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PREFACIO

Estos apuntes se han escrito para servir como guia en el estudio de los
temas que sobre meteorologia se incluyenen el curso de Meteonologia y mo
delos de difusidn de la Maestria en Ingenieria Ambiental, en la DEPFI,
UNAM. Su importancia radica en que no existe un texto que cubra adecua

damente dichos temas.

Se ha procurado cubrir algunos aspectos bisicos de la termodinémica y de
la dinfmica de fluidos; tOpicos relativos a la composicibén y estructura
térmica de la atmSsfera camo capas de mezcla, estabilidad atmosférica y
formacién de inversiones térmicas; también se hace énfasis en temas rela

tivos al movimiento del aire en la capa superficial terrestre y en los

estratos superiores.



Los aspectos meteorolégicos que se incluyen en estos apuntes, Ginicamente
tienden a cubrir agquellos que son necesarios para comprender los fenfme
nos de difusidn que ocurren en la atmdsfera, pero de ninguna forma pre-

tenden cubrir todos los temas que normalmente se estudian en los cursos

de meteorologia.



1. ALGUNOS CONCEPTOS DE TERMODINAMICA Y DINAMICA DE LOS FLUIDOS

Para determinar el comportamiento y caracteristicas de la atmbsfera es ne
cesario hacer uso de algunos conceptos bésicos; por ejemplo, de las leyes
de la termodinimica que determinan el comportamiento de los gases, de los
procesos termodindmicos a que estos pueden estar sujetos y de las leyes

de la dinémica que gobiernan su movimiento en la atmdsfera.

La ley general de los gases ideales constituye una de las herramientas fun
damentales para determinar el comportamiento de los gases que componen la
atmdsfera, los cuales, debido a que se encuentran en un estado alejado de
la condensacifn, se les puede tratar camo gases ideales con buena aproxi-

macidn. La expresidn general de esta ley es

PV =nRT (1.1)



donde

P presidn absoluta

V  volumen que ocupa el gas

n ntmero de moles, definida camo %donde m es la masa del gas y
M su peso molecular

T temperatura

R constante universal de los gases (R = 8.134 E%‘K‘)

Asimismo, es bastante comfin expresar la ec 1.1 en las siguientes formas

PV = RT (1.2)
P =pRT (1.3)
P )
PV =mR.T (1.4)
p
Pv. = R T 1.5)
o (

‘ donde

v’ volumen especifico, definido como %

V  volumen molar, definido como %

p densidad del gas, definida como =
m masa del gas

M peso molecular del gas

R_ constante particular del gas, definida como %— ; para el aire se

- 6 erg
co, R, = 2.876 x 108 oo




Otro criterio muy importante es la ley de Dalton, que permite establecer
el concepto de presidn parcial para designar la presién que ejerce un com

ponente en una mezcla de gases.

Los resultados que originaron la ley de Dalton demuestran que la presién
total que ejerce una mezcla de gases, es igual a la suma de las presiones
que cada camponente ejerceria si se introdujeran en el mismo recipiente y

a la misma temperatura; esto es
P = P1+P2+P3+-.. (1.6)
en la que

Py, Py, P3,..., son las presiones parciales.

Para el camponente i, de acuerdo con 1.1, la presidn parcial queda defini

da como

P. = n.
i i

RT
~ (1.7)
Cuando se manejan mezclas de gases, se utilizan frecuentemente relaciones
que expresan la fraccibén con la que cada camponente contribuye a la mezcla
total; por ejemplo, la fraccidn de presidn, fp, y la fraccién molar, fn,

las cuales se definen camo

f = .g_i_ (1.8)



£ = gi. (1.9)

Pi . Dnj
5 o (1.10)

Que es muy utilizada en la solucibn a problemas que involucran mezclas de

gases.

Otro concepto muy importante es la ley de Amagat, la cual establece que
el volumen que ocupa una mezcla de gases lo constituye la suma de los vo
1lGmenes que ocuparian por separado en .las mismas condiciones de presidn y

temperatura cada uno de los gases que integran la mezcla; esto es

V =V +Vy + Vg + ... (1.11)

Se puede demostrar que la relacién del volumen parcial que ocuva un inte
grante de la mezcla gaseosa al volumen total, es equivalente a la rela
cifén entre el nfmero de moles que constituye el gas y el de moles tota
les presente en el sistema; esto es, la fraccién volumStrica es equivg_

lente a la fracciédn mol

(1.12)

<L<:
=

Conforme las ecs 1.10 y 1.12, la fraccién de presifn es equivalente tanto

a la fraccidén mol como a la volumBtrica, es decir



P n; A\
A = X = Xl
P n \ ‘(1'13)

Es importante senalar que aunque las relaciones presentadas hasta ahora
definen el estado termodin&mico de un sistema gaseoso ideal, también se
pueden utilizar para definir el estado termodinimico de los gases que

constituyen la atmbsfera (sistema gaseoso real), con buenos resultados a

condici6n de que no se encuentre saturada con vapor de agua.

Otra ecuacibn de estado que se aplica a problemas en los que el vapor de
agua es un constitdyente mis del aire, es la de Clausius Clapeyron, que

sirve para determinar la presién de vapor del agua en estado de satura

cibn. Esta ecuacidn se expresa

mHzO Av 1 1
= - — 1
e = 6.11 exp ( R, ) (273 T) (1.14)
H,0
donde
ey presién parcial del vapor de agua, en mb

AV calor latente de vaporizacidn del agua, en Cal/g,

R constante particular del vapor de agua

PH,0
mHzo masa de vapor de agua

El camportamiento termodindmico de la atmbsfera obedece a una serie de
trasformaciones energéticas, las cuales llevan al sistema de un estado
termodinamico a otro, cunmpliéndose asi el principio de conservacién de

la energia, que conforme la primera ley de la termodinfmica es



dg= du+dw (1.15)

donde

dq adicién o sustraccién de calor al sistema por unidad de masa
du variacifén de la energia interna del sistema por unidad de masa
dw trabajo de expansifn o compresifn que realiza el sistema por

unidad de masa

Para un gas ideal resulta

du = Cv 4T ‘ (1.16)

dw = Pdv (1.27)

Sustituyendo ambas en 1.15 se obtiene

dq=CVdT+Pdv (1.18)

donde

CV es el calor especifico a volumen constante, el cual se define

canmo

cC. = (& (1.19)



En forma similar, el calor especifico a presién constante se define

(1.20)

C -C_ = R (1.21)

Ahora, al diferenciar la ecuacién general del estado gaseoso (ec 1.5) re

sulta

pdv+vdp=deT (1.22)

Con esa ecuacibén y la 1.18 se obtiene

jal
fal
1

(c, + Rp) dT-vdp (1.23)

dq=deT-—vdp (1.2u4)

Como en un proceso adiabatico se tiene d q = 0, o sea

cp dT-vdp 0 (1.25)



Al cambinar dicha ecuacién con la 1.5 se obtiene la relacién

CpdT _ RpdP
T P

la cual, por integracién, se convierte en

- (Rp/Cp) _ 7p(Cu/Cp-1)

que una vez definida -g-‘l = y resulta
v

e L re (1.26)
La ec 1.26 representa el camportamiento de un gas ideal durante un proce
so adiabatico.

