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PROLOGO

De acuerdo con la recomendacién del primer seminario regional de la
OMM para instructores meteorologicos nacionales encargados de la formacidn de
personal meteoroldgico (El Cairo, 1966), el Comité Ejecutivo aprobd la prepa-
racién del Compendio de apuntes para la formacidn de personal meteoroldgico de
Clase 1IV. Este documento fue preparadoe por el Sr. B.J. Retallack (Australia)
y publicado por la Secretaria de la OMM en 1970. La publicacidn consta de dos

volimenes:

Volumen I — Ciencias de la Tierra:
Volumen II ~ Meteorologia.

Los dos vollmenes han _sido distribuidos ampliamente y, aungue se
volvieron a imprimir en 1976, estan ahora agotados. Con el fin de atender las
numerosas solicitudes recibidas, y teniendo en cuenta la reciente introduccidn
de un nuevo sistema de cifrado,- se publica ahora esta sequnda edicidn del
Volumen IT. Las ediciones pertinentes fueron revisadas por el Sc. M. Mlaki
(Tanzania) que estudio detenidamente la edicion anterior antes de introducir
las enmiendas pertinentes relativas a la utilizacidn de las nuevas claves y de

la terminologia.

Quisiera aprovechar esta ocasion para expresar mi aqgradecimiento al
Sr. M, Mlaki por la excelentsz labor quea ha realizado.

Como ocurcio con la primera edicion, el presente Compendio so basa en
los apuntos pertinentes gque figuran en las "Directrices para la ensenanza y la
formacién profesional del personal de meteorologia e hidrologia operativa"
(oMM - N° 258). Esta destinada principalmente a la formacidn de personal
meteorologico de Clase IV. Sin embargo. hasta que se actualice el “Compendio
de apuntes para la formacion wmeteoroldgica del personal de Clase III"
(OMM — N° 291), especialmente en lo que respecta a la introduccioén de nuevas
claves, podran utilizarse algunos capitulos pertinentes del presente Compendio
paca la formacion del personal meteoroldgico de Clase ITI.

Esperamos que la presente publicacidén continge siendo Gtil tanto para
los instructores como partra los estudiantes y que contribuya a alcanzar y man-
tener un alto nivel de formacion cientifica v técnica del personal meteocold-

gico en todo el mundo.

(G.0.P. Ohasi)
Secretario General
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CAPITULO I
;‘ COMPOSICION DE LA ATMOSFERA
Nuestro globo terragquec estd rodeado por un gran océano de aire en
cuyo fondo viven la mayoria de los hombres. Este aire estd constituido por
m diferentes gases que son atraidos hacia la Tierra por efecto de la gravedad.
De manera convencional, se establece el limite superior de la atmos-—
' fera a uwuna altura aproximada de 1.000 km sobre el nivel medio del mar. Pero
la mayoria de los cientificos prefieren considerar que el aire atmosférico
o llega hasta confundirse con los gases raros y el polvo del espacio interpla-
1. netario. En este caso, no existe un limite preciso entre la atmdsfera y este
espacio.
=€ La simple consideracion de la dimensidn vertical de la atmdsfera puede
c

algunas veces inducir a error, ya gque en el limite convencional de 1.000 km 1la
atmosfera est2 tan enrarecida que su densidad es menor que la del vacio que
pueda obtener el hombre. De hecho, la parte de la atmosfera que se extiende
e mas alla de 30 km de altitud, tiene una masa correspondiente al 1 por ciento
solamente de su masa total.

Para entender bien los procesos fisicos que se producen en la atmos—
fera, es necesario, en principio, conocer su composiclon. En este capirtulo se
tratara de-los componentes de la atmosfera y de su distribucion en el espacio.

1 1.1 Composicion del aire seco

El aire atmosférico es esencialmente una mezcla de gases diferentes,.
Pero también se encuentran en la atmosfera particulas sélidas - algunas veces
muy pequenas — polvo y humo. Ademads el agua en la atmdsfera no esta solamente
en estado de vapor, sino también en estado solido y liquido.
a En el Cuadro 1.1 se indica la composicion del aire seco, por unidad
de volumen y al nivel del mar. Los datos de este cuadro corresponden al aire

rt seco en un lugar alejado.de las ciudades y de los incendios forestales.

- Cuadro 1.1
ta —
F3 . .

Composicion del aire seco

Cas Proporcion volumetrical
en la atmosfera

Nitrogeno ....... f e e aea s saaaea .78.084
105 10 Y T 20.946
Argon ... ... e 0.934
Anhidrido carbénico ........ ceee.. 0.D33
Neon ....... R eeiieeasae.... 0.00182
Helio ........... G h e 0.00052
Kripton, hidrdgeno, xenon,

ozono, radon, ete. ..... e . 0.00066

1r




En general, estos gases se encuentran en la atmosfera en proporciones
constantes hasta una altitud de 80 km aproximadamente. Sin embargo, hay dos
excepciones importantes: el ozono (0:) y el vapor de agua (H,0). También
en las capas bajas es variable la proporcion de anhidrico carbonico (CO:).

1.2 Ozono atmosferico

Las moléculas de ozono (03) estan constituidas por tres atomos de
oxigeno. La concentracion de ozono varia con la altitud., la latitud y la hora.

La mayor parte del ozono que se forma en la alta estratosfera es el
resultado de un cierto numero de procesos, principalmente la absorcion de 1la
radiacidn ultravioleta. Las moléculas de ozono tienden a caer en la atmésfera
y se acumulan en la estratosfera inferior, entre 15 lm y 25 km de altitud.

También puede formarse ozono, en pequenas cantidades, cerca de la su-
perficie terrestre, debido a descargas eléctricas. Sin embargo, la concentra-
cién de ozono a una altitud dada, varia considerablemente a causa de la circu-
lacion general de la atmosfera.

la presencia de ozono en la atmosfera es indispensable para nuestro
bienestar, va que al absorber este gas una gran cantidad de la mortifera
radiacion ultravioleta emitida por el Sol, permite al hombre vivir sobre 1la
superficie de la Tierra.

1.3 Vapor de agua en la atmdsfera

La atmosfera no estda nunca completamente seca, pues contiene siempre
vapor de agua en proporciones variables. En las regiones tropicales maritimas
que son calidas y humedas, la cantidad de vapor de agua contenido en una
muestra dada de aire puede alcanzar la proporcidn del 3 por ciento de la masa
total de la muestra. Por el contraria, en ciertas regiones continentales, la
proporcion de vapor de agua es tan baja que es dificil medirla.

Es de indicar, que cantidades de vapor de agua relativamente pequenas
pueden provocar importantes cambios de tiempo. Esto es debido sobre todo a las
variaciones de la concentracion del vapor de agua en la troposfera, particu-
larmente en las capas situadas por debajo de los & km, que son las que con-
tienen la mayor parte del vapor de agua de la atmdsfera. Este vapor de agua
contenido en la atmosfera proviene de la superficie terrestre por evaporacidn
del agua de las superficies liquidas por la transpiracion de los vegetales.
Después, el vapor pasa al estado liguido o al estado solido para volver final-
mente a la Tierra en forma de rocio, cencellada, llovizna, lluvia, nieve ©
granizo.

Por término medio, la concentracién de vapor de agua en la atmosfera
decrece con la altitud, pero algunas veces sucede que esta distribucion se

invierte en determinadas capas de la atmosfera. .

1.4 Anhidrido carbénico

El anhidrido carbdnico (CO:) contenido en la atmésfera es debido a
una serie de procesos tales como la respiracion humana y animal, la descompo-
sicién y la combustion de materias que contengan carbono y a las erupciones
volcanicas. Pero la mayor parte del gas asi producido es absorbido por los
vegetales.



Aproximadamente el 99 por ciento del anhidrico carbonico de la Tierra
estd disuelto en los océanos. Dado gue la sclubilidad varia con la tempera-
tura, el agua de los oceanos absorbera o desprendera este gas como resultado
de los cambios de temperatura de la misma. Esto afecta a la concentracidn del
anhidrido carbonico del aire.

Se estima que la cantidad anual de anhidrido carbonico que entra y
sale del aire representa la décima parte del total de anhidrido carbdnico
contenido en la atmosfera.

La concentracion de anhidrido carbodnico en las proximidades del suelo
es muy variable. En las ciudades es elevada. En las regiones alejadas de las
zonas industriales y a algunos metros solamente sobre el suelo, su valor es
muy proximo a la cifra indicada en el Cuadro 1.1. Sin embargo, su reparticion
en la alta atmosfera es todavia mal conocida.

1.5 - Composicién de la termosfera

"A altitudes superiores a B0 Jm, la mezcla de los gases de la atmds-
fera no es constante. Las moléculas y los Atomos mas pesados tienen tendencia
a separarse de los otros por efecto de la gravedad.

Los atomos de un gran nimero de gases no estan agrupados en molecu-
lag, vya que los separan los rayos ultravloleta v los rayos ¥ emltldOS por el
Sol. &si, por encima de las 80 km, el ndmero de atomos de ox1geno (0) crece
con la altitud en detrimento de las moléculas diatdmicas de oxigeno (0,). A
130 km de altitud., aproximadamente, dos tercios de las meleculas de oxigeno
estan separadas en atomos de oxigeno.

El resultado de estos procesos es gue, a niveles muy elevados, las
moléculas de nitrdgeno ceden su sitio a los atomos de oxligeno que, a su vez,
son remplazados por Atomos de hidrdgeno, los cuales son mas ligeros en las
capas aun mas elevadas.

Las radiaciones solares de onda corta provocan también la ionizacion.
Ya hemos indicado en el parrafo 1.8 del Volumen I “Ciencias de la Tierra" que
un atomo  eléctricamente neutro se convertia en un i6n positivo cuando perdia
un electron y en un ion negativo cuando lo ganaba. Este proceso se llama
ionizacion,

L'a ionizacion puede producirse a altitudes menores de 80 lkm, pero es

en la termosfera donde se observa la mayor concentracion de 1iones. En 1la
parte inferior de esta region se encuentran iones negativos, iones positivos.
elzctrones libres, asi como atomos y moleculas neutras. Mientras gque en la

parte superior, predominan sobre todo los protones (atomos de hidrogeno
ionizado) y los electrones. Después llegamos a un nivel en el que la atmds~
fera terrestre comienza a confundirse con los gases muy enrarecidos del
espacio interplanetario.

1.6 Gas interplanetario

El espacic entre los planetas de nuestro sistema solar no esta
completamente vaclo. Aunque la densidad de la materia sea muy baja, contiene
ciertos gases calientes y particulas sdlidas.

O Jw\-_.‘n.n...b«.;.,_A lina
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Los materiales que existen en estado gaseoso en estas regiones
consti~ tuyen el gas interplanetario, puesto que ss encuentra "entre los
planetas", y esta compuesto sobre todo de protones y electrones.

El movimiento orbital de la Tierra alrededor del Sol se efectua en el
gas interplanetario. Por eso. los limites de la atmdsfera se pueden considerar
confundidos con esta materia muy enrarecida.

Teniendo en cuenta su composicidén, las reacciones quimicas, la
ionizacion, la temperatura, etc. se puede dividir la atmdsfera en diferentes
capas. En el siguiente capitulo se estudiaran las caracteristicas de algunas
de estas regiones.

CUESTIONARIO
1. Indiquese brevemente cual es la composicion del aire seco en los 80 km
de altitud.
2. La mayor parte de los gases atmosféricos se encuentran en proporciones
constantes hasta una altitud de 80 km aproximadamente. Sin embargo,
tres gases son una excepcion, icuales?. Indiquese para uno de ellos

cuales son los factores que pueden modificar su concentracion.

3. éCuél‘es la composicion de la termosfera?

4. iPor qué procesos se produce o se extrae de la atmdsfera el anhidrido
carbdnico?

5. Describase brevemente: \
a) el limite superior de la atmosfera:

b} la ionizacion.
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CAPITULC II

LAS CAPAS DE LA ATMOSFERA

Actualmente, los meteordlogos saben que para pronosticar la futura
evolucion de la atmdsfera, necesitan considerarla como un todo. Por lo tanto,
utilizan, cada vez mas, satélites, cohetes y equipos electrdnicos para estudiar
la alta atmdsfera, desarrollando al mismo tiempo las redes de estaciones
meteo:olégicas en la superficie de la tierra.

Sin embargo, resulta a menudo practico estudiar separadamente cada
una de estas regiones de la atmosfera. ©Esto es lo que se hara en este
capitulo. Pero no se debe olvidar que todos los fendmenos que se producen en
una region dada tienen siempre influencia sobre los de las otras regiones de
la atmosfera.

2.1  Capas de la atmosfera

En el parrafo B8.11 del Volumen I "Ciencias de la Tierra” se ha visto
cémo puede ser dividida la atmésfera en diferentes regiones segun la tempera-
tura. Estas regiones son la troposfera, la estratesfera, la mesosfera y la
termosfera.

La Figura 2.1 muestra la variacion de la temperatura y de la presion
con la altitud. Las temperaturas mas elevadas se observan en la superficie
terrestre, en la proximidad de la estratopausa y en la termosfera. Estas
(ltimas son debidas a la absorcidn de la radiacidn solar.
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La superficie terrestre absorbe la mayor parte de las radiaciones
solares y por lo tanto la troposfera esta calentada por su base. Por el
contrario, la fuente de calor de la estratosfera estd situada en su parte
superior, es decir en los niveles en que el ozono absorbe la radiacion
ultravioleta.

La mesosfera tambien esta calentada por su base, mientras que en la
- L . . . .’
termosfera las capas superiores son las mas calientes., Esta ultima region
llega a confundirse finalmente con los gases calientes de la corona solar.
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Las elevadas temperaturas gque se encuentran cerca de la estratopausa
y en la parte superior de la termosfera indican que las particulas se mueven
muy rapidamente. Pero no hay que olvidar gue., a estos niveles, la atmdsfera
tiene una densidad muy pequena. ~

Como el numero de particulas es mucho mayor en las proximidades de 1la
superficie terrestre, esto hace gue la mayor parte de la emergila termica de la
atmosfera se encuentre concentrada en la parte inferior de la troposfera. .

Cualquiera que sea la altura considerada, la presion ejercida por los
gases de la atmosfera depende del peso de las particulas que se encuentran
sobre la unidad de superficie a este nivel. En la Figura 2.1 se observa que
la presién atmosferica cerca del nivel del mar es de aproximadamente 1.000
hectopascales (hPa) (véase el parrafo 5.2 - Unidades de presidn atmosférica -
pagina 30).

Al nivel de la estratopausa, la presion no es mas que de 1 hPa; esto
quiere decir que la masa de la atmosfera por encima de los 50 lm no es mas que
la milésima parte de la masa total de la misma. En las capas superiores, la
densidad es aun mas pequena. Por encima de 90 km la masa de la atmdsfera es
del orden de la millonésima de su masa total y, por lo tanto, su peso es tal
que la presion atmosférica a este nivel es de aproximadamente, 0,001 hPa.

2.2 Troposfera

La regién mas baja de la atmosfera se llama troposfera y en ella la
temperatura generalmente disminuye con la altura. En la primera mitad, esta
disminucion es de 6°C a 7°C por kilometro y después., en la sequnda mitad.
alcanza 7°C a 8°C por kilometro. .

Sin embarge, algunas veces, y en capas de poco espesor de la tropos-
fera, la temperatura aumenta con la altura y, en este caso, se produce una
inversion de temperatura.

