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La ciencia es respecto del alma lo que es la luz respecto de los ojos, y si
las raices son amargas, los frutos son muy dulces.

ARISTOTELES

Ofrecemos en este capitulo una introduccion a las ciencias atmosféricas que puede servir como
base para entender otros capitulos de este libro. En particular, el capitulo que versa sobre modelos
atmosféricos puede ser opaco para el profano pero, con ayuda de esta introduccion, puede abordarse su
lectura y aumentar el grado de comprension. Una introduccion a las ciencias atmosféricas preparada
para profanos es un auténtico reto. Intentar ahorrar en expresiones matemadticas, exprimir materia
hasta quedarse en el concepto, equilibrar la completitud con la profundidad, sabiendo lo dificil que
resulta todo ello. El abanico de las ciencias atmosféricas se va ampliando progresivamente y, a dia de
hoy, disciplinas como la quimica atmosférica resultan de vital importancia. Hemos querido ofrecer un
capitulo asequible sin exceder un cierto nimero de paginas, por lo que hemos decidido quedarnos, si
no con lo més esencial, con lo més cldsico: la radiacién, la termodindmica y la dindmica atmosféricas.
Invitamos al lector interesado a acudir a textos especializados para profundizar en estas materias o
bien para ampliar ese abanico tan dificil de abarcar.

Palabras clave: ciencias de la atmosfera, termodinamica atmosférica, radiacion en la atmoésfera, dindmica
atmosférica.

Imagen parte superior: “Cascada de nubes”. Muro de Fohn desde el Volcdn de Tacande, en la isla de La Palma, el 8 de julio de 2011 a las
19:48 horas. Fotografia de FERNANDO BULLON.
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Figura 6.1: Espectro de radiacion de las ondas electromagnéticas (ver texto) (PHILIP RONAN, CC-BY-SA https:
// es. wikipedia. org/wiki/Archivo: EM_spectrum_es. svug).

6.1 Radiacién

La radiacién solar es la responsable del movimiento
de aire en la atmésfera y por lo tanto de los fenéme-
nos asociados que conocemos habitualmente como el
tiempo. Por tanto, comprender la interaccion entre la
radiacion y el sistema Tierra-atmodsfera es el primer
paso para comprender su funcionamiento.

Lo primero que hay que destacar es que la radiacion
solar supone mas del 99 % de la energia que entra en
el sistema y por tanto, a efectos practicos, se considera
su unica fuente de energia. Pero lo realmente impor-
tante de toda esta energia es la forma en la que se
distribuye. Por lo pronto diremos que no se distribuye
de forma homogénea lo cual crea un calentamiento de-
sigual que atmdsfera y océanos tratan incesantemente
de compensar para alcanzar asi el equilibrio térmi-
co. Los movimientos que se producen en el sistema
Tierra-atmosfera tratan por tanto de llevar calor de las
zonas mds calientes a las més frias.

6.1.1 Leyes y conceptos fundamentales

Cuando hablamos de radiacién electromagnética es
habitual pensar en la luz solar que podemos ver y
que como sabemos estd compuesta por multitud de
colores como queda de manifiesto al ver el arco iris.
Podemos decir que la luz estd caracterizada por su
color. Si extendemos este concepto al resto de ondas
electromagnéticas decimos que la radiacion esta ca-
racterizada por su energia, o lo que es lo mismo por
su longitud de onda.

El estudio de la materia y su interaccién con las di-
ferentes longitudes de onda de la radiacién se llama
espectroscopia. Asi, cuando hablamos de espectro de
un cuerpo o compuesto nos referimos al anélisis de
su radiacion emitida o absorbida. Cada compuesto se
caracteriza por su espectro de absorcién y de emision,
esto es algo asi como una huella dactilar que lo identi-
fica. Que cada elemento o compuesto quimico tenga
un espectro diferente es importante ya que permite
determinar la composicién de un cuerpo a partir del
andlisis de su radiacion.

En la Figura 6.1 podemos ver todo el espectro elec-
tromagnético, del cual a efectos practicos solo nos
interesa la radiacién ultravioleta, visible e infrarroja.
Nétese lo estrecha que es la franja visible en compa-
racién al resto.

Por ultimo, veamos de forma cualitativa las leyes y
conceptos mas importantes que gobiernan la radia-
cién:

= Todos los cuerpos emiten radiacién por el hecho de
encontrarse a cierta temperatura. Por tanto no solo
el Sol emite radiacién sino que el suelo, las nubes,
el agua, el hielo también lo hacen. El caso del Sol o
de una bombilla es mds evidente porque parte de la
radiacién es visible a nuestros ojos. Esto se conoce
como Ley de PLANCK, y a partir de ella se deducen
las dos leyes siguientes.

Los cuerpos mds calientes emiten mdas energia
que los mas frios, segin la Ley de STEFAN-
BOLTZMANN.

Cuanto mas caliente esté un cuerpo menor sera la
longitud de onda de la radiacién maxima que emite,
segin la Ley de WIEN.
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= [os cuerpos que emiten bien la radiacion también la
absorben bien. Esto se traduce en que los espectros
de absorcién y de emisiéon son complementarios.

6.1.2 La radiacion solar y su espectro
electromagnético

El espectro del Sol, es decir la cantidad de energia
en funcidn de la longitud de onda puede verse en la
Figura 6.2. Fijémonos en primer lugar en el contorno
amarillo que muestra la radiacién solar antes de entrar
en la atmésfera. La linea negra indica la radiacién que
predice la Ley de PLANCK para un cuerpo a 5250°C.
Nétese lo bien que ajustan ambas graficas. Segun di-
cha ley podemos identificar esa temperatura como la
de la superficie del Sol.

Aunque la parte visible parece un region estrecha en
la grafica, al corresponderse con el mdximo, supone
el 49 % de la energia total. A la izquierda de la mis-
ma, en las longitudes de onda mds cortas queda la
radiacion ultravioleta con un 9 % de la energia, res-
ponsable de ponernos morenos y de las quemaduras
que nos produce un larga exposicion al Sol. La radia-
cion infrarroja queda a la derecha con un 42 % de la

energia. Nuestros ojos no la pueden apreciar pero si la
podemos sentir, por ejemplo acercando nuestra mano
a algo caliente como es nuestro propio cuerpo.