Por otra parte, el movimiento del aire en la atmSsfera obedece a leyes de
la dindmica clésica de los fluidos, la cual se fundamenta en la ecuacién
de continuidad y en las de Navier Stokes, las que a su vez se basan en dos
principios fundamentales de la fisica: 1la ley de la conservacib6n de la ma

sa y la sequnda ley de Newton.
En forma diferencial, la ecuacién de continuidad se expresa

80 8(puj)

P axi =0 3 i=1, 2,3 (1.27)



donde

p densidad del fluido
u, camponente i de la velocidad del fluido (i = 1, 2, 3 correspon
den a las direcciones en los ejes coordenados x, y, z, respecti

vamente)

Cabe sehalar que en la ec 1.27 se ha utilizado la notacidn tensorial de

la suma de camponentes, en la que esta se denota mediante la reiteracidn

de subindices en un témino, por ejemplo

d(pui) _ d(pup)  3(pup) . 3(pu3)
3Xi 9X1 9Xo 9X3
oui _ i ] ou
% ®, U gy, t U2 3 3 3%
i=1, 2,3

Ahora, para un fluido de densidad constante se tiene

por tanto, la ec 1.27 se reduce a la forma

3 i=1, 2, 3 (1.28)
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Las ecuaciones de Navier Stokes para un fluido incompresible son

. . 2. .
uj o, By, 3%y 1 3R o (1.29)
ot 3 BXj BXKBXK p 9 5 1

v  viscosidad cinem&tica del fluido
P densidad
P presitn

f. fuerzas externas por unidad de masa que actfian sobre el fluido

Los dos términos al lado izquierdo de la ec 1.29 representan la acelera
citn del fluido; conviene sefalar que uy %Xl-l—l se conoce como aceleracidn
convectiva. En cuanto a los del lado derec}j}o, el primero equivale a la
influencia de la viscosidad sobre la aceleracidn del fluido, y el segun-~

do a la aceleracifn provocada por gradientes de presién.

Si se tama en cuenta un fluido no viscoso, el t8rmino de viscosidad se

anula y las ecuaciones de Navier Stokes dan origen a las de Euler

ou. Buj 1 9P 1
.___.L + -‘ﬁ - —— e —— + . 30
31: uj X, P ax. fl. ( )

Por iltimo, en caso de que se considere nula la aceleracién del fluido en

el eje X3, y que la (Gnica fuerza externa que actfie en esta direccién es

la fuerza de la gravedad, g, la ec 1.30 queda
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duy | 3wy , - 2y du duy _ 1 3P 1.31
at st Clax, T Y2 9%, X3 b axg T O (4-30)
dup _ dup Bu, dup up . _1 3 :
dt at T W1 Xy U, TV 9X3 P 3Kz N (1-32)
dujs 1 9P
dug _ 5. _1 3P _ 1.33
dt 0 p 9X3 & ( )

Ia ec 1.33 cominmente se conoce camo ecuacidén hidrostética, pero si el

fluido es aire, entonces se le denomina aerostédtica.



2.

COMPOSICION Y ESTRUCTURA TERMICA DE LA ATMOSFERA

Las capas de aire que constituyen la atmSsfera se pueden clasificar de di

ferentes maneras: por su temperatura, densidad y camposicibén quimica,

etc, sin embargo, desde el punto de vista de la dispersién de los contami

nantes que se emiten a la atmSsfera, la mis importante se basa en su per

fil térmico, camo a continuacidn se indica (fig 2.1).

Troposfera. Es la parte de la atmbsfera que se extiende desde el ni
vel del suelo hasta una altitud de aproximadamente 15 km en el ecua-
dor, y 10 km en los polos. ILa temperatura decrece con la altura en

una relacién promedio de 6.5°C/km.

Estratosfera. Se prolonga desde la troposfera hasta una altitud de
aproximadamente 50 km. In la parte baja de esta zona, llamada la tro
popausa, la temperatura permanece mds o menos constante, y luego se

incrementa con la altitud debido a que el ozono absorbe radiaciones
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de longitud de onda pequefia. En la parte superior de la estratosfe
ra se alcanzan temperaturas del orden de 270°K.

Mesosfera. Va desde los 50 km hasta los 85 km de altitud, en la cual
la temperatura llega a ser del orden de 175°K (el punto mas frio de
la atmSsfera).

Termosfera. Es la capa superior que constituye a la atmdsfera. En
este sitio, la densidad molecular es del orden de 10!3 moléculas/cm3
(al nivel del mar es de 1019 moléculas/cm3), y la temperatura excede
los 1000°K.

Desde el punto de vista de la difusién y dispersidn de los contaminantes

en la atmSsfera, la troposfera es la zona ms importante, ya que es preci

samente ahi donde se emiten los contaminantes e inician transporte y

dilucién. La zona la constituyen aire seco y agua en estado de vapor,

el cual, como se verd adelante, juega un papel muy importante en el com

portamiento de la atmdsfera.



