LA ATMOSFERA EN REPOSO

Las propiedades de la atmosfera cambian mas rapidamente en la vertical
que en la horizontal, por lo que merecen particular atencion. Para tratar este
capitulo supondremos que la atmdsfera esta en reposo con respecto a la su-
perficie de la Tierra que gira, es decir, la atmosfera estd en rotacion solida
con la Tierra, y que es un sistema en equilibrio mecanico, por lo que fuerza
neta que actia sobre ¢él cero.

Una parcela de fluido unitaria en el campo gravitacional tiene energia po-
tencial d¢ , debido a que debe hacer trabajo contra la fuerza de gravedad

para cambiar su energia potencial, en un cambio de posicion dr, se tiene
do =—-g —dr .
La fuerza de gravedad se puede representar por un potencial ¢ en la forma

g=-V¢, entonces dp =V¢-dr es diferencial exacta, que fisicamente signi-
fica que el trabajo es independiente de la trayectoria. Como

g=—-gh=d}=gdZ

En general g =g(p,Z), pero para una latitud ¢ fija d = g(2)dZ
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Integrando entre Z, y Z,, se obtiene ¢, —¢, = jg(Z)dZ.
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En general interesan mas las variaciones de energia que su valor absoluto,
por lo que se puede elegir por convencidon que en Z, =o, el nivel medio del

mar, como nivel de referencia, donde ¢, =0, asi la energia de la parcela uni-
4
taria por unidad de masa en el nivel Z sobre el NMM es ¢(Z) = I g(Z)dz , ¢

se llama el potencial del campo de gravedad 6:

Geopotencial: En la energia requerida para elevar una masa unitaria desde
el nivel del mar a la altura Z.

Las superficies ¢ =ze se llaman superficies equipotenciales. No tienen 1 a
mismas altura geométrica sobre el NMM; la linea de accion de g es siem-
pre perpendicular a ¢ = cte.

Dos parcelas de aire que estan a la misma altura geométrica sobre el NMM,
pueden estar sobre dos superficies geopotenciales diferentes, por lo tanto
tienen diferentes energia potencial. Por lo tanto, la condicion mecénica de la
parcela no puede especificarse completamente por su altura geométrica.
(Qué hacemos?

Supongamos que una masa unitaria se eleva en la vertical una distancia de
Im en un lugar donde g =9.8m/s”> =cte. El cambio en ¢ de la masa unidad
es

dy = gdZ = 9.8ﬁ2~1m =9.8m” /s> (unidad de energia)
S

Se puede definir una nueva cantidad d® dividiendo d¢ por el valor medio
de g =9.80665m/s* al NMM.:

D — do _9.8m?/s?
9.80665m/s*  9.80665m/s*




Esta nueva cantidad con dimensiones de longitud y de valor casi igual a 1 se
llama “metro geopotencial mgp”; representa 1/9.80665 la energia requerida
para elevar la masa unitaria una distancia de 1cm geométrico contra la fuer-
za de gravedad. Se puede escribir

|
9.80665

D(mgp) = [e(2)az

Llamada “altura geopotencial”, medida en mgp. Su valor numérico es casi
igual a la altura geométrica sobre el NMM.

En meteorologia es de particular interés la diferencia de geopotencial entre
dos superficies geopotenciales, se llama “espesor geopotencial” o simple %
espesor, y es:

b.—0, = [e(2)dz

Z

O en metros geopotenciales (mgp)

Z;

j 2(2)dzZ
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donde Z, y Z, son las alturas geométricas de las superficies geopotenciales
¢, v ¢, respectivamente. Se debe tener siempre en mente que altura geopo-
tencial realmente significa energia potencial gravitacional.
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La magnitud de g se puede aproximar por: g =

y g, al NMM



Reemplazando en @ e integrando se obtiene

_ 82 " 82
9.80665(1+Z/a) 9.8

en mgp

La altura geométrica en m es

9.80665®/g,  9.8®
1-(9.80665®/g,a) g,

Por ejemplo en la latitud donde g,=9.80665m/s*>, en 500Hpa, donde
Z =5600m ; se tiene ® =5595mgp.

Formulas barométrica e hipsométricas

Para una parcela de aire en reposo respecto a la Tierra, en equilibrio meca-
nico, ¥, =0. Como la fuerza de friccion es funcion de la derivada de 7, en-

tonces F, =0; y la fuerza de Coriolis —ZQxV, =0. Las fuerzas que perma-
necen deben anularse para mantener el equilibrio mecanico, que es

, ./ 1
dV,/dt =0, asi la ecuacion de mov. se reduce 0=——Vp+g 0, cOMO
p

que es la ecuacion hidrostatica.