El 4rea roja se corresponde con la radiacién que ha
logrado traspasar la atmdsfera y llega al suelo. Queda
por ver lo que ocurre con la energia de la regién ama-
rilla. El estudio de la interaccion radiacién-materia
muestra la clave en esta cuestion.

6.1.3 Calentamiento desigual

Veamos ahora las causas principales que crean dife-
rencias de temperatura. Ejemplos de calentamiento
desigual los tenemos todos los dias, para empezar pen-
sar simplemente en la diferencia de insolacién de un
dia con cielo despejado a uno cubierto o en la dife-
rencia de temperatura de un suelo de asfalto a uno de
hierba. Estas diferencias de temperatura se deben a las
diferentes caracteristicas de los materiales a la hora
de reflejar o absorber la radiacion solar. Por otro lado,
cabe pensar en las grandes diferencias entre verano
e invierno. La diferencia de insolacion estacional es
debida a la inclinacién que tiene el eje de la Tierra
con respecto al plano de la 6rbita.
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Figura 6.2: Espectro de la radiacion solar por encima de

la atmosfera (amarillo) y a nivel del mar (rojo) junto

a la curva de emision de cuerpo negro a 5250°C (ver texto) (ROBERT A. ROHDE, GFDL, https: // commons.

wikimedia. org/wiki/File: Solar_ Spectrum. png).
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Piénsese, por ultimo, en la diferencia entre el ecuador,
donde el Sol incide de forma casi perpendicular y los
polos, donde lo hace de forma inclinada. La forma
esférica de la tierra hace que el rayo de Sol esté mas
concentrado en torno al ecuador, aunque ilumine més
area cerca de los polos. Este desequilibrio debido a la
forma esférica de la tierra es el que provoca las ma-
yores diferencias de calentamiento. Para compensarlo
la atmésfera y océanos transportan calor constante-
mente desde el ecuador a los polos. Estas tres causas
son suficientes para entender de forma cualitativa la
desigualdad en el calentamiento que experimenta el
sistema y que es responsable directo del movimiento
atmosférico.

6.1.4 Interaccidn radiacion-materia

La interaccién radiacién-materia nos permite com-
prender la cantidad de energia que es absorbida y
crea por tanto el calentamiento diferencial del que
hablabamos antes. Aunque la atmdsfera es bastante
transparente a la radiacion del Sol, solo un 25 % llega
al suelo sin sufrir ninguna interaccidn. El resto serd o
bien absorbida por los gases que componen la atmods-
fera, o bien dispersada hasta que alcance la superficie
o regrese al espacio, o reflejada directamente hacia el
espacio. ;De qué depende que sufra uno u otro proce-
s0? Pues en gran medida de la longitud de onda de la
radiacion y del tamaiio de las particulas con las que
interacciona como veremos a continuacion.

A modo de ejemplo podemos acompaiiar a un rayo
de Sol a lo largo de su entrada en la atmdsfera para
ver qué tipo de interacciones sufre. Pues bien, puede
ocurrir que nuestro rayo sea dispersado, es decir, que
cambie su direccién pero no su energia. Esto ocurre
al interaccionar con los gases, agua y aerosoles de
la atmésfera. Este proceso depende de la energia de
nuestro rayo y del tamafio de las particulas con las
que interaccione. Las moléculas gaseosas dispersan
de forma maés efectiva los rayos mds energéticos, lo
que explica por qué vemos el cielo azul y por qué
vemos el amanecer y anochecer de colores célidos
(dispersiéon de RAYLEIGH).

Las particulas mds grandes, aerosoles y gotitas de
agua, dispersan la luz de forma homogénea y por ello
por ejemplo vemos las nubes blancas, todos los co-
lores han sido dispersados por igual y no predomina
ninguno de ellos. El color del cielo nos da idea de la

cantidad de particulas de gran tamafio que hay presen-
tes, cuando mds azul es, mds limpio estd el aire.

También puede ocurrir que el rayo sea reflejado. Esto
ocurre en la separacién entre dos medios, por ejemplo
entre el aire y el suelo o entre el aire y una gota de
agua. Existen superficies que reflejan mejor que otras,
la nieve, las nubes, y otras peor, el mar, la vegetacion.
El porcentaje de radiacién solar que una superficie es
capaz de reflejar se denomina albedo (Tabla 6.1), y
varia mucho entre superficies. De valores inferiores al
5% en asfalto hasta valores del 90 % en nieve recién
caida. El albedo medio del sistema Tierra-atmdsfera
estd en torno a 33 % (a lo cual contribuye también la
dispersion que se produce hacia el espacio).

Superficie Albedo tipico

Asfalto (fresco-gastado) 4al 12%

Océano 6%
Bosque 8al5%

Suelo desnudo 17 %
Hierba verde 25%
Arena del desierto 40 %

Hielo ocednico 50 al 70 %

Nieve fresca 80 al 90 %

Tabla 6.1: Albedo promedio de diferentes medios
(https: //es. wikipedia. org/wiki/Albedo).

Por dltimo, nuestro rayo puede ser absorbido por los
gases y particulas que componen la atmésfera o por el
suelo. En el caso de los gases dependerd de la energia
de nuestro rayo y del gas con el que interaccione. En
general la atmésfera absorbe muy poco de luz visible
y por eso llega hasta la superficie. Sin embargo la
luz ultravioleta se absorbe casi completamente por el
oxigeno y ozono, lo cual es de agradecer ya que tiene
tremendos efectos sobre la salud. La radiacién infra-
rroja interacciona fuertemente con el vapor de agua
y diéxido de carbono. Como veremos a continuacion
esto tiene consecuencias muy importantes. Cuando
un rayo es absorbido se incrementa la energia del 4to-
mo o molécula y esto se traduce en un incremento de
temperatura del cuerpo.