Altura, en km
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Fig 2.1 Perngil témico de La atmésfera (nef 1)
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La camposicibén volumétrica promedio del aire seco al nivel del mar, se es

tima en
Componente Porcentaje
N, 78.0840
0, 20.9460
Ar 0.9340
CO2 0.0315
Ne 0.0018
H, 0.00052
CH, 0.001962
Kr 0.00011
N20 0.00005
He 0.00005
Xe 0.000008

2.1 Presdion y temperaturna en La trhoposfera

Ia variacién de la presifn en la direccidn vertical obedece aproximadamen

te al modelo aerostitico (ec 1.33)

donde

p es la densidad del aire, la cual depende de la presidn y de la

temperatura
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Si se sustituye la ec 1.3 en la ecuacién anterior, se obtiene

la cual por integracién entre los limites P ,apbp, ydesde Z = 0 a Z, en

la que P_es la presién de referencia, resulta

Z
a
P = P_ exp {- & f T—Z} (2.1)
b Z=0

Para el caso en que T = cte, se tiene

P = P_ exp {— %—- %} | (2.2)

Sin embargo, es poco probable que la temperatura permanezca constante en
la atmbsfera, por lo que el caso que mis interesa se refiere a una expre
si6n para P cuando la funcidén T = T(Z) no se mantiene constante. Tal ex
presién se puede obtener a partir de la primera ley de la termodinfmica

en la forma de la ec 1.24, y la ecuacidn aerostatica (1.33) como sigue
dq = Cp dT-vdp

Al dividir la ecuacién anterior entre dZz
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de donde

ar v dP 1 dq
az Cc_dZ "¢
P P

Y sustituir la ecuacidn aerostatica en la anterior

ar _ _veg, 1 dg
dz C C dz
p P
Omovp=1,éntonces
ar . _g_ ,49 1
az C a4z C
P P

Considerando que el proceso es adiab&tico, dq = 0, resulta

aTt

aa - _ B
Iz o , (2.3)
o p
" 4T g
= - S o= 2.4
Fa 37 Cp ( )

Las ecs 2.3 y 2.4 definen la variaciétn de la temperatura del aire seco
cuando este asciende o desciende adiab&ticamente; se les conoce camo gna

diente adiabdtico seco.

Ahora, si se integra la ec 2.4 entre los 1Imitesde'roaTydeZ= 0 a
Z, donde 'I'o es la temperatura de referencia, se obtiene una expresidn pa -
ra conocer la temperatura a cualquier altura Z en funcién del gradiente

adiabatico seco; esto es
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T = T - ZTa (2.5)

Por otro lado, si 1aec2.Ssemzstiuiyeenla2.1, se obtiene una ecua
citn que relaciona la presidn que ejerce el aire a cualquier altura en
funcitn de la temperatura y del gradiente adiab&tico seco

VA
B _ g dz
P = P_exp { = f A Y I‘a} (2.6)
P Z=0 o

La solucidn de la integral en la ecuacibn anterior es

A
az 1 T, - Z Ta
—_— . = . Q. .2 =
f T_z Ta ta 1 (B )
7=0 ‘ °

por lo que la ec 2.6 queda

Ta T0

P =P, expq (- %—) [ ST (M)]}
P

Z Ta

T
o

yRpla (2.7)

P=P (1 -
(o]
Finalmente, si se sustituyen los valores de

g = 9.81x 10“3 km/s2
yH 2 2
R = 2.876 x 10 km /s °K

Fa = 9.806 °K/km
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en la ec. 2.7 se obtiene

3.4594

P = P (1-&—‘&5) (2.8)

o T
o

ecuacibn que describe la distribucién de la presién en la atmSsfera cuan .
do el aire asciende o desciende adiab&ticamente.

2.7 Aire himedo

La magnitud de los procesos termodinSmicos que ocurren en la atmSsfera de
pende en gran medida del contenido de humedad que contenga; cuando el va
por de agua en el aire estd lejos de la condensacifn, la mezcla aire seco-
vapor de agua se maneja termodinfmicamente como una cambinacifén de gases
ideales, con bastante precisién para los prop8sitos que aqui se persiguen.

El contenido de humedad en el aire se expresa de diferentes formas; una

de ellas es la humedad relativa, la cual se define camo

H = — x 100 (2.9)

donde

e presidn parcial del vapor de agua
e presién de vapor del agua en estado de saturacién como se define

en la ec 1.14
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Otra es mediante la razén de mezcla (Rm), definida camo
R = Iﬂw_ (2 -10 )
ma

en la que

m ~ masa de vapor de agua

m, ~masa de aire

Una mis es con la ecuacidn
H = —0w (2.11)

en la que

H, es la humedad especifica

Modificando la ec 2.11 y sustituyendo el resultado de 2.10, se obtiene la

relacidn

mlv-'

1
- 1 2.12
1+ = ( )
m

Generalmente, el valor de R es pequefio; por ejemplo, para aire tropical
-3 N -y
marino R~ 25 x 10 y para aire polar, R, ~ 5 x 10 ; por esta razbn,

en la mayoria de los casos se considera que

H ~ R (2.13)



22

La humedad del aire también se expresa como

H = — (2.14)

en la que H, es la humedad absoluta, y vV, Y Vw los voltmenes parciales

del aire seco y vapor de agua, respectivamente.

Camo
VT = Va + Vw (volumen total)
entonces
m
Ha = X =9 (2.15)
VT v

en la que P, s la densidad del vapor de agua.

Por otro lado, de acuerdo con la ec 1.3

e = R p. T v R =B—;enfonnasimi.lar
p v P M
w a a
R
R |-
P, Mw

Ry R son las constantes particulares para el vapor de

agua y para el aire, respectivamente.
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Cambinando las relaciones anteriores, se obtiene otra expresi6én para de

finir la huredad absoluta

Por tanto

p. = =222 2 - y (2.16)

R = & (2.17)
pa

Ahora, de acuerdo con la ley de Dalton, P = e + Pa, y como

Pa = RP P, T, entonces P = e + Rp L T. De esta ecuacidn se obtiene
a aQ

una expresibn para la densidad del aire

p = (2.18)

Sustituyendo las ecs 2.16 y 2.18 en la 2.17 se deduce otra expresién pa

ra la razén de mezcla

R = 0.622 e S (2.19)
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Si se considera que P >> e (en la ecuacidn anterior el término
P - e < p,entonces

(2.20)

En forma similar, se obtiene una ecuacidn para la razdn de mezcla en sa

turacidn, Rs

~

R = 0.622 es (2.21)
s P - eg

en la que e esti definida por la ecuacidn de Clausius Clapeyron (ec 1.14).
La aplicacibn de estas relaciones se ilustra con los sigquientes ejemplos

Ejemplo 1

Determinense los valores de Rm, He, Ha v Hr si el contenido de vapor de

agua en la atmSsfera es de 2 por ciento en volumen a 0°C y 1 000 mb de

presiodn.

