1. LA ATMOSFERA EN EQUILIBRIO: ECUACIONES FUNDAMENTALES

La condicion necesaria para que la atmosfera esté en equilibrio es que todas sus
particulas permanezcan en reposo con relacion a la Tierra, Por tanto, su velocidad
relativa serd cero {v,=0) y la ecuaciéon vectorial del movimiento, que es:

&1 _ o
o Vp_20xi—gk+F
dt P

queda simplificada en la forma;
1 ,
—EVp—gk=0 [1-1]

ya que los términos correspondientes a la aceleraciéon de Coriolis y a las fuerzas de -

friccién son nulos, debido a que al ser funcion de la velocidad se anulan con ésta, al

igual que la aceleracion relativa, que es igualmente cero por la hipotesis de partida.
La ecnacién 1-1 puede ponerse en la forma escalar:

g=~- 7 [1-2]
p cz

Esta ecuacion es bdsica en la estdtica de fluidos y se denomina ecuacion
Jundamental de la hidrostatica, que puede adoptar la forma mas conocida:

dp=—p-g-dz [1-3]

Por otra parte, sabemos que g varia, aunque poco, con la altura y la latitud, lo que
hace necesario la introduccion del concepto de geopotencial.

La diferencia de potencial gravitatorio entre un punto cualquiera de la atmosfera y
el nivel medio del mar, se denomina geopotencial absoiuto y se designa por @,



Siendo:

z

d(l):gl-dz:—»(l):-Jv g-dz [1-4]
4]

(para alturas pequefias, g=cte, y la expresién puede adoptar la forma aproximada
O=g-z)

Es obvio que el geopotencial es proporcional a la altura geométrica y se denomina
altura dindmica.

El espesor de un estrato cuya diferencia de geopotencial sea la unidad:

AD=0,—®, =1 J-kg '=1m?s™?

depende de la altitud de uno de los niveles del estrato y aumenta con ésta, junto al
suelo vale:
_AD 1

= = ~0,102 m. 1-5
0= T 93 m L1-5]

En Meteorologia se adopta una unidad 10 veces mayor, que es el metro dinamico,
y que vale

1 m. dindmico == 1,02 m. geométricos

También se introduce ¢l metro geopotencial, definidos ambos por las expresiones:

z

m. dinamico: [tl)d=j idz:]
o 10

[1-6]
m, geopotencial: [mg:j:%dz]
La ecuacion hidrostitica [dp= —p-g-dz] puede ponerse en las formas:
[dp= — pd®] [1-7]
o bien,
[dD= —v-dp] - [1-8]

siendo v el volumen especifico.
Teniendo en cuenta la ecuacion 1-7, es facil observar que las superficies isobaricas

y las geopotenciales son coincidentes.
Consideremos ahora dos superficies geopotenciales, @, y @,, que limitan un estrato
de espesor A®D (véase figura) y tendremos:

ADy =By — Dy = Big,y — Bipy =ADg
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y como las superficies son también isobaricas, resulta:
APA=Piay—Pian = Pien — Psy = Aps

y teniendo en cuenta la ecuacion 1-8, [dd= —1v-dp] tendremos que v,=vp y, por
consiguiente, las superficies geopotenciales e isobaricas son también isostéricas en este
caso particular de equilibrio hidrostatico.

Si consideramos ahora el valor de v dado por la ecuacion de estado de los gases
perfectos y lo sustituimos en la ecuacion 1-8, tendremos:

dCI)=—v-dp=w-RTTHP [1-9]

con lo que las superficies geopotenciales son también isotermas.
Finalmente, como la temperatura potencial es s6lo funcién de la presion y de la

temperatura
Ricp
P

queda demostrado que las superficies geopotenciales son ademas superficies de
temperatura potencial constante y por tanto isentropicas.

Todo lo anterior se resume diciendo: «El equilibrio estatico en la atmosfera
impone la coincidencia de las superficies geopotenciales, isobdricas, isostéricas,
isotermas € Isentropicas».

Evidentemente, la atmosfera real en movimiento presenta diferentes inclinaciones
para estas superficies, pero para deducir formulas barométricas y tratar problemas
teoricos de altimetria es muy interesante esta simplificacion.

Por ultimo, hay que insistir en que las superficies geopotenciales no coinciden
nunca con las superficies hipsométricas, debido a la no constancia de g.

2. EQUILIBRIO ESTATICO: FORMULAS BAROMETRICAS

Hemos demostrado la gran trascendencia de la ecuacion hidrostatica en estatica
atmosférica. Veremos a continuacion que asimismo nos permite el cilculo de
geopotenciales o de presiones en las distintas superficies de geopotencial constante.

Veamos las variables meteorologicas que relacionan estas magnitudes. Segin la
ecuacion hidrostatica:

dp=—p-g-dz=—pdD [2-1]



Teniendo en cuenta la ecuacion de estado de los gases perfectos podremos poner:

P
dp= — pd® dp= — ——d® 2-2
p P p RT [2-2]
d
a1 e
p RT

Ahora bien, dado que p es funcion de p, Ty z, es imprescindible introducir en
todas las ecuaciones de la estatica atmosférica la temperatura virtual (se define la 7, de
una masa de aire himedo como la temperatura del aire seco que, a la misma presion,
tenga la misma densidad). La expresion de la misma, que se demosirara en otro

capitulo, es:
3
T,=11+=g]|T
(1+34)

o bien, TL.:T[1+EE:|
8p

En la atmosfera real, la ecuacion 2-2 no puede integrarse facilmente, ya que la
distribucidén vertical de la temperatura no obedece a una ley sencilla. Por tanto,
resulta necesario introducir algunas aproximaciones, como, por ejemplo, aplicar el
teorema de la media, pudiendo entonces escribir:

p L D
nh—=——| db= — — -
npo RTm |y RTm (23]

Resultando una ecuacion igual a la de una atmosfera isoterma, y que no puede
darnos una ley de presiones en funcion de @, al ser T funcion de @ y de A®, por lo
gue esta ecuacion 2-3 solo puede aplicarse a estratos sucesivos.

Por las restricciones anteriores, la ecuacion 2-3 adopta la forma logaritmica

P2 1
In— = — ——— (0, - P -
L T [2-4]
y la forma exponencial:
|
= - —(D, P 2-5
P2=D EXP[ RTm( 2 1)] [2-5]

La temperatura (Tm) se denomina temperatura media barométrica, por lo que a
partir de aqui la designaremos por Tmb, y representa la temperatura de un estrato
isotermo del mismo espesor geopotencial que el del estrato real y que ademas
contiene idéntica masa de aire.

Analiticamente se puede expresar por la ecuacion:

Tmb  Jo, T

o, -0, P dd [2-6]



Las ecuaciones finitas de equilibrio estatico vienen expresadas por:

®, —®, = RTib m’;—; [2-7]
Py O, — @,
m —exp( R Tmb) [2-8]

La ecuacion 2-7 nos permite calcular el espesor en m. geopotenciales entre los
niveles superior e inferior de un estrato conociendo las presiones respectivas.

La ecuacion 2-8 permite el cilculo de la presion en una de las capas del estrato
conociendo el valor de la presidn en la otra capa y el espesor del estrato.

Para estratos de pequefio espesor, y haciendo g >cte, las ecuaciones 2-7 y 2-8
pueden adoptar la forma aproximada:

RTmb
p—z = g P [2-7]
g P2
P2 _ _glza—z [2-8Y
F:0 exp[ R Tmb ]

3. ALTIMETRIA: CALCULO DE GEOPOTENCIALES
i) Geopotencial absoluto

Veremos a continuacion algunas expresiones que permiten el calculo de alturas en
m. geopotenciales (m.g.p.) y aclararemos algunos conceptos:

Hemos indicado que el geopotencial absoluto es el potencial de la fuerza de

gravedad, medido desde ¢l nivel medio del mar (z=0). La expresion del geopotencial
viene determinado por la ecuacién:

Ap es una constante que depende de las unidades usadas en el calculo del
geopotencial.

Para altitudes pequeiias, g ~cte. y tenemos:

Si g viene en (m s™?) y z en {m) tendremos las unidades siguientes:

Ao =10=H viene en m. dinamicos.
Ap=9,8=H viene en m. geopotenciales.



La altura de una superficie isobarica medida en m. geopotenciales (m.g.p.)
coincide, pues, con el geopotencial absoluto. Este geopotencial absoluto (P, o bien H)
se calcula facilmente por la ecuacion:

R=2868 ] kg !-grad !