Hay que hacer notar que nuestro rayo puede sufrir
varias dispersiones y reflexiones en su viaje a través
de la atmoésfera y asi puede que tras varios procesos
logre escapar de nuevo hacia el espacio o, por el con-
trario, sea absorbido finalmente por la atmésfera o por
el suelo.
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Figura 6.3: Balance de energia en la atmdsfera (ver texto) (NASA, https://earthobservatory. nasa. gov/
ContentFeature/EnergyBalance/ images/ global_ energy_budget_ components. png ).

6.1.5 Balance de energia

La temperatura media de la Tierra, en periodos que
no abarquen cambios climatolégicos bruscos, se man-
tiene aproximadamente constante. Esto implica que
el balance de energia en el sistema Tierra-atmésfera
debe ser nulo y por tanto debe salir hacia el espacio
la misma cantidad de energia que entra en el sistema.
La salida de energia se produce en forma de radiacién
electromagnética. Un 29 % de esta energia es radia-
cion solar reflejada por las nubes y por el suelo, el
resto, un 71 %, es energia en forma de radiacién in-
frarroja. Como ya dijimos anteriormente, todo cuerpo
emite radiacion electromagnética por el simple he-
cho de estar a cierta temperatura. Con el suelo y los
componentes de la atmésfera ocurre lo mismo, emiten
radiacién infrarroja que finalmente acaba saliendo al
espacio y compensado de esta forma la radiacion que
entra. Pero cuidado, este proceso no es tan sencillo.
Resulta que algunos gases como el CO; y el vapor
de agua son muy eficientes absorbiendo la radiacion
infrarroja. Esto implica que la radiacién emitida por
la tierra es en gran medida absorbida por los gases
atmosféricos que a su vez vuelven a emitir parte de
ella hacia el suelo. Se crea de esta forma un bucle o
circuito que mantiene esta radiacién infrarroja den-
tro de la atmdsfera. Los gases responsables de este
proceso se denominan de efecto invernadero y actian

de alguna forma como una manta que ayuda a mante-
ner una temperatura mas cdlida en la Tierra, haciendo
que gran parte de ella sea habitable. La Figura 6.3 es-
quematiza muy bien los principales efectos radiativos
en un esquema vertical. Entiéndase que son valores
promedio a escala global.

Hasta ahora hemos hablado sélo de radiacién y su
interaccién con el sistema Tierra-atmdsfera. Pero para
acabar de comprender el balance de energia de es-
te sistema hay que estudiar también la transferencia
de calor que se produce por conduccién y convec-
cién/adveccion. La conduccion explica la transferen-
cia de calor de un cuerpo mads caliente a uno mas
frio cuando estdn en contacto, por ejemplo del suelo
(mads caliente) al aire (més frio) durante el dia. La
conveccion/adveccion es el transporte de calor que se
produce por el movimiento de un volumen del aire
de un sitio a otro. Hablamos de conveccién para mo-
vimientos verticales y adveccién para movimientos
horizontales.

Hay que tener en cuenta que una buena parte del calor
que llega al suelo se invierte en la evaporacion de agua
y que esa energia es liberada de nuevo en la atmésfera
al producirse la condensacién. Esta transferencia de
energia se conoce como transferencia de calor latente
y explica como un 25 % de la energia es transportada
desde el suelo hasta la atmoésfera.
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Por dltimo, decir que un andlisis latitudinal de la ra-
diacion desvela que existe un gran desequilibrio en el
balance de energia, existiendo déficit en los polos y
superavit en el ecuador. Se deduce de este hecho que
debe existir un transporte constante de energia desde
el ecuador hacia los polos.

Para completar el capitulo resulta muy ilustrativo ver
el efecto que producen los principales gases de la at-
mosfera en el espectro de radiacién solar entrante y
de radiacion térmica saliente. Notese que el vapor de
agua es el principal gas de efecto invernadero y como
la radiacién infrarroja que logra escapar hacia el espa-
cio (area azul) lo hace en una banda estrecha conocida
como ventana atmosférica. Notar también como el
oxigeno y ozono son responsables de absorber la ma-
yor parte de la radiacién ultravioleta.

A los espectros de radiacion solar y terrestre se los de-
nomina habitualmente como radiacién de onda corta
y de onda larga respectivamente. Las lineas continuas
roja y azul se corresponden con los espectros tedricos
dados por la ley de PLANCK para el Sol y la Tierra.
La ley de Planck viene dada por:
3
wn=_1_ 6.1)

2 hv

exr —1

donde I(v, T) es la radiancia espectral (cantidad de
energia por unidad de superficie, unidad de tiempo y
unidad de dngulo sélido por unidad de frecuencia o
longitud de onda), v es la frecuencia, A la longitud de
onda, T la temperatura del cuerpo negro, 4 la constan-
te de Planck, c la velocidad de la luz y & la constante
de BOLTZMANN. Este efecto se ilustra en la Figura
6.4.
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Figura 6.4: Bandas de absorcion de los principales gases de efecto invernadero y su efecto sobre la radiacion solar
entrante y la radiacion térmica saliente (ver texto) (ROBERT A. ROHDE, GFDL, https: // commons. wikimedia.

org/wiki/File: Atmospheric_ Transmission. png).
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6.2 Termodinamica

El propésito de este capitulo es explicar de forma
cualitativa los fenémenos de naturaleza termodinami-
ca de mayor interés. Para ello es necesario realizar
una serie de simplificaciones y comprender las leyes
que gobiernan el comportamiento de los gases y la
termodindmica.

6.2.1 Composicién de la atmésfera

La atmdsfera estd compuesta por: una mezcla de ga-
ses, agua en cualquiera de sus tres estados y particulas
solidas. En los primeros kilometros, donde reside el in-
terés meteoroldgico, la mezcla de gases es homogénea,
y estd compuesta de nitrégeno en un 78 %, oxigeno
en un 21 %, argén en 0.9 %, diéxido de carbono en
un 0.04 %, y el resto de componentes no alcanza el
0.003 % en volumen. Algunos componentes como el
CO, y O3 presentan grandes variaciones de concen-
tracién pero de cara al estudio termodindmico son
despreciables. Esta mezcla de gases, de la cual se ex-
cluye el vapor de agua, se denomina aire seco y en
adelante se considerard como un tnico gas.