Solucidn

Se determina la masa de agua y masa de aire tomando camo base para los

cilculos 1 m3 de aire hiimedo



3
de la ec 1.1: n, = __11:‘1{ = : 0'9811; atm x31 m =
8.2x 10 My 273 oK
mol-°K

1

44,094 moles

Con la ec 1.12 se determina la fraccién molar de agua en el aire

0.02 m3
= - .09y
nT —1—m—3—— X L4.094% mol

=
n
<hf

0.8818 moles de agua
Luego la masa de agua es

m = n. M= 0.8818 mol x 18 —&—
1 mol

15.874 g de agua

Moles de aire

n = n_ -n., = 44,094 - 0.8818
a T i
= 43,2126 moles de aire
Masa de aire
m o= 43.2126 mol x 2022 8

mol

= 1248.84 g de aire

25
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Ahora, con la ec 2.10 se calcula la razén de mezcla

m
Hy0 15.874
= = = 0.0 %
R m 1 2u8.84 1271
y con la ec 2.11
- 15.874
e 15.874 + 1 248.84

H

0.01255 g de vapor de agua
) g de aire hamedo

Notese que H, = R (ec 2.13)

De la ec 2.15

15.874

. C T3 15.874 ﬁg-; nétese que H, = pHz0 |

Hr se obtiene con la ec 2.9 comwo sigue

Hr = %—- x 100 (de acuerdo con la ec 2.9)

s
e = RP szo(V)T (de acuerdo con la ec 1.3)

w
-5 ma—atm

8.2x1077 =5~ 3.

R = mol— K = u.sx10™” 2R
Py 18 & g
mol
-6 -2

e = 4.55x10 X 15.87ux273 = 1.97x10 atm

% La razdén de mezcla también se puede estimar con la ec 2.20
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Con la ec 1.14

-3
e = 4.58 mm Hg = 6.026 x 10  atm
T=0°C
con lo que
1.97 x 102
H = . = 3.2691 2 g
- C 076 107 X 100 =3 x 102 %

Ejemplo 2

Resuelva el siquiente problema

Si una gota de agua de diez micras de radio se evapora en aire seco den
tro de un recipiente a una presidén de 1 atm y 20°C,équé volumen de aire
seco deberd estar contenido en el recipiente para que la humedad relati

va sea 80 por ciento?

Queda claro que el aire seco durante su ascenso se enfria adiabaticamen
te debido a la expansibén que sufre (ec 2.4). Cuando se trata de aire

hGmedo sucede lo mismo, pero en menor magnitud por el calor latente que
cede el vapor de agua a sus alrededores al condensarse; entonces, la va
riacién de la temperatura con la altura en el caso de aire himedo se ex

presa

aT . _g_, A dRg 29
az = cp * cp daz (2.22)
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o en forma similar a la ec 2.4

rh o= & --é— -g—}zia (2.23)
P P

donde

I'h es el gradiente adiab&tico hmedo.
Algunos valores de Th son

Th para aire tropical cdlido * Ta

TAYPRS

Th para aire polar ~ Ta
2.3 Estabilidad atmosférica

El concepto de estabilidad atmosférica se refiere a la capacidad que tie
ne la atmdsfera para suprimir o acrecentar los movimientos convectivos
del aire, los que se originan principalménte por la presencia de gradien
tes t8rmicos, que se forman en las capas de la atmSsfera cercanas a la
superficie del suelo al calentarse el aire por la accibn de las radiacio

nes solar y terrestre.

El grado de estabilidad atmosférica determina la intensidad de los proce
sos de mezclado y dilucién de los contaminantes en el aire, por ello es

importante evaluar esta propiedad de la atmdsfera cuantitativamente.

El procedimiento para evaluarla consiste en comparar la magnitud del gra

diente t&rmico, dT/dZ, que en un momento dado presenta la atmbsfera, con
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el gradiente adidbatico seco, Ta = 0.986 °C/100 m, camo sigue

Estado de estabilidad
en la atmdsfera

daT _

I ¢ ra = 0 neutral
daT

—_ 4+ T >

az a 0 estable
dT .

—_— <

EL + Ta 0 inestable

Ejemplo 1

La composicifn de la atmbsfera (fraccibén volumStrica) de un planeta, es

=5
)
|

= 0.86578, H_ = 0.13214, CHy = 0.00062, NH3 = 0.00015, Hp0 = 0.00102y

=
il

0.00013.

Si la aceleracién de la gravedad en ese planeta es 2 500 cm/s? y el gra

diente térmico de su atmbsfera tiene, en un momento dado, un valor de

-9.86 °K/km, determinese a qué tipo de estabilidad corresponde esta situa

cidn.
Solucion

El gradiente adiabatico seco se determina mediante la ec 2.4, y con

t

C
p
constante.

T Cp Xi se obtiene el valor medio del calor especifico a presifn
i
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En dicha expresibn, Xi es la fraccifén volumétrica de los camponentes de
la atmSsfera.

Ahora bien, los calores especificos molares de los camponentes menciona

dos son
Cal
P mol-°C
Hy 6.6
H 4,97
CH, 8.6u4
NH3 8.67
Ho0 8.10
N 4,97

Cal

con lo que se obtiene un calor especifico molar medio de 6.3857 T

El peso molecular medio de la mezcla de gases que integran la atmbSsfera
se calcula con la ecuacién M = I M, X;s en la que M, es el peso molecu-

lar de cada camponente.

De acuerdo con lo anterior
M = 2.20355 —B_
mol

por tanto

- Cal g
Cp 6.3865 531—35-/ 2.29355 =1
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2
= ~Cal . m
Cp = 2.7842 2 -oC - 11 849.37 ¢

El gradiente adiabitico seco de esa atmbsfera serad

m
g 25 =7
Tfa = E_ = -
P 11 6u3.37 m
°oC oC
= . — = 2. —_
Ta 0.002146 - 1u6 T

Con el criterio de estabilidad atmosférica dado en la pagina 28 resulta

4T L ra = - 9.86 + 2.146 =-7.714

4z

por tanto,la atmbsfera es inestable.

A partir de la definicidn anterior de estabilidad atmosgérica, Pasqud
(ref 2) efectud una clasificacidn de ella, en la que considera siete ca

tegorias o clases de estabilidad atmosférica (tabla 2.1).