R _ Po 3
®,=H=—T,In— = = '
g 9,8 n P, 7:} (1 + 5 q) 1
T, =Temperatura virtual media del estrato.
Luego:
- 3 Po
H=293T|1+—-¢q ] In— [3-1]
5 D

Fl incremento del geopotencial absoluto H como un resultado de los cambios
finitos:

P0—>P0+5P0
T.-T.+6T,

sc determina facilmente, diferenciando la ecuacion 3-1:

R _ P, R_&P
SH= 6T, In-2 4 1,220
98 M, Tog v,

b) Geopotencial relativo

En Meteorologia se denomina espesor de una capa entre dos superficies isobaricas
a la diferencia de sus geopotenciales absolutos, luego:

Ecuacion del espesor o geopotencial relativo:

P, —presion nivel inferior
P;—presion nivel superior
Luego: Py > P,.

El incremento del espesor, geopotencial relativo, por una variacion finita de la
temperatura (87,) viene dado por la ecuacion aproximada:

_ P
R 6T, In-2

oH, =
9.8 P,




4, ALGUNOS EJEMPLOS DE ATMOSFERAS ESTATICAS

Acabamos de ver en la ecuacion hidrostatica como la presion cambia respecto a la
altura en funcidén de la densidad del aire. Para que sea posible su integracidn, es
necesario conocer exactamente las funciones de la densidad, o de la temperatura, con

respecto a la presion.

Las distintas soluciones de la ecuacion diferencial hidrostatica son llamadas en
Meteorologia férmulas barométricas. Estas férmulas barométricas cambiaran de unas
a otras segln sean las funciones que establezcan Ia variacion de p o de T con z. Para
su resolucidén se introducen algunos modelos de atmosferas simples, como las

siguientes:
a) Atmdsfera homogénea (densidad constante)
En este caso:
P =po=cte
Luego, la ecuacion hidrostatica:
dp=—g-p-dz
se integra inmediatamente, y resulta;

P,=Py—gpo:z

Para obtener la variacidén de la temperatura con la altura operamos:

De la ecuacion de estado pr=RT:

pdv+vdp=RdT
€n &ste c¢aso,

p = po=cte; vo dp=R -dT=dp=p¢ RdT

Comparando esta ecuacidén con la hidrostatica:

dp=—po-g-dz)
queda:
po RdT= —py g dz
y resulta:
dr=—2dz

[4-1]

[4-2]



que se integra inmediatamente:

T =Ty — %z; [4-3]
siendo Ty = -129~
RPO

Finalmente, el gradiente térmico vertical de una atmosfera homogénea se
determina en la ecuacion:

g ar g
dT =~ -d P=— = 4-4
=0 =R [4-4]

donde:
R=0,0685cal g7 " grad™! =0,0685 x 1,000 x 4,18 J kg ! grad " '=286.8 J kg ™" grad ™'

¢g=98 ms?

luego:
=342 grad/100 m

b} Atmosfera isoterma

Impone la condicion:
T=Ty=cte [4-5]

Para obtener las ecuaciones de p y p en funcion de z operamos como sigue:

Ecuacion hidrostatica=dp= — pgd:z (@)

Ecuacion de estado=dp=RT, dp (B} (por ser T =T, =cte)

Igualando los dos segundos miembros de (a) y {b) queda:

dp g dz
T d = — — = =
RTy dp= —pgdz= ) RT, (c)
Integrando (c)
p gz gz
] _—= — = —_ =
|:nP0 RTJ:"’ r eXp[ RTOJ el

Teniendo en cuenta:

p=p-R-To=In p=In p+In R+1n R=@=d£

P p



Luego:

ip o iz e
—_— = ——— = = —_— i -
s 5T, = :'c”r[ ﬁ“.".,] [4-T]

Li atrmisfera potoime s ama salouston wlint, ya gue
P=0  para
Resulta evidente cue s gradente termion vertizn es cenn
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D lg=yy 14-1]
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aT
Y= o oo =l [4-9]

Dx bes ecueciones hadosbinca v de eojasde
- A
ldp = pgdzk kf ETJ
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Sustituyendo en (o)

[dp g dT
Pt o=
r Ry, T

integrando:

p q T
In—=-_"—In— d
[ po Ry, nT(‘):| (@

Y en forma exponencial

p T VR (’[(‘) —5 z)yfR;'p 1 —ypz)-"'R”’
R =] = 1 Y R
Po (R) B [

- giR-y,
pem(1-125) (4-10]

Luego:

Esta ecuacion constituye la formula barométrica para la atmosfera politropica.
Para obtener la densidad, operamos:

_r #&(T
P=RT “RT\T,

multiplicando y dividiendo por Ty resulta:

T a4y,

PO (ﬁ) T R{;:7I

PfRRT—Po(FO) [4-11]
T
o bien
Yp Z R%fl
P=po 1471_— ’ [4-12]
o

En esta atmosfera el gradiente térmico vertical lo obtenemos a partir de las
expresiones:

0Q =cdT=c,dT —vdp
Es decir:

{cp—c)dT=vdp



luego:
(cp—)ydT=v{— pgdz)
y por tanto:

- dT g
T dz Cep—c

2
=
|

d) Atmdsfera adiabatica

Se trata de un caso particular de la politrépica, pero dada la gran importancia de
las evoluciones adiabaticas en Meteorologia veremos algunas relaciones aqui, aunque
serdn tratadas mas ampliamente en los capitulos de Termodindmica.

Podemos definir a este modelo de atmosfera como aquél que mantiene su
temperatura potencial constante, verificando ademas la condicion de las atmosferas
politropicas, en las que la temperatura varia linealmente con la altura. Luego:

T=To—7,z ; v.=gradiente adiabitico
y ademas:

=0, =cte (temperatura potencial cte.) [4-13]

(La temperatura potencial es un importantisimo parametro en Meteorologia y se verd
ampliamente en Termodindmica.) La temperatura potencial viene definida por la

expresion

Ric R R
8=T(p0) = Inf=InT——Inp+-——~lnp
p Cp Cp

Derivande la ecuacion logaritmica, respecto a z, resultaré:

ya que #=cte.
Resultando:

Ahora bien, segin la ecuacion hidrostatica,

dp_

iz —pPg



2 RT 1 g oT
_:_.__r.ﬁ.p-g:__-r_:%”! = — — =

g
a -~ d/1 -
= by C, = P grad/100 m [4-14]

por lo que se demuestra que la atmosfera adiabatica resulta ser un caso particular de
la atmésfera politropica v, por tanto, se pueden utilizar todas las ecuaciones deducidas
para esta ultima operando con el valor del gradiente adiabatico p..

e) Atmdsfera real (la temperatura cambia arbitrariamente con la altura)

Tenemos T = T(z), funcion desconocida en general. La ecuacidn hidrostatica:

[dp= - pgdz] ¥ COmo P=RT [4-15]
resulta:
p dp g dz
dp= — “—gdz=>—= — = —— 4-16
P= = R79%7 7, R T( [4-16]

Para poder integrar la ecuacién 4-16 debemos introducir el concepto de
temperatura media barométrica, que solo sirve para estratos finitos, y que resulta tanto
mds exacta cuanto menor sea ¢l espesor del estrato considerado.

Luego:
Tmbe 2 = | % __* (a)
f ? dz oT(z) Tmb
o T(2)

Mediante este artificio la ecnacion 4-16 puede integrarse, y resulta:

P g (¢ dz g z gz
[lnpc. RL Tz R Tmb] = P=h e"p-( R Tmb )”

Para encontrar la expresion analitica de la densidad utilizamos la ecuacion de
estado de los gases perfectos, introduciendo también el concepto de Tmb:

P=pRTmb

resultara una atmosfera isoterma, luego:



o bien:

y comparando las ecuaciones (¢) y (b) resulta;

In£=1n£ -7
Po P RTmb

y finalmente:

Z
P=po-exp (— E’f‘mb) [4-17]

Resaltamos aqui la analogia, entre las ecuaciones 4-16 v 4-17 de esta atmosfera
real con las ecuaciones correspondientes de la atmosfera isoterma 4-6 y 4-7.

f) Atmésfera estindar o tipo Q.A.CL

En Aerondutica se utiliza un modelo de atmésfera muy simple en la que la
relacion entre el geopotencial, la temperatura y la presion esta definida de acuerdo a
unas hipdtesis basicas, que son:

1. La atmosfera estd formada por aire seco, con una composicion molecular

media constante (M =28,9644 g-mol 1),

2.% La presiéon a nivel del mar es;

Py=1013,25 mb
3. La temperatura a nivel del mar es:
To=28815 K
4° La densidad a nivel del mar es:
po=1,225kg-m™?
5.% El aire cumple la ley de los gases perfectos, y su constante es:
R=286,8 J kg™ ! grad ™!
6.2 El gradiente térmico vertical en la Troposfera es constante e igual a:

y=0,65 grad/100 m

7.7 La altitud de la Tropopausa es de 11.000 m.g.p.. su temperatura, T, = 216,65
K, ¥ su presion Pr., =226,32 mb.

8.% La estratosfera esta definida entre los niveles de 11.000 y 20.000 m.g.p., con
una temperatura constante e igual a 7=216,65 K (luego y,=0).