El agua presente en la atmdsfera puede cambiar de
estado y por la gran implicacidn que esto tiene merece
un estudio detallado. Puede alcanzar valores de hasta
un 4 % pero presenta grandes variaciones, siendo ma-
ximo cerca del suelo y disminuyendo rdpidamente con
la altura. Esto es debido a que su fuente de entrada
es la superficie terrestre a través de evaporacion de
océanos, lagos, rios y transpiracién de plantas y suelo,
y a que la cantidad de vapor que puede contener el
aire depende de la temperatura y por tanto decrece
con la altura. Cuando el aire contiene cierta cantidad
de vapor de agua se denomina aire hiimedo.

Las particulas sélidas en suspensién, como la sal ma-
rina o el polvo mineral, se conoce como aerosoles
atmosféricos. Son de gran importancia en fisica de nu-
bes ya que son los niicleos de condensacién en torno
a los cuales comienzan a formarse las gotas de agua.

6.2.2 Leyes y conceptos fundamentales

Abordaremos la Ley de los gases ideales, el Primer
principio de la termodindmica y el Segundo principio
de la termodindmica.

La ley de los gases ideales es la ecuacion de estado
que describe el comportamiento de un gas ideal. La
ventaja que presenta considerar un gas real como ideal
es que simplifica su estudio en gran medida. El aire
seco antes descrito puede tratarse como un gas ideal
cometiendo un error inferior al 0,2 %. Considerar el
vapor de agua como un gas ideal implica un mayor
error pero en todo caso es asumible para gran parte
de las aplicaciones meteoroldgicas y para el presente
estudio.

La ecuacion de estado de los gases ideales expresa-
da en términos de la densidad p, la masa molecular
M, la presion Py la temperatura 7 es:

T 6.2)

Para conocer el estado de un gas ideal basta especificar
dos de sus variables, tipicamente Py T'.

Cuando dos sistemas estdn en contacto a diferente
temperatura se produce una transferencia de energia
en forma de calor, Q. Esta transferencia se produce
hasta que los dos sistemas estdn a la misma temperatu-
ra. Los sistemas también pueden intercambiar energia
en forma de trabajo, W. El ejemplo m4s intuitivo es
pensar en trabajo mecdnico, cuando una fuerza altera
el movimiento de un cuerpo.

El primer principio nos dice que la variacion de ener-
gia interna de un sistema se debe al calor y al trabajo
intercambiado.

Primer principio de la termodinamica. En su for-
ma matemadtica mas sencilla, siguiendo el criterio de
signos termodindmicos, se puede escribir para cual-
quier sistema cerrado como:

AU =Q+W (6.3)

AU es la variacion de energia interna del sistema, Q
es el calor intercambiado por el sistema a través de
unas paredes bien definidas, y W es el trabajo inter-
cambiado por el sistema con sus alrededores.

Este principio es un reflejo del principio de conserva-
cién de la energia aplicado al contexto de la termo-
dindmica. En el caso mads sencillo de un gas ideal la
energia interna solo depende de la temperatura, lo que
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implica que un incremento de energia interna propicia
un incremento de temperatura.

El segundo principio establece la asimetria que defi-
ne los procesos irreversibles, distinguiéndolos de los
reversibles.

Cuando ponemos en contacto dos cuerpos a diferente
temperatura sabemos por experiencia que tienden al
equilibrio térmico. No se nos ocurre pensar que el
cuerpo frio cedera calor al mas caliente para que siga
aumentando su temperatura. Pues bien, esto mismo es
lo que enuncia el segundo principio de la termodina-
mica, establece un criterio para saber si es posible que
un proceso ocurra o no.

Segundo principio de la termodinamica. La formu-
lacién mads clésica de este principio es:

60
ds> == (6.4)

Donde S es la funcién de estado llamada entropia. La
igualdad se corresponde con procesos reversibles y la
desigualdad con irreversibles o espontdneos.

6.2.3 Procesos adiabaticos

Se define proceso adiabdtico como aquel en que el
sistema no intercambia calor con su entorno. Segin el
primer principio de la termodindmica esto implica que
AU = W. Muchos procesos que se dan en la atmdsfe-
ra se pueden considerar muy aproximadamente como
adiabdticos con lo cual sus cdlculos se simplifican.

En termodindmica de la atmésfera se considera sis-
tema a una determinada extension de aire con unas
propiedades homogéneas, tipicamente de humedad
y temperatura. Dependiendo del contexto se suele
hablar de masa de aire para grandes extensiones a
nivel sinéptico o de burbuja' a nivel mesoescalar en
el estudio de los movimientos verticales asociados a
la conveccidn. Las razones principales que justifican
considerar el movimiento de una burbuja de aire como
un proceso adiabdtico son:

= E] aire es mal conductor del calor. Por tanto dos
masas de aire a diferente temperatura tardaran un
tiempo considerable en alcanzar el equilibrio térmi-
co.

» La pared o regién que delimita la masa de aire,
donde se produce la mezcla con el exterior, es en
general estrecha en comparacién con la propia ma-
sa.

= [os procesos radiativos son pequefios comparados
con los producidos por la expansién o compresion
de los movimientos verticales, y mds para periodos
de tiempo inferiores a un dia.

Gradiente adiabatico seco. A partir del primer prin-
cipio y considerando equilibrio hidrostatico es posible
calcular la variacién de temperatura que sigue un pro-
ceso adiabatico. El valor que se obtiene es:

y=0,98°C/100m (6.5)

A efectos mnemotécnicos basta quedarse con el valor
de 1°C/100m o 10°C/km.