El limite superior de la troposfera se llama tropopausa. La tropo-
pausa no es continua y su altitud varia, segin su posicion, con relacidn a la
Tierra. Asi, en las latitudes bajas, existe una tropopausa-tropical a una
altitud de 18 km, aproximadamente, mientras que en las latitudes altas se
encuentra generalmente una tropopausa polar a 8 km mas o menos. Entre estas
dos regiones esta situada la tropopausa de las latitudes medias que esta
inclinada y se interrumpe en las cercanias de las "corrientes en chorro”. En
estas latitudes medias existen tropopausas multiples que se superponen y esto
complica mucho el trazado de los mapas diarios. En la Figura 2.2 se presentan
las principales caracteristicas de estas tropopausas.

Ademas, en un lugar determinado, tanto la temperatura como la altitud
de la tropopausa pueden variar bruscamente. Los sistemas meteorologicos
méviles y sus nubes asociadas, que afectan nuestra vida cotidiana, estan
situados casi en su totalidad en la troposfera. Dado que estos sistemas se
desplazan, las caracteristicas de la tropopausa varian en el tiempo y en el
espacio.

En la troposfera, la temperatura disminuye regqularmente hasta el
nivel de la tropopausa. Dado que sobre el ecuador esta mas elevada, es
precisamente cerca de la tropopausa ecuatorial donde se . observan las
temperaturas mas bajas de la troposfera.
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] Figura 2.2 - Diferentes tipds de tropopausa
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‘ La troposfera contiene la mayor parte de la masa de la atmosfera, y
se caracteriza por movimientos verticales muy marcados, apreciable contenido
de vapor de agua, nubes y otros fenomenos. Todo esto interesa mucho a los
l meteorologos.
2.3 Estratosfera

La‘ estratosfera es la region de la atmosfera gque se encuentra encima
de la troposfera. GSe extiende desde la tropopausa hasta una altitud compren—

dida entre 50 km ¥ 55 km. En un lugar dado, la temperatura de la estratosfe-
‘ ra, en general, permanece constante hasta los 20 lm y ésta es la gue se llama,
algunas veces, la capa isotérmica. Seguidamente, la temperatura crece, prime-—
l ro lentamente hasta los 32 km y luego mas rapidamente, por encima de esta
altitud.

Las temperaturas en las partes altas de la estratosfera son casi tan
‘ elevadas como las cercanas a la superficie de la Tierra. Esto se debe a que
en esas capas es donde el ozono absorbe la radiacion ultravioleta del Sol. A
estos niveles, ld atmosfera es muy poco densa y, por lo tanto, la radiacion
solar se  transfiere a un nimero relativamente pequeno de moléculas, lo que
\ hace que su energia cinetica aumente mucho y se eleve la temperatura del aire.

Luego, esta energia térmica se transfiere hacia abajo por subsidencia
l y radiacion. Por lo tanto, la estratosfera tiene en sus capas superiores una
fuente de calor, contrariamente a la troposfera que se calienta por abajo.

‘ Los fenomenos meteorolégicos observados en la estratosfera son muy
diferentes de los de la troposfera. Hay menos conveccion en la 'estratosfera

ya que su parte superior es caliente, mientras que la inferior es fria. Prac—

‘ ticamente no se forman nubes en la estratdsfera a excepcidn, algumas veces. de

las nubes nacaradas que se observan en latitudes altas a altitudes del orden
de 20 a 30 lom.

2.4 Mesosfera

A una altitud aproximada de 50 km, la temperatura deja de crecer..

Este es el nivel de la estratopausa que corresponde al limite inferior de la
mesosfera.
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En la mesosfera generalmente la temperatura decrece con la altitud
hasta alcanzar -95°C o menos, cuando se llega a una altitud aproximada de
BO km. A este Gltimo nivel estd situada la mesopausa que es el limite superior
de la mesosfera. '

Podemos considerar que el aire es hOmogéneo hasta la mesopausa, es
decir que, hasta este nivel, las proporciones de los gases que constituyen la
atmésfera son practicamente constantes, salve lo que concierne al vapor de
agua y al ozono. Algunas veces, esta parte de la atmésfera se designa con el
nombre de homosfera. Por lo tanto la homosfera comprende la troposfera, 1la
estratosfera y la mesosfera.

La atmosfera al nivel de la mesopausa es mas fria que a cualquier otro
nivel de la atmésfera superior. Algunas veces, sucede que en latitudes altas,
cuando el Sol esta entre 5° y 13° por debajo del horizonte, se observan a este
nivel nubes noctilucentes.  Es posible que estas nubes esten constituidas por
particulas de polvo recubiertas de hielo.

2.5 Tefmosfera

La termosfera es la region que se encuentra sobre la mesopausa y se
taracteriza por un aumento progresivo de la temperatura. Cuando el Sol esta
~ trangquilo, este aumento de tempevatura se produce hasta cerca de 400 km pero,

en periodos de actividad solar, puede llegar hasta 500 km, aproximadamente.

La coﬁposicién de la atmésfera en la termosfera es distinta, ya que
debido a los efectos de los rayos ultravioleta y de los rayos X emitidos por
el Sol, las moléculas de un gran nimero de gases se separan, quedando, por lo
tanto, libres los atomos gue las constitulan. :

Por otra parte, los gases tienen menos tendencia a mezclarse y las
moléculas y dtomos mis pesados se separan de los otros por efecto de la grave-
dad. Debido a esto, a medida que se asciende, las moléculas de nitrogeno, mas
pesadas, ceden su sitio a los atomos de oxigeno, que a su vez son remplazados,
a niveles mas altos, por los atomos del hidrdgeno, mas ligeros.

En la termosfera, la ionizacién es muy importante pues tante los
iones como log electrones pueden permanecer separados durante un periodo de
tiempo relativamente largo. Esto no se produce en la mesosfera mas gque
durante el dia. Bajo la accidén de las grandes presiones de la troposfera, la
unioén de particulas que tengan una carga eléctrica positiva es aln mds facil.

Las regiones de la termosfera y de la mesosfera caracterizadas por la
ionizacion constituyen la ionosfera. La importancia de la ionosfera deriva
del hecho de que los electrones, en particular, reflejan las ondas radio-
eléctricas.

2.6 Exosfera

La ionosfera, que esta constituida por iones y elegtrones, se
extiende en su limite superior hasta confundirse con el gas interplanetario
extremadamente ligero.

Sin embargo, no se puede despreciar la 1importancia de los gases
neutros de la ionosfera. A 160 km de altitud hay aln, aproximadamente, 10'°
particulas neutras por cm’ de aire, mientras gue el nimero de electrones es
de 10°, A 1.200 km de altitud las proporciones son casi iguales.
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La densidad de la atmésfera al nivel de la mesopausa es ya muy

En la termosfera disminuye cada vez mas a medida que se asciende.
Finalmente, a 500 & 600 km de altitud aproximadamente, la atmosfera es tan
poco densa que son extremadamente raras las colisiones entre las particulas
neutras. El recorrido libre medio es tan grande gque las particulas neutras
pueden escapar a la fuerza de atraccidn terrestre.

pequena.

Esta region se llama exosfera, y en ella las molecuias y los atomos
pueden ser considerados como proyectiles balisticos en miniatura. Algunos se
elevan y despues caen, otros se ponen en orbita alrededor de la Tierra, vy
otros se escapan de la atmosfera y pasan al espacio interplanetario.

Lo dicho anteriormente solo se aplica a las particulas neutras de la

atmosfera. Los movimientos de las particulas que poseen una carga eléctrica
{es decir: los iones y electrones) estan controlados por el campo magnetico
terrestre.

En efecto. el campo magnético terrestre controla el movimiento de
los iones y electrones incluse el de los que estan situados

en niveles a
cierta distancia por debajo de la exosfera.

Ya se ha indicado que es muy importante estudiar los diferentes
elementos que constituyen la atmosfera considerada como un todo. Sin embargo,
va que todas las nubes y los fendmenos meteoroldgicos que afectan nuestra vida
cotidiana se producen en la troposfera, en lo sucesive se estudiara principal-
mente los procesos atmosféricos que so producen en la micma.

CUESTIONARIO

1. Indiguese con ayuda de un esguema. Como varia la temperatura en
funcion de la altitud. Delimitese claramente sobre el esquema la
troposfera. la estratosfera, la mesosfera y la termosfera.

2. Describase brevemente la tropopausa y sus caracteristicas.

3. iComo varia la temperatura con la altitud en la troposfera?

4, Expdnganse brévemente las caracteristicas de la temperatura en la
estratosfera,

5. Describas? brevemente:
al la exosfera:

b) la ionosfera.
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CAPITULO III

INTERCAMEIOS DE CALOR EN LA ATMOSFERA

La enorme cantidad de energia contenida en la atmosfera se manifiesta
claramente durante las tormentas. También se exterioriza en las grandes
corrientes de aire que barren los continentes y los océanos.

Practicamente toda esta energia proviene del Sol en forma de
radiacion electromagnética. Las cantidades de energia emitidas por el centro
caliente de la Tierra y por las estrellas son totalmente despreciables.

En este capitulo se estudiard lo que sucede cuando la radiacion solar
llega.a la atmosfera y se examinaran ciertos procesos de intercambio de calor

en el sistema Tierra-atmésfera.

3.1 Radiacidn solar

En el parrafo 8.8 del Volumen I "Ciencias de la Tierra", se habia
visto que el 99 por ciento, aproximadamente, de 1la energia de la radiacidn
scolar es transportada en banda de longitudes de conda comprendidas entre 0.1% y

4.0 u. De esta radiacion, el 9 por ciento, aproximadamente, pertenece al
ultravioleta, el 45 por ciento 'al espectro wvisible y el 46 por ciento al
infrarrojo. Por esto, algunas veces se dice que la radiacion solar es una

radiacién de onda corta.

Por término medio, solamente el 43 por ciento de la radiacicn de onda
corta emitida por el Sol, es absorbida realmente por la superficie del globo
terraqueo. El resto es absorbido por la atmésfera o reflejado y difundido por
el suelo y la atmosfera.

El ozono contenido en la atmosfera absorbe la mayor parte de la
radiacién ultravioleta. El tUnico gas que absorbe la radiacion visible en
cantidades importantes es el vapor de agua. Pero tambien lo absorben en
cantidades variables las nubes y los polvos, segun las condiciones del momento. -

> Cuando hay nubes, sus cimas pueden reflejar una gran parte de la ra-
diacion solar que, de esta forma, es devuelta al espacio. También puede ser.
reflejada una parte de la radiacion solar que llega al suelo. '

La radiacion solar puede ser tambien difundida en todas las direc-—
ciones por los gases y las particulas contenidas en la atmosfera. Una parte
de esta radiacién difundida es, por lo tanto, devuelta al espacio, mientras
gque otra parte se transmite a la superficie de la Tierra y se llama radiacion
difusa.

En consecuencia, la radiacién total que-llega a la superficie del
globo terrestre es la suma de la radiacion directa y de la difusa. Esta suma
se llama radiacion solar global. '

L

.2 Radiacidn terrestre

La radiacion de onda corta emitida por el Sol que es absorbida por la
superficie terrestre se convierte en calor. La temperatura media de la super—
ficie de la Tierra es de 15°C, aproximadamente.



Esta temperatura es evidentemente menor que la de la fotosfera solar
gue es del orden de 6.000°C. Por lo tanto, la Tierra emite radiacién de gran
longitud de onda principalmente en la banda 4.0 p y 80 p, gque es lo gque se

llama radiacion terrestre.

Aproximadamente, a 10 p la Tierra radia la mayor cantidad de ener-
gia. Esta radiacidn terrestre esta situada mas bien en la parte infrarroja
que en la parte visible, lo que la diferencia de la radiacidn solar cuya
intensidad maxima esta en la visible alrededor de 0,5 .

Las sustancias que no absorben mas que pequenas cantidades de radia-
cion selar son, por el contraric, buenos emisores y buenos absorbentes de 1la
radiacién de gran longitud de onda de la Tierra.

Cada gas atmosferico es un absorbente selectivo de la radiacidn
terrestre. Solo absorben algunas longitudes de onda dejando pasar las otras.
Por ejemplo: el ozono no absorbe moderadamente el infrarrojo mas que en la
banda de 9,6 p y 15 p.

Fl vapor de agua y el anhidrido carbonico son absorbentes importantes
de la radiacion terrestre. Entre los dos absorben la mayoria de las longitu-
des de onda de esta radiacion. Sin embargo, una parte de la misma atraviesa
directamente esos dos gases. Son las longitudaes de onda comprendidas en 1la
banda de 8 p y 13 u, que se conoce con el nombre de "ventana atmosférica'.

Las nubes, cuando existen, son incluso mejores absorbentes de la
radiacion de gran longitud de onda. La radiacién terrestre que reflejan es
practicamente despreciable, mientras que, por el contrario, la reflexidn de 1la
radiacion solar es importante. X

La absorcion de la radiacion terrestre calienta el vapor de agua, el
anhldrido carbdnico y las nubes de la atmésfera, los cuales a su vez emiten
una radiacion propia de gran longitud de onda. Una parte de la energia asJ
originada vuelve a la superficie terrestre, de mode que la Tierra recibe a la
vez la radiacion de onda corta que proviene del Sol y la radiacidn de onda
larga que viene de la atmosfera.

Cuando el cielo no estd completamente cubierto, una parte de la
radiacion terrestre se escapa directamente al espacio, a traves de la "ventana
atmosférica”. Otra parte de esta radiacién de gran longitud de onda absorbida
por el vapor de agua, el anhidrido carbonico y las nubes, también es radiada
después al espacio exterior.

Durante la noche, la radiacidén solar cesa, pero los otros procesos
continuan. Entonces la Tierra transmite energia al espacio, contrariamente a
lo que sucede durante el dia.

3.3 Otros procesos de intercambio de calor

El intercambioc de calor entre la superficie terrestre y la atmosfera
LA . .. .’ .o
no se debe unicamente a la radiacion. Tambien puede tener lugar por conduccion
Yy por conveccion.

En el proceso de conduccion, el calor pasa de un cuerpo, mas caliente
a otro mas frio, sin gue haya transferencia de materia. Los chogues molecula-
res que se producen cuando las moléculas mas rapidas y mas calientes golpean a
las mas frias y lentas se traducen en una aceleracidn de estas Ultimas.
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PARTE I - METEOROLOGIA GENERAL

INTRODUCCION

Esta parte, que es la primera de las que estan dedicadas especifica-
mente a la meteorologia, trata de diferentes aspectos de la ciencia meteorold-

gica que permiten que el observador comprenda cuales son los ohjetivos de los
trabajos que se le encomiendan.

De esta forma estara en mejores condiciones
para efectuar buenas observaciones.

Este curso de Meteorologia General trata en primer lugar, en el
Capitulo I, de la composicion de la atmdsfera y luego, en el Capitulo II, de

las diferentes capas de la misma. Los diversos aspectos de la meteorologia
fisica y dinamica se exponen en los Capitulos III a XIII.

En los Capitulos XIV y XV se estudian respectivamente
locales y los fendmenos locales vieolentos. La meteorologia sindptica se
estudia en los Capitulos XVI a XIX. Finalmente, el Capitulo XX

introduccion a los diferentes aspectos de la
atmosfera.

los wvientos

(344 una
circulacion general de la

Logicamente, el estudiante que empieza el estudio de este curso debe
conocer ya las diferentes cuestiones tratadas en el Volumen I, "Ciencias de la
Tierra". Sin embargo. algunas veces, sera muy dificil volver a leer determi-
nados capitulos apropiados de dicho volumen, en el caso de que el estudiante

no haya adquirido todos los conocimientos basicos necesarios para ‘asimilar un
tema particularc.