9.2 Finalmente, de 20.000 mgp a 32.000 mgp el gradiente es negativo, y constante
e igual a y,= —0,1 grad/100 m. Las temperaturas y presiones en la base y tope
de esta tercera capa de la atmosfera estandar son:

Para

P=54,75 mb

£=20.000 mep {T=216 65 K

Para

P=868 mb

Z=32.000 mgp{T:228 65 K

5. ALTIMETRIA AERONAUTICA

La anterior atmosfera tipo se ha ido ampliando progresivamente hasta los 300 km
de altitud, para uso de cohetes, como atmosfera tedrica. No obstante, la navegacion
comercial tiene suficiente techo con los limites establecidos aqui.

La necesidad de utilizar en aviacion un regiaje uniforme para los altimetros es lo
que impulso el establecimiento general de la atmosfera estandar.

Unido a esta atmosfera teorica hay una serie de definiciones que conviene repasar,
ya que estan intimamente relacionadas con ella.

En primer lugar tenemos:

Altura. Es la distancia vertical entre un nivel, punto u objeto y una referencia
especificada.

Altitud. Distancia vertical entre un nivel, punto u objeto y el nivel del mar.

Elevacion. Distancia vertical entre un punto o nivel de la superficie de la Tierra y el
nivel medio del mar.

Como los altimetros son baro6metros aneroides que indican la altitud o altura en
funcién de la presidn, pero no de la temperatura, se introdujeron en la altimetria
aeronautica algunas definiciones complementarias para corregir este defecto.

a) Altitud de presion y altitud de densidad

La altitud de presion se denomina en Aeronautica nivel de vuelo y se define: «Un
nivel de vuelo es una superficie de presion constante relacionada con una determinada
referencia de presion constante € igual a 1.013,2 mb».

Los niveles de vuelo asi definidos estdn separados entre si por espesores de 500
pies hasta los 28,500 pies, y de 1.000 pies a partir de 29.000 pies, medidos en la
atmosfera estandar.

El nivel de vuelo, o altitud de presion, es una altitud basada en la atmosfera
estandar con independencia de la temperatura real; cuando la altitud de presion se
corrige con la temperatura real, distinta de la de la atmdsfera estandar, se obtiene la



altitud de densidad. Luego:

Zs . ,
-I;ﬁ=exp [— Ré"Ifms] para la atmésfera estandar
o =exp | — il ara la atmosfera real
4 P RTmr P

y como las presiones son iguales resulta:

Z Z, Z, Tmr

= == -
Tms Tmr Z, Tms

luego:
Z, -7, _ Tmr —Tms
Zs Tms
Finalmente:
Z—Z.4Z, Tmr —Tms
Tms

Hay que resefiar, ademads, que debido al reglaje del altimetro segin la atmosfera
estandar resulta evidente que:

1) Cuando un avidon vuela en una zona cuya presién o temperatura real es
infertor a la de la atmosfera estandar, el vuelo se realiza a menor altitud que la
indicada en el altimetro.

2) Cuando las condiciones reales de presiéon y temperatura son superiores a las
de la atmosfera estindar, el vuelo se realiza a mayor altitud que la indicada por el
altimetro.

b) Reglaje del altimetro

El reglaje o calado de un altimetro se realiza sobre distintas referencias, que
pasamos a describir:

QFE. Es la presion existente al nivel del aerodromo de referencia. Se utiliza solo en
las aproximaciones vy aterrizajes.

QNH. Es el valor de {a presiéon cuando el altimetro marca la altitud topografica
del aerdédromo. El QNH es imprescindible para el vuelo y el aterrizaje.

Hemos indicado anteriormente que los niveles de vuelo son superficies de presion
constante cuya altitud varia al cambiar la presion. Cuando el QNH del lugar que
sobrevuela el avion coincide con 1.013,2 mb, el nivel de vuelo cero coincide con el ni-
vel del mar y los sucesivos niveles de vuelo estardn en las altitudes verdaderas,
correspondientes a su niimero de nivel, es decir, el nivel 10, estard a 1.000 pies, el 15 a
1.500 pies, el 20 a 20.000 pies, etc.; pero si el GNH aumenta, también sufrirdn un



aumento las altitudes de los niveles de vuelo, y al disminuir el QNH disminuyen las
altitudes de los niveles de vuelo.

Como los aviones deben volar a una altitud minima exigida en el vuelo, el piloto
debera estar atento a los QNH de las estaciones que sobrevuela a lo largo de su ruta,
de forma que si desciende de su altitud de seguridad (por descenso de los QNH)
debera cambiar de nivel de vuelo asegurandose de estar por encima de esa altitud de
seguridad obligatoria.

QNE. Todos los aviones en ruta deben llevar su altimetro reglado con la presion
de 1.013,2 mb, en cuyo caso su lectura nos dara el nivel de vuelo.

En tierra se determina con un altimetro situado en la pista de aterrizaje y reglado
a 1.013,2 mb, cuya lectura nos dara el QNE.

¢) Operaciones de aproximacién v despegue

Finalmente, en las operaciones de aproximacion se definen algunas altitudes
aeronauticas:

Hemos visto que las acronaves vuelan en superficies de presion constante, es decir,
en niveles de vuelo con ajuste de altimetro sobre el QNE, pero tanto en la
aproximacion como en el ascenso deben ajustar el altimetro en QNH para que las
altitudes sean mas aproximadas a la realidad. Este problema de ajuste de altimetro se
resuelve fijando una altitud de transicidén, una capa de transicidon y un nivel de
transicion, que se definen de la siguiente forma:

Altitud de transicién: es la altitud en la proximidad de un aeropuerto en la cual, o
por debajo de la cual, el altimetro debe calibrarse respecto al QNH.

Capa de transicion: sirve para cambiar el reglaje del altimetro de la referencia ONE
a OQNH o viceversa {espesor de 1.000 pies).

Nivel de transicion: es el nivel de vuelo mas bajo que puede usarse por encima de
la aftitud de transicion. Como el nivel de vuelo viene medido por el altimetro sobre el
ONE, este nivel nos indica cuando debemos calibrarlo sobre el QNH.



1. ECUACIONES FUNDAMENTALES Y PRIMER PRINCIPIO
DE LA TERMODINAMICA

La ecuacion de estado de los gases perfectos esta hoy dia totalmente aceptada para
describir los procesos del aire seco e incluso los del aire hiimedo con las necesarias
correcciones de R y T.

Luego:
*

R
pv=";T=R'T [1]

V- volumen especifico
R* (cte. universal de los gases)=8,31432 J-mol ! -grado ™!
M (masa molecular media del aire seco)=28,9644 g-mol~!

De otra parte, la ecuacion fundamental de la hidrostatica muestra el cambio de
presion en los movimientos verticales de una masa de aire, y su expresion es:

P.’
dp=————¢g-d
[ p R-TY 2] [2]
donde P’ y T’ representan la presidon y temperatura del ambiente. Ahora bien, por
suponer procesos reversibles, resulta:
[F=F]

Es decir, la presion de la particula de aire y el ambiente se igualan y la ecuacion
hidrostatica puede ponerse en la forma:

P
gdz=—p'-g-dz (3]

dp= _
P==RrT



considera como el de un gas perfecto, podemos aplicar las siguientes ecuaciones para

evoluciones finitas:
F:3 . "f.w
ERCO I
T \V To  No

T [(P\}

[ﬁ -(m)" ] [10]
P AN
[Po’(?o) } H]

Ecuaciones que pueden ser expresadas en las siguientes formas invariantes:

y también:

R
T-V ¢, =invariante [12]
R
TP~ ¢, =invariante f13]
Cﬁ
P-V e =invariante [14]

4. EVOLUCIONES POLITROPICAS

Sabemos que el aire, como cualquier otra sustancia, tiene infinitos calores
especificos, que dependen del tipo de evolucién. Ahora bien, en Meteorologia se utiliza
ampliamente la aproximacion politrdpica, en la que, como sabemos, el calor especifico
es constante y cuyas evoluciones engloban como caso particular los procesos
adiabaticos.

