CAPITULO 9
TERMODINAMICA DE LA ATMOSFERA

9.1.- Principios basicos.

En el capitulo 1 sefialdbamos que la atmosfera esta compuesta, basicamente, por
una mezcla de gases. Su comportamiento frente a las interacciones naturales puede ser
descrito, con buena aproximacion, como si se tratara de un gas ideal, de manera que
cumple la ley

PV, =RT ©-1)

siendo p y T la presion y temperatura absoluta, respectivamente, Vi, el volumen por mol
y R la constante universal de los gases. En términos de masa, y denotando por M la
masa molecular del aire y p su densidad (M=V,, p), podemos escribir

R’ 9.2)
== Tp=pRT
p=,,/Tr=p

siendo R=R'/M la constante del gas por unidad de masa, que dependerd de la
composicion concreta del aire en cada caso.

Considerando una pequefia porcion de aire a presion p y temperatura T, que
ocupa un volumen V, compuesto por una mezcla de varios gases G; con masas
moleculares respectivas m; y con n; moléculas de cada uno de ellos, el nimero total de
moléculas es

n= Zni (9.3)

y la masa total de la muestra

Definimos por cociente masico de mezcla para el gas Gj, y denotamos L, a la relacion
entre la masa de ese gas en la mezcla y la masa total de la muestra de aire

mn, (9.5)

Recordando que la ley de gases ideales puede expresarse también por
pV = nkT (9.6)

en funcion de la constante de Boltzmann, k= R/Ny, (Na el nimero de Avogadro), la
presion parcial ejercida por el gas Gj (presion que ejerceria el gas i si ocupara el solo
todo el volumen de la muestra a la misma temperatura), vendra dada mediante

o T 9.7)
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y, andlogamente, el volumen parcial del mismo (volumen ocupado por las moléculas de
ese gas si estuvieran sometidas a la presion p y temperatura T)

kT (9.8)
n—

p
de donde, a partir de estos resultados y de la expresion (9.1), se deducen las leyes de
Dalton para mezclas de gases (p=Zpi, V=2V}).

Analogamente definimos por relacion volumétrica de mezcla vi=Vi/V que, con
las ecuaciones precedentes puede escribirse

y =t Pi (9.9)
p

K:

Entre las relaciones de mezcla masica y volumétrica existe la siguiente relacion,

u="ry, (9.10)
m

donde m=m/n.

9.2.- Equilibrio hidrostatico.

Consideremos una pequeia porcion de aire, por ejemplo, de forma cilindrica,
como se indica en la figura 9.1. Para que permanezca en equilibrio, es necesario que las
fuerzas que actian sobre ella se encuentren compensadas.

p(z+Az)

z+tAz < Y >

/AA_\
p(z)

Figura 9.1

Las fuerzas actuantes seran debidas a la gravedad y a la presion ejercida sobre esa
porcion por el gas circundante. La primera, Am g que actua verticalmente hacia abajo, y
respecto de las fuerzas de presion, la simetria del problema permite asegurar que las
fuerzas que actiian en el plano horizontal se compensan, quedando tan sélo las ejercidas



sobre las bases del cilindro, p(z) A4 en la inferior (hacia arriba) y p(z+A4z) 44 en la
superior (hacia abajo). Con ello,

P2AAAz = p(z)AA— p(z+Az)AA

y utilizando el desarrollo de Taylor
dp
p(z+Az) = p(z)+d—AZ
'z

encontramos la ecuacion de equilibrio hidrostatico,

dp (9.11)
dr Pg

A partir de esta ecuacion podemos deducir algunas propiedades basicas para la
atmosfera, bajo la hipotesis de que se encuentre en equilibrio hidrostatico. Asi,
eliminando la densidad, habida cuenta que p=pRT,

dp_ gp (9.12)

dz RT
de forma que conociendo la temperatura en funcién de la altura, T(z), podemos
averiguar la presion en funcion de la altura. En efecto, reescribiendo la expresion
anterior de la forma

9.13
a__ 8 4 G-15)

p RT

e integrando entre una cota de altura z=0 (para la que la presion es py) y una altura z
(donde la presion es p)

T ds (9.14)
PP =" o b1y
o bien
9.15
— ) ex & dz ( )
P = ol

que para una atmosfera isoterma indica que la presion disminuye exponencialmente con
la altura

p=pe" (9.16)

donde H=RT, /g . Observemos que en este caso isotermo, también la densidad
disminuye con la altura segin una ley andloga

p=pe” (9.17)

siendo py la densidad de la atmosfera en la cota cero considerada.



En general, la temperatura atmosférica varia con la altura, disminuyendo cuando
esta aumenta. Definimos como gradiente térmico, ['(z),

d 9.18
F(Z):_dz ( )

en que el signo menos se introduce para que el gradiente sea positivo si la temperatura
disminuye cuando aumenta la altura y viceversa. De hecho, cuando en una capa la
temperatura aumenta con la altura decimos que hay una inversion térmica. Si el
gradiente térmico es constante, la temperatura varia linealmente con la altura.