Una burbuja de aire que asciende adiabdticamente se
enfriard a razén de 1°C cada 100m, y se calentara
dicha cantidad si desciende.

6.2.4 Aire himedo

El aire himedo consiste en la mezcla de aire seco y
vapor de agua y puede tratarse como gas ideal. El error
que se comente es inferior al 0.4 % para los valores
de presion y temperatura de interés. Ahora bien, da-
do que el vapor de agua tiene una masa molecular de
M, =18,02g/mol y el aire seco de M; = 28,96 g /mol,
su mezcla dard como resultado un gas menos denso
que el aire seco a igual presion y temperatura.

La humedad es la medida de la cantidad de vapor
que contiene el aire. Es habitual expresar la cantidad
de humedad del aire mediante la humedad relativa
expresada en % pero existen otras variables higromé-
tricas de uso habitual en meteorologia que conviene
conocer:

masa de vapor (g)
masa de aire humedo (kg)

2 . masa de vapor (g) T

= Razén de rpezcla. masa de aire seco (k)" En la practica
puede considerarse igual a la humedad especifica.

P masa de vapor (g)

] Humed.ad relatlv'a. masa de vapor saturante (@) 100. Es
muy 1til porque informa de lo alta que esta la satu-
racion.

= Temperatura virtual: Es la temperatura que tendria
que tener el aire seco para tener la misma presién y

densidad que el aire himedo.

= Humedad especifica:

I parcela, término usual, es una traduccién directa del término inglés parcel, que podria traducirse mejor tal vez como paguete o

porcion. En este capitulo mantendremos el término burbuja.
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Figura 6.5: Humedad especifica en funcion de la temperatura a la presion de 1000 hPa (CC-BY-SA-3.0, https:
// commons. wikimedia. org/wiki/File: Unidit} C37A0specifica. svg).

Cuando el aire himedo no puede contener mas vapor
de agua se dice que estd saturado. La cantidad de va-
por de agua que puede contener el aire depende de la
temperatura segun la curva azul de la Figura 6.5.

Asf{ para una temperatura de 10°C el aire puede conte-
ner 7,8 g/m* (humedad especifica), su humedad rela-
tiva serd del 100 %. Para 30°C el aire puede contener
27,3 g/m? y su humedad relativa serd igualmente del
100 %.

Gradiente adiabatico saturado. El aire hiimedo sin
saturar ante un proceso adiabdtico sigue muy aproxi-
madamente el gradiente adiabético seco deducido an-
teriormente. Una vez se alcanza la saturacién el agua
condensada libera el calor latente que se ha inverti-
do previamente para evaporarla. Este calor liberado
contribuye a calentar el aire y a reducir el enfriamien-
to, por este motivo el gradiente adiabatico saturado
serd siempre menor que el gradiente adiabético seco.
La formulacién del gradiente saturado es compleja
y no tiene mayor importancia llegados a este punto,
lo que si es de interés es dar algunos datos de refe-
rencia. El gradiente adiabatico saturado oscila entre
4 y 7°C/km en la troposfera media, mientras que el
gradiente adiabético seco es de 10°C/km. A alturas
elevadas el gradiente adiabatico saturado se aproxima
al seco.

Cuando el aire estd saturado hay que considerar qué
ocurre con el agua que comienza a condensar. Es habi-
tual considerar que ese agua libera el calor latente que

es absorbido completamente por el aire, y que el agua
precipita inmediatamente. Esto implica una pérdida
de entropia que favorece el enfriamiento y activa la
condensacién. Se conoce como proceso pseudoadia-
bdtico y en la practica es la aproximacion utilizada en
meteorologia.

6.2.5 Estabilidad vertical de la atmodsfera

Los movimientos verticales en la atmdsfera son de
vital importancia, sobre todo en los fendmenos asocia-
dos a la conveccion. Por esta razén es imprescindible
conocer la predisposicion de la atmésfera a favorecer
o inhibir estos movimientos a la hora de realizar una
prediccion.

El estudio de la estabilidad vertical se basa en conside-
rar el hipotético desplazamiento de una parcela de aire
o burbuja con el fin de analizar si ese desplazamiento
es favorecido o no por la atmdsfera circundante. A fin
de simplificar el estudio se considera que la burbuja
no se mezcla con el aire que la rodea y no lo perturba,
no intercambia calor (el proceso es adiabdtico) y que
las presiones, de burbuja y ambiente, son iguales. Este
método trata de simular lo que puede ocurrir a una
porcién de aire que da lugar a la formacién de un cu-
mulonimbo, que se ha visto desplazada verticalmente
en una zona de convergencia o debido a un ascenso
orogréfico. Inicialmente la burbuja forma parte de la
masa de aire, con sus mismas propiedades de hume-
dad y temperatura, pero se convierte en un sistema
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propio tan pronto como se produce su desplazamien-
to. Aunque los resultados que se obtienen con este
método son exagerados y necesitan de correcciones
para ser directamente aplicables si que proporcionan
conclusiones cualitativas correctas.

La estabilidad vertical se determina al comparar la
densidad de la burbuja y de la atmésfera que la rodea.
A igualdad de presiones el estudio de la estabilidad se
traduce en comparar temperaturas: si la temperatura
de la burbuja es mayor que su entorno su densidad
serd menor y ascenderd. Si se parte de una misma
temperatura inicial entonces basta con comparar los
gradiente de evolucién de la burbuja y del entorno
para determinar la estabilidad. De esta forma se tienen
tres posibles estados:

= Estable: Si el gradiente atmosférico es mayor que
el que sigue la burbuja. Los movimientos verticales
son inhibidos.

= [nestable: Si el gradiente atmosférico es menor que
la evolucidn de la burbuja. Se favorece que el movi-
miento continde.

= Neutro: Si ambos gradientes son iguales se tiene un
equilibrio neutro.