Por tanto:

8Q=C-dT=C,-dT +p-dV=(C,—C)dT+p-dV=0 [15]

Analogamente obtendriamos:

(Cp— CydT —V-dp—0 [16]
y
- 0% 1ico—0% =0 [17]
4 p

En consecuencia, cuando se considere una evolucion politropica a la que corres-
ponde un calor especifico ¢, podremos emplear todas las expresiones vistas en las evo-
luciones adiabaticas sin mas que sustituir C, y C, por las diferencias {C,—~C) y
(C,—C). Es decir:

R c,-C

K -
ARG AR R
Ty V Py Py W



La expresion analitica del primer principio de la termodindmica mas utilizada en
Meteorologia es la siguiente:

d
[6Q:Cp-dTwV'dp=C,,'dT—R-T—p} [4]
p

Debe hacerse notar que en el intervalo de temperaturas atmosféricas el valor del
calor especifico a presién constante varia muy poco, lo que permite tomarlo como
una constante de valor:

C,=0,2405 cal/g-grado

Otras formas de expresar el primer principio vienen reflejadas en las siguientes
ecuaciones:

6Q=C.-dT+p-dV
g C C 3]
() — 2 v-d
aQ deV+ R D

2, LA ENTROPIA EN LA ATMOSFERA

La expresidn analitica del segundo- principio de la Termodinamica es:

Qe
T

as (6]

Definicidn que, como indicamos, es valida Gnicamente para procesos reversibles.
La entropia especifica, bajo la hipdtesis de que el aire se comporta como un gas
perfecto y para evoluciones reversibles, puede expresarse de la forma:

[S=C,In TR Inp+k] [7]
o también:
[S=C.In T+R In V+k] (8]
o,en funcionde p y V,
[S=C,In V+C, In p+Kk] [8 bis}]

3. EVOLUCIONES ADIABATICAS

En Metecrologia el caso de evoluciones adiabaticas y reversibles, es decir,
isentropicas, es de especial interés, y como ademas el comportamiento del aire se



O también:

C,—-C
[P V" =constante]; [n= =2 ] [19]

Siendo:l

n=Exponente ¢ indice de politropia.
C =Calor especifico del politropo.

En los procesos termodindmicos mdas simples el calor especifico (C) y el exponente
del politropo toman los siguientes valores:

a) Evolucidn 1sobarica: C=C,=n=0.
b) Evolucion isostera; C=C,=>n= 0.
¢) Evolucion adiabatica: C=0=>n=C,/C,.
d) Evolucion isoterma: C=x=>n=1.

5. ESTABILIDAD DE ESTRATIFICACION

Para determinar la estabilidad de la atmosfera se procede a elevar una particula de
aire a una distancia vertical elemental de su nivel inicial, donde se encontraba a la
misma presion y temperatura que el ambiente. Al ser elevada, la particula se
encontrara sometida a la resultante de las fuerzas de empuje de Arquimedes y de su
peso, lo que sirve para tantear la clase de estratificacion, ya que si el empuje
arquimediano es superior al peso de la burbuja, tendremos una estratificacion
inestable; por el contrario, si el peso de la burbuja es superior al empuje de
Arquimedes, estamos ante una estratificacion estable v, finalmente, si el peso de la
particula es igual al empuje de Arquimedes, estamos ante una estratificacion
indiferente. Luego:

> Estratificacion estable
['1 =g ”__fi] =0 Estratificacion indiferente
P < Estratificacion inestable

Este indice, debido a que:

p T
L e P=P
[p TJJ ya qu

se puede poner en funcion de las temperaturas.
Resultando:

T-T

=g [21]



Caso estable:

< er . x—1lg oT Z 9
Ay e e — D Y
Y x R’> az"c,
Caso inestable:
eT x—1 g FT>
Uor= < — e e >
rIT Az x R ez~ G,
Caso indiferente:
eT x—1lg eT g
Q‘.:}‘i‘l—zf —_— . = =
&z x R iz

P

Para el caso de evoluciones politropicas, teniendo en cuenta que el gradiente de
evolucion de un politropo sera funcion del calor especifico del proceso y que
facilmente se demuestra que su valor es:

g n—ly
"7 ¢,-C n R

se deduce que la atmdsfera se comportard como estable, inestable o indiferente segin
que el gradiente térmico vertical y ¢l gradiente politrdpico sean:

Estratificacion estable:

- or n-1lg éT 9
o> —
STz n R 07~ C,—C
Estratificacion inestable:
T n—1yg éT . 9

A= < — e

T ST AR 0z~ C,—C
Estratificacion indiferente;

6T n-lg T _ g
= = — = — . T A =
=Tz n R 0z C,—C

En rigor, estos criterios sdlo sirven para tantear la estabilidad de estratificacion, ya
que los gradientes de las evoluciones adiabaticas o politropicas no son constantes.
Sabemos que la diferencia de temperaturas entre las particulas y el ambiente modifica
el valor de los gradientes y que, incluse para elevaciones infinitesimales, el valor del
gradiente adiabdtico seria:



y como

v—a > estable
|:'? >g ] =0 ¢ indiferente

< inestable

. or
Por otra parte, como ya adelantamos en el Capitulo I, llamando o= — iz al
. A . . - . . aT
gradiente térmico vertical o gradiente geométrico de la atmosfera y siendo y= — 77

el gradiente de la evolucion, puede demostrarse ficilmente que una determinada
atmosfera se comportara como estable, inestable o indiferente, comparando el grado
de enfriamiento de la particula elevada con el grado de enfriamiento de la atmosfera
para la misma distancia vertical, es decir:

Si

——6T>dT es deci <4 Estratificacion establ
-, ir: «<y: Estratificacion estable
A ecir ) a

6T< es decir: o >y Estratificacion inestabl
az dZ, €CIT. o Ve stratincacion in anle
aT—dT es decir: «=v: Estratificacion indiferent
dZ = dZ N eCIr A=y strauncacion 1ndiuer (v

Las evoluciones de mayor interés en Meteorologia son:

— Adiabaticas.
— Politropicas.

S8i queremos estudiar la estabilidad de estratificacion para este tipo de procesos

hay que sefialar que, con objeto de simpilificar el calculo, no hay inconveniente en
mantener la constancia de los gradientes para esta clase de evoluciones. Luego para
procesos adiabaticos tenemos que:

=cCte

? ~ i
*C
Y también:

P

—1 C )
Y= —— %, donde: x= — es el indice adiabatico.
X

v

Y, por tanto, la evolucidn sera estable, inestable o indiferente, segin las

inecuaciones siguientes:



Analogamente. el gradiente politropico vendria en funcién de las temperaturas de
la burbuja y del medio ambiente.

6. NIVEL DE EQUILIBRIO

Es la altura a la cual una masa de aire que asciende espontaneamente llega a
alcanzar una temperatura T, (temperatura de equilibrio) igual que la del ambiente que
le rodea.

Suponiendo un estrato en gue ¢l gradiente térmico vertical o sea constante, donde
gvolucione una particula espontaneamente con un gradiente 7, también constante (lo
cual, insistimos, es solo aproximado), tendremos:

Ty.=Tp—a-Az
TA:ZTO*V'AZ

y como para el nivel de equilibrio:

Th.=Ts.=T.
Resulta:
To—aAz=Ty—y Az
Luego:
Az = To—To
y—o

Ecuacion que debe manejarse con precaucién, ya que como sabemos:

a) El gradiente térmico vertical sélo se puede considerar constante en la
atmosfera entre dos puntos notables (aproximacion politropica).

b) En rigor, el gradiente adiabatico o politropico de la evolucién no puede
considerarse constante, ya que depende de las temperaturas de las particulas y del
ambiente.

7. LA TEMPERATURA POTENCIAL Y SU RELACION CON LA ENTROPIA

La temperatura potencial es la que toma una particula de aire cuando se la lleva
por via adiabatica y reversible a un nivel de presion de referencia Py, que es el de
1.000 mb.