Otra interesante consecuencia deducida de la ecuacion hidrostatica es que
permite determinar el espesor de la capa atmosférica entre dos presiones dadas. En
efecto

(9.19)
gdz = —RTd—p
p
integrando,
R 0, (9.20)
z,—z,=——|" Td—p
g" p

expresion que puede evaluarse si se conoce la temperatura en funcioén de la presion, lo
que puede obtenerse mediante una sonda meteoroldgica o mediante datos procedentes
de sensores en satélites; si T fuera constante,

(9.21)
z,—z = RT ln[p‘j
g \P

9.3.- Entropia y temperatura potencial.
Consideremos una pequefia masa de aire encerrada en un cilindro, uno de cuyos
extremos es un piston deslizante (Figura 9.2)

-

V, T

Figura 9.2

Para un pequefio desplazamiento del piston, el primer principio de Ia
Termodinamica puede expresarse,

SU =80 + oW (9.22)



siendo dU el aumento de energia interna del sistema, 6Q el calor suministrado al sistema y
OW el trabajo ejercido sobre el sistema.

La mayor parte de nuestro interés se centrard en procesos reversibles, para los que 0Q=TdS
yOW=-pdV, siendo S la entropia del sistema, por lo que expresada en términos de
funciones de estado, y este mismo principio puede escribirse,

SU =T8S~ poV 9.23)
o bien
OH =TS +Vop (9.24)

con H=U+pV, la entalpia del sistema.
Para una unidad de masa de gas ideal (V=1/p, pV=RT) se cumple
U=cT (9.25)
con ¢, la capacidad calorifica del sistema, a volumen constante, que no depende de la
temperatura. En consecuencia, y dado que c,=c,+R (c, capacidad calorifica a presion

constante)

H=c¢T+RT=c,T (9.26)

y sustituyendo este resultado en (9.24) tendremos,

T§S=cp67—%@) (9.27)
que dividiendo por T,
&S‘=cp£—R5—p (9.28)
r . p

cuya integracion proporciona la entropia del sistema, por unidad de masa,

S=c,InT-Rlnp+cte=S,+c,In(p™"T) (9.29)

en que k=R/c, vale aproximadamente 2/7 para gases ideales biatdmicos, y So es una
constante.

Consideremos que el aire contenido en el cilindro anterior se comprime
adiabaticamente (sin intercambiar calor con el exterior) desde una presion p y una
temperatura T, hasta un valor de presion py, de manera que la temperatura final es 0. De
conformidad con la expresion (9.13), y teniendo en cuenta que 6Q=0, y por tanto dS=0, esa
temperatura final se puede obtener de

e, ["C — R [ nop (9.30)
rT » p
y cn COHSGCUCI’ICia
R/cp
0= T(&] 9.31)
p



A la temperatura 0 se denomina temperatura potencial de la masa de aire a presion p y
temperatura T. Normalmente la presion py se fija en 1000 hPa, con lo que la temperatura
potencial de un sistema se define como la temperatura que adquiere el mismo cuando se le
lleva desde ese estado inicial a una presion final de 1000 hPa mediante una evolucion
adiabatica.

A partir de la expresion (9.29) encontramos la relacion

S=c,In0+cte (9.32)

entre la temperatura potencial y la entropia especifica del sistema y, en consecuencia, la
temperatura potencial de una masa de aire permanece constante si el sistema se somete a
evoluciones adiabaticas y, al contrario, variard si las evoluciones involucradas no son
adiabaticas. Este concepto es muy util en dinamica y termodinamica atmosféricas.

9.4.- Concepto de parcela: estabilidad atmosférica.

Para trasladar a la atmdsfera el proceso antes citado de una masa de aire contenida
en un cilindro que experimenta una evolucion adiabatica, introducimos el concepto de
parcela de aire, como una pequefia masa de aire diferenciada del entorno atmosférico y
que puede evolucionar en su seno. Esta parcela puede ser influenciada por el entorno, pero
ella misma no produce ningun cambio en tal entorno. La presion en la parcela es la misma
que el ambiente circundante, pero no ocurre lo mismo con su densidad, composicion y
temperatura, que pueden ser distintas a las del medio ambiente que la rodea. Este concepto
resulta muy util, aunque no se puede afirmar que sea rigurosamente real, pues una masa de
aire se mezclard rapidamente con el entorno y tendrd, inevitablemente, una cierta
influencia en el mismo.

De acuerdo con ello, si la parcela se desplaza adiabaticamente (Figura 9.2)
podemos estimar que se cumplen las condiciones

S IR v I
dZ parcela dZ parcela

que trasladadas a la ecuacion (9.28) conducen a

Ozc_p(d_TJ i{dﬁj
T \ dz parcela P dz parcela

_ (ﬂj __kT (d_l’) _&_r (933)
dZ parcela p c P dZ parcela ¢

siendo I, el llamado gradiente adiabatico, que mide el ritmo de disminucion de la
temperatura de la parcela en su evolucion en la atmosfera, y que para el aire seco (GASE)
es de aproximadamente 9.8 K/km.

Sin embargo, el gradiente térmico de la atmosfera en cuyo seno evoluciona la
parcela, ['=-dT/dz, sera, en general, diferente a I',, de manera que si la parcela inicia su
movimiento desde un punto con la misma presion, temperatura y densidad que el aire

y por tanto,



circundante, después de un leve desplazamiento ascendente, adiabatico, dz, su temperatura
habra pasado a ser Ty,

T,=T-T,& (9.34)

pero la variacion de temperatura experimentada por la atmosfera ambiental en ese mismo
desplazamiento vertical es

T, =T-T& (9.35)

de manera que si ['#], encontraremos una diferencia térmica entre la parcela y el entorno
atmosférico de la misma (Figura 9.3).
Sin embargo, las presiones son las mismas en el sistema y el entorno,

