos lleva al método de la
parcela para la determinacién de la estobilidod estdtica,

Seguiremos luego con el estudio de una capo atmosférica en un estodo condi-
cional. Este estado es estable para wna parcela de aire no saturado, pero resulta ines-
table si lo porcela se satura, Esto nos lleva ol estudio de lo inestabilidod latente,
en la cual una porcela de aire se eleva hasta saturarse en una atmésfera que estd en un

estodo condicional.

A continuacidn consideraremos el efecto sobre la estabilidad de una copa cuan-
do lo misma se eleva en su totalidod. En determinadas circunstancias, leo capo puede ser
potencialmente inestable y esto puede llegar o producir actividad convectiva en grandes

extensiones.

El método de la capa pero determinar la estabilidad vertical serd discutido a
continuacién. A ello seguird el estudio de las variaciones diurnas de la estobilidad
de los capos inferiores de la atmésfera.

2.1 Gradiente verticol de temperatura

Se estimo que, en promedio, solomente el 22 por ciento de lo radiacién solar
incidente es la que se absorbe durante su pasaje a trovés de lo atmdsfera. Casi el do-
ble de esa cantidod {43 por ciento) es absorbida por la superficie terrestre. El 35
por ciento restante es reflejodo hacia el espacio exterior por la superficie de la tie~
rra, el tope de las nubes, etc,

Es evidente entonces que la troposfera se calentard principolmente desde aba-
jo, esto es por le superficie terrestre, Este calentamiento puede tener lugar ya sea
por conduccién, por corrientes convectivas o por la absorcién de la radiocidn terrestre
por los goses de la atmésfera toles como el vapor de agua, diéxido de carbono, etc.

Si no hay cambic de maso de aire por el pasaje de un frente, la temperotura

del aire préximo al suelo comienza o elevarse normalmente durante la maofana hasta al-
erctura

canzar un mdximo., A unos pocos cientos de metros mds arriba el mdximo de temp
no tendrd luger sino hasta mas tarde durante el dia.
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Lo temperoturo de la troposfera disminuye con la olturg. F1 grado de dismi-
nucién se denomina "gradiente vertical de temperaturae" o simplemente "gradiente verti-
cal"., Esto lo distingue de la veriecién de la temperatura en sentido horizontal que
se denomine "gruadiente horizontal de temperature” o simplemente "gradiente horizontal",
El gradiente vertical vario con el lugar y con el tiempo. S5Su valor real puede determi-
narse de los dotos del raodiosondeo., En algunas partes de la troposfera puede existir

unc capa en la que la temperature aumenta con lo altura, Esto se conoce como inversién

de temperctura,

Se define como gradiente verticol (Y) a la variacién de la temperatura con la
altura,

Esto es: Y= - 5z (9.1)

5i el aire es himedo es posible también definir el grodiente de temperotura
virtual (YQ)' El mismc se expresa como

2
Y m (9.2)

Generalmente, el gradiente vertical varfio a través de toda la atmbésfera, pe-
ro frecuentemente se montiene aproximadamente constante a través de considerable espe-
sor, Seanp , T ,z yp, T, zlos presiones, temperaturas virtuoles y las altitu-

) v . .
des de la bose y del tope de una capa, respectivemente. Si Y, ©s constante en toda
lo copa

Tv = Tvo “Yy (z - zo) (9.3)

9.2 Procesos no adiabdticos

En los secciones 5,12 y 5.13 hemos discutido los procesos adiabéticos y no
adigbbticos que tienen lugar en lo atmbésfera. En el caso de procesos no adiabdticos
hay un intercombio de calor entre una porcién de sire y lo atmésfera que lo rodeq.

Los procesos no adiabdticos pueden ocurrir a cvolquier nivel. Por ejemplo:
hay uno adicién de calor a la atmésfera en los niveles inferiores (por conduccién,
mezela turbulenta o radiacién), cuando la superficie de lo tierra estd mds caliente
que la atmésfera que yace encima de ella. Ademds, hay una pérdida de color por parte
de lo otmésfera cuando la superficie terrestre estd mds fria que los niveles inferio-
res de aquélla,

9.3 Procesos adiagbdticos

En el caso de los procesos adiabdticos no hay intercambic de color entre uno
porcelo de aire y sus vecindodes. Poro gue esto ocurra, los goses otmosféricos dentro
de la parcela no deberfan absorber ni emitir radiacién. Andlogomente no deberio hober
ganancio ni pérdida de coler por ninguna particula ligquido o sélida que se encuentre
en el interior de la parcele de aire considerada.
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A pesar de gue es poco probable que esas condicioqes se cumplan ?niiramente
en lo prdctica, la cantidad de energia intercambiada es comdnmente qesp?e?lu i, par-
ticularmente en regiones de la atmésfera libre. Por esto razém se.lust1f1c3.pbz:?me:*
te suponer que en tales circunstancias los procesos de corta duroc1?n son adlcl 1?om;
Las variaciones de temperatura que tienen lugar en una parcela de oire c:anlo a 2%201
se expande o se controe odiabdticomente mi?ntrus se desploza a lo largo de la verti
puede expresarse como un gradiente adiabdtico.

g.4 Gradiente adiabdtico seco

Una parcela de aire que se eleva vert%calm?nte.en la atmésfer? se eépo::: o
medide que ingresa en las regiones de presidn més bo]? 51tuad?s por enc1$u. _:o :
eso sucede la porcela realiza trobajo y se enfria. Si a la misma no se elqui o ﬂlo
ogrega calor, serd éste un proceso adiabdtico seco. Lea ve%oc1dod conlque d? impe;i;
tura disminuye con le altura se considera que es la determinada por el gradiente adio-

b4tico seco, esto es

Al (9.4)
Yd © T 3z

Paora condiciones adiabéticas, la ecuacibn (5.21) se reduce

dr dp (9.5)
- —_— - R ==
0= cp T o

En el caso del aire seco

R,T
1 d (9.6)
dT:;—.— po
pd

Por sustitucién o partir de la ecuacién de estado (5.16) para el aire seco

9.7
dT = —E—.de ( )

€
Usando la ecuacién hidrostética (7.14) obtenemos

dT g9 (9.8)

Yd © T dz €

En la seccién 5.11 establecimos que el calor especifico del cif? secg': pre=-
5ién constante es 1005 J kg'l ok-1, En condiciones normales la aceleracidn debida a

la gravedad es g = 9,80665 m s=2, Entonces

L)

= 0 (){)982 ¥
Yi r

1 1 n i eco
De esto manera, si estudlumos el comportumlento de una por(l:el-.q de Clll-'.'e S’ -
que se expunde cuando agscliende y se contrae cuando desc1e||de en COﬂdlClOneS.Ulebﬂtl
1 1 n tir del ra-
cas podemos determinur las variaciones de temperaturu co la alturae a partl g
’

. rad
i iente adiabd-
diente odigbdtico seco (GASE). Es necesario tener en cuenta gue el grodie P
16 i ! i satu
tico seco puede emplearse también para el aire himedo, mientras no ocurrd

(véase la seccidn 6.14).
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Hemos determinado que el gradiente adigbdtico seco es aproximadamente 9,8°C
por kilédmetro. En el sistema FPS -el denominodo sistema inglés de unidades correspon-
dientes o pie (feet), libra (pound) y segundo (record)- de unidaodes es igual aproxima-
damente o 5,4°F por cade 1000 pies.

En un diagrama termodindmico esos combios de temperotura pueden estudiarse
por referencia o uro adiabdtico seco. Se escoge el punto sobre lo linea de temperatu-
ra del sondeo que corresponde ol nivel (o presién) en el que estd ubiceda la burbuja.
A continuccidén se desplaza hacio arribe o hacio abcjo segin la odiabdtica seco que pa-
sa por el punto inicial pora obtener lo temperatura de lo porcela en el nuevo nivel.

31 hoy algo de vapor de aguo en la porcela, este procedimiento no podrd apli-
carse por encima del nivel en que lo misma se satura. Esta situvacidn se discutird en
lo préximo seccidn,

2.5 Gradiente adiobdtico saturado

En el caso de una burbujo de oire himedo saturado, los cambios de temperctura
gue ocurren suragnte un movimiento vertical en condiciones adiabéticas, se determinan
utilizando el gradiente odiabdtico saturado apropiodo (GASA).

Durante el ascenso, lu exponsién adicbdtica conduce a la condensacién del vo-
por de agut con lo consiguiente liberoucidn del caolor latente. Esto Oltimo se compensa
parciolmente por el -nfriamiento producido por la expansién. Por esoc es que la varia-
cién de temperaturo con la altura es menor que la del aire seco o no saturado y en una
cantidad tal que varfc con la temperoturoc y la presidn, En los niveles mds bajos de la
atmésfera y en los latitudes templados el GASA es aproximodomente la mitod del GASE,

5i se usa un diagroma de Herlofson suponemos gue los productos de condensa-
cién precipitan a medida que se forman. Con ellos se extrae del sistema una pequefia
contidad de color de monera que el procesoc no es estrictamente adiabdtico. Por esto
razén la adiobética del wire soturado del diagrame se refiere a un proceso pseudoadia-
batico,

9.6 Expresiones para el gradiente adicbdtico saturado

Podemos usor la ecuacién (6.30) para derivar una expresién para el grodo de
enfriamiento del aire saturocdo cuvondo se eleva y se expande durcnte un proceso pseudo-
adiobdtico, esto es
drs - e a7 R de

T ~ pdT ~ dp

donde I, es la relacién de mezcla de soturacidn de la burbuja.

-L

La ecuacién (6.9) puede escribirse en la forma aproximada

e
3

r = f-- (9.10)
s p

puesto que la presidn de vapor de saturacién (es) es pequeiia comparada con la presidn
total p.
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Tomando logaritmos y diferenciando se obtiene

s _ s dp (9.11)
P

De la ecuacidn hidrostdtica

R,T
- —p—dp =g dZ (9'12)

d dz
esto es ol J
d

En realidod, lo temperatura (T) deberia ser la del entorno, pero la diferen-
cio entre su valor y el de lo burbuja es relativamente pequedia en la escala de tempe-
raturas absalutas. Entonces, las ecuaciones (9.11) y (9.12) nos dan

jig des g dz
T e RdT
o
de
s g dz
g Tl YRS (9.13)
s

[,

Sustituyendo en la ecuacién (6.30) y usando (9.12) tenemos

de

-Lr |—%+ g ?z = cpddT + g dz (9.14)
s e
s d

Dividiendo por dz y sustituyendo una expresién equivalente para

des i des EI
dz © dT dz
1 des daT g dT (9.15)
I —Lrs e—s-a—-—d—z--i-ﬁf =de€;+9 *

Sustituyendo r_ por lo expresién (9.10)

Codr_ E% 9, 4T,
a9t dz RdT T “pd dz

L (9.16)

R

En el caso de lo condensocién el volumen especifico del vapor es mucho ma-
yor que el del agua liguida, con lo cual la ecuacién de Clausius-Clapeyron (6.2) se

reduce o

de
s

o~
-

st
dT Tox
A4
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de5 Le ElLe Lr p
Usando las ecuaciones (6.3), (6.7) y (9.10), il = 5.3

v d d
Sustituyendo en le ecuocién (9.16)
L2&r e
s, | s e,
R 72 pd| dz P RT g
d
esto es
.
14§ =2
dT PRT " ' 9
= - = Sl A7
L T
c , +&
d
P RdT2 -
- N N

donde s €S el grodiente adiabdtico soturade {para un proceso pseudoadiabético).

Considerando (9.10Y podeds# ssctibir

(9.18)

Hiétese que v es el gradiente adiabético seco segin la ecuacién (9.8). El
-antre llaves es una funcién de la presién y lao temperatura de manera que y no
stante. El gradiente odiobdtico saturado es siempre menor que el grudientesqdio-
fm_jb seco, pero se aproxima a-rd a medida que la presién auvmenta o la temperatura
" disminuye.

HE SV

9.7 Estado de equilibrio

5i las fuerzas que actban sobre un cuerpo se compensan, el mismo quedard en
reposo, Se dice entonces que estd en un estado de equilibrio.

Los cuerpos en estado de equilibrio resccionan de maneras diferentes cuando
se los somete a pequefios desplazamientos apartdndolos de sus estados de equilibrio.
Es posible distinguir tres tipos de equilibrio:

a) equilibrio estable;
b) equilibrio inestable;
c) equilibrio neutro.
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Debemos notar que, en genercl, la fuerza de gravedad que se ejerce sobre una
burbujo de aire se equilibro aproximadamente con le fuerze del grodiente de presién di-
rigida hocio orriba. Esto se conoce como equilibrio casi hidrostdtico o simplemente

equilibrio hidrostdtico.

Consideroremos primero una parcela particular de aire que estd en equilibrio
hidrostdtico y estudiaoremos su movimiento cuando se lo somete a un pequefic desplaza-
miento vertical., De esta manera podremos determinar su estobilidad hidrostética. Co-
mionmente se designa esto como la estobilidad estdtica,

9.8 El método de la parcela

Para determingr lo estabilidod estdtica de una parcela de aire que estd su-
jeta a movimientos verticaoles, hacemos las suposiciones siguientes:

a) no se agrega ni se le extrae calor ¢ la parcela, esto es, se expande y se
contrae adiabdticamente;

b) la parcelc no se mezcla con su entorno, esto es, mantiene su identidad;

c) no tienen lugar movimientos compensatorios en el entorno mientras la parce-
la se mueve.

Podemos suponer que pora un perfodo de un dia, aproximadamente, casi todos
los procesos atmosféricos son adiabdticos por las siguientes rozones:

a) el aire es poco conductor;
b) la mezcla de la parcela con su entorno es lenta;
c) las variaciones de temperaturu por procesos de radiacidn son pequefias, com-

paradas con les producidas por el enfriamiento o celentamiente que surge de
la expansién o comprensién durante los movimientes verticales,

No obstante, la mezcla del aire con su entorno es importante en algunas si-
tuaciones, Por ejemplo, el aire del entorno puede ser arrastrado hacia la regiém don-
de se estd desarrollando una nube cumulonimbus., Este proceso se conoce como efecto de
arrastre. Los meteorélogos utilizan métodos especioles pora estudiar la estabilidad
de la atmésferu en las regiones donde el efecto de orrastre es importante. Estos mé-
todos toman en consideracién tanto los intercambios de humedad como las transferencias

de calor.

Con todo, encontraremos que el método de la parcelu para determinar lo esta-
bilidad estdtica nos proporciona una orientacién Gtil acerca de la posibilidad de mo-
vimientos verticales. Aplicaremos entonces esta técnico suponiendo que una porcela de
gire, iniciolmente en reposo, se ve sometida o un pequefic desplozamiento verticel.

3.9 Aceleracién vertical de la parcelao

En la consideracién del movimiento vertical de lo parcela sometide o un des-
51

plazamiento pequefio, omitiremos el efecto de friccidén en una primera aproximacion.
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en el aire del entorno se tiene equilibrio hidrostético, la fuerza de le grovedad y
la fuerza del grodiente vertical de presién se compensan. P

. ara la
unitaria serd percela de mosa

0=-g—...]:£
P 3z (9.19)

|Uer2l:|s se IeSOIVEIé €n unao 0C61610016Il ver l’.lCGl

dw 1 ap
F =978 (9.20)
en la gue F' es la densidad de la parcela desplozada.

Se s
upone en (9.20) que P' = p, esto es que la presién que actda sobre la

Pu;cela ?n.movimiento se-equilibra en todo momento con la del entorno en el mi .
vel. Eliminondo el gradiente vertical de presién en (9.19) y (9 20) e

dw -p!
L g ( % ¢')

Usando la ecuacid
c¢ién de estado podemos expr i
: e ‘.
perotora vimmos presar eso mismo en funcidn de la tem-

(9.21)

dw g (T'v = tv)

dt - T (9.22)

v

Esto puede expresorse también en funcién

ecuacién {9.3) de los gradientes si empleamos la

dw
9t - gh [}T'vo - Tvo) * (Tv - Yv) (z - zoi] _ (9.23)

v

s t?s gradlent?s de temperatura virtual de lo parcela y del entorno sony' y
Yy pectivamente, mientros que el subindice cero indica las condiciones iniciolds

5i se desplazo verticalmente la i
parcelo partiendo de su posicién inici
(zo = 0), donde T'vo = Tvo' lo ecuacién (9.23) resulta i " nietal

o 920, _¥')
Cian T (9.24)

v

) P?r eso, para desplazamientos verticales (esto es, para z positivo o negqti
vo), se oplican las condiciones siguientes: ' e

. R
Yv>Yv equilibrio inestable; Yy = Y'v equilibrio neutro;

YV <Y"’ equilibrio estable.
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Si se gquiere tener en cuenta el efecto del vapor de agua sobre lo densidad
de uno parcela de aire himedo, deberia emplearse en realidad el grodiente de tempera-
tura virtual para el estudio de la estobilidad estdtica. No obstante, en la préctico
para el prondstico del tiempo se usa generalmente lo temperatura como una buena apro-
ximocidn de la temperatura virtual.

9.10 La aplicacién del método de lo parcelo

Considérese una atmésfera en equilibrio hidrostdtico con un cierto graodien-
te vertical de temperatura (GVT). Supongamos una parcela de aire que iniciaolmente
tiene la misma temperatura, presiédn y humedad en su entornoc. Sobre esta porcela no
actuard ninguna fuerza vertical neta, puesto que lo misma estd en equilibrio hidros-
tdtico.

Supéngase que la porcela se somete a un pequefic desplazamiento verticel ha-
cia arribe debido a una fuerza exterior. Supongamos que se expande y enfria odiabé-
ticamente. Si la parcela no estd saturada, se enfria segin el GASE y si estd satura-
da se enfria segin el GASA adecuado.

Si a posteriori del desplaozamiento vertical la parcela tiene una temperotu-
ra més alta (menor densidad) que el aire del entorno, se acelerard hacia arriba mer-
ced o una fuerza positiva de empuje. Inversamente, se verd forzoda o descender si su
temperatura resulté menor que la del entorno en el nueve nivel.

Lo atmésfera puede estar en los estados de equilibrio siguientes:

a) equilibrio estable: si la parcela desplazada tiende ¢ volver o su nivel
original;
b) equilibrio inestable: si la parcela desplazoda tiende ¢ olejorse de su ni-

vel original;

c) equilibrio neutro: si no existe una fuerza neta sobre la porcela desplezo-
do que tienda a moverla en cualquier direccién.

Los criterios de estabilidad para las parcelas saturadas y no saturodas pue-
den resumirse como sigue:

i) aire no saturado - GVT { GASE (estable)
GVT > GASE (inestable)
GVT = GASE {neutro)

ii) aire saturodo - GVT < GASA (estable)

<
GVT > GASA (inestable)
GVT = GASA (neutro).

9.11 Determinacién de la estabilidad o partir de los diagromas aerolégicos

Coménmente se usa un diagrame acerolégico para le determinacién de la esto-
bilidad estdtica, estudiando la variacién de temperatura de una porcela de oire que
se desplaza verticalmente hacic arriba,
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Ello puede determinarse considerando la magnitud del dngulo (8) que forma
la tangente en un punto de una curva en el diagrama de Herlofson con el eje horizon-
tal (véose la Figura 9.1 que sigue o continuacién),

in p

Temperatura _—

Figura 9.1 - Angulo entre la tangente y el eje horizontal

Lo pendiente de la curva de temperotura del sondeo, por encima del nivel
original de presién, depende del gradiente del entorno (GVT). Esto se compara con:

a) la pendiente de lo adiabdtica seca por encima del nivel de presién origi-
nal, si la parcela de aire no estd saturada;

b) la pendiente de la adiabdtica saturada por encima del nivel de presién
original, si la parcela de aire estd saturoda,

La atmésfera es inestable, neutro o estable segin que el dngulo (6) deter-
minado por la curva de temperatura del entornc sea mayor, igual o menor que el co-
rrespondiente o la curva adiobética (o ses odiab&tica seca pors una parcela de aire
no saturado, o odiabético scturado pora una parcela saturada).

9.12 Estado condicional

Puesto que el gradiente adiabdético del aire soturado (GASA) es menor que el
del aire no saturado (GASE), la inestabilidad tiene lugar més fécilmente si el aire
estd soturedo. No obstante, o veces el gradiente del entorno (GVT) de una capa de
aire estd entre el GASA y el GASE y es entonces inestable parc cire soturado, pero
estable para aire no saturodo,

Se dice entonces que le capa es condicionalmente estable. A veces esto es
mencionado como "estabilidad condicional" o "inestabilidad condicional.