Los gases son malos conductores del calor. Peor lo tanto. la conduc-—
cidon, como medio de intercambio de calor, no es importante mas que en las
capas muy delgadas de aire, que estan en contacto directo con la superficie
terrestre. En general, el espesor de estas capas no pasa de algunos centime-
tros y fuera de ellas la transferencia de calor por conduccion es despreciable,

Ya se habia visto en el parrafo 9.1 del Volumen I "Ciencias de la
Tierra" que la propagacidn del calor en la atmdésfera se hacia, sobre todo, por
conveccion. En este proceso. es el propio cuerpo el que transporta calor
cuando se desplaza. S1 la temperatura de la atmosfera aumenta, la presion va-
ria. Por lo tanto, el aire caliente se eleva y el frio desciende para rempla-
zarlo produciéndose corrientes de conveccidn que remueven el airce.

Los meteordlogos distinguen entre calor sensible que puede percibirse
con los sentideos y:caler latente que no puede ser percibido directamente. E1
calor latente o "calor oculto” es el que hay que anadir a una sustancia para
que pase del estado so6lido al liguido o del estado liguido al gaseoso sin
cambiar la temperatura (véase el parrafo 7.8 del Volumen I "Ciencias de la
Tierra").

_ Las corrientes de conveccion que se producen en la atmosfera no
transportan solamente calor sensible, sino que también transportan calor
latente almacenade en el wvapor de agua. Este calor latente entra en la
atmosfera cuando se evapeora agua de la superficie terrestre, y se libera en
las capas superiores cuando el vapor de agua se condensa para formar nubes.

3.4 Balance energetico de la atmosfera

Se habia wvisto en el parrafo 8.3 del Volumen I "Clencias de la
Tierra" gque, desde hace siglos, la temperatura promedio proxima a la
superficie de l!a Tierra permanecia casi constante a 15°C, aproximadamente.
Por lo tanto, la Tierra se encuentra en equilibrio radiativo, ya que emite
tanta energia como la que recibe.

Por término medio, el 65 por ciento de la radiacidén emitida por el
Sol es absorbida por la Tierra y su atmdsféra. Esta radiacion tansformada en
calor origina una elevacion de la temperatura en ambas.

.La radiacidén que proviene del Sol proporciona la energla necesaria
para las corrientes. de 'la atmésfera y de los oceanos. Pero esta radiacion no
se pierde. simplemente " se transforma en calor o en energia cinetica de
particulas en movimiento.

En realidad, la energila solar puede transformarse varias veces en el
transcurso de.los diferentes procesos de intercambio de calor entre la Tierra
y su atmosfera. Esto es lo que se ha visto en los parrafos precedentes.

En ciertos casos. la energia solar absorbida por el sistema Tierra-
atmosfera es de nuevo radiada al espacio. Pero emitiendo aproximadamente
tanta energla como recibe, este sistema permanece en equilibric radiativo.

Sin embargo., se habia visto en el parrafo 8.12 del Volumen I "Ciencias
de la Tierra" gque este equilibrio no se daba en todas las latitudes. En la
region comprendida entre los paralelos 35°N y 35°S, la energia absorbida es
mayor que la radiada hacia el espacio. Esta regqidon se caracteriza, pues, por
un exceso de energia. Por el contrario. en las regiones comprendidas entre 35°
y los polos, existe un déficit de energia.
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Los meteorologos han calculado las temperaturas que se observarian si
en cada latitud se lograse el equllibrio radiativo sin intercambic de calor
entre las diferentes latitudes. En este caso, el gradiente térmico meridional
seria muy importante. Realmente, el gradiente térmico meridional promedio
observado es mucho menor pues se reduce notablemente debido a la transferencia
de calor que se produce entre las bajas y las altas latitudes, tanto en la

atmésfera como en los oceanos.

. La propagacion de la energia, a lo largo de los meridianos, se
facilita debido a los torbellinos a gran escala (altas y bajas) que se
desarrollan en las regiones de fuerte gradiente térmico horizontal. También
las corrientes oceanicas transportan energia de los tropicos a los polos.

3.5 Efecto de la radiacion en la superficie terrestre

La radiacion solar que llega a la superficie de la Tierra sufre
diversas influencias. Como cascs extremos, puede ser casi en su totalidad
reflejada o casi enteramente absorbida. Estas influencias dependen muchisimo
de la naturaleza de la superficie que recibe la radiacidn.

Se define el albedo de una supeficie como la razon entre la cantidad
de radiacién global reflejada por la superficie y 1la radiacion global
incidente.

Por lo tanto, se puede escribir:

radiacion global reflejada por la superficie

albedo =
{de una superficie) radiacion global incidente .
La nieve refleja una gran parte de la radiacidén que recibe. El

albedo de las superficies cubiertas de nieve varia entre 0,80 cuando la nieve
es reciente y 0,50 cuando es sucia y de cierto tiempo.

Las superficies terrestres mas comunes - es decir: los bosques, las
praderas, las tierras de labor y los desiertos roceosos — tienen un albedo com—
prendido entre 0,10 y 0,20; pero el albedo de una superficie arenosa puede
alcanzar 0,30, mientras que el de una region cubierta por bosques sombrios no

pasa de 0,05, aproximadamente.

El agua absorbe una gran parte de la radiacion incidente cuando el
Sol esta en lo alto del cielo. Por el contrario, refleja la mayor parte

cuando el Sol esta cerca del horizonte.

3.6 Diferencias de temperatura entre los continentes y los mares

El aumento de la temperatura de la superficie terrestre por efecto de
la radiacidén es variable. Depende, de una parte, de la profundidad a que pe-
netra la radiacion y, de otra parte, del calor especifico de la matéria.

El calor especifico de una sustancia es la cantidad de calor
necesaria para elevar 1°C la temperatura de su unidad de masa. A excepciodn
del hidrdgeno, el agua es la sustancia que tiene mayor calor especifico, es
decir: necesita una cantidad importante de calor para elevar 1°C su unidad de

masa.

T T S T e T T



La arena absorbe 1la radiacidén en cantidades variables segin su
color. Su calor especifico es bajo v, por lo tanto, su temperatura aumenta
rapldamente por efecto del calor. Por otra parte. es un mal conductor va que
lnicamente una capa delgada de arena absorbe la radiacidn. En consecuencia,
la temperatura de una superficie arenosa aumenta rapidamente durante el dia.

Por la noche, como no hay radiacion incidente, la arena pierde su
calor por radiacidon y se enfria progresivamente. Esta es la razon por la cual
las oscilaciones diarias de temperatura de las superficies arenosas son tan
importantes. La insolacion produce los mismos efectos sobre las superficies
rocosas o de tierra.

Cuando el Sol esta alto en el ciela, el agua absorbe una gran parte
de la radiacion incidente. Pero como su calor especifico es elevado, su
temperaaumenta lentamente. Parte de la radiacidn incidente penetra en el agua
hasta una profundidad de algunos metros. Luego, por efecto de la mezcla que
se produce en las capas superficiales, el calor se propaga hasta una profundi-
dad considerable... Ademas, una parte de la energia absorbida por el agua se
transforma en calor latente durante el proceso de evaporacion.

_ Durante el dia, la temperatura de la superficie del mar no aumenta tan
ripidamente como la de la superficie continental. Por la noche, en ausencia
de radiacidn incidente, el agua pierde calor por radiacidn. Pero como la
cantidad de calor almacenada en profundidad es generalmente importante, la
variacion de temperatura en superficie es muy pequena. Las oscilaciones entre
las temperaturas diurnas y nocturas de la superficie del mar son., por lo tanto

mug E}eguenas .

La temperatura de los gases atmosféricos esta influenciada.indirecta-
mente por la de la superficie terrestre. En nuestra vida cotidiana nos inte-
resa sobre todo la temperatura del aire, que sera el tema del proxime capitulo.

CUESTIONARIC
1. La atmosfera icomo absorbe, refleja y difunde la radiacion solar?
2. iQué se entiende por radiacidén terrestre? iCuales son los efectos de

la atmosfera sobre esta radiacion?

3. iQué diferencia hay entre calor sensible y calor latente? Expliquese
la transferencia de calor desde una superficie liguida hasta las
regiones de la atmosfera donde se forman las nubes.

4. Redactense breves notas sobre:
a) el albedo:
b} lé-"ventana atmosferica”. . "
5. - Expliquese la variacion diurna de la temperatura en los siguientes
cCasos:
a) superficie oceanica;

b) desierto de arena.







CAPITULO IV
TEMPERATURA DEL AIRE

‘El concepto mas elemental de temperatura es el resultado de una
sensacion. En efecto, cuando se toca un cuerpo se dice que esta caliente o
frio, sequn la sensacion que se experimente.

Pero esta idea es insuficiente. La temperatura de un cuerpo es 1la
condicion que determina si el cuerpo es apto para transmitir calor a otros o
para recibir el calor transmitido por éstos. En un sistema compuesto por dos
cuerpos, se dice que uno de elles tiene mayor temperatura cuando cede calor a

otro.

En este capltulo se tratara principalmente de la temperatura del
aire, estudiandose primero como se mide, y despues como varia en el tiempo y
en el espacio.

4.1 Principios fundamentales de la medida de la temperatura

Debido al perfeccionamiento de los métodos cientificos, actualmente

es necesario medir la temperatura con mucha precision. Se ha observado que,
cuando aumentaba la temperatura de un cuerpo, se modificaban ciertas caracte-
risticas fisicas del mismo. Por ejemplo: los cuerpos solides. liguidos o

gaseosos se dilatan, También pueden producirse cambios de estado: los sélidos
fundan y los liquidos hierven.

.

El termémetro es el instrumentos que sirve para medir la temperatura.
Para su realizacidn se utilizan un gran nimero de propiedades fisicas de la
materia, principalmente la dilatacidn de los solidos, de los liguidos y de los
gases, y la variacidn de la resistencia eléctrica en funcidn de la temperatura.

Los instrumentos para medir temperaturas muy elevadas se llaman
pirdmetros. Entre éstos se encuentran los pirdmetros de radiacidén que reac-
cionan a las radiaciones calorificas que emiten los cuerpos y poseen la
ventaja de no tener que estar en contacto con el cuerpo cuya temperatura se
quiere medir.

Sin embargo, es necesario tener en cuenta que la temperatura no tiene
dimensiones materiales y que, por lo tanto, no puede medirse de la misma forma
gue se utiliza, por ejemplo, para una longitud. Si un objeto tiene 15 m de
largo, basta llevar 15 veces consecutivas la unidad de longitud de un extremo
a otro. En el caso de la temperatura esto no es posible.

Se determinaran simplemente dos puntos fijos cuyas temperaturas
puedan ser reproducidas en todo momento, por corresponder a caracteristicas
fisicas bien determinadas de sustancias dadas. Despues, a las temperaturas de
estos dos puntos, se les asigna un valor numérico y luego se efectua la
divisidn del intervale comprendido entre los puntos fijos de la escala de
temperatura.

No hay que olvidar que se trata de divisiones de temperatura y no de
unidades. Asi, 20°C no es dos veces la temperatura 10°C; 10°C y 20°C corres-
ponden a la décima y a la vigésima division de la escala centigrada compren-
dida entre los puntos fijos a los que se les atribuyen los wvalores 0°C y 100°C.
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4.2 Escalas Celsius ¢ Fahrenheit de temperatura

Las escalas practicas de temperatura se basan en dos puntos fijos.
Estos puntos corresponden a temperaturas que pueden reproducirse facilmente.

Los dos puntos fijos reconocidos internacionalmente son el punto de fusicn del
hielo y el punto de ebullicion del aqua.

El punto de fusidn del hielo es la temperatura a la cual el hielo

puro funde cuando la presion externa es igual a una atmosfera normal. Esta
presion es la gue equilibra una columna de mercurio de 76,0 cm de altura y es
igual a 1013,25 hPa. (Como se vera a continuacidn, en el parrafo 4.4, el

punto de fusion del hielo esta ligado al punto triple del agua pura, que se
considera como punto fijo fundamental).

El punto de ebullicion del agua es la temperatura a la cual el agua
pura hierve cuando la presion externa es igual a una atmosfera normal.

Las dos escalas de temperatura que se utilizan mas frecuentemente son
la escala Celsius v la Fahrenhelt.

. En la escala Celsius 0°C corresponde al punto de fusion del hijelo,
mlentras que 100°C corresponde al punto de ebullicidn del agua.

Fn la escala Fahrenheit al punto de fusion dsl hielo se le asigna
32°F y al punto de ebullicidn del agua le corresponde 212°F.

Se observara que entre el punto de fusion del hielo y el ounto de
chullicicn del agua hay 180 divisiones en la escala Fahrenhoit, mientras que
en la escala Celsius solo hay 100. Por lo tanto. a cada division dez, la zscala
Celsius le corresponde 180/100 o §/5 de divisidn de la escala Fahrenhelt.

Por otra parte, la temperatura asignada al punto de fusidn del hielo
en la escala Fahrenheit excede en 32° a la temperatura correspondiente a este
punto de la escala Celsius.

La Figura 4.1 ilustra la relacion que existe entre estas dos escalas.

M -
NreH-————-- PUNTO DE- ~ — — — ~}—{1D0" .
EBULLICION Figura 4.1
Escalas de temperaturas
180 divisiones 100 divisionea
A PUNTO DE ——— — ~ —o-c "
FUSLON

|
.i
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4.3 Conversidn de la temperatura de una escala a otra

Para obtener el valor de la escala Fahrenheit que correéponde a una
temperatura dada en la escala Celsius se puede aplicar 1la formula siguiente:

9
F= — C+ 32 - (4.1

......

o]
!

= temperatura en grados Fahrenheit
= temperatura en grados Celsius.

@]
l

. Por ejemplo: para convertir la temperatura de 20°C en grados
Fahrenheit. la formula (4.1) nos da:

.3 _
= —— (20} + 32
5

!
I

o sea:

F 36 + 32
F = 68

it

lo que indica gquz las temperaturas 20°C y 68°F son identicas.

Para obtener el valor de la escala Celsius que correspends a una
temperatura dada en la escala Fahrenheit, podemos transformar la ccuacion
(4.1) de la siguiente manera:

9
(F -32) =—C
S

O sea:

5
C — = (F - 32) - e (4.2)
9

Por ejemplo, si F = 95°F, se obtiene, utilizando la ecuacidn (4.2):

5
C — = (95 - 32)

9

5 ANy
C — = (63)

9
C =35

lo que demuestra la equivalencia de las temperaturas 95°F y 35°C.



4.4 Escala Kelvin de temperatura

Para los trabajos cientificos se utiliza mucho otra escala de tempe-
raturas llamada escala Kelvin. La relacion entre esta escala y la escala
Celsius viene dada por la formula:

4

‘K =273,}+C (4.3)

en la cual K = temperatura en grados Kelvin,
Por ejemplo: 20°C equivale a 293,15 K.

Esta escala también se llama escala absoluta de temperatura.

El punto fijo fundamental de esta escala Kelvin es el punto triple
del agua pura, es decir la temperatura a la cual el agua esta en equilibrio
simultaneamente en sus tres estados: sdlido, liguido y gaseoso. La tempera-
tura asignada a este punto es 273,16 K. es decir. 0,01'K mayor que la del
punto de fusion del hielo.