P = p+(d—pj dz (9.36)

dz

To Tes Z+AzZ

Figura 9.3

Considerando la ley de gases ideales tendremos que las densidades del aire en la
parcela y en su entorno, a la misma altura, son

_ D __P
RT, P = Rr

el

ppl

El volumen de la parcela, a altura z;, es igual al volumen desplazado por la
misma en el medio ambiente, de forma que si pyi>per (lo que sucedera si Tp1<Tey), la
parcela es mas pesada que la masa de aire circundante desplazado y, en virtud del
principio de Arquimedes, tendera a volver a la posicion de partida. Por el contrario, si
Tpi>Te1, se verificard que ppi<pei, €n cuyo caso la parcela, mas ligera que el aire del
entorno, tenderd a continuar su movimiento ascendente. En el primer caso diremos que
la atmosfera es estdaticamente estable a altura z, y en el Gltimo estdaticamente inestable.
En términos del gradiente térmico, el razonamiento anterior conduce a la conclusion de
que si [>T, (gradiente térmico de la atmosfera mayor que el GASE) existe inestabilidad



estatica, y si I'<l’, (gradiente térmico de la atmosfera menor que el GASE) se da
estabilidad estatica. Este hecho se ilustra en la figura 9.4 donde se representan el GASE

frente a dos hipotéticas lineas de gradiente, con distintas pendientes. Resulta evidente
que si ['=I", la atmoésfera se encontraré en estabilidad indiferente.

Inestable

v
1
1
1
\
1
\
1
1
1
1
'

Figura 9.4

Desde un punto de vista dinamico, la fuerza ascensional que act@ia sobre la
parcela, a una altura z; en que su volumen es V), serd la diferencia entre el empuje de
Arquimedes sobre la misma y su peso a esa altura, y en virtud de la segunda ley de
Newton,

d* (& (9.37)
g l(pel_ppl):ppl 1 d(z )
t
de donde

d*(&) T T-T.6& ©-38)
Pa _qlool ft 1= T =
dr’ g(ppl IJ g(T lj g( lj

d* (o) NS =0 (9.39)
dr’
donde
(9.40)
N =T _r):gEngJ
T r\dz c,
siendo T la temperatura del entorno.

En una region de la atmosfera estaticamente estable (I';>I"), N>>0 y la expresion
(9.39) representa un movimiento armonico simple de frecuencia angular N. En este caso

a N se denomina frecuencia ascensional o frecuencia de Brunt-Viisdld. El periodo de



oscilacion es de 2n/N que, para las capas bajas de la atmoésfera, es de unos pocos
minutos.

Si la region atmosférica considerada es estaticamente inestable ((I',<I'), N*<0 y
N es una cantidad imaginaria, lo cual proporciona soluciones exponenciales para la
ecuacion (9.39), una de las cuales corresponde a un movimiento continuo de la parcela
con velocidad creciente.

La cantidad N resulta util para medir la estratificacion de la atmosfera y puede
relacionarse con su temperatura potencial. En efecto, tomando logaritmos en (9.31),

me:mT+KmGiJ (9.41)
p
diferenciando,
do_dr_ v 00
0 T p

introduciendo dz,

1d6_1dT_ \dp_1dT . pz 1dT Rpg 1dT g

o = = 9.43
0dz T dz pdz T dz p Td ¢, p Tdz c,T ©43)

y combinando (9.40) y (9.43)
N2=%%§ (9.44)

de donde deducimos que una region atmosférica es estaticamente estable si la
temperatura potencial aumenta con la altura, y estdticamente inestable si su
temperatura potencial disminuye cuando aumenta la altura.

9.5.- Energia potencial disponible.

En meteorologia resulta muy util, muchas veces, evaluar la energia potencial
contenida en la atmodsfera. Asi, consideremos una columna de aire de seccion unidad
que se extiende desde una cota zy, a presion py, hasta el tope de atmosfera, esto es, z=oo
y p=0. La energia potencial gravitatoria asociada a la misma sera,

E, = jpgzdz (9.45)

20

y, teniendo en cuenta la ecuacidn hidrostatica,

0 Py
E, :—_[zdp: Izdp (9.46)

Po 0

expresion integral que, resuelta por partes, conduce a

E,=zp |§:g° + [ pdz (9.47)
20



considerando que zp— 0 cuando z— o« y p— 0 (p disminuye exponencialmente con la
altura en una atmosfera isoterma),

E, :E0+Ip dz (9.48)
20

con E¢=zopo.

Notemos que el término E (energia potencial gravitatoria de referencia) no
sera nulo mas que para zy=0, lo que, generalmente, no es cierto, dad la topografia de la
superficie del planeta.

Por otra parte, el aire atmosférico no dispone s6lo de energia potencial
gravitatoria. Se trata de un sistema termodindmico que, como sabemos, posee una
determinada energia interna que, bajo la hipotesis de gas ideal, dependera Gnicamente
de la temperatura. Tal energia, por unidad de masa, es c, T, esto es, extenidod a la masa
total atmosférica,

E, = [¢,Tdm = ofch,odz =C—VTpdz
M R

20 20

con lo que la energia potencial total asociada a la columna,

ET:E0+(1+%jjpdz:Eo+ljpdz (9.49)
20 20

puesto que c,=c,TR y k=R/c,.

Observemos que la entalpia por unidad de masa de la columna de aire
considerada es ¢, T, por lo que la entalpia total de la misma sera,

H = jcpTdm=cijpdz=cijR—psz=%jpdz (9.50)
M Zg Zy Zq
es decir, la energia potencial total es la entalpia mas la energia potencial gravitatoria
de referencia.