Como los servicios meteoroldgicos, generalmente no miden el gradiente tér
mico de la atmdsfera, se ha desarrollado un método para determinar con
suficiente aproximacién las clases de estabilidad atmosférica. Consiste
en obtener, primero, en la tabla 2.2 el Indice neto de la radiacién solar
mediante los valores del &ngulo de elevacién solar, la fraccidn del cielo
cubierto por las nubes y la altura a la que se encuentran; luego, en la
tabla 2.3, con los valores de la velocidad del viento referida a 10 m de
altura y el indice heto de la radiacidn solar, determinar las clases de

estabilidad correspondiente.



32

El &ngulo de elevacién solar se obtiene mediante las ecuaciones (ref 3)

-1
a = 1%9 sen sen § sen O + cos Y cos O cos }5 (h-12) (2.2n)
© = 23.5 —— sen ——— 30-(m-1) + d - 180 (2.25)
‘> 180 180 m :
donde

a altitud solar, en grados

® declinacidén solar, en rad

m mes del ano, enero = 1, febrero = 2,...
d dia del mes

h  hora del dia, tiempo local

¥ latitud, en rad

Ejemplo 2

El boletin meteorolfgico de la Ciudad de México informa que el 20 de fe
brero, a las 15:00 h, el cielo estari despejado y que la velocidad del
viento seré 4 m/s medida a 10 m. Determinese cuil serd la categoria de

estabilidad atmosférica que se presentari en ese momento.

Solucion

Con las ecs 2.24 y 2.25 se obtiene un valor para la altitud solar de
33° y en la tabla 2.2 el indice neto de radiacién solar para un dfa des
pejado, que es de 2. En la tabla 2.3 se ve que para una velocidad del
viento de 4 m/s y un indice de radiaci6n solar igual a 2, la categoria de
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cstabilidad atmosférica correspondiente es ¢ (ligeramente inestable)

TABLA 2.1 CLAS!FICACION DE LA ESTABILIDAD ATMOSFERICA

Categorias Descripcién Cambio de la tem
de Pasquil general peratura con la
altura, en °C/100 m

A Extremadamente inestable < - 1.9
B Inestable -1.9a - 1.7
C Ligeramente inestable - 1.7 a -~ 1.5
D Neutral - 1.5 a ~ 0.5
E Ligeramente estable - 0.5 a 1.5
F Estable 1.5 a 4.0
G Extremadamente estable > 4.0

2.4 Temperatura potencial, ©

Se define camo temperatura potencial la temperatura que adquiere una par
cela de aire* seco cuando se lleva adiabiticamente desde su presidn ini

cial hasta la presibén de 1 000 mb**.

®* Una parcela de aire es una masa hipotética de aire en la que se puede
despreciar el intercambio de masa y de calor en sus alrededores. A
medida que la parcela se eleva en la atmdsfera, se expande para acomo
darse en un lugar de baja presidn, de tal forma que el intercambio de
calor entre las fronteras de la parcela y sus alrededores no es percep
tible, o sea la expansidn es adiabadtica, por lo que conforme la parce
la de aire se expande al ascender, su temperatura decrece; en conse-
cuencia, la parcela y sus alrededores estardn a diferentes temperatu
ras, péro no a diferéntes presiones.

%% 1 atm = 1 013 mb
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1-Y/Y _

De acuerdo con la ec 1.26 se tiene que TP cte

Si T es la temperatura potencial 6 a P0 = 1 000 mb, resulta
1y 1-y

™ Y = OPOY (2.26)

v-1

m———

_ Y
& = T (P /P)
Entonces, para el aire seco, y ~ 0.285

. 0.285
o = ¢ (& g°°) (2.27)

Asimismo, como se veri a continuacifn, la magnitud de la variaci6n de la

temperatura potencial © con la altura, permite conocer la clase de estabi

lidad atmosférica.

Al considerar la ec 2.26, se puede ver que

me=17T- &Y &y
Y Po

la cual, por diferenciaci6tn, da

1 -1 4T _ (y-1,1 dP
5 &% 7 a2 ( ) (2.28)



Ahora, de acverdo con el modelo aerostatico (ec 1.33) resulta

1 d°p _ pg _ _ __pg
P p RPT RT

1
T |m

y conforme las definiciones de

se obtiene

Al sustituir las ecs 2.29 y 2.30 en la 2.28 se obtiene

1de _ 1oar g
0 dz T dz CPT
y camo %—- = Ta, finalmente se llega a
p .
@ _ o dr
z - Tilg

Ademis, si se considera que para alturas del orden de los 100 m

tiene que

do ~ 4T
I A + T'a

37

(2.29)

(2.30)

(2.31)

(2.32)

0 =T se

(2.33)
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Para alturas menores de los 100 m, la temperatura potencial se obtiene de
integrar la ecuaci6n anterior, con lo cual queda la expresidn

O = T +TaiZ (2.34)

De acverdo con la ec 2.32, otra forma de definir la estabilidad de la at

mbsfera, es
a0
& - 0 R la atmdsfera es neutral
g_g <0 R la atmdsfera es inestable
doe -
= 0 s la atmosfera es estable

En forma grafica, lo anterior seria (fig 2.2)

a
12
A
(@]
ala
N|®
v
(@]

Fig 2.2
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7.5 Invensdlones LtEnmicas

Se dice que existe una inversifn térmica cuando el gradiente de temperatu
ra, %, en la atmSsfera, adquiere un valor positivo, o sea cuando la tem-—
peratura, en lugar de decrecer con la altura,aumenta. E1 fendmeno es de
suma importancia, principalmente en la tm;ﬁosfera (lugar donde se emiten
los contaminantes), debido a que esta situacidn origina condiciones atmos

féricas sumamente estables que inhiben la dispersién de los contaminantes.

Las inversiones témmicas pueden ser de dos tipos, superficiales y eleva
das. Las primeras se caracterizan porque el valor positivo del gradien
te térmico se extiende desde la superficie del suelo hasta una altura de
terminada. Este tipo de inversidn térmica se presenta en general duran-—
te las noches, sobre todo cuando el cielo esti despejado; su origen es la
pérdida de calor por radiaci6n del suelo. Cuando sale el sol, y conforme
se calienta el suelo dando lugar a condiciones atmosféricas inestables,la
inversidn empieza a cambiar. El fenfmeno anterior se conoce como inver—

sién nocturna.