4.5 Procesos fisicos empleados en termometria

Existen numerosos tipos de termometros y en general estan basados en
los siguientes efectos del calor:

a) ° dilatacion del liquido encerrade en un tubo de vidrio;

b} dilatacion de un liquide dentro de una envoltura metalica
sellada y que provoca un aumento de presidn: .

c) desarrollo de una fuerza electromotriz entre las soldaduras de

un circuito formado por dos metales diferentes (termometro de
termopar);

d) cambio de curvatura de una banda de metal compuesta por dos
laminas metalicas que tienen coeficientes de dilatacion dife-
rentes y que pstén soldados en toda su longitud {termometro de
lamina bimetalica);

e) variacion de l1a resistencia eléctrica de un hilo de platino:

f) variacion de la resistencia de una mezcla especial de
sustancias quimicas (termometro de termistancial,

Algunos de estos efectos se utilizan también en los termégrafos, que
son termometros registradores que dan una grafica continua de las temperaturas.

4.6 Principales tipos de termometros g

A continuacion se dan datos sobre la estructura y funcionamiento de
los principales modelos de termometros.

a) Termometros de_liquido_en tubo_de vidrio
Los liquidos que se utilizan mas frecuentemente son el mercurio
y el alcohol etilico. El mercuric no se puede emplear €OMO
liquido termometrico mas que por encima de los -36°C, ya que Su




b)

cl

d)
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punto de congcolacidn se encuentra justamente a esta temporatu-
ra. Para temperaturas mids bajas, el alcohol etilico puro de
1007100 da resultados satisfactorios.

Este termdmetro estd constituido por un deposito de vidrio,
esférico o cilindrico, que se prolonga por un tubo capilar

tambien de vidrio, cerrado en el otro extremo. Por el calor,
el liquido encerrado en el deposito pasa al tubo y hace subir
la columna capilar. La temperatura se lee sobre la graduacion

que corresponde al extremo de la columna de liquido cuando deja
de ascender.

Existen termometros de liguido en tubo de vidrio especialmente
construidos para medir la temperatura mas alta (maxima) o la
mas baja (minima) que experimenta el termometro.

El organo sensible de este termometro es, realmente, un mand-
metro calibrade para indicar temperaturas. Este tipo de ins-
trumento se utiliza a menudo como termdmetro en los motores de
automovil.

Algunos termografos tambien estan basados en este principio.
En este caso, el estilete tiens en su extromo una pluma con
tinta que se desplaza sobre un diagrama avrollado 20 un
cilindro que gica a velocidad constante.

Termopar

Un termopar s¢ cowmpone de dos hilos de wetales difeventos,
scldados en sus extremos. Cuando las temperaturas de cada
soldadura son diferentes, se origina una fuerza electromotriz
gue es funcion de esta diferencia de temperaturas, la cual
viene indicada por un voltimetro calibrade para este fin.

Los termopar se utilizan mucho como pirometros., es decif,,como
instrumentos "para medir temperaturas muy elevadas. Tambien en
ciertas aplicaciones especiales se emplean para medir bajas
temperaturas.

Termometros bimetalicos

El 6rgano sensible llamado !dmina bimetalica esta formado por
dos laminas metalicas escogidas entre metales que tengan sus
coeficientes de dilatacion lo mas diferente posible, y estan
soldadas una contra la otra, a lo largo de toda su longitud.
Cuando la temperatura varia, una de las laminas se dilata mas
que la otra., obligando a todo el conjunto a curvaree sobre la
lamina mas corta.

Las laminas bimetalicas pueden estar inicialmente encolladas en
espiral. En este caso la lamina interior esta hecha del metal
que se dilata mas, de esta forma cuando la temperatura aumenta.
la espiral se desenrolla. Este movimiento se amplifica por un
sistema de palancas sujetas a la extremidad libre de 1la espiral
Y que termina en una aguja que indica la temperatura.
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Este principie generalmente se emplea en los termografos parca
obtener un registro continuo de la temperatura,

e) Termometros de resistencia de platino

'El principio en que se basa el funcionamiento de este termometro
es la variacion de resistencia de un hilo de platino en funcion
de la temperatura. Una pila proporciona la corriente electrica
y un aparato de medida permite traducir las wvariacionas de
resistencia en indicaciones de temperatura. Tambien se puede
construlr este tipo de instrumentos de forma tal gque proporcio-
nen un registro continuo de la temperatura {termografo).

El termometro de resistencia de platino es un instcumento muy
preciso que permite medir una gran gama de temperaturas.

£) Termistores

La conductividad de ciertas sustancias qguimicas varia notable-
mente con la temperatura: su resistencia eléctrica disminuye
cuando la temperatura aumenta. Esta propiedad es la gue se
aprovecha para constcuir los termdémetros de termistancias.

Estos instrumentos tienen la ventaja de que son robustes y de
pequenas dimensiones., vy por esta razén se utilizan como termo-
metros de los radiosondas (aparatos gue se elevan 2n la atmos-—
fera libre por medio de globos y miden, entre obtras cosas, las

tempevaturas del alce supevior). La resistencia del clrcuito
electrico wvaria a wmedida que la temperatura cambia *con la
altura.

Estas variaciones modulan las senales radioelectricas transmi-
tidas a un receptor que se encuentra en la superficie de la
Tierra. Estas senales se registran en un diagrama gque, una vez
analizado, permite determinar la temperatura del aire a dife-
rentes niveles hasta una altitud de 30 Jm, aproximadamente.

4.7 Medida de la temperafura del aire

Un termometro (o un termografo) indica la temperatura de su propio
6rgano sensible, la cual puede ser distinta de la temperatura del aire que
queremos medir. Asi, el calor que se propaga en la atmosfera no afecta casi
nada a la temperatura del aire, mientras que por el contrario es absorbida por
el dérgano sensible del termometro.

También es importante asegurarse de que el aire en contacto con el
termémetro es una muestra representativa de aquél cuya temperatura gqueremos
medirc. En efecto, el aire puede sufrir un recalentamiento pocoantes de
entrar en contacto con el termometro y entonces la medida es erronea.

4.8 Temperatura del aire en superficie

En lenguaje meteorologico, se entiende por temperatura del aire_ en
superficie la temperatura del aire libre a una altura comprendida entre 1.25 Y
2 m sobre el nivel del suelo. Generalmente se admite gQue esta tempcratura es
representativa de las condiciones a que estan sometidos los seres vivientes en
la superficie de la Tierra.
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Esta temperatura del aire asi definida puede, sin embargo, ser dife-
rente de la temperatura del suelo. En un dia calido y soleado, la temperatura
del suelo puede ser mayor que la temperatura del aire en superficle, mientras
que, por lo contrario, puede ser netamente menor durante las noches frias o
glaciales,

4.9 * Exposicion de los termometros

Para que los termometros den una lectura representatlva de la tempe-
ratura del aire deben estar protegidos de la radiacion solar., de la Tierra y
de }a de todos los cuerpos gue les rodean:; pero, al mismo tiempo, deben estar
convenientemente wventilados para que indiquen la temperatura del aire libre
que circula en las proximidades.

Los dos metodos de proteccidn que se emplean generalmente son:

a) el abrigo meteorologico de persianas;
b) las pantallas de metal pulido con ventilacidn artificial del
termometro.

En cualquier caso, el equipo debera estar instalado de tal manera que
garantice gue las medidas son representativas del aire que circula en el exte-
rior y que no estan influenciadas por condiciones artificiales, tales como
grandes edificios o extensas superficies de cemento o de hormigon.

Cuando sea posible. el suelo debajo dal instrvumanto debora estar
cubierto de hierba corta y en los lugares en que la hierba no crezca basta con
la superficie natural del suelo y de la regidn. .

La Guia de Instcumentos y tétodos de Obsevvacion (OMM-N® 8) contiene
informacion detallada sobre las especificaciones necesarias para los abrigos

meteorologicos y para los termdmetros de ventilacion artificial.

14.10 'Variacion diurna de la temperatura del aire en superficie

En el transcurso del dia, las variaciones de temperatura son mucho
menos marcadas sobre el mar -que Sobre la tierra. La variacién diurna de la
temperatura del agua del mar en la superficie es generalmente menor que 1°C y.
por lo tanto, la temperatura del aire cerca de la superficie del mar tiene
poca variacion cuando hay calma.

Por el contrario, para las regiones desérticas situadas en el
interior de los continentes, la temperatura del aire puede variar hasta 20°C
entre el dia y la noche. Cerca de las costas, esta variacion de la
temperatura depende mucho de la direccion del viento: la amplitud de la
variacign es muy marcada si el viento viene de tierra, pero es mas debil si el
viento'viene del mar. Las brisas locales de . tierra y mar tamblen tienden a
atenuar la amplitud diurna de la temperatura. o

Por regla general, cuando hay calma la variacidén- diurna de la
temperatura del aire en superficie es mas marcada. Si hay viento, el aire es
removido en un espesor muy grande. Las ganancias y peécdidas de calor que se
producen respect1vamente durante el dia y la noche, se reparten en un gran
nimero de moléculas de aire. Como resultado la amplitud diurna de la
temperatura puede disminuir cuando hay viento.
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En un lugar dado. la nubosidad reduce la amplitud de la variacidn
diurna de la tempecatura. Durante el dta, las nubes no absorben o no difunden
mas que una peguena parte de la radiacidn solar. La mayor parte de esta
radiacidon es reflejada hacia el espacic y no alcanza. por lo tanto. la
superficie de la Tierra.

Por el contrario, de noche, las nubes absorben la radiacion de onda
larga emitida hacia el espacio por la superficie terrestre y remiten esta
energia calorifica a la superficie de la Tierra. Las nubes hacen. pues., el
papel de una tapadera que impide que la superficie terrestre se enfrie. Por
lo tanto, en condiciones nubosas la amplitud de la variacion diurna de la
temperatura es relativamente pequena.

También influyen en la amplitud de la variacidn diurna de la tempera-
tura del aire en superficie, la naturaleza de la superficie terrestre y la
conductibilidad termica de la capa subyacente. Asimismo, tiene importancia la
naturaleza del terreno circundante. pues la temperatura de un lugar dado puade
ser modificada por el flujo de aire caliente o de aire frio que viene de las
zonas circundantes.

Por ejemplo, la radiacidn nocturra produce un enfriamiento supecficial
de la Tierra. El aire situado en la proximidad del suelo se enfria y se vuelve
mas pesado. Si el terreno esta en pendiente, este aire frio desciende hacia
niveles inferiores (viento catabatico}. Durante el dia se produce el fendmeno
inverso a causa del calentamiento de la pendiente, el aire que se ecncuentra on
contacto con el sueclo se calienta y sube a lo largo de esta pendiente (viento
anabatico); el aire mads frio y. por lo tanto, mds denso, viens a reemplazarc
por abajo al que sec elewva. Sin embargo, un wviento anabdtico es generalmente
menos fuerte que un viento cababatico, a causa de la gravedad quc,acLﬁa 3!
contra del movimiento ascendente.

La influencia del medio ambiente circundante se hace evidente en las
grandes ciudades. En noches claras y con calma, las temperaturas registradas
en el centro de la ciudad pueden sobrepasar en 5°C las observadas a proximidad
de terrenos descubiertos. Durante el dia, las temperaturas estan igualmente
influenciadas por el calocr desprendido por los edificios de la ciudad y poc
todo genero de actividades que en ella se desarrollan.

4.11 Variacion de la temperatura con la altura

Ya se ha visto en el parrafo 2.2 gque, en general, la temperatura
disminuye con la altura. Esta variacion decreciente de la temperatura en
funcion de la altura se llama gradiente termico vertical.

En la troposfera., el gradiente termico vertical tiene un valor
aproximado de 6°C por kilometro. Esto significa que si, por ejemplo, la tem-
peratura al nivel del mar es de 15°C. a la altitud de S km, aproximadamente,.
alcanzara el valor de —-15°C (o sea: una disminucion de 30°C). .

W
.

En las capas mas bajas de la estratosfera la temperatura no varia,
practicamente, con la altura. Por lo tanto, el gradiente térmico vertical es
nulo. Entonces se dice que esta parte de la atmosfera es isoterma (que
significa "de iqual temperatura”).

Si en ciertas regiones de la atmosfera la temperatura aumenta con la
altura, se dice, entonces, que el gradiente de temperatura wvertical _es
negativo. Conviene recordar que. segun esto, a un gradiente vertical negativo
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le corresponde un aumente de temperatura con la altura. Por cjiemplo: 51 la
temperatura aumenta 2°C para un desnivel de 1 iun, se dice que el gradiente
térmico vertical es igual a -2°C por km.

Normalmente en la troposfera. la temperatura decrece con la altura.
El gradiente termico es, en promedio, positivo e igual a 6°C por km, aproxima-
damente.

Sin embargo, puede suceder gque, en ciertas capas de la troposfera., la
temperatura aumente con la altura. En este caso se dice que hay una inversion
de temperatura dado gque la variacion normal de la temperatura en la troposfera
estd entonces invertida.

Haciéndose referencia otra vez a la Figura 2.1 se ve que tambien se
producen inversiones de temperatura en la parte superior de la estratosfera.
Por el contrario. en la mesosfera la temperatura disminuye por termino medio
cuando se asciende, es decir: el gradiente térmico vertical es positivo.

En la termosfera, la temperatura crece con la altura y. por lo tanto,
el gradiente térmico vertical vuelve a ser negativo en esta region de la
atmosfera.

La temperatura de la atmdsfera afecta a su densidad. la cual deter-
mina el peso de la columna de aire que esta encima de la superficie sobre la
cual se ejerce este peso, es decir: la presidn atmosférica. En el capitulo
siguiente se estudiaran ciertas caracteristicas do la presiodn atmesferica.

CUESTIONARIO ’

1. Cuando un cuerpo se calienta. algunas do sus propiedades fisicas se
modifican. Citense algunos ejemples. Describanse algunos de los
procesos fi1sicos empleados en termometria.

2. Escribase la formula de conversidn de las temperaturas Fahrenheit en
temperaturas Celsius. iCuil es la temperatura Celsius equivalente a
.. una temperatura de B6°F?

3. Digase brevemente 1; que se sepa sobre:
a) el termometro bimetdlico:
b) la escala de temperatura Kelvin:
c) las inversiones de temperatura;
d) el viénto catabatico.
4. : iQué se entiende por temperatura del aire en Superficié?c iPor que

esta temperatura difiere de la temperatura del suelo?

5. Higase una breve exposici6én sobre la variacidén diurna de la tempera-
tura del aire en superficie.







CAPITULO V

PRESION ATHMOSTERICA

La atmosfera ejerce sobre el hombre una presion permanente debido al
peso de los gases que la componen. Ademds, esta atmosfera esta constituida
por millares de millones de moleculas y atomos que se agitan alrededor vy
encima de el a grandes velocidades, chocan unos contra otros y golpean la
superficie de la Tierra, los seres humanos y todos 1los cuerpos que se
encuentran.

El estudio de la presion atmosférica constituye una parte fundamental
de los tratados de Meteorologia. Las diferencias de presion en el seno de la
atmésfera son el origen de las grandes corrientes atmosfericas. Los vientos
y. finalmente, todos los elementos meteorologicos., cualesguiera que sean,
aumentan debido a estas diferencias de presidn.

5.1 Naturaleza de la presidn atmosférica

En fisica, los cientificos hacen una distincion entre fuerza vy
presion. La presion es la fuerza ejercida por unidad de superficie.

Las moleculas y los atomos de nitrogeno, oxigeno y de todos los otros
gases atmosfcéricos tienen peso. El peso total del aire contemado en una
columna, de.seccion transversal unitaria, considarada desde un nivel cualquio-
ra hasta el limite -extevior de la atmosfera, se donoming presion atmosficrica.