Una parcelo de aire no scturado que iniciolmente estd en equilibrio estable
puede alcanzar un estaodo de equilibrio inestable si la misma se satura al elevarse a
un nivel superior dentro de la capa. Todo ascenso posterior ocurrird en forma espon-

ténea.

9.13 Inestaobilidad latente

Si el aire esté en el estodo condicionol, pero no soturodo en todos niveles,
es efectivamente estable. Uno porcela de oire sometida o un pequefioc desplazamiento
retornaré a su posicibn originol.
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A pesor de ello, una fuerza de magnitud suficiente puede producir un consi-
derable desplazamiento hocio arribao de la parceld de esire. Si cdemds se enfrio hasta
su punto de saturacidn antes de cesar el ascenso, puede eventualmente alcanzar un ni-
vel donde estd en equilibrio inestable.

5i la atmésfero estd en estodo condicional, una parcela de aire no saturado
encontrarfc primero resistencia pora elevarse. Esto se debe al hecho de que se enfrio
rdpidamente segin el GASE. Si se enfrie hastc el punto de satvracién, el ascenso pro-
ducido mecénicamente debe ser suficiente para vencer esta resistencia.

Una vez producida le condensacidén, la liberacién de calor lotente reduce el
enfriamiento al dado por el GASA. Durante su ascenso, la temperatura de lo parcela
se hace igual a la del entorno en un momento y nivel dados,

A niveles superiores, la parcele se vuelve més caliente que el aire circun-
dante, continla su ascenso espontdneamente. Estos procesos se ilustran en el diagro-
ma que sigue. La saturacidn tiene lugar en el punto B, pero el cambio a condiciones
de inestabilided se retards husto que la porcela clcanza el nivel C, Este se conocce
como nivel de conveccién libre (NCL) (véase la Figura 9.2),

1n p

Temperatura _—
Figura 9.2 ~ Nivel de libre conveccién
Se dice que ung capa de atmdsfera posee inestabilidad latente {u ocula) cuan-

do dentro de ella una parcelo de aire resulta eventvalmente inestable como consecuencioa
de un ascenso forzodo,

De las consideraciones anteriores, es evidente que deben cumplirse dos condi-
ciones para que el aire que estd en estodo condicicnol se transforme en inestable:

a) se necesita un ascenso originado mecdnicamente, de intensidad suficiente pa-
ra vencer los fuerzas estabilizadoras de los niveles inferiores. Este ascen-
so debe elevar lo porcela hasta el nivel de conveccién libre {NCL) indicado
en el punto C del diagraomo;

-
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b) debe haber una cantidad suficiente de humedad en el aire que permita que la !
parcela se sature prontomente durante su ascenso (esto es, en el punto B)}.
Esto es necesario para que la parcela puedo seguir uno adiabdticae saturada
que intersecta la curva de temperatura del sondeo. % . /)
' A&
i \ A
£1 ascenso mecdnico del aire himedo puede ser producido por procesos tales ' Q&Qﬁ'
como oscenso forzado sobre elevaciones del terreno, ascenso inducido por frentes, etc. 1 ~§Zd?
Para que tenga lugar la inestabilidad latente, la porcidn soturade de la curva de la * 43ﬂ?
parcela debe en algln momento ubicarse a lo derecha de la curva del entorno. En la \ ol
; : . . . DN 1 LAY
figura anterior esto tiene lugar por encimo del nivel de conveccién libre {NCL). o \ o/ 6
=] b é?;?
~ . :?/g
9.14 Areas positivas y negativas //s
4
Cuando se estudio la inestabilidod latente, conviene con frecuencia consi-
derar los transformociones energéticus que ocurren. 35i se consume energia, el drea
que le corresponde sobre el diagramc aeroldgico se considera negativa. Contrariamen- N Ay
te, un éreo (energética) positive indico que se liberc energia, T ‘o4
(Tg} (7] $0.0C %,
Q “To
En ?l diugram? anterior, el 6r?0 ABC por debajo de C representa ?l trabajo TEMPERATURA g
que debe realizar la unidad de masa de aire para poder elevorse desde el nivel A has-

to el nivel B, La energia se consume y el drea ABC a la izguierda de la curva del en-

Figura 9.3 -~ Inestabilidad latente real
torno es negaotiva,

. sy El ascenso puvede resultor taombién de la convergencia horizontol en niveles inferiores
Por encima de C, la curva de la parcela se sitlu o lo derecha de la curva X : . . K
' .- . . osociade con una divergencio en nivel superior.
del entorno. Esta es un drea positiva, Lo energie liberada por la parcela en esta
etapa se convierte en energia cinética de la corriente ascendente junto con algo de Est t ) tabilidod potencial. En ol toxt ,
A . . ste concepto se conoce como inestobilidod potencia n un
energic eléctrica que se produce en el interior de la nube. P P ' aigunos iexios mas

antiguos se lo menciona como "inestobilidad convectiva".
La diferencia entre el tomafio de las dreas positiva y negativa da una indi-

cacién de lo estabilidad. Cuanto mayor es el drea positiva neto més vigorosa es la _ Una capa pofenc1ulmente inestable es aquelle que.fesultu %nestub%e.despues

activided que tode lo capa ho sido elevada hasta alcanzar lo saturocidén. Lo inestaobilidad ocu-
' rre si el color latente liberado durante el ascenso produce una suficiente diferencia
Pueden distinguirse dos casos: de tempercturc entre lo base y el tope de la capa. Esto resulta evidente en un dia-

gramo oerolégico si el nuevo GVT es moyor que el adiabdtico saturado.
a) inestabilidad lotente real

En general, los copas en las que el gradiente de la temperatura del pseudo

Esto ocurre cuando el érea positiva excede al drea negativa; bulbo hdmedo (Tsw) es mayor que el GASA son potenciolmente inestables. Ello puede de-

terminarse representoande los valores de T correspondientes a las presiones apropia-
b) inestabilidad pssudo latente das en un diagrama aerolégico. -
Surge cuando el dren negativa excede ol drea positiva. Alguncs veces no U + ol te i table h i do ubicad d
existe drec positiva y se dice que el sondeo es estable, oo ne vez que una capa potencraimente tnestable ha s1do U,l?u @ es g menu °
(0til determinar el ascenso minimo necesario pora producir inestabilidad. El procedi-
Lo Figvura 9.3 muestra un sondeo trazade en un diagrama de Herlefson y que miento es el siguiente:
indicao inestobilidad lotente real (véose lo figura en lo pdgina siguiente). )
( 9 Pasg 9 ) a) se elige la parcela dentro de la copao que tenga mayor humedad relotiva (es-
92.15 Estobilidad de capos to es: T"Td es minimo);
El método de lo porcelo que ocaba de trotarse en las secciones previas oto- b) se determina el ascendo requerido para que lo parcela se sature,

fie al ascenso de una parcela de eire. Un procedimiento alternative es considerar la
estabilidad de una capo cuando lo mismo se eleva como un todo. Esto ocurriria si una
maso de aire se elevaro en su conjunto sobre uno codeno de montofics o sobre un frente,

\ ‘
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9.16 Relacién entre la inestabilidaod latente y la potencial

Hemos estudiado el problema del ascenso del aire bajo dos aspectos diferen-
tes, La inestebilidad latente se propone predecir lo que sucede cuando una parcela
se eleva mecdnicamente. La inestabilidad potencial trata del ascenso de una capa de
atmésfera en su conjunto. La elevacién del aire puede ser la consecuencia del ascen-
so forzado por la presencia de montofios, oscenso por la occién frontal, o por conver-
gencia,

No hay una relacién simple o definida entre la inestobilidad latente y la
potencial., Pueden ocurrir, por ejemple, los siguvientes cosos:

o) las capas que poseen inestabilidad latente a menudeo yuxtaponen o coinciden
en porte con aquellas que poseen inestabilidad potenciel;

b) solomente las partes infericres de los capus con inestabilidad potencial
tienen por lo general inestabilidad latente;

c) en los copas en que coexisten ambos tipos de inestabilidad, la inestabili-
dad lotente es cominmente del tipo lotente real;

d) las capas que son potencialmente estables tienen o menudo inestabilidad la-
tente real,

Los fundamentos bdsicos para esta falto de una correspondencia estrecha en-
tre los dos tipos de inestabilidod son los siguientes:

o) la inestabilidad latente requiere una humedad relativa elevada y supone que
el estodo de estabilidad es el condicional;

b) lo inestobilidod potencial no depende directamente de lo humedad relativa y
es independiente del gradiente vertical de temperatura inicial del entorno.

El mérito principal de lu inestabilidod potenciol es la de ser un indicador

de lo posible actividud convectiva, ya sea por el ascenso de la cupe o por convergencia.

9.17 Método de la capo

El método de la parcela se baso en uno comparacién de la parcelo que ascien-

de con un entorno no perturbado. Esto es uno aproximacidén un tanto distante de lo rea-

lidad puesto que la columna o parcela que ascieande debe provocar necesariomente movi-
mientos compensatorios en el entorno. El método de la capa tiene en cuenta las movi-
mientos de descenso del entorno y por eso es mds realista,

Este método de andlisis de la estabilidad fue ideado por J. Bjerknes. Se su-

pone que los movimientos son adiabdticos, saturados durante el ascenso y secos duronte
el descensao,

Nos ocuparemos de la formacién de nubes cumulus y estudiaremos también una
capa de aire, inicialmente horizontal y soturada. Dentro de lo capa puede hober vaoriaos
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regiones en las que el cire asciende y se enfria segiin un gradiente adiabdtico satu~
rado (ys). En el resto de la capa ocurrird descenso y calentomiento segin el gradien-
te adicbdtico seco (Td)'

Sea A el &rea horizontal total del aire que asciende con velocidad w. Su-
pongamos que el aire que desciende tenga un drea A' y una velocidad vertical w'.,

Considérese un nivel fijo de referencia y supéngase que el aire asciende y
desciende a través del mismo con el mismo coudol. Las maosas transportodos hacia arri-
ba y hoacia obajo en el tiempo dt son:

dM =E)A w dt =? Adz=-A_"
dM’ =f'A'w'dt = ?'A'dz' = - A'EBL
g

donde dp y dp' son los cambios de la presién hidrostdtico que corresponden o las dis-
tancias verticales z y z', a través de los que el aire asciende o desciende en el
tiempo dt.

Inicialmente,r = P' si la capa es horizontalmente homogénen. Ya gue dM = dM’

A' w dz _dp .25
A T Wt T dz" T dp" (9.25)

Supbngase que las variaciones locales de temperotura se deban exclusivamente
a los movimientos verticales, La Figura 9.4 indica cudl serd la variacién de tempera-
tura en una capo que inicialmente es condicionalmente inestable, o medide que tiene
lugar el movimiento a trovés del nivel de referencio, donde la presién y la altura son

respectivamente p y z .
o o m
ey

- dnp'
P Zy *+ dz*

Py

- dp’ z - dg'
iy

Figura 9.4 -~ Variaciones de la temperatura

En el tiempo dt, el aire que estd por debajo del nivel de referencia oscien-
de hasta z,, mientras que el que estd por encimo desciende hasta ese nivel. Al llegar
@z el aire ascendente tendré uno temperatura

Tl =T =~ Ys dz
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Anélogamente, el aire descendente se colentard a una temperatura Ti al al-
canzar Z .

[ 1 '
Tl =T + Y4 dz

Si el equilibrio es inestable, ol llegar a z, la temperatura T, del aire que

asciende debe ser mayor que la temperatura Ti del entorno que desciende en z, esto es:

T-y, dz> T +y, dz (9.26)

5i el grodiente inicial en la capa es y y la temperctura inicial en z_es T ,
L 4 o o
lo ecuacién (9.26) nos lleva a

(y = y,) dz 5 (yy - v) dz'
que surge de los relaciones T = To +ydzy T' = To -y dz'.
Sustituyendo dz/dz' por su valor en (9.25) tenemos:
(y - ys) A') (Yd - ¥) A pora el coso de inestabilidad. (9.27)
Por consideraciones similores, podemos deducir

(Y - Ys) A' < (Yd - Y) A para el caso de estabilidad (9.28)

(y - Ys) Al = (Yd - y) A para el caso de equilibrio neutro. (9.29)

En el caso de equilibrio neutro, el gradiente de la capa (YN) que resulta
de lo ecuvacién (9.29) es el siguiente:

A L+ AT

d s
e e o (9.30)

Entonces los ecriterios de estabilidod expresados segin Yy $on los siguientes:

Yrvw - equilibrio inestoble

Y=vy - equilibrio neutro

Yy - equilibrio estable.

Por lo que se ve, y, es en realidad el promedio ponderado de y , y y_con las
dreas de ascenso (A) y de descenso (A') como factores ponderantes. En ef cosd de ines-
tabilidad que hemos estudicdo antes hemos considerado que Yo < INKYge
Notas: 1) Las condiciones de estobilidad tienen la misma forma que las del método de lo

parcela., En el método de la capa, sin emborgo, preferimos hacer una compara-
cién con N més bien que con Yg © Yo
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2) Al considerar un movimiento compensatorio de aire, el método de la capa eli-
mina uvha de las suposiciones no reales sobre las que se basa el método de la
parcela. 35in embergoe, en lo prdctica es de aplicocién dificil debido a que
es necesario conocer, o priori, los dreas relotivas de ascenso (A} y de des-
censo (A') con anterioridad o la formacidn de las nubes cumulus.

No obstante, el método de la parcela nos proporciona un mejor conocimiento
de los procesos fisicos asociados ol desarrollo de las nubes cumuliformes. Los cri-
terios de estabilidad bosados en lao ecuacién (9.30) muestran que lo inestabilidad ten-
drd lugar més fdacilmente si A es pequefia y A' grande. Esto significo que el valor de

es superado més fdcilmente si las drecs de ascenso son pequefias y las correspon-
dientes @l descenso grandes. Como resultodo se tiene un rdpido movimiento vertical en
unas pocas nubes cumuliformes de extensidn horizontal limitada, con una subsidencia
compensadora lenta sobre el resto de la regién.

9.18 Variacién diurna del gradiente vertical de temperatura

La cbsorcibén de la radiocién solar por lo superficie terrestre conduce al
establecimiento de un gradiente muy pronunciado en las capas mds bajas de la otmésfera
con la conveccién subsiguiente. En las tardes colurosas, el gradiente del entorno
puede llegar a ser igual al GASE por encima de las bases de los nubes cumuliformes,
en las que es reemplazado por el GASA adecuado.

Después que lo temperatura en la superficie ha llegodo o su mdximo en el
dfa, comienza el efecto de enfriamiento radiante del suelo que se extiende hacia arri-
ba por conduccién y mezcla vertical. Puesto que el decrecimiento de las temperaturas
mayores tiene luger sobre la misma superficie terrestre, el grodiente se va haciendo
paulatinamente mds estable y finalmente las corrientes verticales se cancelan. Este
efecto estabilizante puede, no obstante, ser ofectado por el viento puesto que la tur-
bulencia mecdnica y la mezcla verticol cerca de la superficie terrestre pueden monte-
ner un gradiente verticol de temperatuvra pronunciado.

En condiciones de calmo o con vientos suvaves, el enfriamiento superficial
tiende a confinarse en los niveles mds bajos y puede desarrollorse una marcade inver-
sidén en la superficie., Lo rodiacién solar destruye cominmente la inversién durante
lo mofiana siguiente, aunque el cambio puede demorarse si se hallo presente unc nube
o una niebla.

Este cambio regular de tempercturo del dic o la noche es caracteristico de
las condiciones cercanas a la superficie terrestre, pero se propaga en parte hacia
arribo por conduccidn y conveccién., No obstante, la variocién diurna de temperotura
disminuye répidamente con la altura y deja de tener importancic prdctica o partir de
una altura de mds o menos un kilémetro por encima de lo superficie terrestre. Debido
al hecho que las variaciones de temperatura en la superficie del mor son relativamente
pequefias, los cambios diurnos de la estabilidad vertical de las capas mds bajos de una
masa de aire ocednica son menos evidentes.

Hemos considerado aquf los foctores més importantes que afectan la estabili-
dod del aire gue se desplazo verticalmente. En los préximos capitulos estudiaremos
cémo esto conduce al desarrollo de nubes y de precipitacién.
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Capitulo X

NUBES Y PRECIPITACION

Frecuentemente el oire himedo alcanza el punto de saturacidn y esto conduce
a la transicién del estodo liguido o sélide del vapor de agua. Las nubes constituyen
una evidencia visible de esta transformocién y, en muchos casos, uvlteriores desarro-
llos troen oparejoda la formacién de elementos precipitantes.

En este capitulo comenzaremos con un estudio de la microfisica de las nubes
y de la precipitocién. A continuacidn sigue una discusién acerca de los distintos pro-
cesos atmosféricos que conducen al enfriamiento del aire himedo hasta el punto de satu-
rocidén., Se estudiord luego la clasificacién de las nubes y los procesos fisicos oso-
ciados con la formacién de nieblc y otros depbsitos sobre superficies. Finalmente,
consideraremos métodos gue han sido usados en la modificacidn artificial de los pro-
cesos noturales de condensacidn y precipitacién,

10,1 Ndcleos de condensacién

En dusencio de aerosoles, decimos que el aire estd saturado cuando, en pre-
sencio de agua liquida, la presién parcial de vapor de agua (e) olcanza un valor mé-
ximo e , que es la presién de saturacidén del vapor de ague. Lo soturacién estd refe-
rido o una superficie plona de agua pura y cuando e = e, la humedad relativa es, por
consiguiente, del 100 por ciento.

Es posible rolizar experimentes en los que la humedad relativo alconza va-
rios cientos por ciento sin ocurrencio de condensacién, Lo condensacién no se produ-
ce hasta tanto el vapor de agua cuente con una superficie adecuada sobre la cval con-
densar. Esta superficie se denomina nicleo de condensacién.

5i el nécleo de condensacién no es uno superficie de agua se dice que tiene
lugar una nucleocién heterogénea. Toles superficies comprenden iones, particulas pe-
quefios extrofias y superficies mds grandes de sustancias extrafas.

Por contraste, lo condensacién de vopor de ague sobre uno superficie de ogua
liquida se denomina nucleacién homogénea. Una superficie tol puede ser de tamafo sub-
microschpico y consistir simplemente de gérmenes compuestos por ogrupamientos relati-
vamente compactos de unas pocas moléculas, La nucleacidén homogénea de agua purc en
forma de gotitas liquidas reguiere sobresaturociones grandes.

En la otmésfera libre, el dnico proceso de condensacién importante es la
nucleocidén heterogénen. Lo nucleocidn homogénea requeririo sobresaturociones exce-
sivamente altas (500 por ciento).
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Los iones y las particulos muy pequefios actdan como nicleos de condensacidn
solamente en presencia de un alto grado de sobresaturacién., Otras particulas, espe-
ciolmente si son grandes e higroscépicos (esto es, que tienen uno ofinidad quimice con
el agua), son ton eficoces que sobre los mismas se forman gotitas que son perceptibles
adn antes de olconzar la soturacién.

En la seccién 1,5 discutimos la presencia de aerosoles en la atmésfera y se-
fialamos que podian dividirse en tres cotegorios de acuerdo o su tamafio., Dada una va-
riedod de particulos en una otmésferoa que contiene vopor de agua, se encuentra que o
medida gue nos aproximamos a la saturacién, tiene lugar la cendensacién sobre los ni-
cleos higroscépicos gigantes tales como los de sal marira. A pesar que son relotiva-
mente escasos en nimero, estos nicleos producen las gotas mds grondes,

Los nGcleos grandes (radio 0,1 o 1,0 ) son mds numerosos que los nicleos
gigantes. Son particularmente comunes en las dreas industriales y los nicleos higros-
cépicos de este tamofio son lo suficientemente abundantes para justificar la formocién
de casi todos las gotitas que se encuentran en las nubes.

El conjunto de los niicleos grandes y gigantes es el que utiliza primero el
vapor de agua disponible en lo atmésfera, mientras que los dominutos nicleos de Aitken
(radios menores de O,l'p) contribuyen poco o nada al proceso de condensacidén., En los
procesos atmosféricos naturales no deben esperarse sobresaturaciones mayores al 0,1
por ciento. En consecuencia, los nicless més pequelios pero numerosos no se activan y
solamente una pequefic fraccién de las particulas presentes en los nubes son las invo-
lucradas en el proceso de nucleacién.