Extendiendo este concepto a la totalidad de la atmosfera terrestre,

(Ep)=[[Epdx dy (9.51)
s
donde x e y son las coordenadas horizontales.

Cabe preguntarse si un cambio en la distribucién de masas atmosféricas podria
genera variaciones de esta energia potencial, capaces de transformarse en otros tipo de
energia, por ejemplo, energia cinética. La respuesta es afirmativa. No obstante Lorentz
demostrd que existe un estado de referencia minimo para la energia potencial, de cuyo
valor no puede bajar. El célculo de la energia potencial que corresponde a ese estado de
referencia se basa en considerar que la mencionada redistribucion de masas
atmosféricas es adiabatica. En un proceso adiabético, cada elemento de masa de aire
mantiene constante su temperatura potencial, lo que significa que debe permanecer en
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una superficie isoentropica dada. Esto se traduce en el hecho crucial de que en cualquier
redistribucion adiabatica de la atmosfera, la masa de aire por encima de una cierta
superficie de temperatura potencial dada, ha de mantenerse constante. La diferencia
entre la energia potencial total y la energia asociada a ese estado de referencia de
Lorentz es la llamada energia potencial disponible.

9.6.- Humedad en la atmdsfera.

Aunque, segin vimos en el capitulo anterior, la cantidad de vapor de agua que
forma parte de la mezcla de gases atmosféricos, es muy pequefia, juega un papel tan
relevante en los procesos meteoroldgicos y climatoldgicos, que es obligado prestar una
especial atencion a su comportamiento dentro de la atmoésfera.

A diferencia de los demas gases que componen el aire, el vapor de agua debe su
protagonismo a la capacidad que posee, en las condiciones fisicas que se dan en la
naturaleza, de experimentar cambios de fase y, por tanto, de estar presente en la
atmosfera en forma liquida, gaseosa e incluso sélida.

Conviene recordar algunos conceptos fundamentales vinculados a los cambios
de fase, y lo haremos centrandonos en la transicion liquido-vapor en una interfase plana.
Tal transicion viene bien representada mediante un diagrama p-T (Figura 9.5) en el que
se destaca la linea que representa los estados de equilibrio entre ambas fases (linea de
saturacion)

liquido

vapor

T

Figura 9.5

La pendiente de la curva de saturacion viene dada por la ecuaciéon de Clausius-
Clapeyron

d &L 052
dT oV ToV

siendo 0S el aumento de entropia, por unidad de masa, de la transicion liquido-vapor (el
grado de desorden en el vapor es mayor que en el liquido), 5V el aumento por unidad de
masa experimentado por el volumen (también positivo) y L el calor latente de
vaporizacion, por unidad de masa (L=ToS).

Puesto que el volumen especifico del vapor de agua, V,, es mucho mayor que el
del liquido, podemos aproximar 8V~ V,=1/p,=R,T/p (R, es la constante especifica para
el vapor de agua), con lo que la ecuacion de Clausius-Clapeyron puede escribirse,

11



@ _ _pL 9.53)
dT  R,T?
con py T referido a los valores en que tiene lugar el cambio de fase.
Tales resultados pueden extenderse al vapor de agua contenido en una masa de

aire usando la presion parcial del vapor de agua, e, en lugar de p. Asi, para una
transicion de fase, denotando E(T) la tension de vapor de saturacion en la atmosfera,

dE_ FL .50
dT  RT
cuya integracion proporciona,
E (T)=E, exp| -2 (9.55)
1 €Xp RT .
siendo E| una constante.
Usando las expresiones (9.9) y (9.10) podemos escribir
v=2 u=g< (9.56)
p p

m,  my 1802 0.622, donde my, m y mg son las masas moleculares del

m m, 2897
vapor de agua, del aire humedo y del aire seco, respectivamente. La aproximacion
mg~m esta justificada en virtud del pequeiio porcentaje de vapor de agua presente en la

atmosfera (u<0.03).

con € =

Consideremos una parcela de aire himedo, de masa unidad, que contiene una
masa p de vapor de agua, siendo p el cociente masico de mezcla definido con
anterioridad. En tanto no tenga lugar un cambio de fase (evaporacion o condensacion) la
cantidad p permanecerd constante, y la presion de vapor en la parcela satisface la
expresion,

=2 (9.57)

de acuerdo con (9.56).

Supongamos que la parcela evoluciona adiabaticamente desde un estado po To.
La temperatura potencial de la parcela se ha de mantener constante, 6=T,, mientras que
su temperatura disminuye con la ley

T= To[iJ (9.58)
Po

De (9.57) y (9.58) deducimos la variacion que experimenta la tensiéon de vapor en la
parcela durante su evolucion,

Ve
e = ﬂ[lj (9.59)

parcela

12



Si la trayectoria que representa la evolucion de la parcela intercepta la linea de presion
de saturacion del vapor de agua, la presion de vapor de la parcela alcanza el valor de
saturacion E, como se ilustra en la figura 9.6.

O

.- parcela

Curva de saturacion

Figura 9.6
Definimos la relacion de saturacion de mezcla mediante

E(T)e

#, (T, p) = (9.60)

cuyas unidades habituales son g/kg.