La temperatura potencial viene dada por la expresion:

1. X
():T(_OOB) Cp
P



y como:

R 00685

= 0 10,2848

C, 02405
1' 0,2848

9=T(ﬂ)
P

El gradiente vertical de la temperatura potencial se puede determinar operando en
la forma:
Tomando la ecuacion en forma logaritmica:

R R
In #=!n T+C_p In I.OOO—C—Ju In p

derivando respecto a Z:

1g¢ 1T R 1dp

602 ToZ C,piZ

donde, al ser:

dp
p=pRT vy, P —pg
resulta:
169_18T+R pg 1 8T+ g
60Z TéZ  C,pRT T\éZ ' C,
es decir:

66_6'(6T
oz ~T\ez Y

Sabemos que la temperatura potencial es funcion solo de la entropia especifica y
ademads funcion creciente. Considerando el aire como gas perfecto, la demostracion es
muy sencilla, ya que:

dT
dszc,,qufig

v derivando logaritmicamente la definicion de temperatura potencial:



resulta;

por lo que:

que integrando resulta:

S=80=C,(ln 0-1n 0)=C, InBi

0

que es una ecuacion fundamental en la teoria de los diagramas meteorolégicos.

1. AIRE HUMEDQ: INTRODUCCION

Considerando el vapor de agua como un gas perfecto se comprueba que los
valores determinados de la constante R’ del vapor de agua son muy similares dentro
de las temperaturas atmosféricas. Por tanto, en Meteorologia se toma ¢l valor de:

E-V
R = — =461 J-kg~ ! grad ' =0,1102 cal-g~!-grad !

De otra parte, medidas espectrométricas han confirmado, asimismo, las peguenas
variaciones del calor especifico a presion constante para el vapor de agua, por lo que
en aplicaciones practicas se utiliza el valor constante de ¢, =0,444 cal-g~*! grad ™'

2. INDICES DE HUMEDAD

En Meteorologia se utilizan distintos indices para determinar el grado de
humedad de la atmésfera. Describiremos brevemente estos indices y la relacion entre
ellos, asi como las formulas que permiten su calculo numérico.

a) Tensidn de vapor (e)

Es la presion parcial del vapor de agua contenido en la atmosfera. Su
determinacion a partir de los datos del psicrometro es inmediata, ya que se dispone de
tablas psicrométricas. No obstante, veremos algunas ecuaciones para su calculo,

Partiendo de la relacion de la temperatura equivalente:

mL ML
Te=T+ — =T+
t e + G

P



siendo:

m: proporcion de mezcla del aire

M': proporcion de mezcla saturante para T

C,: calor especifico a presion constante del aire seco
T,: temperatura equivalente

T: temperatura del termometro seco

T": temperatura del termometro himedo

Teniendo en cuenta que:

E.’
m~0625 ¢  M=~062-
P P

resulta:
El
‘. I i
70628 —~T 060t
’ CP C.U
Luego:
0,622
T—T="""L(E e
pCp
v despejando e
Cop
=F — 25 (t—¢
‘ 0622 L")

Dando valores a los factores C, y L se obtiene:

L=600cal g’ ; C,=02405cal g~" grad™!

e=E— T _p

1.552
O Sea:
1 P
—E a-1)
¢ 3177

Ecuaci6n analoga a la empirica de Sprung, que es:

1
=F — - (t -t)=—
e 2( )



Hacemos notar que en los célculos de los problemas usaremos la formula de
Sprung, ya que es la mas aproximada y la que se utiliza, por tanto, mas ampliamente
en los calculos meteorologicos.

by Proporcion de mezcla (m)

Se define como la masa de vapor contenida en la unidad de masa de aire seco.
Sea m, la masa de vapor:

- eV=m,R'T
Luego:

m, , €

vV PTRT
donde:

p’=densidad del vapor de agua
R’ =constante del vapor de agua
e¢=tension de vapor

y siendo m, la masa de aire seco que ocupa el mismo volumen a la misma
temperatura:

(p—e)V=m,RT

luego:
m,  p—e
v =P RT
donde:
p=densidad del aire seco
R =constante del aire seco
(p —e)=presion parcial del aire seco
Por lo que resulta;
m, " R e

Y como:



se obtiene finalmente:

m =0,622Lg. vapor/g. de aire seco
p—e

0 también:
M=~ — ——— g, VAPOr/g. aire seco
gp_¢ & VAP /8
¢) Humedad especifica (q)

Se define como la cantidad de vapor contenido en la unidad de masa de aire
hiamedo.
Es decir:

m,
q )
My
siendo
m,=masa de vapor
msn =masa de aire humedo
y como la proporcion de mezcla es:
m,
m=—
my
Es facil encontrar la siguiente relacion:
m
q=—-7
m+1
En efecto:
my m, m,
m, m, m, m, m
q’ = = = — = =
Mg My My+m, M, 1 m+1
m, m, m,
Luego:
e
0,622
p—-e
q -_-—_—
e
0,622 +1

p—e



Operando resulta:

e
=0622— — —
4 e (120622)e
5 5
Introduciendo el valor de m~ — , s¢ obtiene: g= o ¢
Sp—e m+1  8p—3e

Finalmente, hay que sefalar que como los valores de e son muy inferiores a p en
la atmésfera resulta en formulas aproximadas:

mag~0622°
p

De otra parte, conviene resaltar que tanto la humedad especifica como la
proporcion de mezcla en la practica meteorologica se suelen expresar en gramos de
vapor por kilogramo de aire humedo o seco, respectivamente.

d) Humedad absoluta (a)
Es la densidad de vapor, y suele expresarse en gramos por metro cubico de aire,

Luego:
a=10° p, siempre que p se exprese en g-cm_°

Como la tensiéon de vapor suele venir expresada en mb, tenemos que:

i f e(mb)x 10*°(Pa-mb 1) ( s
S RT 0261 U g grad ) T(K) @ nE™ )

Luego:

e(mb)
T(K)

alg m™3)=2169

) Humedad relativa (h)

La humedad relativa viene definida por el cociente entre la tension de vapor
efectiva y la maxima tensién correspondiente a la temperatura de la masa de aire
considerada.

Es decir:



Aunque suele venir expresada en tanto por ciento, luego:
[+
h=100—
E
Como la humedad absoluta es funcion de ¢ y T resulta que también se verifica:
a
h=100—
A

donde A es la humedad absoluta maxima.
Finalmente pueden deducirse relaciones aproximadas de k con m y g de la forma:

q
=100~
Q

donde M y Q representan los correspondientes valores maximos.

h=>100

S

3. CONSTANTES DEL AIRE HUMEDO

Aplicando la ley de Dalton a la mezcla de vapor y aire seco podemos obtener una
constante R de la mezcla en funcion del contenido en vapor. En efecto, en una mezcla
de gases la constante de la misma sera:

ZMR;
M,

R:

Luego, en funcion de la humedad especifica resultara:
R=R(1—g)+RYy
siendo:

R: constante de la mezcla de aire y vapor
R: constante del aire seco

R’: constante del vaper de agua

g: humedad especifica

va que:
m,
lan
y por tanto:
m, Man m, Mg




siendo:

m,: masa de aire seco

m,: masa de vapor

may: masa de aire humedo
Analogamente:

C,=Cy1-9+Chgq

La constante del aire humedo R se puede simplificar y poner en la forma:

_ |
R=R[1- ——— g =R(1 +0,
( q+0’622q) (1 +0,605 q)

Sabemos gue:
R'>R>R

pero dado el pequefio contenido en vapor del aire puede efectuarse la aproximacion:

R~R
Analogamente:
Co>C,>C,
aunque en la practica se toma:
Cp~C,

Por otra parte, ¢l gradiente adiabatico del aire humedo viene dado por la
expresion:

9 _ g
C, Cill-g+C,gq

21

siendo 7 <y, pero la diferencia es tan pequefia que hasta la saturacion suele tomarse y
como gradiente adiabatico del aire himedo.

4. TEMPERATURA VIRTUAL

Se define la temperatura virtual de una masa de aire himedo como la temperatura
qgue deberia tomar una masa de aire seco para que a igualdad de presion tuviera la
misma densidad.