10.2 Efectos de curvatura y de solucién

Lo condensocibn en estado de soturocién es un proceso complejo, Lo defini-
cién de soturacién se aplica a uneo superficie plena de agua puro, pero le superficie
de un nicleo que esté formando una gotita no es plana y el ogua tampoco es pura. En-
tonces, la presién de vapor de equilibrioc sobre una tal superficie serd ofectada por
un efecto de curvatura y por un efecto de solucién,

S5i se tiene sobresaturocién sobre unc superficie que no es plana, lo presién
de vapor debe ser mayor que la correspondiente a lo de uno superficie plana de aguo
pure o lo mismo temperatura, La presién de vapor de equilibrio (er) sobre una gotita
de radio r se relaciona con la presién de vapor de socturacién (es) para una superficie
plana de acverdo a:

e
r 2 o
N TR R (0-1)

donde o = tensiédn superficial; Pu = densidad del aguo; Rv = constante especifica pura
el gas vapor de agua,

La tensién superficial y la densidad del agus varian muy ligeramente y sélo
caon la temperatura. Por eso el miembro de lo derecha varfo inversamente con el radio
si lo temperatura se mantiene constonte,
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Todos los términos son positivos y por eso e, debe ser moyor que eg;. Sin em-
bargo, la fraoccidn er/es se hace mds pequefic a medida que crece el radio, En el limi-
te, la presién de vapor de equilibrio sobre las gotitus grendes se aproximo a la pre-
sién de vapor de saturocién (e ) para una superficie plano de ogua pura @ lo misma tem-
perctura. s

En el caso de aerosoles muy pequefios, la presién de vapor de equilibrio pue-
de ser varios veces moyor que para uvna superficie plano de manero que el vapor de agua
no se ocumulard sobre ellos en lo atmésfera. Pero paro los cdlculos grandes, la dife-
rencio entre los dos volores de soturacidn es pequefia. Lo condensacién puede ocurrir
fécilmente si algunos de los nicleos noturales son higroscépicos. Estas particulas
forman una solucidn con el aguo y esto afecta la condicién de equilibrio.

Puede probarse que la presién de vapor de equilibrio (e') sobre una solucién
salinog es menor que sobre una superficie plana de agua pura. De esta manera:

' w
E_ moFm (10.2)
s W s

donde m, = masa de agua ¥y m, = masa de soluto.

En consecvencia, el efecto de solucidn tiende o mantener lo presién de satu-
racién del vapor por debaio de la de uno superficie plono de ague pura mientras que el
efecto de curvatura tiende a hacerla mayor. Si la condensocién tiene lugar sobre un
nicleo de sal de rodio aproximadomente 0,1 p, el efectoc de solucién provoca al princi-
pio un activo crecimiento., No obstante, el efecto de curvatura tiende a contrarrestar
este incremento de tamofio cuando el radio es aproximadamente 0,5 m, los dos efectos
pueden balancearse entre si. El efecto de curvatura posteriormente se hace dominante
pero deberd estar presente algdn mecanismo de enfriamiento pora eliminor el calor la-
tente y mantener una leve sobresaturacién.

Para radios moyores de 1,0m aproximeodamente, la solucién es demasiado dilui-
da como para que el efecto de solucidén sea imporionte, mieniras que el efecte de cur-
vatura se hace por si mismo despreciable cuande el radic alcanza unos pocos micrones.
No obstante, una gotita puede crecer a partir de 0,5 n de radio hasta los tamafos co-
munmente encontrados en las nubes (10-20 1) en unos pocos segundos si estd presente
un mecanismo de enfriemiento. ’

El crecimiento ulterior por condensacién es, sin embargo, un proceso mucho

mds lento, Por eso es necesario considerar otros efectos si queremos explicar el ré-
pido crecimiento de los gotitos de aguo hasta el tamafio de precipitacién,

10.3 Sobrenfriamiento de gotitas

o Es posible enfrior el agua muy por debojo de su punto de congelacidn nominal
(0°C) y permanecer adn liquida. Este fendmeno se conoce como subfusién y ocurre fre-
cuentemente en las nubes.

8
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Una gotito de nube congelard espontdneamente, toda vez que su temperatura
desciendo por debajo de -40°C., No obstante, puede haber subfusién si la temperatura
en el interior de la nube se holla comprendida entre -40°C y 0°C. Para gue ocurra la
congelocidn es necescrio que las gotitas subfundidos se pongan en contacto con un ni-
cleo de congelacién, a menudo mencionado como nicleo de hielo, simplemente.

10.4 Nécleos de hielo

Las pequefias particulos sélides que cotalizan el procesc de congelacién se
denominan nicleos de congelacién. Ellos representan solamente una porcién muy peque-
fia del nimero de particulas de acerosol presentes en lo otmésferoc. Se define un nicleo
de congelacidn como una porticule sélida que estando presente en el interior de una
masa de agua subfundida iniciard el crecimiento de un cristal de hielo olrededor de si
misma,

Lo presencia de nicleos de congelacién induce al agua subfundida a congelar
a temperaturas superiores a -40°C. Los ndcleos naturales encontrodos en cristoles de
nieve han sido identificados como particulas de ciertos minerales de arcillas y otros
minerales insolubles. Sin embargo, casi todos les nicleos de congelacién son eficien-
tes s6lo o tempercturas por debojo de -12°C,

La transicién directa de vapor de aguo al estado sélido (esto es, deposicidn)
tiene lugor adn menos fdcilmente. Este proceso se llamo o veces sublimocidn, pero es-
to denominacién se refiere estrictamente a lo transformocidn inversa desde el estado
sélido al gaseoso, No obstante, los nicleos sobre los cuales tiene lugar el depésito
inicial son llomados a menudo ndcleos de sublinacién.

En lo otmdsfera se encuentra que debe alcanzorse lo satureciédn con respecto
al agua (o al menos aproximarse) pora que tenga lugar la formacidén inicial del hielo.

La
se
un

saturacién con respecto al hielo no es suficiente,

Esto indica que probablemente

forma primero una gotita de aoguo

por condensacién y luego congela si estd presente

ndcleoc glaciogeno en el interior del ague subfundida.

Debido o la incertidumbre en lo que concierne a la importonciao relativa de
la congelacién y lo deposicién, los nicleos responsables de la formacidn de cristoles
de hielo por cualquiera de los dos procesos son referidos o menudo como nicleos for-
madores de hielo, o nicleos glaciogenos. Como se dijo antes, estudios recientes in-
dican que los nicleos formadores de hielo naturales son probablemente nicleos de con-
gelacién,

10.5 Precipitocién desde nubes de agua

Las gotitas de aguo formaodas en la otmésfera estén sujetas inicialmente a
la fuerza de lo gravedad y a lo de empuje. Primero se aceleran hacia cbajo con res-
pecto al aire, pero entonces comienzon a octuar fuerzas friccionales que retordan el
movimiento cuyo magnitud va en aumento a medido que las gotitos aumentan su veloci-
dad. Eventualmente, las fuerzas se equilibran unas con otras y coda gotita ya no se
acelera més hacia abajo, pero continda cayendo con una velocidad constante relativa
al cire. Esto se conoce como su velocidad terminal.
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Cuanto mds gronde es la gota (para una densidod dada) més grande es la ve-
locidod terminal. Para gotitas de nube de radios 10 u y 20 m, los volores son apro-
ximodamente 1 y 5 em s'l, respectivamente, en oire calmo. En una tipica nube no pre-
cipitante, las gotitas tenderdn entonces a permanecer suspendidas en un nivel més o
menos constante, mientras que corrientes de cire del orden de unos pocos centimetros
por segundo se mueven hacia arriba alrededor de ellas. Las gotas mds grondes tien-
den sin embarge a caer fuers de la nube debido a su mayor velocidad terminal de cai-
da. Tales gotitas tienden a evaporarse poco después de caer por debajo del nivel de
condensocién,

Es evidente, sin embargo, que las gotitas mds grandes de una tfpica nube de
ague tardarion varias horas para alcanzar el svelo desde una alturo aproximada de un
kilémetro, adn sin sufrir eveporacién. En general, las gotos necesiten tener un ro-
dio de 100 s por lo menos pora poder alcanzar la superficie de la tierra, aun cuondo
el aire debajo de la nube sea himedo y esté baja la base de la nube. El proceso de
condensocién es demasiado lento pera explicor su crecimiento hosto olcanzar el tama-
fio requerido en un tiempo razoncble. Esto indica que algdn mecanismo adicional debe
estar presente a fin de permitir que lo gotita tipico de nube crezco hasta el tamafio
de una goto de lluvia.

El crecimiento de las gotitas de nube a tamafo de gota de lluvia se debe
principolmente o lo conlescencic resultante de las colisiones. Para que esto ocurra,
los gotitas deben cbarcar un rango de tomafios, de manera que sus distintas velocida-
des terminoles conduzcan o diferentes velocidades de ascenso en una fuerte corriente
oscendente. Las pequefias gotitas se mueven hacia arriba a trovés de lo nube como si
fueran un todo y alcanzan a los gotas més grandes. De los choques surge lo coales-
cencia y los productos resultantes alcanzan eventualmente un tamafio tal gue caen ha-
cia abajo a través de la misma. A medido que caen, chocan con gotitas mds pequefios
situodas debajo y continfan sv crecimiento por coalescencio vlterior. Las gotas de
1luvia pueden cominmente formarse de esto monera en unc hora aproximodamente.

10.6 Precipitacidén desde nubes mixtas

A menudo se encuentran cristales de hielo en nubes compuestas predominante-
mente por gotitas de agua subfundidas. Tales nubes se denominan nubes mixtas. En es-
tas circunstancios, los cristoles de hielo crecen o expensas de las gotitas de agua
por el proceso de Bergeron.

Este proceso surge del hecho que la presién saturante del vapor sobre agua
subfundida es mayor que sobre hielo o lo mismo temperatura. Parc calculer esta di-
ferencia primero se integra la forma aproximada de la ecuacidn Clausius-Clapeyron

desde el punto triple {donde las presiones de vopor soturante son iguales) hasta la
temperctura T ~
T - T0
L
R TT
v o
s o &~

(10.3)
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donde e, = presién de vapor de soturacidn o lo temperatura T;

e
[+

L

presién de vapor de saturacién o la temperotura del punto triple To;

calor latente.

Esta ecvacién generalizada puede ahora oplicarse seporadamente o las tran-
siciones liguido-vapor y hielo-vapor porao dar

T - TO T - To
RTT | N |RTT_ | Niv
e, - € =€ e - e - (10.4)

donde e, = presidn saturonte del vapor sobre agua a lo temperatura T;

e,
1

presién soturante del vapor sobre hielo o la temperatura T.

La Figura 10.1 indica que la méxima diferencic entre las presiones saturante
del vapor ocurre aproximadamente a -12°C. A esto temperotura, la diferencia llego o
ser alrededor de 0,27 mb y esto representc una sobresaturacién de 12,5 por ciento con
respecto al hielo,

¢.30 R

0.20

0.10

o, = © {mb)

1 ! 1 1 1 1
=25 =20 -15 -10 -5 0 5

Figura 10,1 - Diferencia de presiones saturante del vapor

Consideremos ghora uno nube mixta de gotitas de aguo subfundidas en la que
se han formaodo unos pocos cristales de hielo, Lo presencia del vapor del cire en lo
nube estd proboblemente dentro del 0,1 por ciento de la presién saturante del vapor
(ew) de las gotitas de agua. Al mismo tiempo, lo presidén de vapor del oire puede ex-
ceder en 0,27 mb la presién saturonte del vapor (e.) de los cristales de hielo. EL
gire esté entonces sobresoturado con respecto o los cristales de hielo y el vaopor de
aguo condensa sobre ellos. Esto hoce disminuir el contenido de vapor de agua en la
nube y las gotitas de agua subfundidas dejarén de estar en equilibrio. Entonces tiene
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lugar la evaporgcién de las gotitas a fin de reponer el contenido de vapor de agua en
la nube. De esto manera se transfiere sustancia aoguo desde las gotitas subfundidas
hacia los cristales de hielo.

Por lo tanto los cristoles de hielo crecen en tamofic a expensas de las nu-
merosas gotitas de agua., Répidamente alcanzan un tamafio suficiente que les permite
caer o través de la nube y el procesc de colisién es entonces el fundamentol.

En la seccidn 10.5 sefalamos que dichas colisiones ocurren entre gotas de
dintintos tamafios, como un resultado de sus diferentes velocidades de caida. Esto
puede llevor ¢ lao coalescencia y al desarrcllo de gotas de lluvia. De la misma mane-
ra consideroremos ahoro las colisiones gue tienen lugar entre cristoles de hielo y
otras particulas de la nube con su gaomo de velocidades termincles.

Los colisiones entre cristoles individuales de hielo puede conducir a la
formacién de copos de nieve, Este proceso, conocido como ogregacién, es mds bien
complejo,

Puede también ocurrir lo acrecién de los cristales de hielo como un resulta-
do de las colisiones con gotitas de agua subfundidas. Las estructuros escarchadas se
formon por congelacién repentina de gotitas cuando en el proceso gueda atrapado aire
dentro ds las porticulas. La cinarra (nieve menuda en forma de gragea) y lo nieve
granuloda tienen esta coracteristice y su aperiencia en blenca, opaco.

Si los cristales de hielo chocan con gotitas mds grandes aparecen estructu-
ras glaceodas. E1 agua liquida ol chocar se extiende sobre toda lo superficie del
cristal y congela {como hielo transporente) unc vez disipodo el color latente en el
aire del entormo. EI hielo granulado y cierto tipo de granizo se forman de esta mo-
nera.

Lo precipitocién en forma de granizo indico lao existencio de fuertes co-
rrientes verticales dentro de una nube de gron desarrollo vertical, conocida como
cumulonimbus. Las piedras grandes de grenizo {pedrisco) tienen generolmente onillos
alternados de hielo tronsparente y escarcha opaca, lo que indica que les particules
se desplazen varios veces hacia arribo y hacia abajo dentro de la nube alternando en-
tre algunas de sus condiciones de crecimiento, toles como el tomofio de los gotitos y
lo magnitud de la subfusién,

10,7 Lo formacién de nubes

Cosi todas las nubes se forman como reulltadoe del enfriamiento del aire que
contiene vapor de agua. El mecanismo de enfrismiento més importaonte es el enfriamien-
to odiohético como resultado de la expansién del aire duronte el movimiento de ascenso
vertical. Los tipos de movimientos verticales importantes que ocurren en lao atmésfera
son los que a continuccién se mencionan:

~ turbulencia mecénica (turbulencia friccional)
conveccidn {turbulencia térmica)

ascenso orogrifico

ascenso lento de capas extensas,
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Una gran diversidad de nubes se forman por estos procesos, El movimiento
ascendente gradual del ocire hdmedo conduce a la formacién de nubes en forma de mantos
o copas que cubren grandes extensiones del cielo. Estos se denominan nubes estrati-
formes. En contraposicién, las corrientes verticales mds vigorosas producen nubes
cumuliformes que generalmente estdn separadas entre ellas por espocios libres.

Consideroremos los distintos tipos de movimientos verticoles con mayor de-
talle.

a) Turbulencic mecénico

El flujo de oire sobre la suvperficie terrestre estd deformado generalmente
por fuerzas de friccidn que lo convierten en una serie de remolinos., Este movimiento
turbulento se ve acentuado por la presencic de edificios, drboles, colinas, etc. En
le parte superior de la copa dentro de la cual el flujo es turbulento, pueden formar-
se nubes estratiformes extendidas y persistentes. El consiguviente intercambio verti-
cal de masa conduce o la formacién de nubes si el aire estd suficientemente himedo y
es suficientemente ogitado.

Estas condiciones son las que prevalecen frecuentemente dentro de lo capa
de friccién -algo asi como el kilémetro inferior de la atmésfera- donde la turbulen-
cig mecénica es inducida por el pasaje del aire sobre la superficie de la tierrq, La
eficacio de lo mezcla mecénica aumenta con las rugosidades del terreno y la velocidod
del viento. La Figura 10.2 muestra las distribuciones verticales de temperatura y hu-
medad correspondientes a los estados inicial y final,

S$i la capa es inicialmente estable, la porte superior se enfriard y lo infe-
rior se calentard. S5Si el aire permanece no saturado, el GASE puede establecerse en
toda la capo.
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Figura 10,2 - Esfecto de la turbulencia sobre
lo distribucién vertical de temperatures y humedad
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La turbulencia tiende a igualar el contenido de vopor de ague en lo capo. El
oire puede entonces llegar o saturorse a alguna distoncia por debajo del tope de la
cape de friccién., Puede entonces tener lugar la condensacién en un nivel por encima
del suelo, el que se conoce como el nivel de condensacién por mezecla (NCM). Este re-
presentord la base de la nube,

La nube formada por turbulencia es iniciolmente Strotus, un manto de nubes
sin forme definida. Algunas veces las superficies inferior y superior adoptan uno
aporiencia de onda, que ocasionan variociones en el espesor y frecuventemente fractu-
ro de la capa nuboso. Esas ondulaciones aporecen por la condensacién en el ascenso y
la evaporocién en el descenso. Este tipo de nubes se conoce como Stratocumulus.

Cuando hoy enfriamiento en superficie y un fuerte viento, la turbulencie
conduce a la formacidn de stratus bajos en lugar de nieblas. Un procesoc similar en
alturos mayores de lo atmésfera puede conducir a la formacién de Stratocumulus altos
o Altocumulus cuando la turbulencia dentro de la capa estd confinada por una inver-
sién de temperatura o una copa estoble. En toles casos, olgin otro factor es comln-
mente causante del alto contenido de vapor de aguo, puesto que la humedad no es trans-
portada a dicho nivel por mezecla directa debida a la turbulencia en los proximidades
de la superficie terrestre,

Pueden también formarse nubes por turbulemcia debojo de nubes precipitontes,
tales como Nimbostratus, Altostratus y Cumulonimbus. Son las nubes muy bajas y rasga-
das de mal tiempo conocidas como frocto Stratus o fracto Cumulus,

b) Conveccién

Se originan corrientes de conveccién cuando el aire préximo a la superficie
terrestre se colienta, Este proceso se conoce como conveccidn libre o turbulenciao
térmica, Este proceso actlo juntamente con la turbulencia mecdnice o friccional para
mezclar el aire de les capas mds bajos de la atmésfera.

Las térmicas que desde una superficie caliente se mueven hacia arriba cre-
cen por expansién adiacbdtica y por mezcla con el aire a través del cual pasan. E1
gradiente del entorno tiende al adiobfitico seco mientros el aire se montiene no satu-
rado. Este gradiente se estoblece hasta el nivel de condensacidén por conveccién. Las
nubes tienden o formurse en este nivel pero sv desarrollo ulterior depende de un ni-
mero de factores.

Un factor que afecta el desarrollo hacia arriba es el gradiente del entorno
por encima de la base de lo nube, 5i éste excede el gradiente adiabdtico saturado, el
gire es inestoble para parcelas de oire saturadas. £l aire saturcdo se verd entonces
forzodo a elevarse hasta olcanzar un nivel donde dejo de ser més caliente que su en-
torno., Cuando alconzo una copa estoble, el tope de la nube puede extenderse horizon-
talmente.

El desarrolio de una nube puede también cesor si los corrientes de conveccién
se aplocon, como resultado del enfriamiento en superficie que se produce en las Jltimas
horas de la tarde. También se inhibe si el aire que asciende encuventro arribe una capa
de otmbsfera muy seca,
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Las nubes cumuliformes se forman y evolucionan como resultode del ascenso
local rédpido que tiene lugor en los corrientes convectivas, La distancia desde la
base al tope de la nube puede verior de entre uno o dos kildmetros hasta diez o mds
kildmetros. Los nubes pueden crecer verticolmente y horizontalmente pasando por las
etapas de pequefios, medianos y grandes Cumulus hasto Cumulonimbus.

Puede desarrollarse precipitacidn ligera, moderade o fuerte de acuerdo al
grade de inestabilided y lo altura y temperatura elcanzada. Durante los chaparrones
pueden formarse nubes desgarrodas debido o la turbulencia por debajo de lo base prin-
cipal y extenderse ocasionalmente hasta cosi lo superficie terrestre.