El sequndo tipo de inversiones térmicas se tipifica porque el valor pOsit_i_
vo del grédiente témmico se presenta a partir de cierta altura sobre la
superficie del suelo. Este tipo de inversiones se puede originar por di
ferentes motivos; por ejeirplo, cuando una masa de aire caliente se despla
za sobre una de aire frio se crea una inversidn térmica; también sucede
cuando al descender el aire se comprime, resultando un auwento en su tem

peratura, lo cual da origen a una inversién elevada.
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Altura

— — —— e —

dT | Condiciones atmosfericas inestables ;
dZ | mezclado turbulento

dT | Condiciones otmosféricas estables;
dZ { no hay mezclado vigoroso

Altura

Temperatura

a) Inversiones teérmicas nocturnas

—— . —

dT | Condiciones atmosféricas estables;
dZ | no hoy mezclado vigoroso

dT | Condiciones atmosféricas inestables;
dZ | mezclado turbulento

oo

Altura

Temperatura
b) Inversiones térmicas elevadas

Condiciones atmosféricas inestables ;
mezclado turbulento

Condiciones atmosfericas estables;

Condiciones atmosfeéricas inestables;
mezclado turbulento vigoroso

Temperatura

¢) Inversiones termicas elevadas (efecto de la.isla de color)

Fig 2.3 Esquema concepiural de Las .inversdiones téumicas



41

Aunque este tipo de inversiones se presenta en las grandes ciudades, su
origen se asocia a los efectos causados, por lo que se conoce como {sfa
de calon, la cual no es otra cosa que el resultado de la absorcién de

la radiacifn solar por las construcciones, superficies urbanas y las ac

tividades que en ellas se realizan.

El fenfSmeno, origina que en las primeras horas de la manana se tengan
condiciones atmosféricas inestables en las capas préximas al suelo, y
estables en las capas superiores, lo que da lugar a la inversién t&mica
elevada. Dicha situacidn limita la dispersi6n de los contaminantes, que
dando atrapados en la atmSsfera de la ciudad hasfa que sale el sol y en-
pieza a calentar las capas superiores de aire, con lo cual eventualmente,

se rampe la inversidn térmica elevada (fig 2.3).

Resulta importante aclarar que cuando hay una inversién témmica se tie

nen condiciones atmosféricas estables; sin embargo, no implica que siem
pre que se tengan condiciones atmosféricas estables, haya una inversi6n
térmica. Lo anterior seria, por ejemplo, el caso de una atmbsfera isto

térmica, como se ilustra en la fig 2.4.

g—;:O (Condiciones estables)

Fig 2.4
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2.6 Altura de La capa de mezela, ACM

Se define cono altura de la capa de mezcla, ACM, el espesor de la capa de
aire mis proxima a la superficie de la Tierra, donde el aire se mezcla vi

gorosamente debido a sus movimientos turbulentos.

Esta turbulencia es provocada por vbrtices convectivos que se forman prin
cipalmente como consecuencia del calentamiento del aire al ponerse en con
tacto con la superficie del suelo. Durante la noche, dicho calentamiento
es significativo, basicamente en las zonas urbanas, donde por el efecto de
la isla de calor, se genera una capa de mezcla con un espesor que puede

alcanzar algunos cientos de metros.

Dentro de la capa de mezcla, la atmdsfera se caracteriza por su inestabi
lidad; es decir, presenta una estructura térmica con un gradiente de tem
peratura inferior al adiabitico seco, l'a. Cuando el gradiente de tempe-
ratura en la capa de aire mis prxima a la superficie de la Tierra es ma
yor que Ta, se tendrdn condiciones atmosféricas estables; por consiguien

te, para este caso, no se define el concepto de capa de mezcla.

Dentro de una regitn geografica, la altura de la capa de irezcla presenta
variaciones temporales notables, las cuales influyen en forma significa-
tiva en los niveles de la calidad del aire de la regién. Asi, las fluc-
tuaciones diurnas de la ACM, que adquieren su valor méximo después de me
dio dia y el minimo poco antes de la salida del sol, coinciden sensible-
mente con los niveles de contaminacién minimos y méximos, respectivamen-

te.
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La medici6n de la ACM se efectlia en forma indirecta mediante mediciones
rutinarias del perfil témico de la atmSsfera obtenido por un radioson
deo. Debido a gque las estaciones meteoroldgicas que realizan los radio
sondeos, usualmente se localizan en los aeropuertos, y estos, a su vez,
en las &reas rurales proximas a las urbanas, es necesario para estimar
la ACM minima en estas Gltimas, ajustar los datos a las condiciones de
mayor temperatura caracteristicas de las regiones no rurales; para ello
se suman 5°C a la temperatura minima del dfa. En el caso de la ACM maxi
ma, no se hace la correccibn anterior, debido a que como se presenta
usualmente después de medio dia, la diferencia de temperaturas de las re

giones rurales y urbanas se hace despreciable.

De acuerdo con lo anterior, pafa obtener la ACM minima se suman 5°C a la
temperatura minima del dia y se asciende adiab&ticamente (fig 2.5) hasta
intersecar el perfil del radiosondeo observado a las 12:00 z*. Asimismo,
la ACM mixima se calcula en forma similar a la anterior, excepto que el

ascenso adiabatico se efectfia a partir de la temperatura mixima superfi-

cial registrada durante el dia.

Z% se refiere a la hora del meridiano de Greenwich
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X
o Perfil de temperatura observado
.
- durante el radiosondeo de las
S 12:00 Z
2
<
ACMmdx Grodiepte
N gg&:’bohco Altura de la inver—
Gradiente N sidn térmicu
ACan’n l/’odiobmico N
Q
Tmfn me’n+5 ¢ Tmo'x

Temperatura, en °C

Fig 2.5 Cdleulo de La altuna de capa de mezcla (ACM)
mdxima ¢ minima



3. MOVIMIENTO DEL AIRE EN LA ATMOSFERA

Desde el punto de vista del novimiento del aire, conviene clasificar la at
mSsfera inferior de la Tierra en dos capas de aire: la planetaria y la

geostrb6fica. La primera se extiende desde la superficie de la Tierra has-
ta una altura de aproximadamente 500 m; se caracteriza porque el movimien
to del aire es gobernado principalmente por las fuerzas de friccidn, gra-
dientes de presidn y, en menor proporcidn, por la fuerza de Coriolis. La
sequnda se localiza sobre la capa planetaria; se distingue por la reducida
influencia que ejerce la fuerza de friccién en el movimiento del aire, com

parada con la fuerza de Coriolis y la generada por gradientes de presidn.