Como las moléculas de aire seo desplazan en  todos los . sontidos,
gjercen su prezién en todas las direcclonas. IEsto se demuestra de la formn
siguicnte: se llena un vaso do agua hasta el bocde y se coloca una hoja do
cartulina cubriendo su boca. Si se invierte el vaso con precaucion {vcase la

Figura S5.1) se comprueba que la cartulina continGa fuertemente pegada contra
la boca del vaso.

Figura 5.1
La presion del aire se ejerce
en todas las direcciones

Esta demostracion prueba que la presion atmosferica es mayor que la
presion ejercida por el agua hacia abajo en virtud de su peso. Si se gira
lentamente el .vaso en todas las direcciones, se puede.comprobar que .ra presion
atmosférica actua tanto lateralmente como hacia arriba.

En las proximidades de la Tierra, la presién es siempre mas alta
puesto gue su valor es igual al peso de la columna de aire situvado encima de
la unidad de superficie sobre la cual se ejerce. A medida que se asciende. el
numero de moléculas y atomos de aire que Se encuentran encima del observador
disminuye y, por lo tanto, la presion atmosférica decrece cuando la altura
aumenta.
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5.2 Unidades de presidn atmosferica

Cerca de la superficie terrestre, la presion atmosférica es de 10°
- . S
newtons por metro cuadrado aproximadamente, lo que equivale a 10" Pascales

{= 1 bar}.

Debido a las ligeras variaciones que se producen en el transcurso de
un dia, se utiliza una unidad mds pequena gue pueda senalar estas varia-
ciones. En meteorologia se emplea como unidad de medida de la presidn la
centena de pascales o el hectopascal (hPa) que equivale a un milibar.

por ejemplo: 10° Pascales (= 1 bar) = 1.000 hPa.

Una presion de un hectopascal es pues la presion ejercida por una
fuerza de 100 newtons por cada metro cuadrado de superficie en contacto con el

aire.

Por ejemplo: tomemos un tubo de vidrio de 1 metro de longitud. Lo
llenamos de mercurio y lo invertimos sobre una cubeta que también contiene
mercurio. La columna de mercurio desciende en el tubo y se estabiliza a una
cierta altura, dejando en la parte superior del tubo sobre la superficie libre
de mercurio un vaclo (vease la Figura 5.2). Este experimento muestra que la
presion atmosferica es capaz de equilibrar el peso de la columna de mercurio
contenida en el tubo.

N

Figura 5.2
Experimento mostrando que la presion
atmosferica es capaz de equilibrar
el peso de una columna de mercurio

La altura de la columna de mercurio varia evidentemente con la tempe-
ratura.del mercurio y su peso en funcion de la gravedad en el lugar de obser-
vacion. Por lo tanto, y con el fin de hacer las observaciones comparables
entre si, los meteordlogos reducen la altura de la columna de mercurio a la que
tendria si las condiciones de temperatura y de gravedad fuesen normales. Se ha
escogido como valor normal de la temperatura la del hielo fundente (0°C) y como
valor normal de la aceleracidn de la gravedad la constante g=9.B80665 ms™?

Si, en estas condiciones normales, la presidn atmosférica puede equi-
librar el peso de una columna de mercurio de 760 mm de altura, se dice enton-
ces que la presidn es iqual a una atmosfera normal. Esta presién‘ps equiva-
lente a 1013,250 hPa. ’

Por lo tanto, en condiciones normales, se tendra que si:

760 mm de mercurio equivalen a  1013.250 hPa,
1 mm de mercurio equivaldra a 1,333224 hPa.

Esta unidad se llama milimetro de mercurio normal.

= e s = =



5.3 Medida de la presion atmosférica

Se llama bardmetro al instrumento que permite medir la presidén atmos-
férica. La palabra barometro se deriva de las dos voces griegas "baros" (peso}
y "metron” (medida).

. ~:.; Cominmente se emplean dos tipos de bardmetro: los bardmetros de
mercurio y los barometro aneroides. E)l nombre aneroide viene de la palabra
griega. "neros" (ligquido) y del prefijo negativo "a" (sin). Por lo tanto,

contrariamente al barometro de mercurio (liquido), el bardmetro aneroide no
contiene fluido.

5.4 Barometros de mercurio

En 1643, el cientifico italiano Torricelli realizd el experimento
siguiente: «cogid un tubo de vidrio de 80 cm., aproximadamente, de longitud,
cerrado en uno de sus extremos. Lo llend de mercurio y luego lo invirtid,
introdugciendo la extremidad inferior abierta en un recipiente gue contenia
mercurio. '

) Torricelli comprobo que el nivel del mercurio bajaba en el tubo y se
estabilizaba a uwna altura de 0,76 m, aproximadamente, sobre la superficie
libre del mercurio contenido en el recipiente. Explicd este fendmeno =nun-
ciando que la atmésfera debla ejercer una presidén sobre la superficie libre
del mercurio de la cubeta y gue su valor debia ser igual a la ejercida por el
peso de la columna contenida en el tubo.

Este fue el primer bardmetro de mercurio. La altura vecrtical de tia
columna de mercurio no depende de la inclinacion dal tubo. El valoc dz la
presion atmosferica pueds ser, por lo tanto, expresada en altura d2 marcurio.
Sin embargo, esta altura debe scr corregida para reducirla a la gue tonedria en
las condiciones normales de temperatura y de aceleracion de la gravedad.

Generalmente, las estaciones meteoroldgicas estan equipadas con dos
tipos de bardmetros de mercurio: el barometro Fortin y el barometro de cubeta
fija (llamado a menudo barometro de tipo Kew).

~Como lo que se trata.-es de medir la distancia entre el extremo de la
columna de mercurio y el nivel superior del mismo en la cubeta y toda varia-
cion de;la altura de la columna de mercurio supone un cambio de nivel de mer—
curio en la cubeta, es necesario, para evitar esta dificultad, recurrir a una
de las sigulentes soluciones:

a) en el bardmetro Fortin, el nivel del mercurio en la cubeta puede
hacerse variar poniendolo en contacto con una punta afilada de
marfil, cuya extremidad coincide con el plano horizontal que
pasa por el cero de la escala. Por lo tanto, para hacer la
lectura de presion en un bardmetro Fortin, es necesario ajustar
primeramente el nivel de mercurio en la cubeta, delforma que
este nivel corresponda al cero de la escala:

b) en el bardmetro de cubeta fija (que es a menudo llamado
bardmetro de tipo Kew), la escala grabada sobre el instrumento
se construye de tal forma que compense las variaciones de nivel
del mercurio. No hay, por lo tanto, necesidad de ajustar el
nivel del mercurio.




5.5 Reduccion de las lecturas del bardmetro a las condiciones normales

Como la altura de la columna de mercurio de un bardémetro no depende
s0lo de la presion atmosferica, sino tambien de otros factores (principalmente

de la temperatura y de la gravedad), es necesario especificar las condiciones

normales en las cuales el barometro deberia tedricamente dar las lecturas
reales de la presion. Para las aplicaciones meteoroldgicas, las escalas de
los bardmetros de mercurio deberan estar graduadas de forma tal que den direc-
tamente las lecturas reales en unidades normales, cuando el instrumento esté
sometido a la temgfratura normal de 0°C y a la aceleracion normal de la grave-

dad de 9,B80665 ms™ .

Con el fin de que las lecturas de los barometros hechas a horas dife-
rentes y en lugares distintos puedan ser comparables, es necesario hacer las
correcciones siguientes:

- correccion por error instrumental;

- correccion por temperatura;

- correccion por gravedad.

a) Correccion_por_error instrumental

En principio, si la graduacidn esta bien hecha, la escala de
lectura debe permiticr calcular con exactitud la diferencia do
nivel entre las superficies de mercurio en la cubeta v en ol
extremo del tubo. Pero en la practica, a menudo es imposible
obtener una fijacidn o una division exacta de la escala.

Ademas, el mercurio no moja el vidrio del tubo y., por lo tanto,
presenta un menisco convexo (el menisco es la supecficie curva
que se forma en la extremidad superior del liquido contenido en
el tubo). En este caso., la fuerza de cohesion entre 1las
moléculas de mercurio es mas grande que la fuerza de adhesion
entre el vidrio y el mercurio.

Debido a ello, el nivel del mercurio en el tubo asciende. Por
el contrario, el agua sube en los tubos estrechos y su superfi-
cie libre se eleva a lo largo de las paredes del tubo (vease el
parrafo 12.4 del Volumen I “Ciencias de la Tierra"). En los
dos casos, a esto se le llama fenomeno de capilaridad.

Tambien pueden producirse pequenos errores a causa de la pre-
sencia de aire residual en el espacio situado sobre la columna
de mercurio. Otra causa de errores de lectura proviene de la
refraceion o de la desviacion de los rayos luminosos a través
del vidrio del tubo. i

WE

En un buen barometro. estos diferentes errores no deberan

exceder de algunas décimas de hectopascal. La suma de todos
ellos constituye el error instrumental que figura en el certi-
ficado de calibracidon del instrumento. Este certificado se

extiende después de compararlo con un bardmetra patcodn.




) Correccion_por_ temperatura

Las lecturas del bardmetro deben ser reducidas a los valores
que se obtendrian si el mercurio y la escala estuviesen
sometidos a la temperatura normal de 0°C.

Los bardmetros destinados a fines meteoroldgicos son calibrados
comparandolos con barometros patrones de gran precision. En el
primer calibrado, todas las diferentes partes del bardmetro,
tales como el mercurio, las escalas, la cubeta., el tubo de vi-
drio, etc. se llevan a la temperatura de 0°C. Toda desviacion
respecto a esta temperatura modifica las dimensiones de los di-
ferentes drganos.

Por esta razén, cada bardmetro lleva colocado un termdmetro en
un sitio tal que indique la temperatura promedio de los diver-
SOS 6rganos que compenen el instrumento. Este termometro se
llama termémetro adjunto. Su lectura permite corregir las me-
didas barométricas reduciéndolas a la temperatura normal de 0°C.

c)  Cogreccién_ por_gravedad

La lectura de un barometro de mercurio a una presion y a una
temperatura dadas depende de la aceleracion de la gravedad que,
a su vez, varia con la latitud y con la altitud.

Los barometros se calibran de wmancra gue  indiquan lecturas
barométricas reales con la aceleracion normal de la gravedad o
sea: 9.80665 m s >. Para otro valor de la gravedad, los

valores de la presién leidos sobre la escala dal barometrvo
deben ser corregidos.

Si el barometro se utiliza en un sitio fijo, estas correcciones

pueden facilmente ser calculadas en una sola tabla. Entonces,
para obtener la presion al nivel de la estacion, es suficiente
aplicar una sola correccion: la correspondiente a la tempera-

tura leida en el termémetro adjunto del bardémetro.

S.6. .. Barometros aneroides

Un bardmetro aneroide estad constituido por una capsula metalica
flexible herméticamente cerrada, en el interior de la cual se ha hecho

completa o parcialmente el vacio. Por la influencia de las wvariaciones de
presion atmosferica, los centros de las dos membranas opuestas de la capsula
baromgtrica se acercan mas o menos. Por ejemplo: si la presion atmosferica

aumenta, las paredes de la capsula tienden a acercarse mas la una a la otra.

Un sistema de fuertes resortes impide a la capsula aplastarse bajo la
accion de la presion atmosférica exterior. Por lo tanto. para ‘una presion
dada, se producird equilibrio entre la tensidon del resorte y la fuerza ejerci-
da por la presion exterior.

Una de las membranas de la capsula esta fija, mientras que la otra
estd unida a una aguja que se desplaza delante de un cuadrante graduado en
presién. Las deformaciones de la capsula se amplifican por un sistema de
palancas gue une la aguja a la membrana movil de la capsula.



Un barometro aneroide debe calibrarse comparandolo con un bardmetro
de mercurio. Aungue el barémetro aneroide sea menas exacto., tiene sohre el
barometro de mercuric la gran ventaja de ser muy portatll y Ppoco voluminoso,
lo gue lo hace particularmente practico para la navegacion maritima y para su
empleo sobre el terreno.

.

Las causas de los errores en las medidas hechas con bardmetros ane-
roides son debidas principalmente a la incompleta compensacion por temperatura.
El debilitamiento del resorte, a consecuencia del aumento de temperatura. da
como resultado que la presién indicada por el instrumento sea demasiado alta.

También se producen errores de elasticidad. Si un barémetro aneroide
esta sometido a una variacién rapida e importante de presidn, el instrumento no
indicara inmediatamente la presion verdadera. Este retraso se llama histeresis
y puede pasar un lapso de tiempo considerable antes de que la diferencia entre
el valor leido en el bardmetro y la presidn verdadera sea despreciable.

Asimismo se producen lentas modificaciones de las propiedades del
metal de la caja aneroide. Estas modificaciones, llamadas seculares, solo se
pueden calcular comparandolo pericdicamente con un barometro patron.

5.7 Barografos

Un barcgrafo es un barometro registrador gue proporciona un diagrama
continuo de la presidn atmosferica en un determinado intervalo de tiempo. El
elemento sensible esta constituido generalmente por un dispositivo aneroide,

Esta formado por una serie de capsulas aneroldes colocadas unas a
continuacidn de otras, de mancra gue sus deformaciones se sumen y comuniquen al
estilete un movimlento mas vigoroso. Un sistema de palancas amplifica la di-
latacidén o la contraccion de las capsulas. Estas deformaciones son transmiti-
das a un brazoe provistc en su extremo de una pluma que se desplaza en arco de
circulo sobre una banda de papel arrollada sobre un tambor; este gira, movido
por un aparato de relojeria., a razén de una vuzlta por semana y asi se obtiene
un registro continuo de la presidn atmosférica en la estacidn considerada.

5.8 Variacion de la presion con la altura

La presion atmosférica en la superficie de la Tierra es igual al
peso, por unidad de superficie, de una columna vertical de aire que se
extiende desde la superficie de la Tierra hasta el limite exterior de la
atmosfera. A medida que se asciende, la presién desciende ya que disminuye la
altura de la columna de aire que se encuentra sobre el observador.

Por ejemplo: cerca del nivel del mar, la presidén es igual a 1.000 hPa,
aproximadamente, mientras que a 5.500 m de altitud ha disminuido a la mitad.
El Cuadro 5.1 indica las presiones medias a grandes altitudes en las latitudes
medias.

v

K

La razon de descenso de la presion con la altitud no es constante.
Cerca del nivel medio del mar, por ejemplo, la presion disminuye un hPa
aproximadamente, cuando se asciende 8.5 m. Mientras que., cerca de los 5.500 m
de altitud, es necesario ascender 15 m para obtener el mismo descenso de pre-
SlOﬂ y. a altitudes mayores, hara falta un desnivel aun mayor para que el ba-
rometro acuse la misma disminucién. Estos valores no son mas que aproxlmados.
Y? que la temperatura influye también en la disminucion de la presi6on con la
altitud.

[
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Cuadro 5.1

Variacién de la presidn con la altitud

. Altitud . Presion

. {kem) (hPa)

: 10 ‘ 265
20 55,3
30 12,0
40 2,87

, 50 . 0,798
60 0,225
70 - | 0,0552
80 0,0104
50 0,0016
100 0.0003

5.9 Reduccion de la presidn a los niveles normales

La presion deducida de la lectura de un bardmetro en la estacion
(después de las correcciones) se llama presidn en la estacion. Con el fin de
poder comparacr las observaciones barométricas hechas en estaciones situadas-a
diferentes alturas, es necesario, en primer lugar, reducirlas al mismp nivel.