Las nubes convectivas aisladas de extensidn limitada se denominan cumulus
de buen tiempo, debido @ que su desarrollo verticol es insuficiente pare producir pre-

cipitacidén, S5i los corrientes verticeles finalizan por la presencia de una marcada
inversién de temperctura encima del nivel de condensocién por convecciédn, el tope de
la nube se extiende por debojo de la base de la inversidn y se forman Strotocumulus.

Si el grodiente del entorno por encime del nivel de condensacidn por convec-
cidn excede al gradiente adiobdtico saturado a través de uno capo profunda, la nube
puede extenderse haste alturas grondes. Los topes de las nubes pueden entonces alcan-
zar niveles donde se forman cristales de hielo. Esta es la nube de tormenta, la lla-
mada Cumulonimbus, El velo de cristoles de hielo que rodec lo parte superior de lo
nube le comunico o ésto un cspecto fibroso liso, 95i se extiende horizontelmente por
debajo de unao capa estable se hace evidente una forma tipica de yungue.

Signos definidos de cristales de hielo en los vecindades del tope de las nu-
bes sefalan la etapa de cumulonimbus. Densos chaparrones ocurren luego debojo de la
nube, o veces acompaiicdos de descargas eléctricos y gronizo.

Debe, no obstante, hacerse noter que la nube cumuliforme no siempre se for-
ma como un resultedo de la conveccién desde lo superficie de la tierra, La nube en
cuolquier nivel puede hacerse inestoble por un proceso de ascenso o por intercambios
radictivos. Entonces aparecen en la nube torrecillos cumuliformes {denominadas enton-
ces castellanus) y éstas pueden unirse y desorrollar hasta formor cumulus grandes y
cumulonimbus.

) Ascenso aragréfico

- - -

Los nubes orogrdficas pueden desarcollorse cuando el aire himedo se ve for-
zado o elevorse sobre una cadena de montafas o una barrera de colinas. Una profunda
capa de atmésfera puede ser afectado y alterarse la distribucién vertical de la tem-
peratura., Los nubes pueden entonces desarrollorse a medida que el aire himedo se en-
fria odiabéticamente como resultado del ascenso forzado.

El tipo de nube gue se formo depende de un nimerc de factores, incluyendo
la estobiTidad del aire en el cual se forma. En aire himedo se forman Stratus en una
capa estable y Cumulus si el aire es menos estable, Pueden desarrollarse Cumulonim-
bus si la inestobilidad se establece a través de un espesor consideraoble de lo atmds-
fera. Por otra parte, no pueden formarse nubes cuande los vientos que soplan hacic
una colina o montofio corecen de humedad suficiente,




- 128 -

Los stratus formados por ascenso orogrdfico constan de una base chata y es-
pesor vertical pequefo. Forman un manto que cubre los niveles mds oltos del suelo,
pero el descenso del lado de sotavento hace que el aire se caliente y la nube se di-
svelve rdpidamente.

En general, los nubes orogréficas se forman continuamente del lado de bar-
lovento de la montafic y se disipan del lado de sotavento. La nube como tal aparenta

permanecer estacionario, pero el aire realmente continfa su recorrido hacia el otro
lodo del obstéculo.

Algunos veces la nube se formo por encime de lo colina o montafia, Vistao
desde obojo se lo ve delgado en los bordes y con un centro més oncho y més espeso.
Su forma es similar ol de una lente y se la denomina nube lenticular. Semejonte a
otras nubes orogréficas porecen ser estacionarias, pero el vopor de ogua en la co-
rriente de aire condenso en un extremo para formar la nube y se evaporc en el otro.

A veces se forma una serie de ondas a sotavento de uno cadeno de colinos.
Estas se conocen como ondos estacicnarios y, si el contenido de humedad y la amplitud
de las ondulaciones son lo suficientemente grondes, puede entonces desarrollarse una
serie de nubes lenticuleres,

d) Ascenso lento y extendido

Los movimientos verticales se producen también por los grondes sistemas de
flujo, toles como las depresiones (bajas) ubicados tal como se ven en los mapas si-

. s . .. . X ., . .

népticos del tiempo, El movimiento hacia arriba en uno depresién se distribuye so-
bre un drea muy extensa y, por lo tonte, las velocidades verticales son relativamen-
te pequefias. No obstante, el ascenso puede persistir vorios diaes, durante los cua-
les grandes masos de aire ascienden o través de muchos kildmetros,

Entonces el gradiente del entorno se incrementa y el aire se torna frecuen-
temente inestable. S5i el contenido de humedad del aire es suficientemente elevodo,
tiene lugar la condensacién y la formacién extendida de nubes, Algunas veces las ma-
sas de nubes tienen un espesor de varios kildémetros, pero variaciones en la humedad
relativa pueden conducir a la formacién de capas de nubes seporadas.

Con frecuencia, el oascenso extendido se inicia por le divergencia en la tro-
posfera superior. Puede también estar asocciado a un frente que separa dos grandes ma-
sas de oire que poseen diferencias horizontoles en propiedodes tales como la densidad
y lo temperaturo, Los depresiones asociodos con estos frentes producen sistemas de
nubes y precipitocién sobre dreas extensas de lo superficie terrestre.

10.8 Clasificacién de las nubes

Una informacién detalloda sobre la clusificocién de las nubes se puede en-
contrar en el Atlos Internacional de Nubes de lo OMM, En esta etapa serdn tratadas
s6lo las carocteristicas esenciales.

Pueden distinguirse diez grupos principoles de nubes. Cada una se denomina
un género que, a su vez, se subdivide en especicles y variedodes. Los diez géneros
son los siguientes:
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a) Cirrus;
b) Cirrocumulus;
c) Cirrostratus;
d) Altocumulus;
e) Altostratus;
f) Nimbostratus;
g) Stratocumulus;
h) Stratus;
i) Cumulus;
i) Cumulonimbus,

Casi todas las nubes se encuentran generalmente dentro de un amplio intervalo
de altitudes que varia desde el nivel del mar hasta el tope de la tropopousa. Dado que
la altitud de lo tropopouse vario en tiempo y espacio, los topes de las nubes son gene-
ralmente mds elevados en los trépicos que en las latitudes medios y altas.

Por convencién, la parte de lo otmdsfera en lo cual laanubes se encuentran
generalmente presentes se divide en tres "pisos" o intervalos -alto, medio y bajo-.
Cada uno se define por el rango de niveles en los cuoles se encuentean con mayor fre-
cuencia nubes de ciertos géneros. Los pisos tienen espesores comunes en los limites
y sus limites varion tombién con la latitud. Laos alturas aproximadas de los limites
en kildmetros son los siguientes:

Piso Regiones polores Regiones templadas Regiones tropicales
Alto 3~ 4 km 5 - 13 km 6 - 18 km
Medio 2 - 4 km 2 -7 km 2 - 8 km

Desde la superficie Desde la superficie Desde la superficie

Bajo terrestre hasta 2 km terrestre hosta 2 km terrestre hasta 2 km
Los pisos en los gue se encuentran seis de los géneros son los siguientes:
a) cirrus, cirrocumulus y cirrostratus en el piso alto (nubes de niveles altos);
b) altocumulus en el piso medio {nubes de nivel medio);
c) stratocumulus y stratus en el piso bajo {nubes de nivel bajo).
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Con respecto o los otros cuatro géneros, puede comentorse lo siguiente:

d) los altostratus se encuentran cominmente en el pisoc medio pero a menudo se
extienden a niveles mds oaltos;

e) los nimbostretus se encuentran cesi invariablemente en el piso medio, pero
cominmente se extienden hacia abajo y hocia arriba penetrando en los pisos
bajo y alto, respectivamente;

f) - los cumulus y comulonimbus tienen cominmente sus bases en el piso bajo pero
sy extensidén vertical es o menudo tan grande que sus topes pueden llegar o
aeicanzar los pisos medio y alto. '

Para las definiciones de los distintos géneros, especies y variedades remi-
timos al lector al Atlas Internacionol de Nubes.

Nota: A menudo se observan sistemas nubosos, los que pueden ser muy bien desorrollados
en la vecindad de frentes asociados con depresiones. Un estudio detallado de los
sistemas nubosos, asociedos con frentes calientes, frentes frios y oclusiones se
da en el curso de meteorologia sinéptica (Volumen II).

10.9 Formacién de niebla

Una nieblo se compone de gotitas de agua o cristolitos de hielo y a menudo
se describe como una nube en contacto con el terreno. Para gue lo niebla se forme, el
vapor de agua de lo atmésfera debe cambiar su estado y posar a agua liquida o o hielo.
Son necesarios entonces que olgunos procesos fisicos tengan lugar de modo que el aire
llegue o estar saturado de vapor de agua,

El combio de estado liquido requiere la presencia de nicleos de condensocién
y puede suponerse que hay siempre una concentracién suficiente de ellos como para pro-
ducir una niebla densa., En éreas industricles, puede formaorse neblina y hosta niebla
con humedades relativas por debajo del B0 por ciento, pero cominmente este valor es
cercano al 100 por ciento. La formacidén de nieblo se ve faocilitadao por la presencia
de una inversidén en o cerca de lo superficie,

Lo saturacidén puede producirse de distintos maneras, pero pueden distinguir-
se ires procesos importantes:

- enfriomiento de aire himedo
- adicién de vapor de agua

- mezcla de aire.
Consideraremos code proceso en particuler.
a) Enfriomiento del aire hdmedo
Es éste el proceso decisivo, puesto que cosi todos los nieblas se forman co-

mo un resultedo del enfriamiento de lo atmésfera en las vecindodes de la superficie
terrestre. En general, este proceso puede estar acompoficdo por:
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i) movimiento vertical del aire;

ii) transferencia turbulenta de color hacia un sumidero de calor situvado
en el suelo o en el aire;

iii) radiaocién proveniente de la atmésfera.

El movimiento vertical es importante solamente cuando existe uno corriente
de oire dirigido hacia arriba. Una velocidod vertical tan lenta como la de 3 cm seg'l
es suficiente para producir un descenso de temperctura de 1oC por hora si el gradiente
es odiabdtico seco. Esto es comparable con la velocidad del enfriamiento nocturno y
equivale a un viento de 6 nudos que asciende por una pendiente de 1 en 100, Como con-
secueciao se formarén a menudo nieblas sobre las laderas de los colinas,

A no ser gue el aire esté muy himedo, se necesitaria una distoncia grande
para producir un descenso de temperatura suficiente por mera exponsién adiebdtica, o
lo largo de una pendiente suave, Si se formg una niebla, es probable gue las condi-
ciones que prevalezcan seon favorables para lo formacidn por otros procesos. E1 flu-
jo pendiente arriba contribuye, no obstante, a la formacién prematura de la nieblo.

Los procesos no odiobdticos son generulmente agentes de enfriamiento mds
efectivos., El transporte turbulento de calor es uno de esos procesos y por el mismo
lo turbulencia mecdrico o térmica tronsfiere color hacic abojo o lo large del grodien-
te de temperatura. Cuando, durante la noche, tiene lugar uno inversién de temperatu-
ro en superficie, ocurre un transporte turbulento de calor en sentido descendente res-
pecto del oire que estd arriba.

Si el viento en altura es suficientemente fuerte como para mantener una mez-
cla turbulenta en contra de la estabilidad en cumento, el aporte de calor ¢ la capa li-
mite desde arriba puede ser mayor que la pérdide de calor hocia el svelo, Controrio-
mente, si el viento es débil, lo capa limite continuard enfridndose mientras transfie-
re calor hacia el suvelo que estd por debajo. La inversién puede entonces extenderse
hasta una mayor altura y la mayor parte del calor transferido ol suelo es proporciona-
do por el oire que estd por debajo de la inversidn.

Es evidente entonces que es necesoria alguna turbulencia, de otra manero sé-
lo tendria lugar un fuerte enfriamiento en une capa limite muy delguda de mds o menos
un metro de altura. Sin embarge, el movimiento del aire debe ser pequefio si la forma-
cién de niebla ha de producirse. Es importante recordar que el transporte turbulento
de vapor de agua hacia abajo a lo largo del gradiente de la relacién de la mezcla, ocu-
rre de lo mismo monere que la transformacién de color o lo lorgo del gradiente verticol

de temperatura hacie aobajo,

El tercer proceso de enfriamiento es por rodiacién de la atmésfera. El aire
seco es un mal emisor y desde este punto de vista puede despreciarse, pero el vapor de
agua y el diéxido de carbono son emisores eficaces. 5i el vapor de agua estd presente
en cantidades suficientes en el oire que se encuentra por encima de una superficie frio,
perderd calor en un intercombio neto de radiacién, tanto hacia el suelo como hacia el
espacio. El Gltimo proceso serd, por supuesto, importante solamente si el acire gue se
halla por encima es relativamente seco, de otra manera la energia radiante serd absor-
bida en lo alto y porte de ella se volverd a emitir hacia abajo.

o ]
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La rodiacién proveniente de lo otmésferoe tiene lugar por consiguiente si hay
aire himedo presente en las copos bojos de lo utmdsfers con aire seco por encima. Esta
situacién ocurre a menudo, especialmente en los anticiclones. El espesor de la capo
de oire himedo deberio, por consiguiente, no ser tan gronde como para impedir indebi-
damente la rodiacién que proviene de la superficie terrestre.

Cuando el oire contiene cerosoles que emiten aproximadamente como cuerpos
negros, la velocidad de enfriamiento se incrementa aGn, Si los mismos son higroscdpi-
cos y su tamofio crece con humedodes relotivas por debojo de 100 por ciento, la emisién
actla muy répidomente y puede tener lugar al poco tiempo la formacidén de niebla. Los
gotitos actlan entonces por si mismas como cuerpos negros y tiene luger uno fuerte ro-
diacién desde el tope de la niebla,

b) Adicién de vapor de ogua

La evaporacién puede ocurrir indistintomente desde una superficie fria o une
caliente. La velocidad de evaporecién es aproximodamente proporcional a (es - ed),
donde e_ y ey son presiones de vapor de saturacién o la temperatura del agua liquida
y del punto de rocio, respectivamente.

Si el aguao liquida estd mds caliente que el aire, la evaporacidén continda
hasta que ey = e_> e , donde e  es la presién de vapor de saturocidén a la temperatura
del aire. El sobronte de vapor de ogua condenso sobre los nicleos de condensacién y
se forma una niebla si e es suficientemente mayor que e,

Si el aguo liquida estd mds frio que el aire, lo evoporacién cesa cuando
eq = e < ey Este es el proceso que provee casi todo el vapor de agua atmosférico
desde los océanos. La niebla no se forma inmediatomente, pero puede desarrollorse
a continuacidn, una vez que el aire se enfrid.

Puede agregarse también vapor de agua a la otmésfera por la evaporacitn de
gotes de lluvia. La evaporocién proveniente de lluvia cdlida en una masa de aire frio
puede por ello conducir a lo formacidén de nieblas.

c) Mezcla de oire

————— - - —

Consideremos dos parcelas de aire cercaonas a la saturacién y o distintos tem-
peraturas, 5i se mezclo una con la otra puede producirse una niebla como resultado de
lo dependencia no lineal de lo presién de vapor de saturocién con lo temperotura.

El efecto se iluystra en la Figura 10,3 de lo pdgino siguiente,

El estodo de una parcelo de oire en cada instonte esté representado por un
punto en el diograma contenido totol de agua-temperatura (T,w), donde w representa la
relacidén de mezcla de agua total (liquido mds vapor) dentro de la parcela. El aire
representado por los puntos A, B, C, D y E estd saturado. En X e ¥ no estd soturado,
mientros que en S puede estar sobresaturado o contener agua liquida,

Si dos porcelas, representodas por los puntos X e Y, se mezclan sin pérdida
de calor o de contenido de agua total, el punto representotivo de la mezcla estaréd so-
bre la recta XY, S5i lo mezcla contiene unc mayor proporcién del oire representado por
X, su punto representotive estard mds cerca de X que de Y,
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—_—

Relacidn de mezcla
totol de agua (w)

Temperatura (T)

=

Figura 10.3 - Produccién de niebla por mezcla

Supongamos la condicidn de que la mezcla estd representado por un punto en-
tre B y E. Sea 5 ese punto. Lo mezclo estard entonces sobresaturada, o en presencia
de nGcleos de condensocién SC representord el exceso de vapor de agua en el oire.
Cuando éste condensa se liberard calor latente y el estado de la mezcla puede repre-
sentarse por el punto P. La proyeccién de SP sobre SC (esto es, 5Q) indicard enton-
ces la cantidod de agua liquide suspendide en forme de niebla.

De esta manera, lo mezcle de parceles de aire saturado o préximo o la sotu-
racién, o distinta temperatura y distintos contenidos de humedad, puede producir una
mezcla sobresaturoada. Las condiciones fovorables para la formacién de niebla por es-
te proceso son: humedod relativa alta, gradiente de temperaturo fuerte y presencia de
remolinos turbulentos.

La discusién precedente sobre los procesos fisicos de formacién de niebla
indica que las nieblas pueden clasificarse como sigue:

a) niebla de vopor - evaporacidn desde uno superficie mds caliente;

b) niebla morina - niebla de vapor denso debajo de una inversién en el mar;

c) niebla frontal o de lluvia - evaporacién de lluvia cédlida en una masac de
aire frio;

d) niebla de radiccidén ~ enfriamiento del aire cercanc al suelo;

e) niebla de adveccidén - enfriomiento de aire himedo que se desploza sobre una

superficie fria;
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) nieblo pendiente orriba - enfricmiento adiabdtico.

Las nieblas de radiacién y adveccidn scn las que ocurren con mayor frecuen
cioc. Los nieblas son cominmente una combinocién de los dos efectos, esto es: la ad-
veccién de aire himedo y caliente sobre un terreno enfriado por radiacién (nieblas de
radiacidn~adveccién), Los procesos de rodiocién ¢ menudo producen nieblos por si mis-
mos, pero casi invariablemente son precedidos por la adveccidén himeda.

10.10 Depbésitos superficioles

En las noches despejedos tiene luger uno pérdide nete de color desde la su-
perficie terrestre que se debe a lo emisién de rodiacidén. 5i no hay viento o el mismo
es leve, la temperature de lo superficie del terreno decrece rdpidamente. Por el con-
trario, un fuerte viento reduce la mognitud del descenso, dodo gue lo turbulencio ex-
tiende el enfriamiento a través de una copa profunda. Deberia, no obstante, hacerse
notar que la temperotura de uno superficie de agua sufre una variacién infima, inde-
pendiente de la velocidad del viento,

En una noche despejada con poco o ningdn viento se forma uno inversidn debi-
do o la radiacidén desde superficie por lo que la temperatura del aire en contacto con
la superficie del terreno llega al valor de su punto de rocic, es decir que se satura,
Por ulterior enfriamiento, una porte del vapor de agua en el aire cambia su estodo y
condensa sobre la superficie de algunos objetos para formor rocfe. Puede ocurrir un
depésito intenso si el oire vecino al suelo es muy himedo. Ademds, el depdsito puede
incrementarse uvlteriormente si el propic suvelo estd himedo, dodo que el vapor de agua
puede difundirse hacio orribe en el suelo hosto que condensa al elcanzar la superficie
fria.

El rocio puede formarse también si ung masa de aire himedo y célido se pone
en contacto con una superficie mds frio cuyo temperatura es inferior ¢l punto de rocio
del oire. Esto sucede generalmente como un resultado de la adveccidn del aire.

Algunos veces el rocioc congela posteriormente sobre el suelo dando como re-
sultado la formacién de escarcha. Este tipo de depdsito puede tombién formarse por la
transicién directa del vapor de agua al estadeo sélido, si el aire es muy frio y seco.
Esta escarcha es un hermoso depdsito de hielo cristalino y se do en uno varieded de for-
mas muy pintorescas.

Le cencellada blanca se forma cuando las gotas sobreenfriodas mds chicos se-
fren un enfriomiento rdpido en contacto con la superficie de algunos objetos. Es un
depdsito dspero de hielo opaco compuesto por granos pequefios més o menos separados por
aire que queddé atropodo, peroc a veces ornaodo con romificaciones cristalinas. Le cehce-
llada blanca se forma principalmente sobre puntas agudas y bordes laterales de los ob-
jetos expuestos al viento. Se produce o menudo por congelocién de gotites subfundidas
de niebla.