La fuerza de Coriolis, igual que la centrifuga, es de tipo inercial o §4c
ticla; esto es, surge Ginicamente cuando el sistema de referencia que se

utiliza para describir el movimiento de un cuerpo se encuentra acelerado.
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En el caso de la fuerza de Coriolis, basta con saber, para los propdsitos
que aqui se persiguen, que esta actfia en direccidn perpendicular al movi-
miento de los cuerpos siempre y cuando actudn dentro de un marco de refe-
rencia que tenga movimiento de rotacidn; por ejemplo, la Tierra constitu-—
Ye un sistema de referencia que gira con una velocidad angular

w o= %ﬁ}%ﬂ, por tanto, si un proyectil se lanza desde el polo Norte en di
reccién de un punto A situado sobre el ecuador, un cbservador se percata~
ria de que el proyectil se desvia hacia la derecha del movimiento de este,
impacténdose en el punto B y no en A como Se muestra en la fig 3.1; sin
embargo, para un cbservador en un punto fijo en el espacio (sistema no ace
lerado), el proyectil no se habri desviado en absoluto, sino que, debido a
la rotacién de la Tierra, el punto A se habri desplazado hacia la izquier-
da del movimiento del proyectil, de tal manera que B viene a ocupar el lu-~
gar en el espacio que antes tenfa A, dando la impresidn al observador en el

planeta, que el proyectil ha sido desviado por una fuerza.

Camo se menciond, la fuerza de Coriolis actfia perpendicular al movimiento

de los cuerpos hacia la derecha del desplazamiento de estos; en cambio, en

el hemi'sferio sur, es hacia la izquierda del movimiento (fig 3.1).

Asi como la fuerza de Coriolis actfia en un proyectil lanzado desde la Tie
rra, también lo hace sobre una parcela de aire que se mueve. Su efecto en
la circulacién general de la atmdsfera terrestre puede entenderse mejor si
se considera el patrén de circulacidn que estaria presente en el planeta
sl este no girara sobre su eje. En la fig 3.2a se muestra dicho patrdn,

conocido como patrdn de Las tres celdas de Hadley.
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Fig 3.] Efecto de La fuenza de Corniolis en el movimiento de un
proyectil.
En el ecuador, debido a la gran cantidad de energfa térmica que incide so
bre esa zona, el aire tropical cilido asciende y se enfria al dirigirse tan
to al hemisferio norte como al hemisferio sur, para después descender scbre
latitudes de aproximadamente 30° norte y sur; latitudes donde se localizan
las zonas desérticas. Asimismo, el aire que ha ascendido désde las regio-

nes templadas se enfria por radiacidn y desciende sobre las zonas polares.

Debido a la rotaci6n de la Tierra, la fuerza de Coriolis desvia las corrien
tes de aire descritas, de manera que en el hemisferio norte se dirigen ha-
cia la derecha del movimiento, mientras que en el hemisferio sur hacia la

izquierda, dando lugar al patrén de circulacién general de la atmbsfera que

se muestra en la fig 3.2b.
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O "

& 77 N \
e
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/‘\
K/ a) Tierra sin giror b) Tierra girando

Fig 3.2 Diagnama esquemdtico de La circulacidn de La
atmbs fera

3.1 Vdentos en La capa geosindgica

Dentro de la capa geostrdfica, es una buena aproximacibén suponer que el
fluido es no viscoso, de manera que las ecuaciones que describen el movi
miento de dicho fluido son, junto con la continuidad, las de Euler (ecs
1.31). Si se considera que ademds de la fuerza de gravedad, la unica fuer

za externa por unidad de masa que act@a sobre el fluido, es la de Corio

lis, la cual se puede expresar como F_ = - 2 (& X v), donde @ es la velo
cidad angular de la Tierra y v la velocidad del fluido, y si se supone
despreciable el componente vertical de la velocidad del fluido (lo cual
»s una buena aproximacién a grandes alturas), se tiene que, en estado es

Lacionario, las ecuaciones de continuidad y de Euler son

du v (3.1)
= Tay D °
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uL-‘-vD& :-laﬂ +F
D oy N 9x c
X
ov ov 190 . A
u I + v ay = 0 E 1 ](: (.5..)
Yy
1 v
1] I — + '
L p 072 rc

Ahora bien, considerando un sistema de referencia fijo en la Tierra, con
el eje horizontal x sefialando la direccidn este,el eje horizoni;al y, la di
reccibn norte y el eje z hacia la direccién perpendicular a la superficie
del planeta, se puede mostrar que los componentes x, y ¥ z de la fueféa de

Coriolis son

F =2 Q v sen @

c
X

Fc = -2 Q u sen o (3.3)
y

F = 2 Qucosa

c

en donde a es la latitud terrestre.

Si ademis de lo anterior se considera que el vector de velocidad se orien

ta en el sentido del eje x; esto es, v = 0, se tiene que % :_'g_‘)% -0,
y de la ecuaciétn de continuidad g—‘; = 0
2 Qusen a = - ) (3.4)
p 9y

1o que muestra un balance de fuerzas entre la de Coriolis y la generada por

el gradiente de presitn % .
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La velocidad que adquiere el viento con dicho balance de fuerzas, se deno-
mina viento geostr6fico uy y esti dado por

_ __0P/dy
ug 2 p Q sen a (3.5)

Es importante hacer notar que la direccién del viento geostr6fico es en el
sentido de las isobaras y no perpendicular a estas. En la fig 3.3 se mes |
tra el equilibrio geostr6fico que adquiere una parcela de aire cjue se ace-

lera a partir del reposo por el gradiente de presién.

Parcela de aire inicicimente en reposo

!

% Isobara P,

Fe
Fc /\/1

1 OP
ua Isobara Pz; P2 <'P]
| 0P
P Oy
Fig 3.3

3.2 Vientos en La capa planetaria

La capa planetaria es desde el punto de vista del fenSmeno de contamina
cidn atmosférica, la que mis interesa estudiar por ser en ella donde con

centra la mayoria de estos contaminantes.
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En la capa planetaria, la fuerza de friccidn que se origina al moverse el
aire sobre la superficie del suelo promueve la formacidn de un gradiente
vertical en la velocidad del viento, cuyo efecto es reducir la magnitud

de la fuerza de Coriolis que actfia sobre las parcelas de aire que se mue

ven mis proximas al suelo.