En la mayoria de los paises la presion atmosférica obsarvada se
reduce al nive)l medio del mar. La presion asi obtenida se llama presion al
nivel medio del mar.

El calculo de esta presion se basa, en la mayoria de los casos, sobre
una hipotesis. En efecto, en las estaciones terrestres, debemos suponer que
una columna .wvertical de aire atraviesa el espesor de la tierra comprendido
entre la estacion y el nivel ‘medio del mar.

Por lo tanto., para calcular la pre51on al nivel  medic del mar es
necesario,’ prlmeramente, determinar la presién en la estacion y despues anadir
a este valor el peso de un2 columna de aire ficticia cuya seccion corresponde
a la unidad de superficie y. que se extiende desde el nivel de la estacion al
nivel medioc del mar.

"La altura de esta columna es fija pero su peso es funcién de su
densidad que, a su vez, depende de la temperatura del aire de la cclumna. Si
esta températura aumenta, el aire sera menos denso y., por lo tanto, disminuira

LIRS

el peso del aire que tenemos que anadir. n

No existen métodos realmente satisfactorios para reducir la presion
de las estaciones muy elevadas al nivel medio del mar, ya que es imposible
calcular la temperatura media que tendria esta columna de aire ficticio.
Solamente se pueden hacer hipotesis.
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Ciertos paises emplean la temperatura del aire observada en la

estacion. Este método da resultados satisfactorios cuando la estacion no esta
muy elevada. Otros palses emplean la temperatura media de las 12 horas
precedentes.

Para estaciones de poca altura., la Organizacion Meteoroldgica Mundial
ha recomendado un método que figura en la Guia de Instrumentos y Métodos de
Observacion (OMM-N° 8}.

A pesar de las dificultades .encontradas, la presion en la estacion
puede ser reducida al nivel medio del mar de manera satisfactoria en muchas

regiones. Los meteordlogos de todo el mundo utilizan mucho los mapas sinépti~
cos de presion al nivel medio del mar. El término "sinoptico" procede de las
palabras griegas "syn" (con, Jjunto) y "opsis" (vista). Numerosas estaciones

miden la presidon simultaneamente, luego la reducen al nivel medio del mar 'y
los valores asi obtenidos se anctan sobre mapas sinodpticos.

En ciertas regiones de Africa y del Antartico, las estaciones meteo-
rolégicas estan situadas a mas de 1.000 m de altitud. Entonces, estas esta-
ciones, después de haber determinado la presion en la estacidn, calculan la
altitud aproximada de los niveles de 850 hPa o de 700 hPa. lo que les permite
trazar después mapas sindpticos relativos a estos niveles de presion.

5.10 AMtimetria

Ya se ha visto gque existe una estrechaz relacidén entre la presidn
atmosférica y la altitud. Esta relacidn se utiliza muchisimo en aviacidn para
determinar la altitud de vuelo de las aeronaves. ‘

Un altimetro barometrico es un barometro anercide en el que la gra-
duacion de presion se ha reemplazado por una escala graduada directamente en
altitudes.

Anteriormente se ha dicho que la presién en la superficie de la
Tierra es igual al peso por unidad de superficie de la columna vertical de
aire que se extiende desde la superficie terrestre hasta el limite superior de
la atmosfera. Por lo tanto, la presion depende de la densidad del aire que, a
su vez, depende de la temperatura de la atmosfera., A mayor temperatura, menor
densidad.

Las variaciones de temperatura con. la altitud introducen, pues, difi-
cultades en los problemas de altimetria. La altimetria trata de la medida de
las altitudes con la ayuda de los barometros aneroides.

Por esta razdon, es aconsejable suponer, en primer lugar., una
atmosfera convencional en la que las variaciones de la temperatura con la
altitud sean conocidas. Esta atmosfera es conocida con el nombre de atmosfera
tipo de la OACI. De ella se tratara en el proximo punto.

v

.
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En la practica, existen ligeras diferencias entre la atmosfera real y
la atmosfera tipo hipotetica. Pero es posible ajustar los altimetros de
manera que indiguen altitudes exactas.

5.11 Atmosfera tipo de la OACI

La Organizacidn de Aviacion Civil Internacional (OACI) ha definido
una atmosfera convencional cuyas caracteristicas pueden servir de base para
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una escala altimctrica. Esta atmdsfera se llama atmosfera tipo de la OACT.
El Cuadro 5.2 indica alguna de sus caracteristicas.

En esta atmésfera se han admitido las hipdtesis siguientes:

a) El aire es seco. La presidén y la temperatura al nivel medio
del mar son 1.013.25 hPa y 15°C, respectivamente. El gradiente
térmico vertical es igual a 6,5°C por km desde el nivel del mar
hasta la tropopausa situada a 11 km, aproximadamente.

b} En la estratosfera inferior, la atmosfera es isoterma hasta una
altitud de 20 km, aproximadamente. Después, el gradiente tér-
mico vertical se supone gque es negativo y la temperatura aumen-
ta 1,0°C por km. Para los fines de la aviacidn no es necesario
definir la atmdosfera tipo por encima de 32 lm.

Cuadro 5.2

Algunas caracteristicas de la atmdsfera tipo de la OACI

i t
' Altitud aproximada Presion Temperatura _ Gradiente
! (Jan) {hPa} (°C) termico vertical
; (°C por km)
i -
!
; 0 1.013.25 15
i 6.5
11 226,32 - 56.5
0.0
20 54,75 - 56.5
- 1,0
32 B.68 - 44,5
5.12 Correcciones altimétricas -~ Ajuste del altimetro

Las indicaciones de los altimetros barométricos deben ser corrggidas
cada vez que las condiciones reales difieren de las definidas en la atmosfera
tipo de la OACI.

El altimetro esta construido de tal forma que las escalas de altitud
y presion puedan desplazarse por rotacion una respecto de la-otra. Si la pre-
sidén real o al nivel medio del mar difiere de 1.013,25 hPa, se puede ajustar
el instrumento de forma que la altitud cero coincida con la presion que haya
al nivel medio del mar. . '

o
K

No se efectlia ningun reglaje del altimetro en el caso de que las
temperaturas reales se desvien de las condiciones normales. Sin embargo, es
posible hacer estimaciones basadas en las temperaturas observadas al nivel del
vuelo y en la superficie. Por ejemplo: si la temperatura observada es
inferior a la de la atmosfera tipo. la densidad del aire sera superior a la
densidad normal y el altimetro indicara altitudes demasiado elevadas. Pero



sera posible obtener la altitud correcta llevando a wun calculador de
navegacion la temperatura observada, a la vista de la altitud indicada.

En la Meteorclogia Aeronautica (Parte IV) se estudian otros detalles
sobre el uso de altimetros barométricos.

[y

5.13 Variacién semidiurna de la presion

En un lugar determinado, la presidn atmosférica varia continuamente.
Estas variaciones pueden ser regulares o irregulares.

Las variaciones irreqgulares son debidas principalmente al paso de los
sistemas de presion, asi como a su desarrollo o debilitamiento.

Las variaciones regulares tienen periodos variados. La oscilacion
regular mas importante tiene un periodo de 12 horas, aproximadamente. Por
esta razon se le da el nombre de variacion semidiurna-de la presion.

La sucesion de los dfas y de las noches provoca, alternativamente,
calentaniento y enfriamiento de la atmdosfera. Lo cual a su vez produce osci-
laciones ritmicas de expansidn y de contraccion de la atmosfera que, final-
mente, se traducen en oscilaciones de presiodn.

Se supone que la atmosfera posee un periodo natural propio de oscila-
ciones de 12 horas., aproximadamente. Esta oscilacion esta estimulada por las
variaciones de temperatura y su amplitud aumenta por resonancia. Como resul-
tado se produce una doble marca atmosferica que se propaga alrededor de la
Tierra siquiendo la posicidn del Sol. Las presiones maximas se abservan a las
1000 y 2200 hora local. aproximadamente, mientras que las minimas se producen
a las 0400 y 1600 hora lecal, aproximadamente. '

La variacion semidiurna de la presion es un fenomeno bastante comple-—
jo. Las oscilaciones no son completamente simétricas y varian considerable-
mente de un lugar a otro. Aunque tiene poca influencia sobre los otros facto-
res meteorologicos. es necesario tenerlas en cuenta cuando se interpretan
variaciones de presion.

En las regiones tropicales, la variacion semidiurna de la presion es
mas marcada que en las regiones situadas en latitudes mas altas. La Figura 5.3
representa la curva de variacion diuvrna de la presion en Darwin (Australia)l.
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En las latitudes medias y altas, es a menudo mas dificil detectar la
variacion semidiurna de la presion pues esta oculta por el frecuente paso de
sistemas de presion. Sin embargo, se pueden calcular las variaciones regula-
res promediando las presiones de cada hora durante un largo periodo ‘de tiempo,
con el fin de eliminar las variaciones de presién debidas a las perturbaciones
atmosféricasg.




Sin embargo, antes de examinar estas influencias del gradiente de
presidén, es necesario estudiar el contenido de vapor de agua de la atmosfera.
Por lo tanto, en el proximo capitulo se tratard de la humedad del aire.

N CUESTIONARIO
1. iQué es la atmosfera tipo? iPor qué la presién atmosférica se mide
en condiciones normales?
2. En los barometros de mercurio, toda variacion de la altura de la
columna supone un cambio de nivel de mercurio de la cubeta. iComo se

evita esta dificultad en los barometcos Fortin y en los del tipo Kew?

3. '~ iCuiles son las tres correcciones gque hay que hacer a las lecturas de
un bardmetro de mercurio para obtener la presion de la estacion?
Expongase el fin de cada una. -

4. Describanse la estructura y el funcionamiento de un bardmetro ane-
roide. Mencionense algunas causas de error en las medidas de este
tipo de barometros.

5. iQue se entiende por reduccion de la presidn al nivel medio del mar?
Expongase brevemente los problemas que plantea esta operacion.

6. Radéctese una breve nota sobre:
a) la atmésfera tipo de la OACI:
b) la variacion semidiurna de la presion: \
c) las correciones altimétricas;

d) el gradiente de presion,

ol
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CAPITULO VI

AIRE HUMEDO »

Aungue el agua esta presente en cantidades mas o menos grandes en
cualquier parte de la atmosfera, generalmente sucede que es invisible por
encontrarse en estado de vapor. Sin embargo, de vez en cuando se condensa
para formar nubes que proporcionan ciertas indicaciones sobre el tiempo futuro.

El agua entra en la atmosfera por los procesos de evaporacion y de
transpiracion y luego cae sobre la Tierra en forma de precipitacion, cerrando
as1 el ciclo hidrologico.

Para conocer blen este proceso y poder pronosticar el futurc estado
de la atmosfera, es preciso estudiar las variaciones de humedad o de contenido
de .agua en la misma. También es necesario conocer los metodos utilizados para
medir la humedad del aire.

6.1 Humedad del aire

Ademas de los gases enumerados en el Cuadro 1.1 que constituyen el
aire seco, la atmosfera contiene cantidades variables de vapor de agua.

La mezcla de aire seco y de wvapor de agua se llama aire humeado,
Antes de estudiar las caracteristicas de esta mazcla, se examinaran cilertos
procesos de cambios de estado del agua.

6.2 Los tres estados del agua
En el parrato 4.6 del Volumen I "Ciencias de la Tierra™. se habia
visto que los cuerpos podian presentarse en tres estados: solido, liguido o

gaseoso. En el caso del agua, estos tres estados son:

a) estado sdlido: hielo;
b} estado ligquidq: agua;
c} estado gaseoso: vapor de agua.

El agua puede pasar sea directa o indirectamente de un estado a
otro. Los procesos de cambio de estado del agua son los siguientes:

Estado inicial Estado final Proceso
Hielo Agua Fusion
Hielo Vapor de agua Sublimacion
Agua Vapor de agua Vaporizacion
Vapor de agua Agua Condensacion
Vapor de agua Hielo Sublimacion
Agqua Hielo Congelacion
6.3 Tension de vapor de aire humedo

La atmosfera es una mezcla de gases que ejercen cada uno su propla
pPresion 1llamada presidén parcial. Esta presion parcial es proporcional al




numerc de moléculas del gas contenidas en un volumen dado de la mezcla gaseosa
considerada.
La presion_atmosferica en un punto cualquiera es igual a la suma de

las presiones parciales ejercidas por cada uno de los gases que componen la
atmosfera. {comprendido el vapor de agual.

Cuando el agua se evapora en el aire seco, el vapor asi formado ejerce
su propia presion, que se llama tensidén de vapor (e). La presion atmosférica
(p) aumenta, ¥ya que se hace igual a la suma de las presiones parciales
ejercidas por el vapor de agua y por el aire seco.

6.4 Variaciones del contenido de vapor de aqua

La cantidad de vapor de agua contenido en la atmosfera varia en el
tiempo y en el espacio. Las tensiones de vapor mas elevadas (30 hPa, aproxi-
madamente) se observan en las regilones tropicales, cerca de la superficie del

mar.
Sobre la superficie de la Tierra, los wvalores mas bajos se ohservan

en las altas planiciles interiares del Antartico, donde en invierno se alcanzan
las tensiones de vapor minimas cuando el aire es muy frio.

Por termino medio., la tensién de vapor disminuye con la altura. Pero
pucde suceder que en ciertas partes de la atmosfera la tension aumsnte con la
altura.
£.5 Tensidn de vapor de saturacion del aice hilmedo

Considerese una superficie plana de agua liquida a una temperatura
dada. Algunas de las moléculas de agua que estan animadas de movimiento més
rapido. se escapan de la superficie liguida y se evaporan en la capa de aire
situada sobre ella. Una parte de estas caen inmediatamente en el agua, pero
oktras siguen sus movimientos en forma de gas en el espacio situado encima de

la superficie de la misma.

Llega un momento’an -que el numero de moléculas que entran en el agua
durante cada segundo es igual al nimerc de las que salen. Entonces, se dice
que el espacio situado inmediatamente sobre la superficie del agua esta
saturado para la temperatura que tiene este espacio.

La tension de vapor ejercida por el vapor de agua contenido en un
volumen de aire saturado se llama tensidn de vapor de saturacion a la tempera-

" tura del aire contenido en ese volumen.

La tension de vapor de saturacion varia con la temperatura. Si el
aire se calienta, hard falta mayor numero de moléculas de vapor de agua para
saturar el espacio situado sobre el ligquide y, por lo tanto,, la presion
parcial ejercida por el vapor de agua es mayor. La tension de vapor de
saturacion aumenta, pues, cen la temperatura.

El aire tropical calido puede contener una cantidad mayor de vapor de
agua que el aire frio polar. Esta es la razon por la que se observan elevadas
tensiones de vapor de saturacién en las proximidades 'de los oceanos, de los
lagos y de los rios situados en las regiones tropicales.



El Cuadro 6.1 contiene algunos valores caracteristicos de tensiones
de vapor de saturacion sobre una superficie plana de agua pura. para diferentes
temperaturas.

Cuadro 6.1

Tension de vapor de saturacion sobre una
superficie plana de aqua pura

Temperatura Tension de vapor
(°C) de saturacion
(hPa)
1] 6,11
10 12,27
20 23,37
30 42,43
40 73.717
6.6 Proceso de condensacidn

S1 se introduce wuna cantidad suplementaria de vapor de agua en un
volumen ya saturadeo a wuna temperatura detecrminada, el wvapor de agua se
condensa.