Lo cencellada transparente o hielo liso es un depdsito de hielo homogéneo y
transparente formado por lo congelacién de gotitas de llovizna o gotas de lluvia sub-
fundidas sobre objetos que tienen en su superficie una temperatura inferior (o ain li-
geramente por encima) a 0°C. También puede producirse por la congelocidén de gotitas
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de llovizna o gotas de lluvia inmediatamente después de chocar con superficies que es-
tén bastonte por debajo de 0°C., Adn més, los gotas de lluvia que ceen a través de una
peofunda capo de oire o temperotura inferior a la de congelacién pueden formar un de-
pésito de cencellada transparente sobre la superficie de la tierra,

Nétese que la cencellada transparente se forma inmediatomente después del
impacto con la superficie. No debe confundirse con el hielo de superficie que puede

formarse cuando:

a) agua proveniente de una precipitacién de gotas de llovizne o gotas de lluvia
no subfundidos congelan posteriormente sobre el terreno;

b) la nieve que estd sobre la tierra congela nuevomente después de haberse fun-
dido total o parcialmente;

c) la nieve que estd sobre el svelo se hace compacta y dura como resultodo del
trdnsito sobre la misma.

10.11 Cubierta nivosa

Un depdsito de nieve sobre el terreno puede considerarse como un suvelo que
combio su textura con el tiempo y con el curso de la fusién. Desoporece si la tem-
peratura persiste por encima del punto de fusién del hielo. En muchos partes del mun-
do, los cursos de agua provienen del agua liberada por la fusién de lo nieve.

Los cristales de nieve son de forma exagonal, pero hay muchas variedades.,
Una descripcidn completa de lo nieve deberia incluir alguno referencic o su espesor,
condiciones y curacteristicas de lo superficie, densidad, dureza, temperctura, etc.,
en lo que concierne a cada perfil de una copa de nieve,

La nieve durante su caida puede tener una densidad tan bojo como 0,01 y tan
alta como 0,15, En general se le asigno un valor promedio de 0,10 y los espesores de
precipitacién se caleculaon sobre le base que 10 mm de nieve precipitada equivalen a
1 mm de agua.

Para muchas interpretociones hidrolégicas, el espesor de la nieve recién
cafda (o sv equivalente en agua) en un periodo limitado reciente puede ser engafioso.
Algunas veces son mds apropiadas las medidas relacionadas con blogues de nieve (o cu-
biertas de nieve)., Estos consisten de nieve acumulada sobre el suelo en el momento
de la observacién. Excepto que prevalezca agua excepcionalmente fria, en la nieve
ocurren cambios metamérficos que reordenan la distribucidén del agua en el interior

del bloque,

El metumorfismo se refiere a la transformacién que sufre la nieve en el blo-
que en el perfodo que sigue o su ocumulacidén hasta su desaparicidn por evaporacién o
por fusién, Las puntas, bordes aofilados y dngulos abruptos, caracteristicas todas de
los cristoles de hielo estrellados, no son estobles y tienden a desoparecer., Este pro-
ceso implica una sobresaturacién de la atmésfera en la vecindad inmediata de los bor-
des afilados, como parte de la tendencia de 1os cristales o reducir su drea superficiel
total, Esto sobresaturacién, que es funcién de la tensién superficial, conduce al ré-
pido cambio de forma de los copos individuales de nieve, El metamorfismo continda
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incesantemente en tanto los cristoles de hielo permonecen expuestos al aire, odn a bo-
jas temperaturas, Al fin del invierno, el bloque de nieve consiste cominmente de cris-

tales de hielo grandes, burdes y muy uniformes.

Ademds de los cambios producidos por el metamorfismo de la fase vapor, tiene
lugar el fenémeno de rehielo. Este es un proceso doble en el cual una regién locali-
zada de la superfic_e¢ de un trozo de hielo funde cuando se aplica unc presidén sobre la
misma {(fusién por presién) y congela luego cuandoe disminuye la presidén. Esta ogrega-
cién por congelamiento de cristales de hielo se favorece por lo presencia de agua li-
quida libre en el bloque de nieve.

El metamorfismo y el rehielo producen eventualmente uvna estructura uniforme
y burda, El proceso de formocién de cristales burdos se llama maduracién. La nieve
madura tiene yna densidad notablemente uniforme (0,45-0,50).

En el proceso de maduracidn, la nieve no consolidadec absorberd agua liquida
producide por la fusién iniciol. Lo lluvie cafdao sobre nieve quedo retenida en forma
similar en un bloque de nieve no madurc. De esta manera, la nieve que es nueva o Te-
ciente es capaz de retener en alto grodo porcentajes muche mayores de ogua que la nie-
ve totolmente madura. En este (ltimo coso, el tamafio de los cristales de hielo es tan
gronde y tan pobre lo retentividad capilar que el agua retenida por la nieve es muy
pocd,

Un bloque de nieve fundente consiste de une mezcla de cristoles de hielo y
cantidades pequefias de agua libre., En el caso de nieve totalmente madura, el bloque
de nieve fundente contiene normalmente alrededor de 3 o 5 por ciento de agua liquida,

10.12 Lo estimulaocidn ortificial de la precipitacién

En afios recientes se hicieron mychos intentos trotonde de olteror los pro-
cesos naturales de la condensacién y la precipitacién. En casi todos los casos el
propésito fue producir lluvia ortificiol usando métodos busados en nuestro conocimien-
to presente de la fisica de los nubes.

Un método consiste en introducir cristales de diéxido de carbono sélido (que
es llamado también hielo seco y que se evapora o temperaturcs por encima de -80°C) en
el interior de uno nube de gotitos subfundidos. Al evaporarse, la temperaturc del ai-
re se reduce localmente hasto uno temperctura lo suficientemente baja como pora indu-
cir le congelacién espontdnea de las gotitas de agua. ELl crecimiento de los cristales
de hielo a expensas de las gotitas subfundidas que lo circundan puede proceder luego
en concordancia con el proceso de Bergeron {vénse la seccién 10.6).

Otro método de siembra de nubes utiliza cristoles de ioduro de plata. Estos
se dejan caer desde un avién o se generan en tierrc como humo tenue o son introducidos
en una nube mediante un cohete. No obstante que las gotitas de nubes pueden permanecer
subfundidas hasta temperaturas ten bajos como -40°C, lo presencia de nicleos de conge-
lacidén inducird lo formacién de cristales de hielo o temperaturas consideroblemente
més altas (véase la seccién 10.4).

Lo efectividad de un nlcleo como iniciador de lo congelacidn depende en gran
parte del grado en que la estructura de sus cristales se asemeje a lo de un cristal de
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hielo, El hielc mismo es, por supuesto, el agente nucleante mds efectivo, pero el

yoduro de plato, cuya forme cristaline es también exagonal, es efectivo por debajo
de los ~4°C, ]

] Las nubes calientes (cuya temperatura estd por encima de OOC) pueden tam-
bién ser objeto de siembra. Se han usado particulas de sal comdn (NoC1) y gotas gran-
des de agua para estimular el mecanismo de precipitacién por coalescencig {véase la
seccién 10.5).

Los resultados de las experiencies para provocar lluvias sen de dificil
evaluacidén. No existen dudas que individuolmente una nube puede modificarse por
un procedimiento de siembra. A pesar de todo, los esfuerzos ptra provocar lluvia
deben necesariamente oplicarse a nubes que son desde yo idéneas (o muy aproximada
mente idéneas) de producir lluviao naturalmente. Pvesto que la precipitacién natu:
ral de lluvia varia en espacio y tiempo, no se puede tener le certeza de que lo 1lvu
via no habria ocurrido si la nube no hubiese sido sembrada. Los experimentos con- )
:rolodos son los Onicos medios de realizar lus evalucciones estedisticas convenien-
es.

Es posible mediante la siembra de nubes inducir la precipitocidn antes que
las nubes alcancen su desarrollo completo y que esto Ultimo puedo reducir entonce: el
total de lluvia a coer. Estao téenica fue usada en experiencias de prevencién de gra-
nizo y también en intentos de debilitor la intensidod de los huracanes. ’

Las técnicas de siembra se han usado también para despejar nieblas "frias”
(esto es, subfundidas) de los aeropuertos. La siembro intervalos frecuentes es
por supuesto, esencial para mantener el lugar despejado. ’

Lo precipitacién que tiene lugar sobre un drea especificada en un perfodo
dado de tiempo depende de factores tales como el movimiento vertical, la cantidad de
agua disponible, la concentrocidn y distribucién de las gotitas y cristales de hielo
en la nube, etc. Pese o que no existen dudaos en lo que respecta o que las nubes pue-
den modificarse por medios artificiales, los resultedos de las experiencios para pro
vocar lluvias no han demostrodo ser concluyentes. e

Las nubes y sus precipitaciones son la causa de muchos efectos eléctricos
y Spticos que ocurren en la atmésfera. Tales aspectos serdn considerados a conti
- 4 -
nuacidn,
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Capitulo XI

OPTICA ATMOSFERICA

La Sptica atmosférico otofie al estudio de las propiedades éptifas de la at-
mésfera y los fendmenos producidos por las particulas suspendidas en el aire y los me-
teoros que en él tiene lugar. Algunos de sus aspectos tienen importancio pore el
transporte por aire, mar y tierra, otros nos proporcionan informacién (til acerca de
procesos fisicos que estdn ocurriendo dentro de lu atmésfera,

Comenzaoremos con un estudio de la visibilidad meteorolégico y les condicio-
nes que ocasionan lo atenuacién del flujo luminocso en su pasaje a través de leo otmés-
fera. Esto conduce a una investigacién de los foctores que determinan el alcance vi-
sual meteorolégico. Finaolmente, consideraremos los procesos fisicos responsables de
algunos de los fendmenos dpticos mds comunes que se observan en lo etmésfero.

11.1 Visibilidad meteorolégica

La visibilidad es wno de los pardmetros que se incluyen en los registros si-
népticos del tiempo. Provee una estimocidén de la distancic dentro de la cual pueden
identificarse los objetos. Ademds proporciona una medida de la traonsparencic de lao
atmésfera. lLa observacién puede indicer o bien lo visibilidod en una Unica direccién
o las condiciones preponderantes que atafien a todas lus direcciones.

A la luz diurna, se define como visibilidad meteorolégica la mayor distoncia
a lo cual un objeto negro de dimensiocnes convenientes puede ser identificado en con-
troste con el cielo del horizonte. El objeto deberia subtender un dngulo con vértice
en el ojo del observador de por lo menos medio grode en ancho y en alto, pero de no
mds de cinco grados en ancho,

Por la noche, la visibilidad se define como la mayor distancia a la que un
objeto similar podria ser visto y reconocido, si la iluminacién genercl se oumentora
hasta el nivel normal de le luz diurna. Los objetos mds odecuados para medir la vi-
sibilidad nocturna son les luces no direccionales de intensidod moderado ubicades a
distancios conocidas.

El criterio establece que el objeto deberia reconocerse; esto implica la
respuesta a la pregunta de o qué distoncia un objeto puede ser visto y sin embargo
no ser identificaodo. Esto presenta problemas psicolégicos y fisiolégicos, tales co-
mo la perspicecia del observador, su ogudezo visuol, suv fomilioaridad con el objeto,
etc, Estos aspectos necesitan ser considerodos en la evaluvacién de los factores que
influyen en la visibilidad,

En algunos circunstencias, no se requéere el reconocimiento real de un ob-
jeto y lo que se pretende es conocer solamente cuéin lejos puede ver un observador, En
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la moderna meteorologia esto se menciona como alcance visual {meteorolégico). Esto
tiene importoncia en el transporte por aire, mar y tierra, puesto que cuando el al-
cance visval es bajo entran en juego factores que afectan a la seguridad.

11.2 Energia luminosa

La luz, o energiac luminosa, es energfa radiante estimada de ccuerdo con su
copacidad para excitar el sentido de la vista en el ojo humano. Lo radiacién electro-
magnética cuye longitud de onda es menor que 0,44p.(esto es, ultravioleta) y mayor que
0,7’p.(infrarrojo) puede considerarse entonces como energio luminosa nula,

Por analogio con las definiciones fundomentales concernientes o la radiacién
y establecidas en el Apéndice 1I, es posible definir el flujo luminoso (¢) como la
energfa luminosa (emitida por un objeto) por unidad de tiempo. En formo similar, la
intensidad luminosa (I) es lo energfic (emitido) por unidad de tiempo y por unidad de
dngulo sélido, esto es

I- dF
T de

La cantidad que corresponde a lo radioncio de un objeto se conoce como lu-
minancia {L). Es la intensidad de lo radiocidn visible por unidad de dreo normal a
wno direccién determinado (la lineo de visibn), esto es

Lo dI
cos
11.3 Contraste de brillo

En la determinacién de la visibilidad o del alcance visual, es evidente que
intervienen las caracteristicos del ojo humano tanto como las propiedodes épticas de
la otmésfera. El ojo humano es sensible a la radiacién electromagnético comprendida
en el rango de longitudes de onda que va de 0,4 a 0,7 u. Dentro de este intervalo,
la sensibilidad depende principalmente de la longitud de ondoa., Es asi como la luz
verde de una cierto intensidad aoparece mucho mds brillante al ojo humano que la roja
o la violeta de la misma intensidad.

Lo sensibilidad (¢l) del ojo paro la longitud de onda A se define como la
relaocién de lo intensidad a 0,555 }L(pqra la cual la sensibilidad del ojo es méxima)
o la intensidod de la longitud de onda A que se requiere pora producir iguol impre-
sién de brillo, El brillo monocromdtico queda definido por

By = ), I (11.1)
donde I es la intensidod monocromdtica emitida o reflejada por el objeto.

El brillo (B) se define por

on

B= [ BydA (11.2)

[~}
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Un objeto permanece visible sélo cuando existe un contraste entre él y su
entorno. El ojo puede determinor la diferencia de brillo de dos objetos hasta un 1li-
mite inferior denominado umbral de controste de brillo (C) definido por

c-8-8 (11.3)

donde B es el brillo del objeto y Bo el brillo del fonde,

Fl brillo del fondo se toma como patrén en las medidas de visibilidad. Es
evidente que lo anterior definicidn no es suficiente pare distinguir dos objetos de
diferente color que tengan el mismo brille. Pese a todo, es adecvada para considerar
contrastes entre objetos "blancos"™ y "negres”.

La visibilidad se determina por la observocién de un objeto negre el cual
subtiende un éngulo suficientemente grande como para ser resuelto por el ojo. Se re-
quieren por lo mencs tres segundos de arco. A corta distancia, B es muy pequeiio y el
umbral de contraste es aproximadamente menos uno. Estondo mds lejos, el objeto negro
aparenta tener un cierto brillo, debido o que lo luz se dispersa en todos direcciones
dentro de lao linea de luz que va desde el objeto ol observador., A medido que la dis=-
tancia ol objeto aumenta, el brillo aparente se incrementa. Eventualmente, el con-
traste se hace ton pequefio que el ojo humano resulte incapoz de percibirlo en el al-
cance visual, En el caso del ojo normel, el umbral de contraste tiene un valor de
*0,02.

11.4 Atenuacién de lo luz

El flujo luminoso que atroviesa la atmésfera se atenla o lo largo de su re~
corrido principalmente como consecuencio de

a) loa dispersién por moléculos gasesosas y particulas pequefias;
b) la reflexién por porticulas méds grandes, liquidas y sdélidas;
c) la obsorcién por porticulas sélidas.

En meteorologia se describe como turbiedod a toda condicién de la atmésfera
que reduce su transparencia a le radiacién, en particulor la radiociédn visible. Se
refiere a una porcién de la atmésfero libre de nubes y que debe su turbiedad a la ab-
sorcién y dispersién de la radiacién por las moléculas de aire y por los aerosoles
(1fquidos y sélidos) y a efectos de centelleo.

£l centelleo es un término genérico pore las veoriaciones rdpidas de la po-
sicién aparente, brillo o color de un objeto luminoso distante visto o través de la
atmésfera, S5i el objeto se encuentra fuero de la atmésfera (por ejemplo, las estre-
llas) el fendmeno se denomina centelleo astrondmico. S5i la fuente luminose estd ubi-
cada dentro de la otmésfero, dichas variociones se denominan centelleo terrestre. Ca-
si todos los efectos de centellec tienen por cousa lo refraccidn andmala gue ocurre
en copas o parcelas de oire mds bien pequefias, cuyas temperaturos (y, por consiguien-
te, sus densidades) difieren de las de sus correspondientes entornos.
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Al atravesar un espesor dx de atmésfera, lo intensidad luminosa de un haz
paralelo se reduce en una cantidad

d I = 'Ihol dx (11.4)
donde o3 es el coeficiente de extincién,
El valor del coeficiente de extincién depende de la longitud de onda de la

luz y de los particulas, gotitas y moléculas presentes en la atmésfera. Podemos su—
poner

o = o+ o (11.5)

El subindice "a" se refiere ¢ lo absorcién, mientras que "s" denota disper-
sién y reflexién, esto es luz que se vuelve o irradiar en distintas direcciones. Si
no hubiera porticulas sélidas en la atmésfero entonces o5 = O,. La absorcién, aidn en
una bruma de particulas sélidas, es siempre pequefia.

La ecuvacién (11.4) es la ley de Beer y su integracién da

-y X
I/\ = IAO e A (11.6)

o Aqui, I) es la intensidod luminosa de lo radiacién de longitud de onda
(inicialmente Iho) después de atravesar un espesor x del medio.

Linke formulé un foctor de turbiedad para indicar la reduccién de la trans-
parencio de lao atmésfera producida por particulas sélides y liguidas, distintos a las
nubes. Se define como lo relacién entre el coeficiente de extincién de la atmésfera
real y el coeficiente de extincién molecular (esto es, el del aire purc y sSeco).

11.5 Alcance visual

La intensided de lo radiocién recibida desde una fuente carente de luz pro-
pia (o sea que es visible por la luz que reflejo) es afectada por la atmésfera de dos
diferentes maneras:

a) atenuacién de acuerdo a la ley de Beer;

b) incremento por dispersién de lo rodiacién proveniente de otras direcciones.

Este ¢ltimo proceso tiene lugar con luz diurna y la rodiacidn se denomina

luz del aire. Se refiere o lo luz dispersada por la atmdsfera entre la fuente y el

observador.

Para un determinado conjunto de condiciones (por ejemplo gy constante), el
primer efecto no altero el controste si lo distancia ol objeto varia. Esto se debe
al hecho que los brillos aparentes del objeto y el del fondo se reducen en la misma
proporcién (por un factor e~ X),
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El segundo efecto agrega iguel contidod de luz ol fondo y al objeto. Esto
reduce la magnitud del umbral del contraste (C), tal como estd dodo en la ecuacién
(11.3). Si tento el objeto como el fondo retroceden, IC| decrece por consiguiente.

Lo distancia pare la que IC! se reduce o 0,02 para el oic normal es el alcance visuval.

La suvposicién que o3 es independiente de la longitud de onda no es vdlido
completamente, dodo que las molécules de aire difunden la luz azul con mds eficocia
que la roja. Cuando la dispersidn es causada por particulas mds grandes, polvo o go-
titos pequefins cuyo tamafio es del orden de la longitud de ondo de la luz, lo suposi-
cidn es més valedera., Es por ello que el alconce visuval es por lo generocl indepen-
diente de la longitud de onda en casi todos los cosos en que la visibilidad es redu-
cida.

11.6 Fendmenos épticos

Si bien los rayos de luz se propogan en linea recta en el vacio, sus tra-
yectorias pueden modificaorse por la presencia de medios materiales, toles como los
gases atmosféricos, particulas de nubes y aerosoles, En muchos casos, las desvia-
ciones vorian de agcuerdo con les longitudes de onda de los componentes de lo radio-
cién visible. De esto rssulto uno vorieded de fendmenos dpticos que tienen lugar
en lo atmésfera y la observacidn de muchos efectos de colores llamativos,

En la seccién 2.5 del Apéndice II discutiremos lo dispersién de Rayleigh,
lo cual tiene lugar cuvando el radio de lo particule dispersora es pequefio en compa-
racién con la longitud de onda de le luz. Es por ello que las moléculas de aire y
los particulas mds diminutos del aerosol suspendido en lo atmésfera difundem la luz
azul mds que la roje. De aqui la explicocidn del color azul del cielo y el aspecto
rojizo de la solida y la puesta del sol.

Una variedad de efectos se producen por los nubes de cristales de hielo o
sea los cirrustratus y los cirrus. Lo mayoric de los cristales de hielo son del ti-
po hexagonal con un dngulo de 120° entre los caras odyacentes. El dngulo entre ca-
ras alternados es entonces de 60° y la radiuciédn proveniente del sol puede refrac-
tarse ol pasar a través de uno nube de cristoles de hielo. Se desvia hacia el ojo
del observador en un dngulo de 20° o més de su direccién original. La intensidad de
la luz refractada es mdxima para el dngulo de desviaciédn minime (aproximadamente 22°),
La imagen del sol tiene por eso forma de un anillo brillante que se conoce como el
halo de 22° (o halo pequefio).