Lo anterior tiene como consecuencia que el dngulo entre la direccidn del
viento y las isobaras se incremente, desplazafidose la direccién del vien
to en el sentido del gradiente de presitn, forméndose un gradiente verti

cal, el cual recibe el nombre de espirnal de Ekman (fig 3.4).

z
500
N
f e
s dope
> 250 \ Viento geostrofico
o
.::: %
< \
NN
0) -« B
\\\\ y

~ Viento superficial

- Fig 3.4
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La magnitud del gradiente de la velocidad y direccibn del viento depende
de la.rugosidad de la superficie sobre la cual sople ’este, por ejemplo,

- si es de alta rugosidad, como la que caracteriza a las zonas urbanas, la
velocidad del viento a una altura de 10 m (la que se considera como vien
to superficial) puede corresponder al 50 por ciento del geostrdfico y el

dngulo entre el viento superficial y las isobaras de 45°.

Uno de los aspectos que es necesario cuantificar al emplear modelos de
dispersién de los contaminantes en la atmdSsfera, es el que se refiere a
1a variacién de la velocidad del viento con la altura. El anilisis ted
rico de este fenfmeno es camplejo; sin embargo, se puede simplificar si
se restringe a la capa de aire comprendida entre los primeros 50 m de al
tura (llamada superficial), donde los flujos turbulentos de calor y momén

tum son constantes con respecto a la altura.

Para el desarrollo tebrico de la variacidn de la velocidad del viento
con la altura, conviene segmentar en dos la capa superficial turbulenta.
La primera tiene unos cuantos centimetros de espesor y el flujo es lami

nar; en la sequnda, la cual se localiza adyacente a la primera, el flujo

es turbulento.

En la capa superficial laminar, el esfuerzo cortante T = T, s ‘indepen
diente de la altura, por consiguiente, como T, =M %%, de acuerdo con

los fluidos newtonianos se establece que el gradiente de velocidad %‘Zi es
constante. Esto implica que la velocidad del viento en dicha capa se dis

tribuye en forma lineal con la altura, como sigue
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u(z) = %z (3.6)

donde se ha considerado que u(z = 0) = 0 y U es la velocidad a la altura

2.

En la capa superficial turbulenta tanto T como du no permanecen constan

dz
tes al variar la altura. Para obtener la forma de la variacidn de la ve
locidad del viento con la altura en esta capa de aire, hay que recurrir
al anilisis dimensional.

Si se considera una atmdsfera neutral, el término du debe ser funcidn

dz
Gnicamente de v, p, Z y T,i por tanto, se tiene una relacién funcional de

la forma

e

I vV, p, Z, To) = 0 (3.7)

Al considerar tres dimensiones fundamentales (longitud, masa y tiempo) y
existir en la relaci6n 3.7 cinco variables fisicas, el teorema 7 de

Buckingham establece cue dicha relacidn se puede reducir a

F(my M) = 0 (3.8)
donde m,; y T, representan dos grupos adimensionales independientes.

El teorema no indica cuiles son estos grupos, sino solamente el nfimero de
ellos, por lo que es posible, con base en el conocimiento aproximado de
las caracteristicas del fendmeno, establecerlos con alguna libertad coamo

sigue
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"y = a-z— T Ty = == (NO de Reynolds)

donde wu, = ﬁo/p, Y se denomina velocidad de friccidn.

Al sustituir estos valores de T; y m, en la relacién 3.8, y despejar

du

A se obtiene

du Us . 208 , ~
2 = 2R peasEn 9.
dz VA g( Vv ) (3.9)

que es hasta donde el anilisis dimensional permite llegar.

Por otra parte, nStese que para alturas 2 > 100 cm y los siguientes kVQ

lores tipicos de u, y v: u, = 100 em/s, v = 0.1 cm/s, se tiene

lo cual indica que el flujo es turbulento.

Como a esta altura, % debe ser independiente de v, se puede ignorar
su dependencia con 29
Zugky _ 21 _
g(——\-)—) = cte = % K = 0.4 (constante de Von Karman)

por tanto, de la ec 3.9 se concluye que

du _ ux 1 ‘ (3.10)
az, K Z
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Integrando esta ecuacién con u = 0 en Z = z resulta
us |
u = K—‘ in (Z/ZO), Z,<2<"v50m (3.11)

donde Zo se conoce camo pardmetro de rugosidad, el cual estd relacionado
con la altura de los elementos que forman la rugosidad del suelo. Algu

nos valores tipicos de Z_ para diferentes superficies son

Tipo de superficie ZO, en cm
Hielo 0.001
Nieve 0.005
Arena : 0.03
Pasto de 5 cm 1 -2

La ec 3.11 recibe el nombre de ley logaritmica de la distribucién de la
velocidad del viento; es valida Gnicamente dentro de la capa superficial
y cuando la atmSsfera se considera neutral. Para condiciones ligeramente

estables o ligeramente inestables se puede demostrar que

w o= B an (z/2) + °‘(—ZL‘—§-°—) (3.12)

donde a = 3 y L. es el parGmetro de estabilidad de Monin Obukhov, el
cual da una medida de la estabilidad atmosférica dentro de la capa super

ficial en la forma siguiente

%> 0 estable
l =0 neutral
L L]

1 . )

T <0 inestable
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En la fig 3.5 se muestra la variacién de u con la altura de acuerdo

con las ecs 3.11 y 3.12,

InZ . .
/ Ligeramente inestable

/ Neutral (ley logaritmica)

- — - —

™ Ligeramente estable

ot
u

Fig 3.5

Por Gltimo, es muy importante hacer mencién de la siguiente férmula,

la cual se utiliza en la prictica con bastante frecuencia; se denomina

ley potencial de distribucidn de la velocidad

U (2, (3.13)
u1 Z
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donde u; es la velocidad del viento a la altura Z, y q es un exponente

cuyo valor depende de la rugosidad del terreno y la estabilidad atmbs-

ferica, como se ilustra en la siguiente tabla.

Para Z0 v 3 cm

Categoria de
la estabili- A B C D E F G
dad atmosfé-
rica
q 0.10 0.15 0.20 | 0.25 0.25}0.30 | 0.50

La ec 3.13 es una f6mula completamente empirica, con la ventaja de que
se puede aplicar en toda la capa planetaria si se tienen los valores ade

cuados del exponente q.
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