Si a una presion y temperatura p y T, la relacion de mezcla p es menor que la
relacion de saturacion, pg(p,T), entonces e<E y el aire no se encuentra saturado. Si
u=us(p,T), el aire esta saturado, y si p>us(p,T), el aire estara sobresaturado. En la figura
(9.7) se representa s en funcion de la temperatura y la presion, y en la misma vemos
que s es inversamente proporcional a la presion y directamente proporcional a E, que
aumenta con la temperatura, segun se habia puesto de manifiesto en la figura (9.4).

Es evidente, por otra parte, que la temperatura de punto de rocio del aire
humedo, Ty, satisface

p(Ty,p) =

y de forma equivalente, si una muestra de aire posee inicialmente una presion de vapor
e, E(Ty)=e.

9.7.- Gradiente adiabatico del aire saturado.

Si durante la evolucion experimentada por una parcela de aire humedo este se
mantiene no saturado, el gradiente adiabatico viene dado por la expresion (9.33) y su
comportamiento puede aproximarse al del aire seco. Sin embargo, si tiene lugar la
saturacion, a partir de ese instante el gradiente térmico de la parcela cambia, puesto que
tiene lugar un cambio de estado y por tanto interviene el calor latente de condensacion. En
tal caso es preciso revisar la termodinamica del proceso, para determinar el nuevo
gradiente térmico.
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Consideremos una parcela de masa unidad que se eleva una distancia 6z y
experimenta una variacion de temperatura 0T,

o0 =c,ol + goz (9.61)

donde c; es la capacidad calorifica de la mezcla de gases aire seco-vapor de agua.
En la saturacion, la relacion de mezcla es py(p,T), y en la elevacion de la parcela se
habra condensado un masa de vapor de agua igual a la variacion de esta relacion de mezcla

(tengamos en cuenta que la parcela posee masa unidad), es decir Sm=0LL, lo que significa
que el calor intercambiado es

80 =—Lou, (9.62)

donde el signo negativo indica que se trata de un calor cedido por la parcela.

Si suponemos que el agua condensada abandona la parcela a medida que se va
formando, no influye en el posterior balance calorifico. Esto implica que el proceso es
irreversible y, por tanto, el cambio experimentado por la parcela en su ascenso no puede
considerarse adiabatico. No obstante, la energia calorifica perdida por la parcela con el
agua liquida es muy pequefia, comparada con la que permanece en ella, por lo que el
proceso se denomina seudoadiabatico.

Igualando las dos expresiones anteriores,

¢, ol +gdoz+ Loy, =0 (9.63)

Necesitamos expresar O en funcion de 8T y 8z, para lo cual tomamos logaritmos
y diferenciamos en la expresion (9.60):

ou, _oE _&p

9.64
u, E p ©.69)

que, teniendo en cuenta que E solo depende de la temperatura, por lo que
OF = (dE /dT)oT y la ecuacion de Claussius-Clapeyron (9.54),

1dE_ 1
EdT RT’

(9.65)

De la ecuacion hidrostatica (9.12) deducimos que dp =—gpoz/RT , siendo p la presion
total, y reuniendo estos resultados concluimos

ou, Lol +g52

= 9.66
i, RT> RT 0.66)

y de (9.63) y (9.66) obtenemos

r L
¢ 4=t 6T+g1+ﬁ oz=0
" RT RT

v

14



que, para desplazamientos diferenciales (0z—0), permiten encontrar para el gradiente
seudoadiabatico ['s (GASA),

L
i _ g I+ R'UTS
i e (9.67)
P14+ 52
c,RT

que depende de la presion y temperatura, puesto que us(T,p).

En general, [ < I, porque el calor latente desprendido por el vapor de agua al
condensarse hace que la disminucion de temperatura con la altura sea menor que para el
aire seco. Valores tipicos del GASE vimos que eran del orden de 9.8 K/km, en tanto que
para el GASA suelen estar comprendidos entre 6 y 9 K/km. Los mismos argumentos que
se dieron para el aire seco, en términos de estabilidad atmosférica, pueden ser aplicados al
aire saturado, de manera que si el gradiente térmico atmosférico I' < I, existira estabilidad
en ese region atmosférica, pero a diferencia de lo que ocurria con al aire seco, una parcela
saturada en que " > I, puede ser inestable. De hecho, si [y < T" < T, una parcela de aire
saturado es inestable, mientras que una parcela de aire no saturado no lo es. Tal situacion
se denomina inestabilidad condicional.

Para un amplio rango de presiones y temperaturas que se dan en la atmoésfera, las
evoluciones seudoadiabaticas pueden considerarse procesos reversibles, en cuyo caso
ToS=06Q, con lo que la ecuacion (9.29) se puede escribir

¢,8(InT)— R&(In p) = % __Lou (9.68)

T
Lép, 6(Lu,)
T

y aproximando

b

5[cp 1nT—R1np+%j=o

que, integrando y dividiendo por c,, conduce a que en una evolucion seudoadiabatica se

cumple
e I
T [iJ exp s 1Y [ cte
pO CpT

Al primer miembro de la expresion anterior se denomina temperatura potencial
equivalente, 6,(p,T) porque, de acuerdo con la expresion (9.31), su relacion con la
temperatura potencial es

0.(p.T) =eo(p,T>exp(%’;’T)J (9.69)

p

Seglin esto, las curvas O.(p,T)=cte describen con buena aproximacion las
evoluciones seudoadiabaticas.
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Puede observarse que en condiciones de baja presion (y baja temperatura) las
adiabdticas de aire saturado se aproximan mucho a las adiabéticas de aire seco.

9.8.- Diagramas termodinamicos.