Los diagramas termodindmicos son la herramienta
principal utilizada para evaluar la estabilidad atmos-

férica. En ellos se representan los datos obtenidos de
radiosondeos: humedad, temperatura y viento. De esta
forma el gradiente vertical de la atmdsfera se dedu-
ce de forma inmediata a partir de la pendiente que
sigue la curva de temperatura (es mas riguroso usar
la temperatura virtual para realizar estas comparacio-
nes, sobre todo para altos valores de temperatura y
humedad donde los errores pueden ser apreciables).
Los diagramas termodindmicos van provistos de una
serie de isolineas para facilitar estos analisis.

Al considerar que la burbuja no intercambia calor con
el ambiente el gradiente que marcaréd su evolucién
sera:

» Gradiente adiabatico seco en caso de ser aire seco 0
himedo sin saturar. En la practica se dice que sigue
la curva adiabdtica seca, o simplemente adiabética.

= Gradiente adiabatico saturado en caso de haber sa-
turacién.

Debido a la diferencia que existe entre el gradiente
adiabdtico seco y saturado es posible que la atmdsfera
sea estable si la burbuja no estd saturada e inesta-
ble si lo estd. Se dice entonces que la atmésfera es
condicionalmente inestable. Visto en un diagrama ter-
modindmico de tipo Skew-T (Figura 6.6).
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Figura 6.6: Condiciones de estabilidad segiin el gradiente en un diagrama Skew-T (The COMET Program, http:
// www. meted. ucar. edu/mesoprim/ skewt/, requiere registrarse).
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Figura 6.7: Atmdsfera inestable para la burbuja que asciende desde 975 hPa 'y logra sobrepasar el NCL marcado
por T» (The COMET Program, http: //www. meted. ucar. edu/mesoprim/ skewt/, requiere registrarse).

La atmésfera serd estable si su gradiente de temperatu-
ra es menor que el adiabético saturado. Serd completa-
mente inestable en caso que el gradiente sea superior
al adiabético seco. Cuando la atmosfera es condicio-
nalmente inestable es necesario conocer su contenido
de humedad para poder evaluar la estabilidad. Para
ello se realiza un desplazamiento inicial de la burbuja,
siguiendo la adiabdtica seca hasta alcanzar la satura-
cién. Este punto se conoce como nivel de condensa-
cion por ascenso NCA. A partir de ahi su evolucién
continua siguiendo la adiabética saturada. Si esta li-
nea corta en algin momento el perfil de temperatura
ambiente podrd evolucion de forma libre. Este punto
se conoce como nivel de conveccién libre NCL. Es-
te es el caso ilustrado en la Figura 6.7, que muestra
una atmosfera inestable para el desplazamiento de la
burbuja considerada. Es importante remarcar que el
andlisis de la estabilidad condicional depende de la
burbuja que se considere.

Se han explicado brevemente los fundamentos del
andlisis de estabilidad en base a las leyes de la ter-
modindmica y bajo una serie de simplificaciones que
permiten abordar el problema de forma mads sencilla.
A partir de aqui existe una bibliografia extensa para

profundizar en la termodindmica en primer lugar y en
el uso de diagramas como herramienta fundamental.

6.3 Dinamica Atmosférica

6.3.1 Ecuaciones de la dinamica

La dindmica atmosférica constituye un problema muy
concreto de la dindmica de fluidos. La modelizacion
del estado de la atmdsfera se realiza a través de la
resolucidn de las ecuaciones de NAVIER-STOKES [1]
de un fluido en rotacién sobre la superficie de la esfera
terrestre, en un campo de gravedad, con forzamiento
termodindmico externo solar, con multitud de com-
ponentes quimicos, etc. Se trata en definitiva de un
problema muy complejo que incluso tomando deter-
minadas simplificaciones da muestra de la enorme
dificultad que conlleva su resolucién.

Las ecuaciones que gobiernan la dindmica de fluidos
son no lineales, lo que significa que la evolucion de un
determinado valor no puede obtenerse numéricamente
a partir una extrapolacién de valores observados en un
tiempo dado como por ejemplo puede ser la velocidad


http://www.meted.ucar.edu/mesoprim/skewt/

78 Fisica del caos en la prediccién meteorolégica

Capitulo 6. Ciencias de la atmdésfera

del fluido. Las soluciones de las ecuaciones no lineales
presentan un comportamiento razonablemente lineal
para intervalos de tiempo suficientemente cortos, sin
embargo fuera de este rango temporal se hacen mas
grandes los términos no lineales lo que lleva a que
el comportamiento de las soluciones parezca erratico.
Esto no quiere decir que no se trate de un problema
determinista puesto que los valores en un tiempo futu-
ro estdn, en teoria, completamente determinados por
los valores en un instante dado. Las soluciones son
altamente dependientes de sus propios valores y con
una alta propagacion de los errores numéricos. Peque-
fias diferencias en las condiciones iniciales pueden
dar lugar a soluciones considerablemente diferentes,
lo cual fue detectado por primera vez a partir del es-
tudio de las soluciones numéricas de la ecuacién de
conveccién [3].

Enfoques lagrangiano y euleriano de la dinamica.
La descripcion de la evolucién de una burbuja de flui-
do se realiza en términos de la evolucién que ésta
sigue a lo largo de la trayectoria. La evolucién de
valores del estado de la burbuja (tales como la tem-
peratura) se describe a lo largo de su movimiento, lo
que se conoce como enfoque lagrangiano y es con-
ceptualmente mds natural que el enfoque euleriano
que tiene en cuenta los valores del estado de un fluido
para un punto espacial determinado. La comparacién
entre ambos valores tiene en cuenta el desplazamiento
de la burbuja a través de un término de transporte o
adveccion. Estos términos son inherentes a las deriva-
das temporales presentes en las ecuaciones de fluidos
y son responsables entre otros del caracter no lineal
de las mismas.

% = g +WT (6.6)

6.3.2 Aproximaciones

Las ecuaciones de movimiento bésicas de la atmésfe-
ra estdn asociadas a diferentes cantidades preservadas
tendiendo en cuenta que la conservacion tiene lugar a
lo largo del movimiento de la particula. El tratamiento
de las ecuaciones en toda su complejidad constituye
un problema inabordable, por lo que se realizan andli-
sis de escala para realizar determinadas aproximacio-
nes y eliminar ciertos términos de las ecuaciones que
pueden ser despreciados debido a que toman valores
suficientemente pequefios. La realizacién de una de-
terminada simplificacion estd condicionada a la escala
espacial y temporal que se pretende analizar [2].