En la atmdsfera hay otros factores que intervienen en los fenomenos
de condensacion. Ya en el parrafo 10.5 del Volumen I "Ciencias de la Tierra"
se indicaba que la condensacion en la atmosfera se efectuaba sobre pequenas
particulas llamadas nucleos de condensacidén. Estos nucleos estan constituidos
por polvos, particulas de humo, sales marinas, iones, etc.

“  La condensacién sobre alguno de estos nicleos se produce con tensiones
de vapor menores que la tensidén de saturacidén que corresponde a una superfxcxe
plana de agua pura a la misma temperatura. Ciertos nicleos de condensacion,
tales domo los nicleos salinos, tienen una tendencia muy fuerte para absorber
agua, de suerte que favorecen la condensacion. A estos se les da el nombre de
nucleds higroscopicos.

En la atmosfera, la condensacion resulta normalmente del enfriamiento
del aire himedo, es decir: del aire que contiene vapor de agua. Cuanto mas
disminiya la temperatura, menor sera la cantidad de agua necesaria para satu-
rar‘el>aire. Eventualmente, se puede alcanzar una temperatura para la cual la
tension real del vapor sea igual a 1la tension de vapor de sdturacion vy,
entonces, todo enfriamiento suplementario producirda la condensacion.

6.7 Proceso isobarico

Ya los primeros experimentos fisicos permitieron establecer las rela-
ciones que existen entre la presidén, 1la temperatura y el volumen de 105
gases, En alqunos de estos experimentos, 1a pr2510n del gas se mantenia
constante,
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El proceso fisico en el curso del cual la presidn de un gas permanece
constante se llama proceso isobarico. La palabra "isebarico" significa igual

presion.

También es posible estudiar los procesos isobaricos que se producen
en el seno del‘aire himedo. FEn estos procesos, una muestra de aire humedo se
calienta o se enfria a presidn constante, sin anadirle ni quitarle vapor de
agua. Ademas, se supone gue el vapor de agua permanece en estado gaseoso.

Si el aire se enfria iscbaricamente (a presion constante), alcanzara
una temperatura para la cual estara saturado. Esta temperatura se llama
temperatura del punto de rocio o simplemente punto de rocio.

Por lo tanto, se puede definir la temperatura del punto de rocio como
la temperatura a la cual hay que llevar, por enfriamiento a presion constante,
una muestra de aire himedo hasta gue se sature. Si la temperatura de enfria-
miento es menor gue la del punto de rocio se produce la condensacidn.

6.8 Proceso adiabatico

) El enfriamiento hasta la condensacion es frecuentemente el resultado
de una variacion de presion del ailre humedo. En este caso no se trata, pues,
de un proceso iscbarico.

En e! parrafo 10.6 del Volumen I "Ciencias de la Tierra" se habian
estudiado procesos en los cuales la presidn, la temperatura y el wvolumen del
gas podrian variar sin gue hubiese intercambio de calor entre la masa de aire
considerada y el medio que la rodea. Se trataba del proceso adiabatico.

kS

Tales procesos se producen algunas veces cuando una pacticula de aire
himedo se desplaza verticalmente hacia niveles de presion mas alta o mas
baja. En particular. el enfriamiento adiabatico puede ocurrir cuando el aire
asciende. En este caso, el aire puede alcanzar la saturacion y todo enfria-
miento suplementario supone la condensacion del vapor de agua y la formacion
de nubes.

6.9 Proceso de congelacidn

Sin agitarla, el agua pura liquida puede ser enfriada a una tempera-
tura menor que la de su punto de congelacion (0°C) y permanecer todavia en
estado liquido. En este caso se dice que el agua esta subfundida.

Un cristal de hielo u otro germen de cristalizacion cualquiera,
introducido en el agua subfundida, provoca la congelacion. También puede
producir el mismo resultado un choque.

Experimentos efectuados en laboratorio muestran que las gotitas de
agua subfundida pueden existir hasta temperaturas de -40°C, aproximadamente.
Por debajo de esta temperatura., el agua se hiela incluso sid nicleos de
congelacion.

6.10 Proceso de sublimacion

El proceso por el cual el vapor de agua se transforma directamente en
hielo sin pasar por el estado intermedio liguido, se 1llama sublimacion. Este
término también se utiliza para describir el proceso inverso, es decir, la
transformacion del hielo en vapor.
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La sublimacidn no es un fenomeno tan comin cowmo el de la condensacion.
Los nucleos sobre los cuales se produce la SubllmaClOn SO MeNnos NWIerosos que
los micleos de condensacion. Se les denomina nucleos de sublimacidn.

La tension de vapor de saturacion sobre el hiele a la misma tempera-—
tura es ligeramente menor que la tension de vaporacion de saturacion sobre el
agua_subfundida. En el Cuadro 6.2 gue figura a continuacion se dan, & titulo

- .-
de eJemplo algunos wvalores de tensiones de vapor de saturacion sobre
superficies planas acuosas.

Cuadro 6.2

Tensiones de vapor de saturacion sobre superficies
planas de agua liguida y de hielo

Temperatura ~40°C -30°C -20°C -16°C 0°C
— 1 —

Sobre hiele (hPa) 0.128 0,380 1,032 2,597 6,106
Sobre agua liguida (hPa) 0,189 0.509 1,254 2,862 6,107
- _ U S

La temperatura del punto de congelacidn es la temperatura a gue debe
llevarse una muestra de aire humedo, por enfriamiento a presion constante,
para que se sature con relacion a una superficie plana de hielo.- 51 la tempe-
ratura desciende por debajo del punto de congelacion, el vapor de agua puede
depositarse en forma de hielo sobre ciertos cuerpos., 1incluso sobre otras
superficies de hlelo {es decir: sobre nucleos de sublimacidn}.

Del examen del Cuddro 6.2 aparece que la sublimacidn puede producirse
incluso cuando el aire no esta atn saturado con relacion al agua a la misma
temperatura. Sin embargo., ep la atmdsfera, las particulas de hielo en las
nubes .o, se forman, generalmente. hasta que no se alcance la saturacion con
respecto al agua 11qu1da Se supone que el valor de agua se condensa sobre un
cierto tipo de nicleos de condensacidn. Si estos ultimos son tales gue puedan
servir como nucleos de congelacxon, entonces el agua que se condensa sobre
ellos puede congelarse. AUn no se sabe muy bien como provocan la congelac1on
estos niicleos, pero parece ser que la propiedad esencial reside en el hecho de
que la estructura de la pelicula de agua que resulta de la condensacion es
semejante a la de un cristal de hielo,

:

. Por otra parte, algunas veces puede suceder que haya ya presentes
crxstales de hielo que caen de las nubes situadas en niveles mis dltos. Si la
tension de vapor de saturacidn es mayor que la tensidén de vapor de saturacién
con relacién al hielo, entonces la sublimacion se efectlla directamente sobre
los cristales de hielo.



6.11 Calor latente

En el parrafo 7.8 del Volumen I “Ciencias de la Tierra", se habia
explicado gque para modificar el estado de un cuerpo era necesario suministrar-—
le o retirarle calor. Mientras se efectia el cambio de estado, Ja temperatura

permanece constante, lo que prueba gue el aporte de calor no la modifica.

Por ejemplo: el agua comienza a hervir a 100°C a la presion normal de
una atmosfera. Cuando pasa del estado liquido al gaseocso, su temperatura no se
eleva, i1ncluso si continuamos proporcionéndole calor. Esta cantidad de calor,
necesaria para separar las moléculas, se llama calor latente de vaporizacién.

Este calor latente se libera mas tarde cuando el vapor de agua se
condensa volviendo al estado liguido. Del mismo modo, el hielo para fundirse
necesita un aporte de calor, el cual se llama calor latente de fusion. Igual-
mente, este calar se libera despues cuando el agua al congelarse wvuelve al
estado de hielo. ‘

6.12 Indicadores del contenido de vapor de aqua en el aire

Se utiliza la palabra huredad para designar cualquier medida de 1la
antldad de vapor de agua contenido en un volumen dadoe de aire. Por ejemplo:
algunas veces la humedad se expresa directamente por la masa de vapor de agua
contenido en la unidad de volumen de aire. También pusde ser definida indi-
rectamente por la razon entre la tension de vapor de agua v la presion total
ejercida por el conjunto de gases atmosfericos.

Para eupresar el contenido de vapor de agua cn el aire se utiliza a
meaudo un parametvo muy comodo que es la humedad relativa (véase el parrafo

10.4 del Velumen I "Ciencilas de la Tierra').

6.13 Humedad relativa

Es la relacion entre la masa de vapor de agua contenida realmente en
un volumen dado de aire y la que podria contener el mismo volumen si estuviese
saturade a la misma temperatura, Generalmente se expresa en tanto por ciento.

S$i el aire no esta saturado, la cantidad de agua contenida en la
unidad de volumen es, aproximadamente, proporcional a la tension de vapor.
Por lo tanto, el valeor aproximado de la humedad relativa puede determinarse
con ayuda de la siguiente fdrmula:

Tension real del vapor
Humedad relativa (en %) = x 100
Tension de vapor de saturacion a
la temperatura del aire

Muchas sustancias organicas tienen la propiedad de reaccionar a las
variaciones de la humedad relativa del aire: es el caso de los cabellos
humanos, y aprovechando esta propiedad se han podido construir con ellos
instrumentos para medir la humedad relativa.

Hay que hacer notar que la humedad relativa puede variar, incluso si
el contenido de vapor de agua permanece constante, Esto se produce cuando
cambia la temperatura de la muestra de aire.



Por eso, la humedad relativa suele alcanzar sus valores maximos
aproximadamente cuande amanece, ya que s entonces cuando se produce la tempe—
ratura minima del aire. En ciertos casos, el aire puede alcanzar su tempera-—
tura de saturacion. Si se produce la condensacion, se pueden formar neblinas
o nieblas. Mas tarde, durante el dia, la temperatura se eleva y esto implica
una disminuc}én de la humedad relativa, lo que supone la desaparicion de la
niebla o de la neblina. '

6.14 Métodos para medir la humedad del aire

Los instrumentos gue se emplean para medir la humedad o el contenido
de vapor de agua en el aire, se llaman higrometros. A continuacion se exami-
naran los diferentes metodos para determinar la humedad del aire en un lugar
dado.

Las dimensiones de ciertas materias orgdnicas varian segin la humedad
relativa del aire. Esta propiedad se utiliza en ciertos higrometros. Por
ejemplo: la longitud de los cabellos varia cuando la humedad relativa cambia.
Estas variaciones de longitud pueden ser amplificadas por un sistema de poleas
y luego transmitidas a una aguja movil indicadora. En este principio se basa
el higrometro de cabellos.

Se puede obtener un registro continuo de la humedad relativa, rempla-
zando la aguja indicadora por un brazo provisto de una pluma con tinta que
marca las variaciones ds la humedad sobre un diagrvama arrvollado a wun cilindro
que se mueve con movimiento de rotacién uniforme. Este instrumento seo llama
hig£é9£§§o de cabellos,

Un metodo sencillo. pero apropiado, para medir la humedad consiste en
utilizar el psiccdmetro. Este instrumento se compons esencialmente do dos
termometros, colocados uno al lado del otro; uno de ellos mide la temperatura
del aire y el otro la temperatura del termdmetro de bulbo himedo.

Algunas veces el psicrémetro se llama higrometro de termdmetro de
bulbo seco y de termdmetro de bulbo humedo. El termémetro de bulbo hdimedo es
idéntico al termometro de bulbo seco empleado para medir la temperatura del
aire, pero su depdsito esta rodeado de una fina muselina de algoddn, que se
mantiene. humeda con la ayuda. de una mecha formada por algunos hilos del mismo
material de bastante espesor, trenzados, cuya extremidad esta introducida en
un pequeno recipiente de agua destilada.

Los termometros de bulbo seco y de bulbo himedo deben estar ventilados
y protegidos de los efectos de la radiacidn solar. Hay dos clases de psicco-
metros: los psicrometros para abrigo meteoroldgico y los psicrémetros
portatiles. Esta ultima categoria comprende principalmente los psicrometros
de Assman y los psicrometros honda.

[

Para determinar la humedad relativa, se leen primero los termometros
de bulbo seco y de bulbo humedo y luego se utilizan unas tablas para determi-
nar la humedad relativa o la temperatura del punto de rocio. A continuacion
se verda la razdn de esto.

6.15 Principio del termometro de bulbo himedo

Si el aire que pasa sobre el depdsito del termdémetro de bulbc humedo
no esta saturado, el agua gque humedece la muselina se evapora. Las moleculas
gue se escapan de la muselina y se esparcen por la atmosfera llevan consigo



una cierta energla termica {vease el parrafo 10.2 del Volumen I "Ciencias de
la Tierra').

Debido a esto., disminuye la temperatura del agua gque gqueda en la
muselina, ya que las moléculas de agua que se transformaron en vapor, llevan
consigo su calor latente de vaporizacion. Por lo tanto, si se produce evapo-
racién, la temperatura del termometro de bulbo himedo sera menor que la del
termometro de bulbo seco.

La diferencia entre las indicaciones de los termometros es proporcio-
nal a la velocidad de evaporacion. Esta diferencia se llama diferencia
Esicrométrica, y depende no sodlo de la humedad relativa del aire que rodea el
psicrometro, sino tambien la velocidad de ventilacidn de la muselina.

En el parrafo 10.2 del Volumen I "Ciencias de la Tierra” se ha estu-
diado la influencia del movimiento del aire sobre la evaporacion. Por lo
tanto, el método que se utilice para la wventilacién del psicrémetro es un
elemento importante.

6.16 Tipos de psicrometros

En un psicrémetro sencillo, sin ventilacidn artificjal, el termdmetro
de bulbo seco y el de bulbo himedo estan colocados verticalmente en un abrigo
meterologico. Las tablas para determinar la humedad estan calculadas, gene-
ralmente, suponiendo que la intensidad promedio del viento gue pasa por los
bulbos de los termometros es de aproximadamente 1,0 a 1,5 m s, Fn la
practica la inteasidad del alre qu2 pasa por los bulbos difiere, a manudo. do
los wvalores supuestos. Los errores probkablemente son muy grandes cuando el
aire es caliente y seco o cuando el viento es muy debil. .

Existen varios tipos de psicrometros con ventilacion actificial. jog}
psicrémetro Assman no necesita estar instalado en el abrigo meteorolégico ya
que sus termometros estan protegidos de los efectos de la radiacion por panta-
llas de metal pulido. Una hélice dirige el aire hacia los depdsitos de los
termdémetros.

La ventilacion forzada para los psicrémetros en el abrigo meteorold-
gico se obtiene por medio dé un ventilador. Si los. termometros son del tipo
que comuinmente se utilizan en las estaciones meteorolégicas, el aire debe pasar
por los bulbos de los termometros con una intensidad no menor que 2,5 m s ' y

no mayor que 10 m s”'

En el psicrometro honda, los dos termémetros estan colocados uno al
lado del otro, sobre una misma armazon metalica unida a un mango que permite
hacer girar la montura. Para obtener la ventilacidén necesaria, los depositos
de los termometros estdn generalmente poco protegidos de la radiacion. Este
tipo de psicrometro debe ser empleado preferentemente en lugares protegidos de
la radiacion solar directa.