En consecuencia:

RT=RT,



Por tanto:
T, = 5 Te TR(I + 0,605 gq)
R R

es decir;
3
T,=T{1+0,605 q)~T(l + gq)

y Como

e
~(,622 -
q L) P
resulta la ecuacion aproximada:

T, ~ T(l +0,605 % 0,622 f)z T(l +0,376 f) ~ T(l + 36)
P P

5. TEMPERATURA EQUIVALENTE Y TEMPERATURA
DEL TERMOMETRO HUMEDO

Se llama temperatura equivalente la que tomaria una masa de aire humedo si todo
su vapor se condensara y el calor latente fuese abserbido por la masa de aire seco por
via isobdarica.

La formula de la temperatura equivalente es:

te=t+ ——

siendo

t: temperatura del aire

m: proporcion de mezcla

L: calor latente de condensacion

C,: calor especifico a presién constante

La temperatura equivalente es un invariante de las masas de aire para evaporacio-
nes y condensaciones isobaricas en su seno.

La temperatura ¢’ del termometro himedo es también un buen invariante de las
masas de aire para este tipo de procesos y, ademas, se puede establecer facilmente la
relacidn entre las temperaturas equivalente, efectiva y del termometro humedo de la
forma siguiente:

gl ML
o Cp— Cp




I. ECUACION DE CLASIUS-CLAPEYRON

En una masa de aire saturado de vapor de agua sabemos que la variacion de la
tension de saturacion en funcidn de la variacion de temperatura viene determinada
por la ecuacion deé Clausius-Clapeyron, de la forma:

dE 3 L

dT ~ (Vo—Ve )T
donde:
L:  calor latente de condensacion o sublimacion.
Vi volumen del vapor.
V.« volumen del liquido o solido.
T:  temperatura absoluta.

Es evidente que en la condensacion y en la sublimacion:
W=V s

Lo que permite introducir una simplificacidon en la ecuacién de Clausius,
resultando:

dE L

——

T~ v,

h-.]

Suponiendo un comportamiento del vapor como el de un gas perfecto, llegamos a
esta expresion, también aproximada:

|-
=
3l



de donde resulta:
dE LE
dT ~ R'T?

Para variaciones pequefias de temperatura se puede calcular la variacion de la
tension {E) haciendo la aproximacion por el método de diferencias finitas, de tal modo
que la ecuacion anterior puede expresarse como:

AE LE
AT R'T?
Para variaciones mayores de temperatura es necesario integrar la ecuacidn

diferencial. La integracién mas sencilla es suponer L =cte, dandole un valor medio en
el intervalo de temperaturas considerado, asi resulta:

nE _L[L_1
"B TFR|T,TT

Hay que sefialar que incluso integrando la ecuacion diferencial de Clausius
teniendo en cuenta las variaciones de L. no se llega a resultados tan exactos como los
dados por la formula empirica de Magnus:

at
E=E,x 10*+7 mb

E;=6,10 mb (para t=0°C)

siendo:

a=74475
b=234,07"C

Por otra parte, para el calor latente de cambio de fase se han encontrado
expresiones bastante aceptables, y asi en el caso de la vaporizacién:

L,=Ly—0,56t cal-g~!
Donde t viene en grados Celsius y Lo=597,3 cal-g™".
En cambio, la variacion del calor latente de sublimacion con la temperatura es

bastante pequefia, lo que justifica que en la préctica se toma como un valor constante,
asi resulta:

Lg~675 cal-g~!

Analogamente, se llega a una férmula gue nos relaciona el calor latente de la
congelacion con la temperatura, obteniéndose la expresion utilizada en la practica:

Ly=Lo+0,6¢

Donde ¢ viene en grados Celsius y para t=0°C, Ly=79,63 cal- gl



2. PUNTO DE ROCIO

Sabemos que el punto de rocio de una masa de aire himedo es la temperatura de
saturacién alcanzada por enfriamiento isobdrico.

Una forma de calcular el punto de rocio de una masa de aire es mediante la
ecuacién de Clausius integrada. Asi tenemos:

Ahora bien, para masas de aire no saturadas podemos introducir la aproximacion
siguiente:

| E(Ty LJ[1 1]
Ve TR|T, T

_ 1
Despejando —- resulta:
T,

11 R ETY

O también:
1 1 R, 100
e~ — 4 p—C
T, T L h
luego:
1 1
Ty~ ~
1 R’l 100 1 N 0,11 In 100
TYT™n THeo ™ s

Formula suficientemente precisa para el calculo del punto de rocio en la practica.

3. NIVEL DE CONDENSACION

Para calcular analiticamente la altura a la cual una masa de aire ascendente
alcanza la saturacion (z,) existen algunas expresiones aproximadas, que deben usarse
con precaucion. En efecto, en primer lugar el gradiente o debe ser muy proximo al
gradiente adiabatico para que exista una via adiabatica de ascenso.

La formula mas extendida es la de Schubert o Ferrel, que es:

Zg 122(T0 —_ TdU) mgp



Viisdld deduce otra formula a partir de la empirica de Magnus para el célculo
analitico del nivel de condensacion, que en forma simplificada es:

X
<= 188 (tg + 105
z (to + )x+551 mgp
donde:
log 1V
x=log o

4. ECUACION DE LA PSEUDOADIABATICA

Si la masa de aire continta ascendiendo por encima del nivel de condensacion, el
descenso de temperatura por expansion adiabatica es aminorado por el calor latente
de condensacion liberado.

Se pueden elegir varias formas de evolucion de esta masa de aire saturado. Por
gjemplo, si queremos gue la evolucion sea isentropica debemos suponer que la masa
de aire ascendente arrastre con ella las gotitas que se van condensando. Esta evolucion
isentropica, aunque mas exacta, es de una mayor complejidad, y en Meteorologia se
ha escogido otro tipo de evolucion mas simple que es la via pseudodiabatica; en ella se
supone que las gotitas formadas se seprian de la masa de aire ascendente (por lo que
hay una pérdida de entropia), y ademas se favorece un mayor enfriamiento y se activa
la condensacion. La ecuacion termodinamica de una evolucion pseudodiabatica viene
dada por la ecuacion diferencial:

dT ML
(Co+M-C) 7 —Rd In(p—E)+d — =0

En la practica, y como e] valor de MC < C, es suficiente tomar la ecuacion en la
forma

dT ML
C,— —Rdln(p—-E — =

que integrada nos da:

ML
CP In T—R ln(p—E)+ ‘?- =cte

Por cada punto (P, T) de un diagrama termodinamico pasan infinitas adiabaticas
saturadas (segun el valor que demos al contenido en agua liquida). Sin embargo, sélo
pasa una linea pseudodiabatica, que coincide con la adiabatica saturada que alcance
en ese punto su nivel de condensacion. Esta ha sido la principal causa de elegir la via
pseudodiabatica en Meteorologia.
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5. GRADIENTE PSEUDODIABATICO

Evidentemente el calor cedido por condensacion por la unidad de masa de aire
ascendente se puede poner en la forma aproximada:

—LdM ~C,dT — Vdp

que en primera aproximacion podemos poner:

—LdM ~C,dT +g dz

De otra parte:

o bien:

sustituyendo en la ecuacion anterior se obtiene:
dE g d:z
—IM| —+=—|=C,dT d
( 7 + RT) pdT +g dz
Operando en esta ecuacion se deduce que:

(1+LM)
g Y
dT RT
= ~ L

Cdz LM dE
7z ¢ d

P

E dr
¥y teniendo en cuenta que:
E
M~eg—
P
resulta:
+ LE N LE
e—— E—
L9 PreRT PreRT

C,  Ld4E ' L dE
p+e— :

c,ar PYec,ar



1. LA RADIACION TERMICA ES UNA ONDA ELECTROMAGNETICA

La radiacion térmica constituye una forma de propagacion de calor que se
diferencia abiertamente de las otras dos maneras de transmision de la energia
calorifica, conduccidn y conveccion, por dos hechos fundamentales;

a) La no exigencia de un medio material para su aparicion.

by La velocidad de propagacion mucho mayor que en la conduccion y
conveccion.

Precisamente estos dos hechos son los que justifican la consideracion del calor
radiante como una onda electromagnética, al poder propagarse en el vacio y hacerlo
siempre a la velocidad de la luz.

Son aplicables, pues, a la radiacién térmica todas las propiedades caracteristicas de
las ondas electromagnéticas, de las que constituyen una fraccion del espectro de
longitudes de onda: la comprendida entre aproximadamente 0,1 ym y 100 pm,
incluyendo, pues, desde el ultravioleta hasta el infrarrojo y abarcando, por consiguien-
te, de un modo absoluto la zona visible del espectro.