Ecuaciones de EULER. Las ecuaciones (6.7) mues-
tran relaciones asociadas a la conservacion de momen-
to, energia y masa tras efectuar un andlisis de escala
valido para la descripcion de la dindmica atmosférica.

fo + f 7& X V4 % 61 pP= 0 momento horizontal
o te+Liap=0

dinT _ pdlnp __
Cp~ar R dt =0

momento vertical
energia

%J + p§\7 =0 masa
6.7)

Un ejemplo de simplificacién lo constituye la aproxi-
macion hidrostdtica, en la que se desprecia el término
% en la ecuacién de momento vertical. En dicha apro-
ximacién la presion se identifica con el peso de la
columna de aire en la vertical de un punto dado. Las
escalas en las que la aproximacion es valida son aque-
llas en las que no se tienen en cuenta los efectos de
la conveccion, tipicamente en distancias horizontales
menores a 5 km. Los modelos numéricos se dividen
en hidrostaticos y no hidrostaticos segin resuelvan o
no estas escalas. En general las ecuaciones de la diné-
mica atmosférica suelen presentarse en términos de la
coordenada vertical de presién en vez de altura, ello
es debido a que segtin la aproximacién hidrostatica la
presién es una variable monétonamente decreciente

con la altura.

Si en latitudes medias consideramos Unicamente la
ecuacién de momento horizontal y suponemos una
situacién en que el viento es constante a lo largo de la
trayectoria % = 0 se obtiene una solucién conocida
como viento geostrodfico en la que la fuerza del gra-
diente presién (o bdrica) se equilibra con la fuerza
de CORIOLIS (ficticia porque es consecuencia de la
rotacion terrestre) y el viento geostréfico viene dado
tnicamente por el campo de presién v, = k x %6 p-
La direccién del viento es paralela a las isobaras de-
jando las bajas presiones a su lado izquierdo en el
hemisferio norte. Ademas, la intensidad del viento es
proporcional al gradiente de presion, por lo que las
regiones de viento fuerte se corresponden con regio-
nes en las que las isobaras estd muy proximas entre si.
La relacién del viento geostrofico a distintas alturas
estd dada por el gradiente térmico horizontal y la di-
ferencia en distintos niveles de viento geostrofico se
conoce como viento térmico. En las soluciones mas
realistas existen pequefias componentes ageostroficas
en las que el viento lleva aire de las zonas de mayor a
menor presion.
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Figura 6.9: Mapa de presion en superficie (AEMET).

En las Figuras 6.8 y 6.9 pueden verse sendos mapas
del modelo ECHRES con alcance de prediccién de 60
horas para el 14 de julio a las 00 UTC. Mientras el
mapa en superficie presenta lineas cerradas el mapa
en altura muestra menor numero de ellas, este es un
hecho caracteristico de ambos tipos de mapas. En la
Figura (6.9) se observa una regién de alta presioén en
superficie sobre la region de las Azores en la que el

viento gira en sentido horario, sobre la region de Is-
landia hay una regioén de bajas presiones en las que el
viento gira en sentido antihorario y al sur de la misma
una regién de viento fuerte de poniente. Este es el
patrén caracteristico de la region del Atlantico Nor-
te. En el mapa en altura (Figura 6.8) lo que aparece
son dorsales y vaguadas, relacionadas con perturba-
ciones de escala planetaria de interés en meteorologia
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sindptica (en las escalas de miles de kilémetros) y que
tienen gran influencia sobre los fenémenos de superfi-
cie. Estas perturbaciones estdn descritas en términos
de ondas de ROSSBY.

6.3.3 Ondas

Como se ha mencionado al inicio del presente capi-
tulo, las soluciones de las ecuaciones no lineales pre-
sentan un comportamiento lineal en un determinado
rango de tiempo. Por tanto, resulta de interés anali-
zar el conjunto de ecuaciones linealizadas, es decir,
aquellas en las que no se tienen en cuenta los términos
no lineales (productos de dos, tres 0 mas términos).
Los términos lineales tienen asociados soluciones en
términos de ondas, por lo que el conocimiento de las
mismas es importante dado que representan estados
de la atmésfera que podemos considerar como ele-
mentales. El estado de la atmdsfera en un instante
dado resultard ser una combinacién de tales ondas.
Los términos no lineales no introducen nuevos tipos
de ondas, pero si son responsables de interacciones en-
tre ellas. En latitudes medias se dan tres tipos de ondas
atmosféricas: actsticas, de gravedad y de ROSSBY.

Figura 6.10: Onda de gravedad en la region

de Tadrat, en Argelia, vemos que en los pi-
cos de las ondas se produce condensacion (ver
texto) (GFDL CC-BY-SA-3.0, https: //commons.
wikimedia. org/wiki/File: Tadrart0l. JPG).

Las ondas aciisticas son ondas de compresién con
velocidad de propagacién de 300 m/s. Estas ondas
no son de interés para el estudio de la atmdsfera, por
lo que es deseable que el conjunto de ecuaciones tra-
te con alguna aproximacion para filtrar este tipo de
ondas. Tomando la aproximacién hidrostética estas
ondas desaparecen como solucion de las ecuaciones.

Un tipo de ondas de sonido de propagacién horizon-
tal son las ondas de LAMB, que sélo se producen en
erupciones volcdnicas y explosiones nucleares atmos-
féricas y que carecen de interés meteoroldgico.