Por lo general, la existencia de humedad en la atmoésfera conduce a férmulas cuya
resolucion analitica es ciertamente compleja. Por este motivo, en meteorologia, resulta
muy util trasladar los perfiles verticales de humedad y temperatura a los denominados
diagramas termodinamicos. Estos perfiles se obtienen experimentalmente mediante
radiosondas instaladas en globos aerostaticos. Existen varios diagramas de interés, y en
esta seccion describiremos dos de ellos: el tefigrama y el emagrama.

9.8.1.- El tefigrama.

En este diagrama termodindmico se representan, en coordenadas ortogonales, la
temperatura y la entropia por unidad de masa. Su denominacion proviene del simbolo ¢
con el que tradicionalmente se representaba la entropia (T-¢ diagram).

Las lineas isoentrdpicas se dibujan a intervalos regulares y se caracterizan mediante
su temperatura potencial, 0 (recordemos que S=c;, In 0). Como una trayectoria isoentropica
es adiabatica, a estas lineas se las denomina adiabdticas secas. Perpendicularmente a ellas
se trazan, igualmente equiespaciadas, las lineas isotermas. El diagrama se suele representar

de forma que las adiabaticas secas estén inclinadas 45°, con pendiente negativa (Figura
9.7).

Figura (9.7)
Mediante la relacion
Ve
T K
p=p 0[ (9)
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podemos trasladar al diagrama las curvas isobaras, que en el rango de presiones y
temperaturas habituales en la atmosfera, son lineas casi rectas, con una leva pendiente
positiva.

Supongamos que una parcela de aire evoluciona reversiblemente en un proceso
ciclico, C, como el que se representa en la figura (9.8). De acuerdo con el primer Principio
de Termodinamica, dQ=3U+pdV, siendo V el volumen de la parcela. Al ser ciclico el
proceso, 6U=0, con lo que

fras= [ pov

es decir, el trabajo ejercido sobre la parcela es el area encerrada en el tefigrama por la
trayectoria representada.

> 1300

Q\’

=830

%

o - 1400
; P ' / 500
- ) & N / 600
V e X / 700
A : ; 7 ; i 800
: 7 : S
4 X — 900

b oL 1000
>

Figura (9.8)

Al diagrama se suelen afadir otras dos familias de curvas relacionadas con la
humedad del aire: las lineas de relacion de mezcla de saturacion constante py(p,T), que son
practicamente rectilineas y se dibujan con trazo discontinuo, y las seudoadiabaticas, que
muestran una notable curvatura, como puede verse en la figura (9.9). Por lo general, las
seudoadiabaticas se denotan con la temperatura a la que cortan a la superficie de 1000 hPa
(temperatura potencial de bulbo humedo, 6, ), o bien con la temperatura potencial
equivalente, 0., que a bajas presiones coincide con la temperatura potencial, 6.

Un radiosondeo proporciona las temperaturas que corresponden a unos niveles
dados de presion, es decir, la denominada curva del ambiente, (que en realidad es una
sucesion de trazos rectilineos entre los puntos informados por el globo durante su ascenso),
y las temperaturas de rocio correspondientes. La expresion p=ps(p,T4) permite encontrar,
conocida la temperatura de rocio, la relacion de mezcla p en la curva de ambiente que
corresponde a una presion dada, simplemente leyendo el valor de ps que corresponde a
esos valores.
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Las curvas de ambiente y de puntos de rocio proporcionan muchos resultados de
gran utilidad en meteorologia, permitiendo obtener conclusiones acerca de la formacion de
nubes y de la inestabilidad atmosférica.

800

A 900

% A / I -. 1000

Figura (9.9)

9.8.2.- El emagrama.
El segundo de los diagramas presentado, que estudiaremos con mayor detalle por

ser mas utilizado en meteorologia. En €l se representan las siguientes isolineas:

e isobaras (p=cte)

e isotermas (t=cte)

e iso-relacion de mezcla saturante [s(p,T) =cte]

e adiabaticas secas (0=cte)

e scudoadiabaticas (O.=cte)

Las isobaras se trazan mediante lineas rectas continuas horizontales, a intervalo de
10 hPa, desde 200 a 1050 hPa, y a intevalo de 5 hPa, en el intervalo de 200 a100 hPa. Los
valores decrecen con la altitud y, como resulta obvio, la separacion geométrica entre las
lineas no es constante.

Las isotermas son también lineas rectas, que se trazan a intervalo de un grado, y se
inclinan 45° respecto de las isobaras, con pendiente positiva. Como la escala de
temperaturas es lineal, el intervalo entre las distintas isotermas se mantiene constante.

Las lineas que corresponden a una misma relacion de mezcla saturante se dibujan
con trazo discontinuo, resultando oblicuas y con mayor inclinacién que las isoterma. Se
miden en g/kg.

Las adiabdticas secas, que representan las evoluciones experimentadas en la
atmosfera por el aire seco y, con bastante aproximacion, las del aire himedo no saturado,
resultan ser lineas ligeramente curvadas con pendiente negativa, que se trazan como lineas
continuas de color verde. Se identifican por su temperatura potencial asociada, es decir las
que interceptan la superficie de presion de 1000 hPa, y a intervalos de 5 grados.
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Por ultimo, las seudoadiabaticas, que describen la evolucion del aire saturado, se
trazan como lineas discontinuas, también en color verde. Resultan ser lineas de pendiente
negativa, con mayor inclinacién que las adiabaticas secas. Se suelen identificar mediante
su temperatura potencial de bulbo hiimedo, 0'y,, que es la temperatura que corresponde a la
superficie de 1000 hPa sobre la misma seudoadiabdtica, y se trazan también a intervalo de
5 grados.