Como aqui nos interesan sélo las variaciones verticales, se puede obviar la
derivada parcial y escribir:



dp =—pgdz = dp = —pdd :>Z?):—p

Integrando la * entre Z=0 al NMM donde p=p, y Z=00 en el tope de la

00
atmoésfera donde p=0 p, = J.pgdz
0

Una parcela de aire de area unitaria tiene masa dM = pdZ, y su peso es
gdM = pgdZ . De la ultima ecuacion se observa que la presion en su superfi-
cie es debido al peso de la columna de aire de area unitaria que se extiende
desde superficie hasta el tope de la atmosfera. En general la presion a algu-
na altura Z sobre el NMM es igual al peso de la columna de aire sobre ese
nivel.

La densidad del aire no es una variable que se mida en las estaciones meteo-
roldgicas, sino que es la temperatura y humedad (entre otras). Se puede usar
la ecuacion de estado para aire himedo se definen (entre otras variables):

Humedad especifica (u ): es la razon entre la masa de vapor de agua M, y
la masa total de aire himedo M =M, + M, (donde M, es la masa de aire
seco). Entonces

n= = (se mide en gr./kg.)

Temperatura virtual (T*): En la temperatura que una parcela de aire seco
tendria si su presion y densidad fueran la de una parcela de aire hiimedo.
Matematicamente su valor es:

T*(1+0,6081)

La ecuacion de estado para aire himedo es:



p=pR,T*

En la atmosfera , p no excede de 40gr/kg, y la diferencia entre T y T* nun-
ca es mayor que 7k; generalmente es menor que lk.

Se puede escribir ahora la ecuacion hidrostatica en la forma:

dp=— P g __ 8z __ db
R,T* p  RT* RT*

, BT*dp B dp
Integrandolas Z, - Z, =-R, I—— y b, -0, = —Rd'fT*—
P g P P

Que se llaman “espesor” geométrico y geopotencial, respectivamente. En
mgp es

Si en general g se puede considerar constante, estas Ultimas se llaman
“ecuaciones hipsométricas”.

Si en lugar del espesor queremos la presion en el nivel Z (o en el geopoten-
cial ¢ ) se puede integrar la ecuacion:

fdp 1 1 fgdz
J*=—27:>P=Pl eXp[—RI
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Se llama la férmula barométrica. Para g cte., y suponiendo que en el espesor
Z -7, se puede tomar un valor medio para T*, se obtiene:

p = p &R donde = [=

Atmosferas especiales:

El gradiente vertical de temperatura —d7T/dZ se llama “tasa de caida” (laps-

se rate). Mide la tasa a la cudl la temperatura disminuye con la altura, se

derrota por I', y matematicamente es: I = _dr

dz

*

Para aire himedo. T = —‘Z, es a menudo mas importante que —d7T/dZ . Si

[ > o (<o) la temperatura disminuye (aumenta) con la altura. Existe un nu-
mero de atmosfera especiales que se pueden caracterizar por su gradiente de
temperatura.

1.- La atmdosfera isotérmica.

En este caso la temperatura virtual (6 T) no cambia con la altura ,
T*=T*=te y T =0. Esto puede ocurrir en una capa o region de atmosfera,
y en otras partes de la atmosfera I'=0. Para esta atmdsfera (6 capa 6 re-
gion) se tiene:

Y el espesor geopotencial (en mgp) es:



RT*
-0, =;81m(1]’;j

Se observa que una atmosfera isotérmica tiene extension vertical infinita, ya
que p=0 (por definicion en el tope de la atmosfera) cuando Z — 00. Se con-
sidera Z,; al NMM, aqui Z,=0y p;=p,, y si en Z arbitrario la presion es p,
se tiene: p = p,¢ "% observar que la cantidad g/R,T * que es cte. Tiene
dimensiones de longitud. Se define la altura de escala H para la atmoésfera
isotérmica, como aquella altura donde la presion se reduce a un valor

. 1
1/¢ de su valor en superficie. Esto es p = b0 en Z = H, entonces:

p :f_lpo = pong/R"T* = & 1= H

Para valores de T tipicos en la atmosfera (T~273k) H~8km.

2.- Atmosfera con gradiente constante

Si T'=te, la temperatura es una funcion lineal de la altura, en este caso:
dT*=-TdZ =>T*=T,*-I'(Z-Z,) * donde T7,* es la temperatura

virtual en el nivel Z,.