Las ondas de gravedad se generan como respuesta
a desequilibrios en el campo de presién, como tiene
lugar en una situacién frontal o en caso de ascenso oro-
gréafico en situacién estable (pudiendo generar nubes
de tipo lenticular). Su fundamento fisico es similar al
de las ondas que se producen en la superficie del mar.
Un andlisis detallado de las ecuaciones linealizadas
muestra que este tipo de ondas estdn emparentadas
con las ondas de inercia. En realidad las dos son de
un tipo mds general que tiene a ambas como caso
limite, las ondas de inercia-gravedad. Este tipo de
ondas deben de ser controladas en la formulacion de
los modelos numéricos. Figura 6.10.

Figura 6.11: Onda de Rossby con niimero de onda 4,
mapa de altura geopotencial en 500 hPa promediada
entre el 9y el 21 de octubre de 2010 (ver texto) (CC BY-
SA 4.0,

https: // commons. wikimedia. org/wiki/File:
500mb_ geopotential_height_ wavenumber_4_Rossby_
wave_ (planetary_waves) _pattern. _October_9-21,

_2010_ daily_ average. jpg).

Las ondas de ROSSBY son ondas producidas en un
fluido en rotacién debido a la conservacion de la vorti-
cidad potencial que tiene en cuenta tanto la vorticidad
absoluta, suma de la vorticidad terrestre f y de la
vorticidad relativa del fluido con respecto a la tierra,
como el espesor de la atmdsfera.

El pardmetro de CORIOLIS varia latitudinalmente por
lo que un desplazamiento de aire latitudinal induce en
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el mismo vorticidad relativa. Ademas, por la depen-
dencia con el espesor de la atmdsfera, cuando el aire
pasa por encima de una cadena montafosa se induce
también vorticidad relativa. Tanto las Montafias Ro-
cosas como los Andes, por su configuracion norte-sur
y teniendo en cuenta los vientos predominantes, son
zonas de generacion de ondas de Rossby de escala
planetaria, que son las ondas de mayor interés meteo-
rolégico puesto que son responsables de la generacion
de dorsales y vaguadas de presion en altura y cau-
santes de la generacidn de frentes que veremos mds
adelante. Figura 6.11.

6.3.4 Circulacion General de la Atmodsfera

El calentamiento de la superficie terrestre por la ac-
cion de la radiacién solar depende de la latitud. En las
regiones tropicales el azimut solar llega a ser perpen-
dicular mientras que en las polares el azimut resulta
siempre pequeno. Este calentamiento desigual da lu-
gar como consecuencia a una transferencia de aire
célido de las zonas ecuatoriales a las polares. En un
planeta en el que no hubiese rotacién habria una tinica
célula por cada hemisferio que llevase el aire calido
del ecuador a los polos en altura.

El efecto de la rotacién terrestre produce, a través del
término de CORIOLIS (6.7), que los vientos se des-
vien hacia la derecha en el hemisferio norte y hacia la
izquierda en el sur. Ademads, el efecto de la rotacién
terrestre rompe la célula hemisférica en tres, habiendo
dos células directas: HADLEY (tropical) y polar, y
una célula inversa: FERREL (en latitudes medias).

La separacién de las células de HADLEY en ambos
hemisferios esta constituida por la zona de convergen-
cia intertropical también conocida como de calmas
ecuatoriales. Cada célula tiene asociada una masa de
aire: cdlida, templada o fria.

A su vez, el efecto de CORIOLIS para cada célula es
responsable de los vientos predominantes: vientos del
este en zonas polares y tropicales (alisios) y vientos
de poniente en latitudes medias Figura 6.12. La sepa-
racion entre la célula de FERREL y la célula polar estd
constituida por una regién con fuerte gradiente térmi-
co conocida como frente polar, que por el efecto del
viento térmico da lugar un viento fuerte en altura (co-
rriente en chorro o jet stream). El mismo fenémeno
tiene lugar entre la célula de HADLEY y la célula de
FERREL.
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Figura 6.12: Diagrama representativo de la cir-
culacion general de la atmdsfera con las célu-
las de HADLEY, FERREL y polar junto el rég-
imen de vientos predominantes (ver texto) (CC
BY-SA 3.0, https://commons. wikimedia. org/
wiki/File: AtmosphCirc2. png).

6.3.5 Frentes

Un frente constituye una regién de separacion entre
dos masas de aire con diferentes temperaturas. Este
término fue acufiado por la escuela noruega de BER-
GEN como analogia con los frentes de guerra, ya que
los primeros estudios tuvieron lugar durante la Pri-
mera Guerra Mundial. El modelo de formacién de
un ciclén extratropical establece que a partir de una
perturbacion del frente polar estacionario (producida
por ondas de ROSSBY) se generan dos regiones, una
en las que avanza la masa de aire célido (frente cd-
lido) y otra en la que avanza el aire fio (frente frio).
El frente frio avanza mds ripidamente que el frente
célido llegando a alcanzar a este tltimo formado un
frente ocluido. En la Figura 6.13 puede verse el mode-
lo conceptual de ciclogénesis de SHAPIRO-KEYSER
similar al de la escuela noruega salvo por el hecho que
permite la separacion entre el frente frio y el frente
calido. El aire frio es mds denso que el aire célido por
lo que en el caso de frente frio es el aire frio el que
permanece pegado al suelo empujando al aire calido
por encima, como consecuencia se producen cumulus
congestus 'y posteriormente cumulonimbus. En el caso
del frente célido, el avance del aire célido tiene lugar
por encima del aire frio con una pendiente bastante
suave: un observador que contemple el avance de un
frente cdlido verd una secuencia de nubes asociadas
primeramente cirrostratus, posteriormente altostratus
y finalmente nimbostratus.
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The evolution — Shapiro Keyser Cyclone

From the modeling and chservational studies, MATURE
this iz the oceanic cyclone evolution Shapire and Keyzer T-BONE

proposed. Flany of the cyclones studied were off the T1.5.
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Figura 6.13: Ciclo de vida de ciclon extratropical segiin el modelo de SHAPIRO-KEYSER (National Oceanic
and Atmospheric Administration (NOAA), dominio ptuiblico, https: // commons. wikimedia. org/wiki/File:
Shapiro-Keyser_Cyclone. png).
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