Fue el astronome germano-britanico William Herschel (el descubridor del planeta
Urano) quien puso de manifiesto inequivocamente a comienzos del siglo XX que el
calor radiante poseia propiedades en todo analogas a las de la luz, al desplazar un
termometro a lo largo del espectro producido mediante un prisma por un solido
incandescente y levarlo més alld de la zoma roja del mismo. La radiacion asi
producida era altamente calorifica y podia reflejarse y experimentar los fenémenos de
interferencia v polarizacidn.

La radiacion térmica es, por consiguiente, la radiacidn electromagnética emitida
por un cuerpo en cualquier estado de agregacion en virtud de su temperatura.

2. ABSORCION, REFLEXION Y TRANSMISION DE LA RADIACION:
EL CUERPO NEGRO

La radiacion térmica al incidir sobre un cuerpo puede ser parcialmente absorbida,
en parte reflejada y el resto se transmite a través del cuerpo.



Para su uso practico, Mordn propone una simplificacién basada en la ecuacion
aproximada de Clausius:

dE EL
dT ~ R'T?
Y resulta finalmente:
el
P+ o E
RT R
sy ——r"——5— siendo &= ; =0,622
4 2/ el E R
PTI\RT

Formula mucho méas comoda para su empleo en los cilculos practicos.

6. TEMPERATURA PSEUDOPOTENCIAL EQUIVALENTE

Recibe este nombre el valor que tomaria la temperatura potencial de una masa de
aire seco cuando éste absorbiera por via reversible la entropia desprendida por el
vapor al condensarse isotérmicamente.

En general, y si la masa de aire no estd saturada, se expansiona adiabaticamente
hasta la saturacién y luego se condensa precisamente a la temperatura T, de

saturacion, es decir:
R L-M
1.000%\ ¢, :
Bpg — T P e C, T,
p—e

\
Por otra parte, la temperatura pseudoequivalente es la que toma una masa de aire
al volver a su presion inicial después de haber absorbido por via pseudodiabatica el
“calor de condensacion de todo el vapor de agua contenido en esa masa de aire. Luego:

LM
Tp=Tec, T,

Debe hacerse notar que la temperatura pseudoequivalente es ligeramente mayor
que la temperatura equivalente, ai definirse ésta por la expresion:

L-M
T.=T+

p



Las porciones de energia correspondientes estan caracterizadas por los factores de
absorcion (), reflexién (p) y transmision (1), que naturalmente cumplen la relacion:

u+p+r=1

El cuerpo negro se define como aquel que absorbe todas las radiaciones incidentes
y, por tanto, para él: oy =1, lo que supone:

v =Ty = 0

3. DEFINICIONES FUNDAMENTALES

a) Flujo de energia radiante (¢): Es la energia radiada por un cuerpo en la unidad
de tiempo, independientemente de la composicion espectral de la energia. Se designa
por ¢ y su unidad en el ST es el W,

b) Poder emisivo total (E): Es la energia radiada por unidad de tiempo y unidad

de superficie del cuerpo. Por tanto: E= % y referida a un punto de la fuente radiante:

d \
E,= a% Su unidad en el SI es el Wm™2, (S idron "]
¢) Intensidad de emision o poder emisivo monocromdtico (E;): Es la energia
radiante emitida a una longitud de onda dada por unidad de tiempo, unidad de
superficie y unidad de intervalo de longitud de onda. En el SI se mide en Wm ™3,
aunque en la practica se expresa en Wm ™ um ™.

Por consiguiente, el poder emisive total puede determinarse por la expresion:

E=J E;di
0

4. LEY DE KIRCHHOFF. EMISIVIDAD

Esta ley establece que la relacién entre los poderes emisivos totales de dos cuerpos
situados en un recinto en equilibrio térmico es igual a la relacidn entre sus factores de
absorcion, es decir:

E1 oy

E, 5]

En consecuencia, si una de las sustancias es un cuerpo negro, como day =1, se
tendra:

Ei
Ev

o1



Por otra parte, la relacion entre los poderes emisivos de un cuerpo y el del cuerpo
negro recibe el nombre de emisividad, e.
Por tanto:

=&

donde tanto a4 como ¢ son siempre nimeros inferiores a la unidad.

5. LEY DE STEFAN-BOLTZMANN

Para un cuerpo negro esta ley establece que el poder emisive total es directamente
proporcional a la cuarta potencia de la temperatura absoluta, ¢s decir:

EN =O'T4

donde ¢ es una constante de valor 5,67 x 1078 Wm ™2 K%
En consecuencia, si el cuerpo radiante no es un cuerpo negro su poder emisivo
total sera:

E=caTt

donde la emisividad no es en general constante, sino que depende de la temperatura y
de la naturaleza de la superficie radiante.

Al aplicar la ley de Stefan-Boltzmann al intercambio de energia radiante entre dos
cuerpos a las temperaturas T; y T» debemos tener en cuenta la geometria de las
superficies enfrentadas, de manera que el flujo neto de energia radiante viene dado por
la expresidn:

¢=F12AEG(TT—'I‘3)

donde F; recibe el nombre de factor geométrico.

6. LEY DE PLANCK

Planck dedujo por consideraciones mecdnico-cuanticas que el poder emisivo
monocromatico de un cuerpo negro es funcion de la longitud de onda y de la
temperatura y viene dado por la expresion:

c, 1

Ewv=Zon1

donde:

Ci=374%x10""* Wm~ 2374 %x10°* Wm~2 um~*
Cr=144%x10"2 m-K=144 x 10* pum K




7. LEY DEL DESPLAZAMIENTO DE WIEN

La intensidad de emision del cuerpo negro a cada temperatura adopta un valor
maximo que puede deducirse sin mas que derivar con respecto a la longitud de onda ¢
igualar a cero en la expresion de Planck. Esto nos permite deducir la ley de Wien
(obtenida empiricamente por él con anterioridad a la ley de Planck), cuya expresion
es:

f:mflx T=B

donde:
B=2897x10°- m-K=2897 yum K

y donde i, es la longitud de onda que corresponde a la intensidad de emision
maxima.

Como vemos, cuanto mas elevada es la temperatura del cuerpo negro menor ¢s la
longitud de onda de la radiactén de intensidad maxima emitida por él.

8. ENERGIA SOLAR QUE LLEGA A LA TIERRA: CONSTANTE SOLAR

El Sol constituye la fuente primordial de energia que recibe la Tierra y puede
asimilarse a un Cuerpo negro cuya temperatura es de alrededor de 6.000 K. La mayor
porcion de energia solar estd comprendida dentro del espectro visible, es decir, en el
intervalo de longitudes de onda entre 0,4 pum (4.000 A) y 0,7 um (7.000 A) aunque se
extiende también dentro de longitudes de onda inferiores (ultravioleta) y superiores
(infrarrojo).

La longitud de onda de la_intensidad de emision maxima corresponde a
aproximadamente 0,5 um (5.000 A).

La constante solar constltuye una medida de la intensidad de la l‘adldCIOIl solar y
se define como la energia que por la unidad de tiempo incide normalmente a una
superficie unidad situada en el limite de la atmasfera terrestre cuando el Sol se
encuentra a la distancia media de la Tierra. Su valor es de alrededor de 1.400 Wm ™2,
es decir, aproximadamente 2 cal cm~™% min~'=2 langley-min "', lo que representa
una energia recibida por la totalidad del planeta de alrededor de 1,5 x 10%* J-dia ™!

Para percatarse de lo ingente de este valor basta considerar que se estima que en el
momento actual el consumo energético de la humanidad no rebasa los 10*! J afio™".

9. RADIACION TERRESTRE

La Tierra, a efectos de radiacion térmica, puede considerarse como un cuerpo
negro a una temperatura de alrededor de 300 K, lo que corresponde a una longitud de
onda para la intensidad de emision maxima de aproximadamente 10 ym, encontran-
dose la mayor parte de la radiacidn terrestre comprendida entre 3 um y 50 um. Por
otra parte, algunas de las sustancias que integran la atmésfera (fundamentalmente el
vapor de agua y el didxido de carbono) no absorben la radiacion solar de onda corta,



pero presentan bandas de absorcion en el intervalo de longitudes de onda de la
radiacion terrestre. La banda de absorcién del vapor de agua estd comprendida entre
Sumy 8 pmy la del dioxido de carbono entre 13,5 um y 17 um. Esta captacion de
una parte importante de la radiacion procedente de la Tierra es la responsable de que
las temperaturas medias de la atmosfera y la superficie terrestre sean mas elevadas que
la que presentaria esta Gltima si no existiera atmosfera y el fendomeno se conoce con el
nombre de efecto invernadero. Por otra parte, la atmésfera es completamente
transparente para la radiacion terrestre comprendida en el intervalo de longitudes de
onda entre 8 um y 13,5 um, que por ello recibe el nombre de ventana atmosférica.