De la formula barométrica; calculando primero la integral en la capa de es-
pesor Z-Z7,,con g cte.:

Ldz % dz 1, |1*Tr(z-2) 1. (T*
I—: =——Im =——Im| —
T* ,T*-I(Z-Z) T T * r \r=*

Z

entonces se tiene:



g T* T* g/R,T
=pexp|| === |Im| — ||=> p=p,| —
P = p,eXp R,T T * pP=D T *

ecuacion que permite calcular p conocida T en ese nivel. Reemplazando la
expresion de T se puede obtener en funcion de Z:

g/R,T
_ L*-I'(z-2z)
P =D T *

y la solucion para el espesor Z-Z, es:

AINMMcon Z, =0, p,=p, y T,*=T,*, el valor de la presion a una altura
Z es:

Se observa que la atmdsfera con I'=cte >0 , tiene una altura finita. En el
k

14 . T
tope de la atmosfera, p=0, se tiene: 7,*-IZ=0=>Z=D= OT

D se llama profundidad de la atmoésfera con T = cte, depende de la tempera-
tura virtual en superficie y de I' (a veces también se llama altura de escala).
De aqui se deduce que la profundidad de una atmdsfera isotérmica, donde



I'=0, es infinita, como se vio anteriormente. Si I' <0, tal atmodsfera tam-
bién puede ser de extension vertical infinita.

3.- Atmosfera adiabdtica
En esta atmosferas la temperatura potencial del aire himedo no saturado es
constante con la altura. Esto puede darse en alguna capa de atmosfera, y los

resultados son solidos para esa capa. La temperatura potencial en este caso
se puede aproximar por:

K
! k
o =1 Lo ,con k, =R, /c,, entonces: 1dd _1dT_k, dp
p P 0dz Tdz pdz

Como la atmésfera o capa es adiabatica, d0 /dz =0 y se reduce a

ar 1k, dp
dz p dz

Usando las ecuaciones hidrostatica y de estado para aire himedo, queda:

dT_de,(—pg]__ngT_ g T

&z p \RT*) R, T* C,T*

suponiendo que T=T*, es decir considar aire seco de temperatura T',, que es

constante: T, -G

de

En algunos casos conviene definir una temperatura potencial virtual 6 * pa-
ra aire himedo no saturado:
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con c,, =1004,64J/km, el valor numérico de I', es I, =9,8°C/km . Reempla-
zando este valor ', en la expresion para la presion p , se obtiene:

T * 1/kd
p:pl(]-,*j

y para el espesor de la capa:

Para una temperatura virtual al NMM de ~20°C, la profundidad D, de la
atmosfera adiabatica es:

T*
p, =T0" . 25K 30im
T, 98k/km

4.- Atmosfera homogénea

En una atmosfera en la cual la densidad es constante con la altura; puede
ocurrir en una capa o region de atmosfera. De la ecuacion de estado para
aire humedo:

T*=L:>lmT*=lmp—lmp—lde:>
PR, T dz pdz pdz
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pero dp/dz=0y

dT T* pgT* g
do/dz=—-dpldz=-po=>-"—"—="—(- —_ P __ &5
pldz=—dp/dz=-pg =" p( pg) AT R,

asi el gradiente de temperatura para una atmdsfera homogénea T',,, constan-
te,es:I', =g/R,

Se llaman atmosferas estandar, y generalmente son atmosferas secas. La
atmosfera mas ampliamente usada es la Atmdsfera Estandar US (1976).
Hasta una altura de 20kmgp se define como sigue:

Temperatura en superficie : 15°C =288,15k
Presion en superficie : 1013,25 Hpa
g : 9.80665 m/s* = cte.
Gradiente de t° en la troposfera :6,5° € —cte.

kmgp
Tropopausa en @ : 11kmgp (p0=226,31Hpa)
Baja estratosfera isotérmicacon T :-56,5°C =216,6 T,

Los sondeos atmosféricos de datos de aire superior muestran que la atmos-
fera real no tiene una estructura térmica que se ajuste a alguna de las atmos-
feras especiales, aunque en algunas capas se pueda dar. En un emagrama
que es una diagrama termodinamica (Tlmp), un sondeo tipico tiene la forma
de la figura.

Para los valores de g y R; su valor numérico es I', ~34°C/km. Este es el
mayor gradiente vertical de temperatura que se puede encontrar en la at-
mosfera. Para valores mayores que este, que pueden darse en regiones loca-
les y en cortos periodos, la densidad del aire es grande en p y el espesor se
tiene:
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Para una 7,*=273k al NMM, la profundidad de la atmosfera homogénea
D, es

R, Ty *
g

T k
DH :07: ~8km
FH

similar a la altura de escala de la atmosfera 1sotérmica,

Las atmosferas especiales discutidas anteriormente son artificiales.
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