En realidad, el indice de refraccién del hielo disminuye ligeramente con la
longitud de onda. Los éngulos de desviacién minima son entonces 21°34' pora la luz
roja y 22°22' pora la violeto. Tedricamente, el holo de 22° deberio comprender un
onille interior rojo y otros anillos exteriores coloreados, En la prdctica, estos
0ltimos se mezclon y o pesor que ocasionalmente se observan anillos omarillos y ver-
des, exteriores el roje, el holo tiene un borde exterior blanco.

Menos frecuente es el halo de 46° {0 gran helo) que se produce por refrac-
¢idén de prismos rectangulares. Los cristoles de formas no comunes pueden tombién pro-
ducir halos con radios de varios valores hosto un minimo de 7°, pero los mismos son
muy raros.
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Algunos cristales de hielo tienen uno orientacién preferencial que depende
de su forma. Los prismas simples caen con su eje largo vertical mientras que las pla-
cas coen con su cara plana horizontal. Este conduce a la concentrocién de la luz en
ciertas dreas exteriores al halo correspondiente. Se forman imégenes de distintas
formos segln sea la elavocidn del sol., Las mismos se conocen como falsos soles.

Algunos fendmenos dpticos se producen por reflexién en los caros planas del
cristal. Por ejemplo, se observa un obelisco luminoso si las caras de los cristales
estdn aproximadamente horizontales.

El fenémeno de halo puede observarse también alrededor de la luna. S5in em-
bargo, es necesurio que los cristales de hielo en las nubes estén bien conformados,
ol igual que en el caso de los halos solares. En genercl, los halos solares y luna-
res rora vez son completos o persistentes, lo que se debe o los rdpidos cambios que
ocurren en la composicidn de laos nubes,

Los fenbmenos de refroccidn y reflexién que producen las nubes constituidas
por cristales de hielo no se producen en las nubes constituides por gotitas esféricas
y diminutas. No obstante, pueden observarse conillos coloreados mds pequefios que se
conocen con el nombre de coronas. Una corona tiene como centro el sol y su secuencia
de colores es opuesto o la del halo., El rojo aparece en la parte externo mientras
que el azul lo hace en la interno, similar a lo que sucede en un arco iris primario.

Las coronas se producen por difraccién, esto es la desviacién de la trayec-
toria del haz de luz al pasar cerca de las pequefias gotitas de agua. La luz rojo es
la que mds se difrocta y esa es la rozén por lo cual se observe en lo parte exterior.,
Uno buena separocién de los colores tiene lugar cuando las gotitas son de tamafio uni-
forme y las coronas mds nitidos ocurren cuando se hallon presentes nubes tenues, ya
sea porque se estdn formondo o se disuvelven, Se las observe con moyor frecuencia
cuando el sol o la luna brillen a través de nubes altostrotus.

El raodio de uno corone vario en forma inversa al tamofic de los gotitaos. La
presencia de gotitos de distintos tomafos produce, por lo tonto, dreas coloreadas que
son irregular . Muy frecuentemente pueden observarse manchones de nube sombreados en
roso y verde, Esto se conoce como iridiscencio o irisacidn.

Lo luz proveniente del sol puede difractarse también cuando pasa cerca de
nuestraos cabezas, Si unc personc se holla de pie sobre un terreno elevado y con su
espolda al sol, los rayos coloreados pueden reflejarse hacia los ojos de ella, por
la presencia de una niebla de gotitas de agua situvada mds abajo. La persona puede
observar entonces un onillec de colores olrededor de la sombra de suv cobeza, esto es
una corona de Ulloa (o gloria). A menudo puede observorse uno gloria que rodea la
sombra de un avién que se proyectc sobre unc nube que estd debajo.

A veces se observa un arco iris si una persono estd de espoldas ol sol, y
teniendo en frente gotos de lluvia sobre las cuales incide le luz del sol, El arco
iris principal o comin se produce por lo refraccién de la luz al atravesar los gotas

de 1luvia, produciendo en coada una de ellas wna reflexidn interna totel. El radio
del circulo subtiende un éngulo cercano o 42° desde el ojo del observador y con el
color rojo en lo porte exterior.
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$i la luz estd sometido a dos reflexiones internas puede formarse exterior-
mente al primorio un arco iris secundario, pero muy separado del mismo. Los colores
se presentan invertidos y lo intensidad alcanza solamente o un décimo de la del orco
principal., A veces se observan arcos supernumerarios en el interior del arceo prima-
rio y que se producen por interferencias entre los royos de luz,

Los espejismos se producen como un resvltado del posaje de la luz a través
de copas de atmésfera de densided diferente. El indice de refroccién del aire varia
con su densidad y a menudo los objetos pueden aparecer ubicados en posiciones inusva-
les y distersionados en su forma. Se presenta una imogen inferior asociada a una su-
perficie extensa y plana cuando el oire cerca del suelo esté mds coliente (y es menos
denso) que el que estd inmediatamente por encima, El efecto contrario -una imagen
superior- se observa si el aire que se halla cerco de la superficie terrestre estd
mucho mds frio que el que estd por encima, esto es que se estd en presencic de una
inversién muy marcada.

Hemos estudiado una buena contidad de fendmenos épticos. Algunos de ellos
se observan con buen tiempo y otros cuando las condiciones han desmejorado por causa
de la precipitocién. Andélogamente pasaremos a considerar aspectos de la electricidad
otmosférica que estdn relacionados con el buen tiempo y las tormentes,
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Copitule XII

ELECTRICIDAD ATMOSFERICA

La electricidad atmosférica se interesa por el conjunto de los diversos fe-
némenos eléctricos que ocurren en la atmésfera em forma naturel. Cubre un amplio ran-
go de tdpicos, algunos de los cuoles han sido discutidos en publicaciones previas. En
este capitulo estudiamos uno seleccién de temas, tratande principalmente con procesos
eléctricos que ocurren en lo masa de la atmbsfera que se encuentra entre la superficie
terrestre y la ionosfera.

Comenzamos examinando el compo eléctrico de le tierra y diversos ospectos de
lo ionizacién atmosférica. Los corocteristicas esenciales de la jonosfera son entonces
consideradas. Esto es seguido de una discusién sobre la corriente de buen tiempo que
existe entre ld ionosfero y lo superficie terrestre. Lo corriente de compensacién de
direccién opuesta necesaria pora balencear la corriente de buen tiempo se estudia a
continuacidn, asf{ come los procesos de separacidn de cargo eléctrica que ocurren en
las nubes. Finalmente son examinados una variedad de fendmenos de descurga eléctrica.

12,1 Campo eléctrico de lo tierrs

Paro muchos fines, el oire puede ser considerado comc un aislante pero, aln
en un dia sin nubes, es posible detectar un campo eléctrico gue es posible medir y uno
corriente eléctrica fluyendo de la atmésfera hacia la tierra. El campo eléctrico nor-
mal o de buen tiempo es tal que la otmdsfera estd cargada positivamente respecto al
suelo,

Ocurren variaciones locales y la direccién del compe estd usualmente inver-
tida en la vecindad de las tormentas. Sin embargo, estas (ltimas cubren probablemente
menos que un uno por ciento de la superficie terrestre y, por lo tanto, el campo de
buen tiempo puede ser considerado como la condicién eléctrica normal de lo otmésfera.

En la otmésfera, el potencial (V) se hace més positive con la altitud (z),
es decir el grodiente {vertical) del potenciol eléctrico »V/dz es una cantidad posi-
tiva. El suelo se considera siempre a potencial cero por lo que V indica la mognitud
de lo diferencia de potenciel con respecto o la tierra,

La intensidad de compo eléctrico (E) estd dada por la ecuacién

A (12.1)

El signo negative indico que le intensidad del campo (fuerza eléctrice sobre
la corga positiva unitaria) estd dirigida hacioc obojo. En drecs de buen tiempo, las
cemponentes horizontoles del compo son despreciobles,
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Iones positivos y negativos de diverso tamafio constituyen la fuente prima-
ria de la corriente eléctrica en la atmdésfera. Por lo tanto, el compo normcl o de
buen tiempo tiende o provocor un flujo hacia abajo de iones positivos y hacio arriba
de iones negativos.

El campo eléctrico no es lineal, siendo del orden de 130 voltio metro-l cer—
ca del suelo. A ung altitud de 10 km se ve reducido o alrededor de 4 voltio metro™",

12.2 Ionizacién atmosférica

Los &tomos neuvtros pueden ganar o perder electrones y adquirir carga eléctri-
ca para formar iones positivos o negatives, Uno corga eléctrica elemental puede tam.
bién unirse o una molécula, particula de polva, gotita de une nube, etc,, para formor
vna particulo grande caorgada. Estos iones entonces son puestos en movimiento por el
campo eléctrico de la tierra, es decir que se origino una corriente eléctrica,

Los rayos césmicos del espacio y las emanaciones radiativas de la superfi-
cie de la tierra son responsables de la produccién de una alta proporcién de las mo-
léculas ionizados presentes en la atmésfera. Los rayos césmicos primarios son parti-
culas de grun energio y en su moyor porte protones. Penetran en lo atmésfere terres-
tre desde todas las direcciones y producen otras particulas de oltos energias por co-
lisién con moléculas neutras de aire. Los productos de la colisién se denominan ra-
yos césmicos secundarios y ellos producen iones por colisiones con gases atmosféricos.

Cerca de la superficie terrestre taombién son producidos iones por la desin-
tegracidn de los elementos rodiococtivos en lao tierra y en el aire. Sobre el mar, sin
emborgo, la rodiococtividad no es un agente ionizador importante.

En la alta atmésfera, los rayos césmicos son ionizodores menos efectivos,
porque sélo los particulas primorias estén presentes en la rodiocién cdsmica., Los
iones pueden, sin embargo, ser producidos por lo absorcién de la radiacidn vltrovio-
leta y X proveniente del sol. En la otmésfera, los electrones expulsados de los Gto-
mos neutros de oxIigeno y nitrégeno pueden permanecer libres duronte lorgos periodos
de tiempo,

Lo ionizacién, por lo tante, da por resultado la creacién de un electrdn ne-
gativo y un ion positivo més pesado. Cerca del nivel del mar, los electrones muy ré-
pidamente se unen a moléculas neutras. Estos iones negativos, asi como también los
positivos, pueden o su vez unirse a grupos de moléculas neutras. De cuolquier modo,
su tamofio permanece esencialmente molecular y son llamados iones pequefios. Otros se
unen a cerosoles que son mayores que los moléculas y formon iones grandes. Los iones
aotmosféricos pueden, por lo tanto, ser divididos en cuotro grupos principales de accuer-
do con su tamafio, o sea iones pequefos y grandes, ombos positives y negativos.

Los iones son acelerados en vn campo electrostético, pero el camino libre me-
dio @ nivel del mar es de sélo olrededor de 0,001 p. Un ion, por lo tonto, sufre una
serie de aceleraciones interrumpides por colisiones abruptos. Como resuvltado, se mueve
o través del aire con una velocidod de deriva media que depende de la cargo y la mosa
del ion, el gradiente del potencial y el camino libre medio.
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) Lo movilidad de un ion estd definida como la razén entre su velocidad de
deriva y la intensidod de campo eléctrico, Los iones pequefios, debide @ su menor ma-
sa, adquieren en el campo eléctrico de la tierra una velocidad mayor que la de los
iones gr?ndes. Lo movilidad ibnica se expresa como la velocidad medic o la cual de-
riva un ion a través de un cierto gas en un campo eléctrico de intensidad unitaria
Cerca de la superficie terrestre, la movilidod de los iones pequefios en lo atmésf ;a
es de olrededor de 1,3 x 104 n s~1 por valtio m~1 X

' dec mientras gue los iones grand
tienen movilidades sélo del orden de 4 x 10~ m s'i ’ °

por voltio m-1,

] . L? conductividad eléctrica es lo cantidad de electricidad a través de un
drea unitaria por unidad de gradiente de potencial y por unidad de tiempo. Los io-

n?sfpequeﬁos contribuyen en mds del 95 por ciento a la conductividad total de la at-
mésfera,

. Los iones pequefios son destruidos constantemente por combinacidn con jones
de signo opuesto, o removidos por su unién o particulas mayores, Para determiner la
velocidod a la que pueden suceder estos procesos fisicos, es necesario conocer la

. co . . . . .
:ens%dud idnica (concentracién), Este es el nimero de iones en la unidad de volumen
e oire.

La recombinacién es proporcional a lo densided iénica y, poer lo tonto, la
velocidad de repombinacién es proporcional al cuvadroade de la densidad idnica. én
formo similer, le cantidad de uniones de los iones es conjuntomente proporcional a
las concentraciones de los iones pequefios y de las particulas grandes.

Bajo condiciones de equilibrio entre produccién y destruccién de iones
2
Pp=xn +8nN

donde p es la ve i id i i i
P 'lOCldud de producc1o? de iones pequefios; n,N es el nimerc de iones
pequefios y particulas grandes por unidad de volumen; % es el coeficiente de recombi-
nacidn para los iones pequefios y p es el coeficiente de combinacién para iones pe-
~ L4
quefios y particulas grondes.

12.3 La ionosfero

Hemos notado que la rodiacién X y ultravioleta del sol producen ionizecidn
en la termosfera., La radiacién césmica también puede llevar a la produccién de iones
en niveles més bajos. En la olta otmésfera, la destruccién de iones ocurre mucho me
nos répidamente que a niveles mds bajos y es asi como una capa esférica de alta den-
sidad idnica tiende @ persistir en una regién conocida como la ionosfera.

Lo icnosfera se caracteriza por concentraociones de iones y electrones lo
suficientemente grandes como para provocer lo reflexiédn de ondas de radio, Este efec-
to es principolmente debido a los particulas caorgades de masa pequefia, los electrones.

Varias divisiones de la ionosfers pueden ser distinguidas:

a) La regién D

Esta regién se encuentro aproximadamente por debajo de los 90 km. Refleja
las ondas de radio de baja frecuencia pero absorbe las ondas de frecuencia




b)
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medic y alto. Su limite inferior estd mol definido y cominmente se le con-
sidera ubicado alrededor de los 70 km, peroc algunos veces son detectados
concentraociones de iones por debajo de este nivel.

La regién D estd estrechamente relacionada con la radiacién solar y'desupo—
rece cuando el sol se pone. Estd bien desarrolloda durante los periodos de
incremento de lo actividad solar (erupciones solares), durante los cu?les

usualmente ocurre una interrupcién completa de las comunicaciones radioales
en frecuencia media y alta., Estas son denominadas perturbociones ionosfé-

ricos repentinas.

Lo regién E

Esta regién yace aproximademente entre los 90 y 140 km y contiene la capa
més boja bien definida de la ionosfera, la copa E. Uno capo icnosféricae
estd caracterizado por un méximo més o menos bien definido de densidad elec-

trénica (concentracién).

las ondas de radio de frecuencio media y olto son reflejodas por la regién
E. Sin embargo, la regién E normol comienza a debilitarse después del oca-
so, cuando lo recombinacidn de iones y electrones tiene lugar con la mdximao
rapidez en sus niveles més bajos, Aunque se hace més delgado durante la
noche, no desaparece excepto durante el largo invierno polar.

Una "capa E esporéddico" puede tombién ocurrir o intervolos irregu%?res Y
bajo condiciones especiales. Esta capo intermitente es de extensidn hori-
zontal limitada y los movimientos de los iones y electrones pueden ser es-
tudiados exominando sus efectos sobre los ondas de radio.

Lo regidn F

Esta porcién de lao ionosfera se extiende hacic arriba desde los 140 km,
aproximadamente, pero su limite superior estd mol definide, En sus par-
tes superiores consta casi enteramente de protones y electrones, similor
al gos interplanetario. La regién F estd caracterizada por dos capas:

i) Capa Fl
Esta es identificable s8lo durante el dia cuando el sol estd bastante
alto., Se fusiona con la capa F, a la noche y cuando el sol estd bajo.
Esta capa tiene una importante Influencia en la propagacién de ondas
de rodio de frecuencia media y alto.

ii) Capa F2
Esta capa yace en la parte superior de le regién F y es tombién de
considerable importancia en comunicaciones de rodio a large distan-
cia. Lo densidad idnica alcanza un pico o altitudes de 250 o 500 km,
dependiendo de lo ubicacién y los condiciones. Disminuye gradualmen-
te hacia orriba pero no se le ha osignado limite superior.

- 149 -

12.4 La corriente eléctrica aire-tierra

En electricidad atmosférica, el término corga espocial se refiere al predo-
minio de iones positivos o negativos dentro de una regién dado de la otmésfera. En
la préctica, uno carga neto positiva es encontrada o todas las altitudes en la atmés-
fera y es mayor cerca de la superficie terrestre.

La corriente oire-tierra constituye la transferencia de carga eléctrico de
la atmésfera cargada positivamente o lo tierra corgada negativamente. Estd constitui-
da por tres principales componentes:

a) la corriente de conduccién oire-tierra;
b) la corriente de precipitacién;
c) la corriente de conveccién,

Hoy también contribuciones diversos mds pequefios a la corriente aire-tierra,

La corriente de conduccidn oire-tierra es a veces llamada corriente de buen
tiempo. Estd representada como un movimiento hacia abajo de la carge espacial positiva
en regiones libres de tormenta en todo el globo. La corriente de buen tiempo es por
mucho la mayor componente de la corriente aire-tierra y tiene una magnitud de aproxi-
modamente 3 x 10-1 amperes m=2 o alrededor de 1800 A para toda la tierra.

Lo corriente de conduccién oire-tierra fluye desde uno regién conductora po-
sitivamente cargado en la ionosfera inferior hacic abojo o lo tierra negativamente
cargada. Las mediciones indican gue lo corriente de buen tiempo es relativamente in-
dependiente de la altitud,

La corriente de precipitocién representa un transporte hacia abajo de carga
desde las nubes o la superficie terrestre. Sucede durante unao coide de lluvia eléctri-
camente cargada u otros hidrometeoros. Observaciones sobre la carga en gotas de lluvia
individuales durante las tormentas indican que es elevada mds carga positive gue nega-
tive a la tierrc por las corrientes de precipitacién, Sin embarge ocurren amplias des-
viaciones dentro de las tormentas individuacles y de una tormenta @ otra. Las corrientes
de precipitacién en la 1luvia continua varian alrededor de 10712 4 10-10 gmperes m=2.
En las tormentas, sin embargo, las corrientes llegon hosta valores de 10™° amperes m-2,

Otra componente de la corriente omire-tierra se conoce como la corriente de
conveccidn. En general, el término incluye no sélo a les corrientes de difusién tur-
bulenta existentes en regiones de carga espocial neta, sino también a las corrientes
originadas por la caida de las particulas de precipitacién cargadas (corriente de pre-
cipitaciédn).,

Lo discusién precedente puede ser resumida en términos de un modelo fisico
sencillo. En este modelo, la superficie de lu tierra y las capas conductores de la
atmésfera superior (ionosfera) son consideradas como las placas de un condensador es-
férico, entre las cuales se encuentra la mayor parte de la atmésfera. La tierra y la
ionosfera forman dos superficies equipotenciales naturales. Es imposible que los car-
gas locales en el pleno horizontal se acumulen en lo ionosfera o en la tierra sin ser
disipadas en pocos microsegundos.
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Lo placa exterior (ionosfera) del capacitor esférico tiene uno corga neto
positivo y la interior (tierra) uno carga neta negative. En el espacio entre las dos
superficies yace un gas mal conductor. Lo conductividad del aire surge de lo presen-
cia de iones, de los cuales sélo los pequefios poseen suficientes movilidades como pa-
ro tener importaoncia como conductores.

Lo corriente aire-tierra es de olrededor de 1800 amperios y lo atmésfera
tiene una resistencia efective de aproximadamente 200 ohmios. Esto implica una dife-
rencia de potencial de alrededor de 360.000 voltios entre la superficie terrestre y
la ionosfera. Estos valores no estén uniformemente distribuidos en toda la atmés fe-
ra. Come resultodo, el gradiente de potenciol es del orden de 100 volt m-1 cerca de
la superficie terrestre, pero decrece con la altitud.