Ademas, y en concordancia con la ley de Kirchhoff, el vapor de agua y el didxido
de carbono atmosféricos presentan también una emisién de radiacidén que es
parciaimente recibida por la Tierra. Brunt ha propuesto una ecuacion empirica para
calcular la fraccion de la radiacion procedente de la atmdsfera que alcanza la
superficie terrestre, R:

R
A
donde:

a=044
b=0,08 mb~%
T =temperatura de la superficie terrestre
e=tension de vapor del aire en superficie expresada en mb.
Se denomina ademas radiacion nocturna (Ry) a la pérdida neta de radiacion
procedente de la Tierra; por lo que de acuerdo con la expresion de Brunt:

Ry=a0 T*—R=6T*1 —a—b\/g)

Expresion que, naturalmente, solo es aplicable en condiciones de cielo despejado v
representa un valor promedio.

PROBLEMAS PROPUESTOS

Pr_ohl_ema 1. Calcular la presi6n al nivel del mar si el barémetro del
lug_ar indica una presién de 1.012 milibares y la temperatura del termémetro
unido es —8 °C. La estacién se encuentra a 250 metros sobre el nivel del

mar, suponiéndose que entre ¢l lugar y el nivel del mar hay una temperatura
media de -8 °C.



Problema 3. Determinar la densidad del aire a una altera z = 1.000
metros, sabiendo que la temperatura y la densidad al nivel del mar son
respectivamente T, = 283 °K y p, = 1,293 kg-masa - m™, y que la tempera-
tura disminuye lineaimente con la altura a razén de 0,6 °C por cada 100

metros.

Problema 4. Una particula de aire tiene un exceso de temperatura de
5° C con relacién al medio exterior y esta moviéndose verticalmente hacia
arriba. Si el ascenso es adiabdtico y el gradiente vertical de temperatura es

O
dea= 91—2)%5 determinar el nivel de conveccion o de equilibrio.
m

Problema 6. Una particula de aire tiene una presién p = 850 milibares
y una temperatura de 10° C. Determinar su temperatura potencial.

Problema 8. Un kilogramo de aire seco pasa de! estado 20 °C y 900
milibares al estado 10 °C y 1.000 milibares. Calcular la variacién de entropia
si el proceso ha sido reversible.

Problema 14, ;Cuantas calorias son necesarias para un ascenso isotér-
mico de 1 kilogramo de aire a través de una capa de 800 metros de espesor?

Pr_ohl_ema 1. Cglcular la presion al nivel del mar si el barémetro del
lugar indica una presién de 1.012 milibares y la temperatura del termémetro
unido es —8 °C. La estacién se encuentra a 250 metros sobre el nivel del

mar, suponiéndose que entre el lugar y el nivel del mar hay una tem
media de —8 °C. y peratura

Problema 2. Determinar la presion a una altitud de 3 kildmetros para
una atmésfera homogénea en la cual la presion y la temperatura al nivel
del mar son respectivamente p, = 1.000 mb ; T, = 273 °K.

Problema 8. Encontrar el espesor en la capa 985 mb-700 mb si la
temperatura media de la columna es de 20 °C.

Problema 10. Determinar [a diferencia de altitud entre dos estaciones,
sien una la presion es de 1.000 milibares y la temperatura es de 10 °C y en
la otra la presion es de 990 milibares y la temperatura es de -2 °C,



Problema 12. Sabiendo que al nivel del mar la presién es de 1.012
milibares y la temperatura 293 °K (20,0 °C) y que a 850 milibares la
temperatura es 281 °K (8 °C) calcular el geopotencial de 850 milibares,
aceptando que la temperatura varia linealmente con la altura.

Problema 15. En una capa de aire que se extiende desde el suclo hasta
una altura de 5.200 metros, la temperatura media es 7= 269 °K (-4 °C);
en el suelo la presion es p, = 1.010 milibares y a 5.200 metros es p = 500

milibares. Determinar el gradiente horizontal de temperatura media T sa-

biendo que en el suelo ¢l gradiente horizontal de presion % =2 mb/100
km, y a 5.200 metros de altura el gradiente horizontal de presién es

9 _ 6 mb/100 km. Figura 32.

dn
z = 5200m P = 500 mbh.
T = 26928K
z =0 p‘l = 1010 mb.
Figura 32

Problema 1. Dos isohipsas de 500 milibares estan separadas por una
distancia de 200 kilémetros, figura 33. Determinar el viento geostréfico si
la latitud es ¢ = 50°.

Y
2 5520 m.
’ I
—_— Y 300 km.
J 5560 m.
Y
0 1 x

Seccion vertical



Problema 4. Al desplazarse de 50° N a 55° N fue observado que la
presion habia aumentado en un 2 por 100. ;Cual es la componente zonal
del viento geostrofico si la temperatura fue de 8 °C?

Problema 5. En un punto de latitud 50° la compenente zonal del
viento geostréfico es 8 m - s™. Calcular la pendiente de la superficie isobarica
en ¢l citado punto, Figura 35.

Problema 7. En un punto cuvas coordenadas son 50° N: 10°W la
presion es 1.016 milibares y la temperatura 8° C; en otro punto cuyas
coordenadas son 50° W; 30° W, la presién es 1.020 milibares y la temperatura
12 °C; calcular la componente meridional del viento geostréfico entre los
dos puntos citados. Figura 36.

30w 108y

502N

Figura 36

Problema 3. Determinar la velocidad del viento del gradiente en un
punto 0, figura 40 de un anticiclén situado entre las isobaras de 1.016 y
1.020 milibares, si el radio de curvatura es R = — 1.000 kms., la distancia
entre las dos isobaras citadas MN = 300 kms. La latitud es ¢ = 50°,

Problema 6. Hallar las componentes de la aceleracion de Coriolis en
un punto de latitud ¢ = 45° sabiendo que las componentes del viento son
u=S5Sm+s';v=-20m-s*; w=0,lm-s"



Problema 15. Demostrar que en ausencia de un gradiente horizontal
de presion, el radio de curvatura de la trayectoria descrita por una particula

es — ¥ , siendo V la velocidad de la particula y fel parametro de Coriolis.

Calcular el periodo de una oscilacién completa.

Problema 16. Calcular el viento del gradiente en un punto situado a
700 kilémetros del centro de una depresion ubicada en la latitud 60°. La
distancia entre dos isohipsas de la topografia de 500 milibares es 2,5 cen-
timetros y la escala del mapa es 1 : 2 - 107. Las isohipsas estin trazadas de

40 en 40 metros geopotenciales (mgp). Fl radio de curvaturaes R = 7 - 10°
m.

Problema 1. Calcular la densidad del vapor de agua sabiendo que la
temperatura del aire humedo es ¢ = 4 °C y la humedad relativa 40 por 100.
La tension saturante del vapor de agua a 4 °C es E = 8,1 milibares.

Problema 3. Determinar la temperatura virtual del aire en el nivel de
3.000 metros, sabiendo que la temperatura al nivel del suelo es ¢t = 10 °C
y que el gradiente vertical de temperatura es ¢ = 0,6 °C/100 m. La presién
a 3.000 metros de altitud es 700 milibares, el déficit de saturacidon en ese
nivel es 1,12 milibares.

Problema 4. Calcular la densidad del vapor de agua en el nivel de 900
milibares si la temperatura equivalente es de 293 °K y la del aire 283 °K.

Problema 6. Una masa de airc humedo esta localizada en el suelo y
tiene una temperatura de 20 °C. En un ascenso adiabético alcanza la
saturacion en el nivel de 800 milibares. Determinar el punto de rocio si la
presion en el suelo es p; = 1.000 milibares.

Problema 7. Calcular el coeficiente de enfriamiento adiabatico del
aire hiimedo s1 la presién es de 900 milibares, la humedad relativa del 80

por 100 y la temperatura ¢s de 300 °K. Tension saturante a 27 °C = 26,6
milimetros de Hg.