En la figura (9.10) se muestra el emagrama con todas las isolineas citadas.
Observemos ahora, uno a uno, los distintos puntos que pueden ser representados en un
emagrama:

104}

200

Al
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G600
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B
S50
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TMTE MOD. 1009/ B/G8 18H O OF DaTE CUTe 1008/ 6/%8 12 (W 04 =10 J=30 oo 0y

TuTE ETP. 1003 6538 196 W 03 DaTE BBEC 1003y 638 198 DA 43 MERCATOR UN—T —
Figura 9.10

a) Punto de estado, E.

La interseccion de una isobara y una isoterma definen un puno de estado, E(p,T), como se
indica en la figura (9.11).

b) Punto de rocio, R.

El punto de rocio de una particula de aire se puede obtener de dos maneras: como
interseccion de la presion a que se encuentra el aire con la isoterma que corresponde a su
punto de rocio t4, o mediante la interseccion de la citada presion con la linea que
corresponde a la relacion de mezcla saturante, pg (Figura 9.12).

¢) Punto de condensacion, C.

Se define asi el punto a que se espera la condensacion de la particula de aire himedo, en un
ascenso adiabatico. Este punto se localiza en la interseccion de la adiabatica seca que pasa
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por el estado de partida y la isolinea de relacion de mezcla saturante igual a la del punto de
rocio, R (figura 9.13).

d) Punto azul, W.

Se llama asi al estado representado por una presion igual a la del punto de partida de la
particula, y la temperatura seudoadiabética de termometro himedo (Figura 9.14)

Una vez localizados E,R,C y W, resultan conocidos los siguientes pardmetros:
presion, p, temperatura, t, temperatura de rocio, t4, temperatura seudoadiabatica de
termOometro humedo, t’y,, temperatura potencial, 6, temperatura potencial seudoadiabatica
de termdémetro humedo, 0’y,, temperatura de condensacion, t., presion de condensacion, pe,
relacion de mezcla, , y relacion de mezcla saturante pis (Figura 9.15).

Figura 9.11 Figura 9.12

W,

0 o g i

Figura 9.13 Figura 9.14
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Figura 9.15

A continuacién vamos a tratar los conceptos de estabilidad ya estudiados,
en términos del emagrama. Ante todo, notemos que, para una particula de aire saturado, el
punto de estado, E, el punto azul, W, y el punto de rocio, R, coinciden, lo que significa que
si una capa de aire esta saturada, la curva de estado (sucesion de puntos de estado del aire
en todo el espesor de la capa) y la linea azul (sucesiéon de los puntos azules
correspondientes) también coinciden.

La estabilidad de una particula de aire se puede estudiar en términos de la
temperatura potencial, 0, si se trata de aire no saturado o seco, o de la temperatura
potencial seudoadiabatica, 0’y, si se tratara de aire saturado.

Estabilidad respecto de 6.

Consideremos una capa de aire no saturado entre los niveles de presion ps y ps,
como se indica en la figura 9.16, y sea BS la curva de estado para la mencionada capa
atmosférica. Si una particula de aire se eleva desde B, al tratarse de aire no saturado,
experimentara una expansion adiabatica hasta el estado (t, ps), manteniendo constante su
temperatura potencial, 6g. Pero el aire de su entorno se enfria con la altura con un
gradiente distinto, de manera que en el nivel p; la temperatura del ambiente sera t; (es decir
su temperatura potencial 0,<6g). En todo momento la temperatura del aire ascendente es
mayor que la del aire del entorno, su densidad menor y la particula continuara
ascendiendo: hay inestabilidad atmosférica en la capa.

1
VTRV Y
t
Ps B =
B 7 e o b
Figura 9.16 Figura 9.17
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Si, por el contrario, la situacion de la capa fuera la indicada en la figura (9.17), la
elevacion adiabatica de la particula hasta la temperatura t,, mantendria en todo momento
su temperatura potencial por debajo de la del entorno, con lo que la particula tendria mayor
densidad que el aire circundante y tenderia a regresar a su posicion de partida: hay
estabilidad atmosférica en la capa.

Es decir, en una capa atmosférica de aire no saturado, existe estabilidad si la
temperatura potencial en la capa crece con la altura, y existe inestabilidad si la citada
temperatura potencial del aire disminuye con la altura.

Estabilidad respecto a &',

Si el aire de la capa atmosférica que nos ha servido de ejemplo en el parrafo
anterior fuera saturado, el ascenso de la particula de aire desde el estado B al estado S, se
efectuaria a lo largo de una seudoadiabatica, como se indica en las figuras (9.18) y (9.19)

y \ PB B ¢ y
6) \“G)BW /e 2

b]
h SW BW $W

Figura 9.18 Figura 9.19

En la primera, la temperatura de la particula en ascenso es siempre superior a la del
entorno (inestabilidad) y en la segunda, la temperatura de la particula que asciende se
encuentra en todo momento por debajo de la temperatura ambiente (estabilidad) por lo que
también podemos enunciar que si la temperatura potencial seudoadiabatica crece con la
altura hay estabilidad vertical en la capa de aire saturado, y si decrece con la altura,
existe inestabilidad atmosférica.