En el modelo anterior la corriente aire-tierro es considerade algunas veces
como la corriente de fuga del condensador. Si fuera la Unica que actla, se calcula
que descargeric ol condensaodor de lo tierra o un valor desprecicble dentro de apro-
ximadomente una hora,

12.5 Corriente de compensacién

, . . . s g

La discusién sobre el campo eléctrico de buen tiempo y lo corriente 1dnico
sugiere que debe haber una corriente disponible en direccidén opuesta que mantengc el
balance eléctrico de la atmdsfera. Esta es conocida como la corriente de compensa-

L2
clon,

La corriente de compensacién debe transportar cargos positivas hacia orriba
{c megativos hacia cbajo) para baloncear la corriente observoda entre lo otmésfera y
lo tierra de las regiones de buen tiempo., El problemec de dor razén de tal corriente
ha sido objeto de gran atencién y hoy ahoro una conviccidn creciente que el genera-
dor de esta corriente es lo tormenta,

Las tormentas presentes o cualquier tiempo sobre regiones ampliamente dis~
persas de la tierro pueden dar cuenta de la corriente de compensacidén. Los ?bserva-
ciones hechas sobre gran nimero de tormentas han indicado que se encuentron iones po-
sitivos ascendiendo en el espacio por encima de los tormentas actives. En promedio
sobre muchas tormentas, los reldmpagos de los tormentas también tronsportan carga ne-
gativa hacia abajo, como lo hace la descarge puntual silenciosa y no luminosa que
emana de los drboles y otros objetos conectados a tierra en las regiones por debojo
de los nubes comulonimbus.

Medidas de lo corriente que llevan iones positivos de la porte superior de
los tormentas a la atmésfera por encima de las mismas, han indicado un valor del or-
den de 0,3 a 0,6A paro cada celda de tormenta, Esto corriente de compensocidn de to-
dos laos tormentes presentes sobre la tierra serio requerido paro bolancear lo corrien-
te gire~tierra de 1800A., Pora que esto ocurra, serio necescrio gue estuvieran pre-
sentes sobre toda la superficie de la tierra constantemente entre 3000 o 6000 celdos
de tormenta, Esto parece estar de acuerdo con lo evidencia climatolégica.
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12.6 Separacidén de la carga eléctrica en las nubes

Centros detectobles de carga eléctrica se forman en las nubes convectivas
en los primeros etopos de su desorrollo y pueden después llevor o descorgas de relém-
pagos durante las tormentes. Un amplio range de meconismos ha sido sugerido para la
separacidn de carges eléctricas de signo opuesto. Estos incluyen lo seporacién de
cargas al romperse una gota de lluvie grande, la captura de iocnes otmosféricos por
las gotas de lluvia y las porticulas de hiele gue caen, colisiones entre particules
de hielo de diferente temperatura, el ostillamiento de las gotas subfundidas al con-
gelorse, etc. Es proboble, sin embargo, que una combinacién de estos mecanismos ope-
re en vorios situaciones,

Las nubes, que alcanzan gron altura por sobre el nivel de congelacidn y en
las cuales hay presentes fuertes corrientes ascendentes, actdan como poderosos gene-
radores eléctricos., El aire que se mueve hocie arriba arrostra pequefias particulas
de un signo (usualmente positivo) y los elementos que se precipitan hacia abajo car-
gas de signo opuesto {usualmente negativo),

5i los elementos precipitantes congelados estdn presentes en unc celdo de
conveccidn activa, pequefias particulas de hielo arrastran corgos positivas hacio arri-
ba mientras que las porticulas de hielo grondes (nieve granulada) arrastran las cargas
negativas hacia la base de la nube, Lo carge positivo se acumula cerca del tope de la
nube cumulonimbus y los corgas negativas cerca de la base,

Mientras la columno de lluvia desciende, lleva algunas de las cargos positi-
vas hacia abojo o trovés de la nube. El tope de la nube, en las dreas de hielo, posee
por lo tonto uno corge positiva, pero locolmente en los aguaceros més fuertes puede ho-
ber un niclec de carga positiva en todo el camino hasta la bose de la nube. En gene-
ral, sin embargo, una celda negativa ocupa lo mayor parte de las regiones inferiores
de la nube,

12.7 Descorgos eléctricas en la troposfera

En la troposferc pueden ocurrir uno gron variedad de descargos eléctricas.
Algunas son inaudibles o invisibles, pero otras son fendmenos altamente audibles y es-
pectaculares,

La descarga de punto es una descargo eléctrico gaseosa silenciosa y no lumi-
nosa desde un conductor agude, mantenide a un potenciol que difiere del de lo atmésfe-
ra circundante., Los descargos de punte pueden ocurrir desde drboles y otros objetos,
conectados a lo tierra, con puntas y protuberanciaes,

Un fendmeno mds obvio es la descorgo de centelleo. Esto es una descargo
electrdnica goseosa, en la cual la trensferencia de corga tiene lugar intermitente-
mente a lo largo de un camino, relotivamente restringido, de alta concentrocién idni-
ca, Es a menudo altamente luminosa,

Entre lo descarga de punta (con sus caracteristicas silenciosas y no lumi-
nosas) y lo descarge de centelleo (usualmente con su canal de descarga Unico) se en-
cventra lo descarga en corona. Esta ocurre de los objetos (especiaolmente si tienen
puntas) cuando la intensidad de campo eléctrico cerca de sus superficies alcenza wun
valor de oproximadomente 105 voltios m-l,
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Una descarga de corona puede ocurrir durante el vuelo a traovés de tormentas
eléctricas desde las antenas, ales y otras partes de los aderonaves. Tombién puede ser
visto emanando de los méstiles y vergos de los barcos durante tormentas en el mar don-
de se le denomina frecuentemente como fuego de Santelmo.

Lo descargao mds espectacular en la troposfera es realmente una descoargo de
centelleo a gran escala. Es la descargo de reldmpagos asociada con la nube de tormen-
ta cumulonimbus.

Discutimos la acumulacidén de carga positiva en las partes superiores de una
nube cumulonimbus en la seccidn 12.6. A medida que lao columna de lluvia desciende
desde altitudes por encima del nivel de congelacién, ocurren descargas de reldmpagos
entre esta columna de lluvia y las otros porciones de la nube corgadas negativamente.
Después de la descarga, lo tormento puede recargarse nuvevomente completamente en unos
pocos minutos.

La moyor parte de las descargas desde los nubes haocia lo tierra, o sea ro-
yos, ocurren entre la porcién inferior negativamente corgoda de la nube, y la tierro
que posee cargas positivas inducidos localmente. Este proceso transfiere carga nega-
tiva hacia obojo. Una minoria de los descorgas entre las nubes y lo tierro transfie-
ren corge positiva hacio abajo, desde el pequeiio ndcleo de carges positivas localiza-
do en la parte inferior de la nube,

Los descargas entre diferentes partes de lao nube, entre nubes vecinos o en-
tre la nube y lo tierra, no ocurren hasto que el grodiente de potencial olcanza un va-
lor critico de muchos millones de voltios por kildmetro. Entonces lo aislocién es ro-
ta por el pesaje de una gran corriente durante un periodo extremadamente corto de
tiempo, El rdpido aumento de la temperaturo y lo consecuente expansién del aire o lo
largo del camino del reldmpago provee una fuente de ondas sonoras que se propagan ha-
cio afuera y son oidas como trueno.

El flujo neto hacio arribe de iones positivos por encima de las nubes cumu-
lonimbus y la corga negotiva nete llevada o tierra durante las descargaos constituyen
la corriente de compensacién, Mencionaremos previamente que la funcidén de esta co=-
rriente es balanceuar lo pequefio corriente de fuga que ocurre entre la ionosfera y lo
superficie terrestre en las dreas de buen tiempo.

También por encima de la tropesfera ocurren descargas espectoculares. Las
guroras son producidos o causa del bombardeo de la atmésfere superior por lluvias de
particulas o corplsculos que han sido eyectados por el sol. La principal regién de
lo luz de lo aurora se encuentro en lo beja termosfero entre los 90 y 130 km, pero a
veces lo luz es visible duronte el dia en niveles hasto los 1000 km. Detoalles de es-
tos fendmenos hon sido discutidos en publicociones anteriores y no formaon parte del
presente curso.
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Apéndice I

DIVISION VERTICAL DE LA ATMOSFERA

La atmésfera puede ser dividida en varias capas por diferencias naturales
entre ellas. Hay closificaciones hechas de acuerdo o las reacciones gquimicas, a lo

. . ., . .

lonizacidn, a la composicién, o la temperotura, etc., gue son de uso comidn pero que
Fd . . -

no estén libres de cierta confusién,

E? %9?2, la Organizacién Meteorolégica Mundial (OMM) decidié describir la
atmésfera dividiéndola en custro regiones. Esta divisidn fue basada sobre variacio-

nes medias de lo temperatura con respecto o la altitud, La Figura 1.1 indica sus ca-
racteristicas esenciales,
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Apéndice II

RADIACION ELECTROMAGNETICA

La energic puede ser transmitido de un cuerpo a otro por medio de ondas
electromagnéticas con o sin la presencia de un medio material interviniente. La
energic rodionte es tratada como una radiacién electromognética.

La radiacién magnética se propaga en el vacio en linea recta y con vna
velocidad constante (c).

c = 2,997925 x 108 n st

El espectro electromagnético comprende las ondas de radio, infrorrojo,
visible, ultravioleta y radiaciones X y gamma. Estas rodiaciones pueden estar co-
racterizadas tento por su longitud de onda () como por su frecuencia (n), donde

c= An (2.1)

Lo energio radiante es una energie en trénsito. Desafortunadamente, los
términos usodos para describir sus efectos y modificaciones no han sido totalmente
normalizados. Siempre que sean oplicables, usaremos aquellos adoptados por la pu-
blicacién de la OMM "Vocabulario Meteorolégico Internacional™ (OMM-N® 182.TP.91).

2,1 Definiciones y conceptos

a) Flujo radiante (potencia rodionte)

La intensidad del flujo radiante.

Esto se refiere a lo potencia emitida, transferida o recibida en lo
forma de radiacién electromagnética,.

Nota:
dQ
e

Yo =TT

donde ¢e es el flujo radiante y dQ es lo cantidad de energia emitida,
transferida o recibido en el tiempg dt.

Dodo que la unidad de energfa en el sistema internacional (SI) es el
joule (J), lo unidad del flujo de radiacién es el vatioc (W),

(2.2)
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b) Egtensiggd radiante {de ung_fuente en una direccién dada)

c)

El cociente formado por el flujo de radiacién emitido por una fuente (o
por un.elemento de la fuente) en un cono infinitesimal que contiene o la
direccién dada, y el dngulo sélide de dicho cono.

La unidad del éngulo sélido es el esteraodian. Es el éngulo subtendido
al centro de una esfera de radio r por el drea curvilinea igual o r2 si-
tuada en la superficie de dicho esfera (véase la Figura 2.1).

Dado que el drea de la esfera es 4Tfr2, el dngulo totel subtendido o su
centro es igual o 4 esterudianes,

Figura 2.1 - Angulo sélido unitario (esteradian)

I = P (2.3)

donde Ie es la intensidad de emisidn de radiacién en una direccién dada
y d?e es el flujo de radiocién emitido en el dngulo sélido dw que con-
tiené la direccién dada.

%a Unf?ud de intensidod de radiacién en el SI es el votio por esteradian
Wan=i},

oy ot e T e St S 7 S B S S e o T N BN S S B N B M - A e e

El cociente formado por la intensidad de rodiocién en una direccién doda
de un elemento infinitesimal de lo superficie que contiene el punto en
consideracién, y el drea de lo proyeccién ortogonol de este elemento so-
bre un plano perpendiculer a le direccién dada. .

Considerando el drec elemental dA mostrada en la Figura 2.2, la proyec-
cién ortogonal en un plano perpendiculor a lo direccién OP es dA cos 8,
donde B es el dngulo entre OP y la normal a dA.
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¢t (2.4)

. Le = 9A cos ©

donde L es la radiancia en O en la direccién 0P,
e

Lo unidod 5! de radiancio es el vatio por metro cuedrado por esteredian

(W w2 n-l), p

— dw

7 e s
s S P S T T B ot e o S

Cociente del flujo de radiocién emitida por un elemento infinitesimal de
superficie que contiene al punto en cuestién, por el éreo de oquel ele-

mento.

Considerando el érea elemental dA en lo Figura 2.3

s (2.5)

S

Figura 2.3 - Emitoncia desde el punto O

v A i S e e S T - o e T

Sea (d@ ) lo energic emitido desde un drea elemental dA dentro de un he-
misferic en el tiempo dt.

(dQe)l = M_ dA dt (2.6)

f)
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Suponiendo que (dQe) es la parte de la energia citoda mds arriba emitida
dentro de un dngulo 56lido en la direccién OP en el mismo tiempo (véase
la Figua 2,2). OP forma un dngule 8 con la normal dA y un dngulo ¢ con
alguna direccién arbitraria en su plano.

. (dQe)2 =L dA cos 8 do dt (2.7)
Ahora

(0,), = [(a,), (2.8)

donde la integracién es efectuada sobre el hemisferio. Combinando las

ecuaciones (2.6), (2.7) y (2.8)
M, = fL, cos 6 du (2.9)
El incremento del dngulo sélido en coordenadas esféricos estd dado por

do = sen & do d¢ (2.10)

En consecuencia, lo ecuaciédn (2.9) se convierte en

2 T/2
M = L cos @ sen 6 d6 d¢ (2.11)
N

En el coso de la rodiacién isotrépica lo radiancia (L) es independiente
de la direccién y lo integracién da €

M = ﬁLe (2.12)

La energfc radiante esté distribuida sobre un rango de longitudes de
onda. Cuando se hace referencio o la rodiccién en una longitud de onda
(en el intervalo infinitesimal de longitud de onda L o A + d1) es usan-
do el prefijo "densidad espectral™ o "monocromético”.

Definimos la densidad espectral (concentracién) de una cantidod radiomé-
trica {X ) como el cociente de esta cantidad, tomado sobre un rango in-
finitesimal sobre cualquier lado de una longitud de onda dada, por el
rango

dx

Xe () = dTe (2.13)

Por ejemplo, la densidad espectral de la radiancia en ung direccién dada
estd expresodo por

dL

e
Le (W = g%
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Hay que tener cuidado en la aplicacién de este concepto. Algunas veces
se supone que varias cantidodes rodiométricas se refieren en primer lu-
gor a la radiacién monocromdtica. Cuondo es necesario referirse o la

radiacién sobre un rango finito de longitudes de onda, se usa entonces

un prefijo tol como "integrodo".

g) Cuerpo negro

Un cuerpo hipotético, el cual absorbe completomente toda la radiacién in-
cidente, es denominado un cuerpo negro. El concepto proviene de la co-
rrelacién entre la oscuridad del color y la proporcién de le radiacién
visible absorbida.

En la noturaleza no existen cuerpos absorbedores perfectos sobre todas
las longitudes de onda. Es por ello que el término "cuerpo negro” es
més bien engafioso. Un cuerpo que aparece como blanco ya que dispersa
la radiocién visible que le llega, puede, sin embargo, ectuar como un
cuerpo negro en relacién a lo rodiacién de una longitud de onda dife-
rente, Por ejemplo, la nieve es efectivamente un cuerpo negro para lon-

gitudes de onda mayores de 1,5.

Nota: En la seccién 2.1 el subindice "e" ha sido usodo para indicar que
los cantidades se refieren o lo radiocién en general, cuando son
apropiadas las unidodes fisicas. Esto las distingue de las conti-
dades andlogas referidas o la luz visible, cuando las cantidades
fotométricos pueden ser opropiadas. Las unidades fotométricas ro-
ramente son usadas en estudios atmosféricos y por conveniencia omi-
tiremos el subindice "e

2,2 Las propiedades emisivas de los cuerpos negros

Un cuerpo negro se define tombién como el emisor de radiacidn, el cuol, a
uno temperotura dada, presenta el méximo de densidad espectrol de emitancia radiante,
Por lo tanto, pora una temperaturo dada, emite, para cuolquier longitud de onda, la
méxima cantidad de energic desde uno unidad de drea de la superficie en un tiempo da-
do. A veces se hace referencia al mismo como a un perfecto emisor.

Similarmente, la radiocién del cuerpo negro es definida como lo cantidad mé-
xima teérica de radiacién emitido por unidad de drea de un cuerpo a una temperatura

dada.

Las propiedades emisivas de un cuerpo negro son expresadas por varias leyes:

a) Ley de Planck

La densidad espectral de lo radiancia de un cuerpo negre {(Ly.) es una fun-
cién sélo de lo temperatura (T) y la longitud de onda (R). Esté dada por:

c
LkB - cll-5 (e 2/AT_1) (2.14)
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donde ¢ = primera constante de radiacién = 3,742 x 10-16 J m2 s-l

2 o

c segundo constante de radiacién = 1,439 x 10" m K.

2

Se encu?ntra que lo densidad espectral de la rodiancia de un cuerpo ne-
gro es independiente de lo direccién. Esto es equivalente al enunciado
de la ley del coseno de Lombert:

" : .
El Fl?]o por unidad de éngulo sélido emitido en una direccién
cuolquiera desde una superficie unitaria radiente vario como el
coseno del dngulo entre la normal a la superficie y lo direccién

de la rodiacién,

b) Ley de Stefan-Boltzman

La radiancia de un cuerpo negro (L,) integrada sobre la totolidad del
espectro es obtenida integrando amgos miembros de la ecuacién (2.14)
con respecto ¢ lo longitud de onda.

@

Lg =‘[ Lyg 92 (2.15)
de donde obtenemos lo ley de Stefan-Boltzman

L, = 014

B = (2.16)

donde o = constonte de Stefon-Boltzman = 5,67 x 10-8 J m-2 OK_4 s-l

Yo que Ly, es independiente de la direccién, esto es también vélido para

Lg. Hemos notado que aplicado pare la ecuvacidn de radiacién isotrépica

(2.12) se tiene
4

MB = oT (2.17)

d?nde M, es lo emitancio del cuerpo negro integrodo paroc todas las lon-
gitudes de ondo.

c) Ley de Wien (desplazamiento)

P iy o o

Para una temperoturo dade, la longitud de onda de mdxima radioncic es
obtenida de la ecuacién (2.14) resolviendo la condicién 3L, /34 = ©
manteniendo lo temperaturea constante, A8 ’

Lo longitud de onda (Amax) de mixima radiancia puede mostrorse que es

-1
A =cCT (2.18)

max
donde C = 0,2898 x 102 m %L
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Esto indica gue la emisidn de mdxima energic se desplaza progresivamente
hacia las longitudes de onda mds cortas cuando aumento lo temperctura.

d) Ley de Kirchoff

Para volores dados de la longitud de onda y la temperatura, la relociédn
de la radiancia real de un objeto radiaonte con la radiancia de un cuerpo

negro es llamade la emisividad (e1), es decir

A (2.19)
AB
En el caso de un cuerpo negro g3 = l. 35i ¢} es constante pero menor que

la vnidad en todas las longitudes de onda, se dice que el objeto es un
"ecuerpo gris”. Los objetos recles no poseen exactamente estas caracte-

El\z L

risticos.

Lo ley de Kirchoff establece que la emisividad de un objeto es igual a
su factor de absorciém (a)) cuando en cada coso es tomoda la misma lon-
gitud de onda y temperatura como referencia, esto es

£y = 0} (2.20)
El factor de absorcidén es la relacién entre la cantidod de energio ro-
diante obsorbida con la incidente. Es una funcidn tanto de la tempera-
turc como de la longitud de ondo y algunas veces se hace referencia o
la mismog llamdndolo absortividad.

Se soca como consecuvencic de la ley de Kirchoff que si un cuerpo a una
determinada temperatura absorbe fuertemente lo radiecién de unc cierta
longitud de onda, serd igualmente un buen emisor de eso longitud de on-
da. Por ejemplo, hemos notado que un cuerpo negro es @ la vez wn per-
fecto absorbedor y un perfecto emisor (esto es, ay = £ = 1).

2.3 Tronsferenciao de la rodiacién a través de un medio

. — . .

Al estudiar la transferencia de radiacién o través de lo atmésfera, la cual
absorbe, dispersa y emite rodiacién, es necesorio usar cantidades andlogas a la ra-
diancia y emitancia de una fuente (véase la seccién 2.1).

a) Intensidad especifica (I))

Esta es la energia transportada en una direccién a través de un elemento
de drea dA dentro de un intervalo de longitud de ondo A a 1 + d} dentro
de un éngulo sélido dw en una direccidn que forma un dngulo 6 con lo nor-
mal al drea y en el tiempo dt,

Hablamos del édreo asi definida como un "ldpiz de radiacién". Geométrica-
mente, I) es realmente un "flujo radiante por unidod de dngulo sélido”
dividido por un drea. Es, por lo tanto, andlogo ¢ la radiaencia.
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Es de notor que se refiere a una longitud de onde especifica (A). E1l

prefijo "especifico" es omitido frecuentemente y por ello es necesario
tomar cuidade cuando la cantidad esté referida a la "intensided". La

definicién (2) de la seccién 2,1 no tiene en considerocién la divisién
por un 4rea normal a una direccién doda.

b) Flujo por_unidad de_érea (F))
Esta es la energia transportada desde todas las direcciocnes en un hemis-
ferio a través de un elemento de 4rea dA dentro de un intervalo de lon-
gitud de onda L a A + dA en el tiempo dt.

Geométricamente, F)} es andlogo o la emitancia pero referide a la longi-
tud de onda especifica. Algunas veces estd referido como un flujo de
densidad monocromdtico, flujo de densidad o simplemente flujo. En el
Gltimo coso es necesorio tener cuidado en que tal como en la definicidn
(1) en lo seccibn 2,1 no se refiere a la divisién por un drea.

Notas: 1) Por analogfa con las ecuaciones (2.9) y (2.11)

Fa =‘]&l cos 8 dw (2.21)
2n 0f2

Fy = Jf JF I) cos 6 sen 8 dO d¢ (2.22)
o ©

y pora una radiacién isotrépica

Fx = I} (2.23)
2) En el caso normal de un rayo estrictamente paralelo, dw = 0,
5i F) es el flujo por ukidud de drea en la superficie recep-

tora cuyo normal forma con el rayo un éngulo 8, entonces

F\ = I) cos 8 (2.24)

2.4 Absorcién y emisién de radiacién

Los textos de fisica cuantice explican en detalle los procesos fisicos que
ocurren cuando la radiacién que contiene un rango continuo de frecuencia y energio in-
cide sobre la materia. Brevemente, se puede enunciar que es posible explicor lo ab~
sorcién como le extraccidn de cuantas individuvales de energia del suministre rodigti-
vo. En los dtomos individucles tienen lugar transiciones electrénicas mientras que
en los moléculas poliaténicas son posibles transiciones vibracionales y rotociona-
les. Estos dtomos y moléculos pueden posteriormente emitir energia en lineas o ban-
das individuales de la misma longitud de onda de aquellas que ellos absorben,

Considerando que un rayo de radiacién de intensidad especifica I) incide
sobre la superficie superior de una capa delgado estratificada de material absorbente
formando un éngulo © con lo vertical {véase la Figuro 2.4},
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I
dx
/
0

Figura 2.4 - Tronsferencic radiotive

- No tomondo en consideracién la reflexién y la dispersién, el cambio en l?
intensidad especifica (dI)) de un rayo paralelo {0 casi paralelo) después del pasaje
o través de una distancia dx de lo capa es debido porcialmente a:

a) absorcién en la capa = -ay Iy;
b) emisién por la capo = L).
Por ello,
d Iy =L} - o) Iy (2.25)
De los ecuaciones (2.19) y (2.20)
L =& L = %L b (2.26)
Sustituyendo en la ecuacidn (2.23) tenemos
diy = a) (|_JB -1 (2.27)
El factor de absorcidn (ul) puede ser escrito como
a) = kj P dx = k) dm (2.28)
donde k) es el coeficiente de obsorcién y dm = p dx es lo mase por unidod de drea de

material que absorbe en una distancia dx a lo largo de la trayectoria.

El coeficiente de absorcién (kA) es constante para uno determinada longitud
de onda pero varia con la presién a lo lorgo de la trayectoria.

Sustituyendo en la ecuacidn (2.27) obtenemos la ecuacién de Schwarzchild

(2.29)

Iy = ky (g - I3) dm
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La mase del material obsorbente o emisor contenide en una columna vertical
de un drea de seccién unitoria y extendida entre los dos niveles especificos es lla-
mada el espesor éptico o la profundidad éptica de la capa.

S5i du es el espesor Sptico de la capa mostrada en la Figura 2.4, entonces
du = dm cos 8 = p dx cos @ (2.30)

Por lo tenta, la ecuacidn de Schworzchild tombién puede ser escrite en lo
forma

dly = kl (LlB - Il) sec 0 du (2.31)
donde 8 es el dngulo cenital,

Si la emisién en la longitud de onda especificada es despreciablemente pe-
quefia, entonces la ecuacién puede ser simplificada o

dIy = -kl I) sec 8 du (2.32)

Seo lo intensidod especifico de un royo I en lo cimo (v = 0) de lo capa
absorbente. Su valor (Il) después del pasaje a través de la profundided éptica (o ca-
mino éptico m = u sec B8) es obtenida integrando la ecuacién (2.32), esto es

u -k, m
1, - Iaoe-sec 9«5 kydy = Iloe pl (2.33)

Esta relacidén es conocida como la ley de Beer.

La relecién I-/Ilo es lo tronsmisividod de la intensidod especifica después
de un pasaje a través Jg la profundidad éptica (comino dptico m) del gas absorbedor,
cuando no se permite la emisién o lo largo del camino.

2.5 Dispersién

La radiacién puede tombién estar sujeta a la dispersién al pasar o través
de un medio, Esto involucra solamente un cambioc en la direccidn de la propagocién de
lo energio de lo radiocidén cuando entra en contacto con perticulas que provocan la
dispersién, No hay transformacién de la energia de lo radiocién tol como ocurre en
el caso de la absorcién. Sin embargo ocurre atenuvacién de la radiacién en la direc-
cidén de la radiacidn incidente, debido al hecho de que alguna ha sido dispersadae hacia
otrds y los costados.

Para porticulas tan pequefias como las moléculas de auire esta dispersidn es
conocido como la dispersidén de Rayleigh. En este caso la relacién de los radios de
las particulos responscbles de la dispersién y lo longitud de ondo de lo rodioccidn in-
cidente es pequefia. Se puede mostrar que lo intensidad relative de lo rodiacién dis-
persada en vna direccién que forma un dngulo © con el rayo incidente estd doda por

2
I. = constante x (l_i_gﬂiﬂg)

6 = (2.34)
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Lo moyor parte de la radiocién es dispersado hocia atrds o hocia adelonte
del rayo incidente y la mfnimo parte en la direccién normal,

El cambio en lo intensidad especifica (I,) de un rayo cuando atraviesa una

distancio dx en el medio dispersante esté dado por

(2.35)
dIA = -8, IA dx

donde s, s el coeficiente de dispersién.

la disminucién

ici i sién puede también ser definido como i
El coeficiente de disper p 2 dismanueron

de la intensidaed de un rayo de drea unitaria por una unidad de volumen

persor,

Puede mostrarse que la dispersién de Royleigh tiene la forma

3 2 | (2.36)
) 2w (nl - 1) E_
. ad N Po

donde N = némero de moléculas por unidad de volumen bajo condiciones normales de_pre-
= indice de refroccién en lo longitud de onda A pare el aire

., . n :
S e aeurad = densidad del aire se-

. . L . . cos
bajo condiciones normales; p = densidad real del aire seco; o
co bajo condiciones normaoles.

Integrondo la (2.36) o lo largo del rayo entrante para un dngulo cenital 6
desde la cima de le atmdsfera o una cltura I se tiene

pH

-sec Bugz 5) dz L. %10 55 sec 6 (2.97)
h=we e 3 1)2
, 32y "
donde H es lo cltura de la atmésfera homogénea y Slo = Y 5

3A

Lo ecuacidn (2.37) es, por Io tanto, andlogo o lao {2.33) para lo absorcidn

de acverdo con la ley de Beer.

{2.36) indico que en la dispersién de Reyleigh el coefici?nte
inversamente proporcionol a la cuarta potencia de la longitud
de onda. Ya que A en el rango visible vario de§de qlre?edor de 0,4'}L(uzui) otO,Sﬂu
(rojo), es evidente que s, es oproximadamente diez y seis veces mayor en e extremo
correspondiente al azul de la regién visible que en el extremo rojo.

Lo ecuacién
de dispersién (s,) es

Pora particulos maoyores que las moléculas de aire, tales como las pequefias
paorticules de polvo, es posible definir un coeficiente dispersor de polvo (sdl)

S4 aa~ ¥ (2.38)
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donde p es proporcionol ¢ lo densidad de la particula y Y eS8 un pardmetro que decrece
cuando aumenta el tomafic de la particula.

El valor de y para el promedio del tomafo de porticulas bajo condiciones nor-
males es de alrededor de 1,3. Sin embarge, puede haber valores de 0,5 o menores cuando
el aire esté contaminodo con particulas més grandes, tales como las que estdn suspendi-
das en el aire, en ocasiones de tormentas de polvo o erupciones volcdnicas.

El efecto del decrecimiento del valor de Y es el que hace que lo radiacién
sea dispersada menos selectivamente con respecto o la longitud de onda. En el caso de
particulas muy grandes, tales como las que estdn presentes en el coso de nieblas, el
valor de y = 0. Este es conocido como reflexién difusa y es lo causonte del color blan-
cuzco de la niebla,

Cualquier difusién producida por particulas esféricas sin referencia especial
@ los tamafios relativos de los diémetros de las particulas y de las longitudes de onda
de la radiacién se conoce como dispersién de Mie en contraposicién con la dispersién de
Rayleigh. La dispersién de Mie interviene en muchos problemas en relecidn con la dis-
persién en lo calima y en la nube, en los cuales la relacién entre el didmetro y lo lon-
gitud de onda es del orden de la unidad o mayor,

2.6 Coeficiente de otenuacién

Cuande la atenvacién de la radiacidn incidente es debida g la absorcién y a
lo dispersién, o cuando es imposible determinar cudl es el caso, es conveniente definir
el coeficiente de atenuacién (x.). Es una medida de la rapidez de la disminucién o la
atenuacién de la radiaciém transmitida.

Esta cantidad puede ser identificada por una forma de lo ley de Beer

dI, = -ty IA dx (2.39)
° -, X
IA = Iho e 4
donde IA = intensidad especifica en el punto seleccionado en el medio;
IAo = intensidad especifica iniciel;
x = distancia atravesado en el medio en lo direccidn del rayo;
%, = coeficiente de atenvacién.

El coeficiente de atenuvacién es, por lo tanto, el combio fraccional en la in-
tensidad especifico de la radiacidn por unidad de distencio a lo largo del rayo.
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Apéndice III

LAS LEYES DE LOS GASES

En meteorologia trotomos frecuentemente con los estodos inicial y final de
los gases atmosféricos en equilibrio los cuoles han estado bajo la accidn de procesos
energéticos o transformaciones., En los capitulos que tratan de termodindmico se hard
referencia a ciertos leyes de los goses. Estas estén resumidas en este apéndice.

3.1 Varigbles de estado

El término "sistema" se refiere a wna muestra especifica de materia. Ha sido
determinado por lo experiencia que el "estodo de equilibrio” de un sistems puede ser
especificado completamente por un nimero finito de propiedodes, tales como la presidn,
la temperatura y el volumen, Estas propiedades son conocidas como variables de estado
o voriables termodindmicas.

Un pequefic sistema puede ser descrito termodindmicamente por las siguientes
cantidades: volumen (AV), masa (Am), presién {p), temperatura (T) y composicién, Si
pasa a trovés de varios procesos fisicos, en los cuales no varic su masa o composicién,
consistird siempre de las mismas porticulas.

En tales cosos nos quedan tres voricbles: volumen, presién y temperaturc. Es-
tos son las variables bdsicas de estado y sus valores definen completomente el estodo

de un sistema dado.

Expresaremos el volumen por el volumen especifico (x), Este es el volumen
por unidad de masa, es decir

d (3.1)

“bm

Se ve que es el recfproce de la densidad (p)

o'. o0 = -]L (3-2)
P
3.2 Ley de Boyle

Si la temperatura de una maso dado de gas es mentenido constante, su volumen
decrece cuvando aumeniao lo presién o viceverso. Esto veriocién fue descubierto experi-
mentalmente en 1660 por Robert Boyle y los resultados de estos experimentos estdn re-
sumidos en lo que ahora es conocido como ley de Boyle:
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"Lo presién de una masa dada de gos mantenida a presién constante es inver-
samente proporcional o su volumen",

Asi, o temperaturo constonte, el volumen de una maso dodo de gas decrece a
1/2, 1/3 6 1/4 de su valor original, si su presién aumenta, respectivamente, 2, 3 6 4
veces,

Simb6licaomente, la ley de Boyle puede expresorse asi:
1
pLy

esto es

pV=k

1

N ﬁr’:ﬂ [;£ ’:I!.‘i‘.v-‘i

donde kl es una constante para una maso dada de gas o una temperotura doda?“

La ley de Boyle no es estrictamente exacta para ningdn gas real, aungue es
una muy buena aproximacién para los llamados gases "permanentes" tales como hidrégeno,
oxigeno, nitrfgeno y helio, todos los cuales son dificiles de licuor. En bojos pre-
siones, la ley de Boyle proporcionu, sin embargo, una descripcién razonoble del com-
portamiento de los gases reales,

3.3 Ley de Charles

En 1781, Charles, un froncés, estudié el efecto del calor sobre los gases
mantenidos a unao presidn constante. Cuando la temperatura varieka, producio cambios
en el volumen, Estos cambios son expresados en su formo més simple si lo temperaturo
es doda en grodos Kelvin,

Siendo

K=273,15 + C

donde K es la temperatura en grados Kelvin y C es la temperatura en grades Celsius.

La escala de temperotura de Kelvin frecuentemente es dencminada como la es-
calo cbsoluta de temperotura,

La expansién y controccién de los gases a presién constante es resumido por
la ley de Charles as{:

"El volumen de una maso doda de gos mantenido a presidén constonte es direc-
tumente proporcionol a su temperatura expresada en grados Kelvin",

o Asi, a presién constente, uno maso de gos dodo gue ocupa un cierto volumen
o 300K se expanderfa dos veces aquel volumen si fuera colentada o 600°K.

La ley de Charles puede ser expresada simbélicamente como:
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VaT

esto es

—-— 3.5
Vo= kT (3.5)

donde k.. es una constante para una mosa de gas dada o uno presidn constante y T es ex—
o
presada en K,

Le Ley de Charles tampoco es exacta para gases reales, pero lo es en mayor
grado para oquelles que son dificiles de licuar.

3.4 Combinacién de las leyes de Boyle y de Charles

Considerondo una maosa dada de gas cuyo volumen, presién y temperatura son
inicialmente Pys Vl y Tl, respectivamente,

. . 0
Suponiendo que primeramente la temperatura es mantenida constante en T, 'K,
ol mismo tiempo lo presidén p, es aumentado @ p,. De acuverdo con la ley de Boyle, el
volumen agumentard entonces hasta el valor Vl(pl/p2)°

Ahora dejando la presién constante en p, al mismo tiempo que la temperatura
es aumentodo a T,. De lo ley de Charles es evidente que el nuevo volumen (V2) serd
dado por la ecvacién

P Ty
V2=vl-—.—--1—_-—
Pa N

Esto puede ser escrito asi:

AP
T, T
esto es
g - K (3.6)

donde k es constante y T es expresada en grodos Kelvin,

3.5 Nimero de Avogadro

Una unidad conveniente paro la mosa de la sustancia presente en un sistema
es el mol,

Un mol de una sustancio que tiene un peso molecular M tiene une masa de M kg.
Por ejemplo: un mol de gas hidrégenc es 2 kg de H2, en tanto que un mol de oxigeno es

32 kg de 02.
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26)

Cada mol de un gos contiene el mismo nimero de moléculas (NA = 6,02 x 10
y el cual es llamado nimero de Avogodro.

Nota: Algunas veces se hace uno distincién entre mol-kilogromo y mol-gramo. En este
curso usamos el sistema SI y se refiere sélo a mol-kilogromo.

3.6 Volumen molar

El volumen ocupado por un mol de gos es llamado su volumen molar., Varia con
la presién y la temperatura,

El volumen ocupado por un mol de gos en condiciones normales de temperotura
y presién (C.N.P.T.) es llomado volumen molar normal (Vm). Estas condiciones se re-
fieren a uno temperatura de 0°C (=273,159K) y una presién de una atmésfera normal

(1013,250 mb),

Experimentalmente se muestra que el volumen molar normal es casi el mismo
para todos los gases reoles. Su volor es oproximodamente iguol o 22,414 metros ci-
bicos, esto es

V= 22,414 S mol™t

3.7 La constante de gas por mol

En la seccibén 3.4 se determina que para una maso de gas dada, %— = constante,
Si consideramos un mol de gas en C.N,T.P, tendremos

1013,250 mb = 1013250 newton metro 2

p =
3
V=22,4l4m
T = 273,15%
.t %! = 1013§;3xl§2,414 = 8314 joule mol-1 oKhl
!

El simbolo adjudicade @l Gltimo némero es R* y es llamado la constante uni-
versal de los goses.

Asi, un mol de gos

R*

qru
-

esto es

pV = R*T (3.7)
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3.8 Concepto de un gos ideal

Los gases reales no sotisfocen exactamente a lo ecuocién
pV = R*T
Para propésitos teéricos es conveniente postular lo existencia del llomado

gos _ideal pora el cual la ecuacidén anterior es estrictomente vdlido. Los gases reales
se comportan més cercanamente como un gos ideol cuando lo presién se hace extremado-

mente pequefia,

3.9 Ecuacién de estado de un gas ideal

En meteorologia frecuentemente se traton estos problemas en relacién con la
unidad de masa del gas (esto es, 1 kg). El volumen por unidad de masa del gos es. el
volumen especifico (x).

Consideremos el comportamiento de una muestra de gas ideol cuyo espesor mo-
lecular es M, Si su volumen es V para la temperatura T y la presién p, tendremos

b
]
X<

Lo ecuacién (3.7) puede entonces ser escrita

p o M= R*
)
R*
= 3.8
PEq T ( )
R* .
Le constante 'S para un gas cuyo peso molecular es M puede ser escrito como
R. esto es
R*
= — 3.9
R = g (3.9)

. % es la constante especifica del gas para un gas dedo.

Por lo tanto, por unidod de masa (=1 kg) de un gos ideal, lo ecuacién (3.8)
piede ser escrita en la forma

pox=RT (3.10)

Esta es conocida como la ecuacién de estado paroa un gas ideol.

También esta relacidn es conocida como la ley del gas ideal. Es de notar
gque si la temperaturo permanece constante lo ecuacidén se reduce a la ley de Boyle.
Por otro parte, obtenemos la ley de Charles si lo presidn se montiene constonte. En
general, sin embargo, las tres variables de estado (pl, oy T) varfon simulténeamente.

- 171 -

3.10 Mezcla de gases ideales

Con objeto de estudiar el comportamiento de los goses ideales consideremos
primeramente la ley de Dalton;

“La presién total ejercide por una mezcla de gases es igual @ la suma de
las presiones parcioles que cada uno ejercerio si estuviera sélo ocupande

enteramente todo el volumen a lo temperutura que tiene la mezcla",

Asi, para une mezcla de k componentes

k
p:zl pnzpl+p2+p3+---- pn'l-....Pk (3.11)
donde p es la presién total y P, S la presidén de la componente endsima,
Supvesto que el volumen de la mezclo es V y

, = masa de la componente enésima,

M

n = Peso molecular de la componente enésima.

Si cado gas separadomente obedece a lo ley del gas ideal (3.10), tendremos

®n
v T (3.12)

O

n
=Z| 0
*

Aplicaondo la ley de Delton

R*T "
e Do TR
m n
N
esto es px = R¥*T n (3.13)

»,

donde o es el volumen especifico de la mezcla.

Podemos definir un peso molecular medio (M) para una mezcla de gases idea-
les haciendo uso de la expresién

m
=

7
n

1

E = (3.14)
",

La ecuacién (3.13) se convierte entonces en
RI'

p=-—T (3.15)
M
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Asi, la mezcla de goses ideales obedece o la ley de un gas (3.15) la cual
es anélogs o la ley del gas ideol (3.10) para un sélo componente. La ecuacidn (3.14)
pone en evidencia gque el peso molecular medic de la mezcle realmente es un promedio
orménico pesado de lo masa.