En el estudio que hemos efectuado para el aire seco o no saturado, hemos supuesto
que la parcela en ascenso alcanza el nivel superior sin perder la propiedad de aire no
saturado. Sin embargo, puede suceder que, durante el ascenso, la parcela alcance las
condiciones de presion y temperatura adecuadas para que el aire se transforme en saturado.
Para estudiar esta evolucion es necesario considerar conjuntamente a la curva de estado la
curva azul, que permite localizar en punto de condensacion a partir del cual la parcela
asciende como aire saturado.

En general, a escala sinOptica, existen masas de aire suficientemente importantes
que experimentan movimientos globales ascendentes y sobre las que conviene plantear un
estudio de su estabilidad. Asi, podemos encontrar capas de aire no saturado que,
analizando su curva de estado, resulten estables, pero que se transforman en inestables si la
elevacion de las mismas conduce a su saturacion. En tal caso diremos que existe
inestabilidad convectiva.
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Consideremos una capa de aire como la representada por la figura 9.20. De
acuerdo con la curva de estado, la temperatura potencial aumenta con la altura, pero su
temperatura potencial seudoadiabatica disminuye con la altura, es decir, mientras la
capa de aire no se encuentre saturada la atmodsfera es estable, pero si la capa fuera

saturada, o si en su ascenso alcanza la saturacion, desde ese instante, la capa se
transforma en inestable.

1000 hPa

Figura 9.20

Esta propiedad posee una importancia crucial para analizar la posibilidad de conveccion
de la mencionada capa atmosférica.

Con lo que antecede, el emagrama permite interpretar graficamente la
estabilidad o inestabilidad de una capa atmosférica de una manera metodica:

a) Aire no saturado

Si en su ascenso disminuyen tanto la temperatura potencial como la potencial
seudoadiabatica, la capa continuard ascendiendo aunque la capa alcance las condiciones
de saturacion. Se dice que existe inestabilidad absoluta, y en la figura 9.21, que refleja
tal situacion, podemos observar que:

e La curva de estado se mantiene a la izquierda de la adiabatica que pasa por
su base.

e La curva azul queda a la izquierda de la seudoadiabatica que pasa por su
base.

azul

Figura 9.21

23



Puede suceder que al ascender la capa disminuya su temperatura potencial pero
aumente su temperatura potencial seudoadiabatica. En este caso la capa se eleva

inicialmente, pero alcanzadas las condiciones de saturacion la capa se transforma en

estable. Decimos que existe inestabilidad seca. En el emagrama las condiciones dadas,
[ ]

que se representan en la figura 9.22, se traducen en que:

La curva de estado se mantiene a la izquierda de la adiabatica que pasa
por su base.
[ ]

La curva azul queda a la derecha de la seudoadiabatica que pasa por su
base.

.
.
.
.
.
.
-
-
-
-
-
1]
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L]
L]
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Figura 9.22

También puede suceder que al elevarse la capa aumente su temperatura potencial
y disminuya la temperatura potencial seudoadiabatica. En tal caso diremos que existe
inestabilidad convectiva, 1o que puede ocurrir de dos maneras diferentes:

1) la seudoadiabatica corta la linea de estado (Figura 9.23), con lo que:
[ ]

la curva de estado queda a la derecha de la adiabatica correspondiente.
[ ]

La curva azul se sitaa a la izquierda de la seudoadiabatica de partida.
en cuyo caso a esta inestabilidad convectiva se denomina selectiva, porque tan solo

perturbaciones importantes provocaran inestabilidad en las capas, pues perturbaciones
menores, que no superan el punto de corte, son estables
i)

la seudoadiabatica y la curva de estado no se cruzan (Figura 9.24), con lo
que
[ ]

la curva de estado permanece a la derecha de la adiabatica
[ ]

la curva azul se mantiene a la izquierda de la seudoadiabatica
y decimos que la inestabilidad convectiva es latente, porque una particula aislada que se

eleve dentro de la capa no se satura y permanece estable, pero la capa completa, que
inicialmente es estable, se convierte en inestable si se eleva globalmente y se satura.

Finalmente, el ascenso de la capa atmosférica puede efectuarse de manera que
aumenten ambas, la temperatura potencial y la potencial seudoadiabatica (Figura 9.25),
lo que se refleja en el emagrama en que
[ ]

[

base.

la curva de estado permanece a la derecha de la adiabética de su base.
La curva azul se sitia a la derecha de la seudoadiabética correspondiente a la

en cuyo caso diremos que la capa posee estabilidad absoluta. Aunque se alcance la
saturacion. La capa tiende a ser devuelta a su nivel de partida porque su temperatura es,
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en todo momento, inferior a la del entorno, cualquiera que sea la elevacion que

experimente.

L~

estado

estado
az azul

SN

Figura 9.23 Figura 9.24

Figura 9.25

b) Aire saturado

En este caso, el estudio de estabilidad atmosférica es simple puesto que solo
debemos considerar las curvas seudoadiabaticas, de manera que si en el ascenso de
la capa la temperatura potencial seudoadiabatica aumenta, la capa es estable, y si

disminuye, inestable, como se ilustra 9.26 y 9.27, respectivamente.

Figura 9.27

Figura 9.26
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Como resumen del estudio de estabilidad efectuado se presenta el siguiente

esquema:
AIRE 0 Ow ANALISIS
Inestabilidad absoluta saturada IAS
l
SATURADO Estabilidad absoluta saturada  EAS
T
Inestabilidad seca IS
I 1
Inestabilidad absoluta 1A
I 1
NO Estabilidad absoluta EA
SATURADO 1 0
Inestabilidad convectiva Selectiva ICS
N

Latente ICL
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