6.17 Tablas psicrometricas

Para determinar la temperatura del punto de rocio o la humedad
relativa, es indispensable utilizar la tabla psicrométrica que corresponde a
la intensidad de ventilacion del instrumento. La mayoria de las tablas
psicrométritricas se calculan basandose en intensidades de ventilacidn que van
de 1 a10ms™'.
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6.18 Densidad del aire himedo

LLa densidad del aire seco varia con la presién y la temperatura.
Cerca de la superficie de la Tierra, a la presion de una atmosfera normal
{p = 1013,25 hPa) y a la temperatura de 15°C (T = 288,15°K), la densidad del
aire seco es igual a 1,225 kg m™’

Como se indica en el Cuadro 1.1, el aire seco es una mezcla de varios

gases. No existe, pues, la molécula de aire propiamente dicha. Sin embargo,
es posible determinar el peso molecular promedio del aire seco que algunas
veces se le llama "peso molecular aparente del aire seco”. En la atmosfera,

donde la mezcla gaseosa es muy howogénea, el peso molecular promedio del aire
seco es aproximadamente 28,96.

Por otra parte. el peso molecular del vapor de agua es igual a 18,
aproximadamente. Este valor no representa mas que el 5/B, aproximadamente,
del peso molecular del aire seco situado en la regidon de la atmosfera que se
extiende hasta la mesopausa, region en la cual la mezcla gaseosa es muy
homogénea ¥ 5u composicién es casli constante. Por tanto., la masa de una
molecula de agua es menor que la de una "molécula promedioc" de aire seco.

Supongamos ahora que, en un volumen dado de alre seco, remplazamos
cierto nimero de moléculas por el numero equivalente de moléculas de vapor de
agua. La masa del volumen de gas considerado disminuira. Por lo tanto la
densidad también disminuirda puesto que, segun su definicion, es la masa por
unidad de volumen. De esto se deduce que la densidad del aire humedo es manor
gue la del atrve seco, en lag mismas condicionas de prQSién v otemperatura.

Fn este capitulo se ha visto que el movimiento del aire es un factor
importante guc es necesario tener en cuenta en las medidas de la humzdad

atmosférica. Tambien tiene una influencia directa sobre la vida cotidiana., en
particular cuando se trata del movimiento del aire en la proximidad de la
superficie terrestre. En el proximo capitulo se estudiara el viento en

superficie y los métodos empleados para medirlos.

CUESTIONARIO

1. iQué es el aire humedo? iQué se entiende por tension de vapor de sa-—
turacidon a una temperatura dada? {Como varla la tension de saturacion
con la temperatura?

2, Radactense breves notas sobre:
a) - los nicleos de condensacion;
b) los procesos isobaricos. :
3. iQué es un proceso adiabidtico? Expliquese por qué este proceso tiene

una importancia tan grande en la formacidon de las nubes.
4, Definanse los siguientes términos:
a) temperatura del punto de rocio:

b) temperatura del punto de congelacion.
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LQué e¢s la humedad relativa? Describase el principio del funciona-
miento del higrometro de cabellos.

Redactense breves notas sobre:

a) * el psicrometro;
b} la diferencia psicrométrica;
c) tablas psicrometricas.

Expliguese por qué la densidad del aire himedo es menor gque la del
aire seco en las mismas condiciones de presion y temperatura.

R A T
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CAPITULC VII

VIENTQO EN SUPERFICIE

” - . .
Una parte de la energia de radiacion solar que llega a la Tierra se
transforma finalmente en energia cinetica de los gases de la atmosfera, cuyas
moleéculas estan en consecuencia siempre en movimiento.

El viento es el movimiento natural del aire atmosférico. FEn meteoro-
logia. esta palabra se refiere, en general, a un movimiento de conjunto del
aire cerca de la superficie terrestre o en altitud. El presente capitulo esta
dedicado al movimiento horizontal del aire sobre la superficie de la Tierra.

El movimiento del aire raramente es regular. Generalmente es turbu-
lencia, con torbellinos de forma y dimensiones variadas, que se desarrollan en
el aire y perturban su flujo. El efecto de la turbulencia cerca de la super-
ficie terrestre es la produccidn de variaciones rdpidas e irregulares de la
intensidad y de la direccion del viento. Estas fluctuaciones de frecuencia
son independientes unas de otras y producen rafagas.

s Ll ” . - .
En este capitulo se vera como se realiza la medida del viento en
superficie y se estudiaran sus principales caracteristicas.

7.1 Pringipios generales de la medida del viento en superficie

£l wviento pueds ser considzrado como un vector definide por una
magnitud, la intensidad del viento, y una direccion. La direccion d2l viento
es la de su procedencia.

N

£l wviento tienz generalmente fluctuaciones rapidas. El grado de
perturbacion aportado por estas fluctuaciones se expresa con el termino
turbulencia.

La intensidad y la direccion del viento se miden preferentemente con
la ayuda de instrumentos; pero, cuando es imposible, se las puede evaluar a
estima. Esto es, por ejemplo, lo que ocurre cuando la intensidad del viento
es menor que dos nudos, pues con intensidades débiles los instrumentos son
poco sensibles. Calma es la ausencia de todo movimiento perceptible del aire.

7.2 Exposicion de los instrumentos para medir el viento en superficie

A veces es dificil medir la intensidad y direccién del viento en
superficie con exactitud suficiente. El movimiento es perturbado por numero-
sos factores tales como la rugosidad del suelo, la naturaleza de la superfi-
cie, las fuentes de calor, la presencia de edificios, etc.

Ademas, por regla general, la intensidad del viento aumenta con la
altura sobre la superficie terrestre. En consecuencia, para obtener medidas
comparables en lugares diferentes, es preciso adoptar una altura tipe para la
medida del viento en superficie.

La altura normalizada de los instrumentos de medida del viento en su-
perficie es de 10 m sobre el suelo, en terreno llano y descubierto. Se define
como terreno descubierto aquel en que la distancia entre los instrumentos Y
todo obstaculo es. al menos, igual a 10 veces la altura de este obstaculo.
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L.a adopcidn de una altura tipo adquiere una importancia particular en
los aerddromos. Cuando no es posible adaptarse a las reglas para la instala-
cion de instrumentos, éstos deben ser instalados a una altura tal que sus
indicaciones no estén demasiado influenciadas por los obstaculos vecinos y de
forma que indiquen, tanto como sea posible, lo que seria el viento a 10 m de
altura en ausencia de obstaculos.

7.3 Direccion del viento en superficie ~ lnidades de medida

La direccion del viento se define como aquella de donde sopla. Se
expresa en grados, contados hacia la derecha a partir del norte geografico o
utilizando los rumbos de la rosa de los vientos.

Sin embargo, para los mensajes cifrados, la direccion del viento debe
expresarse en la escala 00-36. El Cuadro 7.1 da las cifras de la clave y su
equivalente exacto en grados correspondientes a los 32 rumbos de la rosa de
los vientos.

Cuadro 7.1

Direccion del viento
Equivalencia con los rumbos de la rosa de los vientos

Direccidn en Equivalente ) Cifras | Direccidn en EquivalentE-"“Cifras |
la rosa de exacto en de la la rosa de exacto en de la i
los vientos grados clave los vientos grados clave

Calma - 00 S cuarto W 191,25 19 i

N cuarto NE 11,25 0l SSW 202.5 20

NNE 22,5 02 SW cuarto S 213,75 21

NE cuarto N 33.75 03 SW 225 23

NE 45 05 SW cuarto W 236,25 24

NE cuarto E 56.25 06 WSW 247.5 25

ENE 67.5 07 W cuarto § 258,75 26

E cuarto N 78,75 08 W 270 27

E 30 09 W cuarto N 281,25 28

E cuarto SE 101,25 10 WNW 292.,5 29

ESE 112,5 11 NW cuarto W 303,75 | 30 i

SE cuarto E 123,75 12 NW 315 32 :

SE 135 14 NW cuarto N 326,25 33 :

SE cuarto S 146,25 15 NNW 337.,5 34 t

SSE 157.5 16 N cuarto NW 348,75 35 i

S cuarto E 168,75 17 N 360 36 !

S 180 18 Variable - ) 99 - !

7.4 Medida de la direccion del viento en superficie

En general, la direccidon del viento se mide con la ayuda de wuna
veleta. Para que funcione correctamente una wveleta debe girar sobre su eje
con un minimo de rozamiento. Debe estar equilibrada con relacidn a este eje.




Es necesario wvigilar con especial cuidado que el eje de la veleta
este perfectamente vertical v que la 0r1entac1on de la wveleta con respecto al
norte verdadero sea precisa.

Para las observaciones sinopticas, hay gque determinar la direccidn
promedio del viento durante el intervalo de los 10 minutos anteriores a 1la
hora de 1la observacion. Es conveniente para elle utilizar wuna veleta
registradora. I

Para la aviacién, es preferible a menudo utilizar un sensor a distan-
cia y la wveleta debe reaccionar a los cambios de direccion. Se utiliza con
frecuencia una transmision electrica entre la veleta y el registrador.

‘ También suele ser necesario estimar la direccion del viento en ausen-
cia de instrumentos o cuando el viento es demasiado debil. En efecto, 1la
mayor parte de las veletas cesan de ser sensibles a la direccidn del viento
cuando su velocidad es menor que dos nudos.

7.5 Intensidad del viento en superficie — Unidades de medida

La intensidad del viento se expresa en nudos; un nudo es igual a una
milla marina por hora o 0,51 metros por segundo (m s~ ').

t.a intensidad de viento en superficie es raramente constante durante
un intervalo de tiempo, por corto que sea; en genaral, wvarla cipida y conti-
nuamente. ‘La turbulencia del viento produce variaciones gquo son icrregulares
en periodo y amplitud.

En la mayor:ia de los casos, se necesita conocer la intensidad promadio
del viento. Por ejempleo, para las observaciones sinopticas. es preciso deter-
minar, casi al nudo, la intensidad promedio en un intervalo de 10 minutos.

Se ha convenido que hay calma cuando la intensidad del viento es
menor que un nudo, & 0.5 m s™ ',

La intensidad del viento se puede medir de distintas maneras. La mas
sencilla es la observacion directa del efecto del viento en la superficie
terrestre sin utilizar instrumentos. La escala Beaufort, establecida en 1905
por el, Almirante Sir Francis Beaufort con objeto de estimar la velocidad del
viento en el mar, ha sido mas tarde adoptada para ser utilizada en tierra.
Después se le anadieron equivalencias en intensidad del viento para cada clase
de efectos observados.

Los instrumentos de medida y registro de la intensidad del viento han
reducido considerablemente 1la utilizacidn de la escala Beaufort, particular~
mente para las estaciones terrestres. Sin embargo, constituye un medio comodo
para estimar la intensidad del viento a falta de otros procedimientos. El
Cuadro.7.2 da las equivalencias entre las cifras de la escala Beaufort y la
intensidad del viento. R



Equivalencias de 1a

intensidad del

vientp

|
Caracteristicas para la estimacion

Escala . Equivalencia de la intensidad del viento
Beaufort Nombre a una altura tipo de 10 metros sobre de la intensidad del viento en
terreno 1lano y descubierto tierra
nudos ms! km h-! m.p.h.
T
0 Calma cl i 0-0,2 ¢ (4 Caima; el humo se eleva vertical-
mente
E
1 Viento ligero -1 t 0,31-1,5 1-5 1-1 La direccidan del viento se revela
; por el movimiento del humo, pero
no por las veletas
2 Brisa ligera 4-6 : 1.6-3,3 6-11 4-7 El viento se percibe en el restro;
; las hojas se agitan: la veleta se
i mugve
1 | Brisa svave | 7-10 3,4-5,4 12-19 8-12 Hojas y ramitas agitadas constan-
! | : temente; el viento despliega las
i i banderolas
4 iBrisa l 11-16 5.,5-7.9 20-28 11-18 El viento levanta polvo y holitas
Enmdcrada ! de papel: ramitas agitadas
! . — e -
5 Brisa fresca ! 172-21 8,0-10,7 29-18 19-249 Les arbustes con hoja se balance-
: an; sc forman olitas con cresta en
i las aguas interiores (estanqgucs)
[ Brisa fuerte § 22-27 10,8-13.,8 39-49 25-M Las grandes ramas se agitan; los
. hilos telegraficos silvan; el uso
! del paraguas se hace dificil
7 |Brisa muy i 28-33 13,9171 50-61 32-18 Los arboles enteros se agitan;
fuerte : la marcha en contra del viento
i es penosa
i
8 Viento Fuerte? 34-40 17,2-20,7 62-74 ©39-44 E1l viento rompe las ramas; es im-
: ‘ posible la marcha contra el viento
9 Viento muy 41-47 20,8-24.,4 f 75-88 47-54 E1 viento ocasiona ligeros danos
fuerte : en viviendas (arranca canerias,
R : chimeneas, telados)
f | .
. i .
1o Temporal i 48-55% 24,5-28,4 - 89-102 55-63 Raro en los continentes; arboles
arrancados; importantes danos en
! las viviendas
E
LR} Borrasca f 56-63 28,5-32,6 103-117 64-72 Cbservado muy raramente; acompa-
; nade de extensos destrozos
! .
- ! |
12 | Huracan ' s4 0 32,7 omas| 118 o 73 o mas | Estragos graves y extensos
|  mas | mas
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7.6 Medida de la intensidad del viento en superficie

Se llaman anemometros los instrumentos gque se utilizan para medir la
intensidad del viento en superficie.

Existen dos tipos principales:

a) anemémetros rotatorios;

b) anemémetros a presion.

El tipo rotatorio mas comun es el anemdmetro de cazoletas. Lleva
cazoletas de forma apropiada montadas en las extremidades de tres o cuatro
brazos equidistantes, perpendiculares a un eje vertical. La wvelocidad de

rotacion de este anemometro depende de la intensidad del viento, indepen-
dientemente de su direccion,

A veces, el molinete de cazoletas mueve un cuentavueltas y la inten-
sidad del viento se calcula por diferencias. Un dispositivo mas cdmodo con-
siste en acoplar al molinete un pegueno generador eléctrico. La corriente
producida se mide © registra por un ampaerimetro graduado directamente en
intensidad del viento.

Los anemometros de hélice son igualmente rotatorios. La helice _se
mantiene frente al viento mediante una velecta vy la rotacion de la hélice, por
efecto del viento. se transmite a un aparato indicador.

Existe un modelo scncillo de anemdmatros con helice de varias palas.
La hélice mueve un contador y, por eso, se necesita un cronometro para deter-
minar la intensidad del viento. Estos anemdmelcros son pequencs, generalmente
se sostienen con la mano y se utilizan para medir intensidades débiles del
viento, tales como las que se producen en las instalacicnes de acondiciona-
miento del aire.

El principio de los anemdmetros de tubo de presién es el siguiente:
una veleta colocada en el extremo de un mastil mantiene el orificio de un tubo
frente al viento., el cual produce una sobrepresidon en el interior del tubo,
presién que depende de la intensidad del viento. Esta sobrepresidon se trans-
mite a' los aparatos indicadores por un tubo de presion. ) '

En un tubo exterior con numerosos agujeritos, colocado inmediatamente
abajo de la veleta, el viento que pasa por los orificios reduce la presion
interior segin la intensidad del viento. Dicha reduccion se transmite al
aparato indicador por un tubo de succidn.

La combinacidén de estos efectos forman un sistema que es
independiente de cualquier cambio ligero en las diferencias de presion entre
el interior y el exterior del edificio donde el registrador esta instalado.

1

A

Se dispone de dos tipos de mandmetros para los anemémetros de tubo de
presién. En el mandmetro de flotador de Dines, la diferencia de presion hace
variar la posicion de equilibrio de un cilindro flotante sobre el agua. EIl
flotador acciona el dispositive indicador.

Se puede utilizar igualmente un mandmetro aneroide, mds apropiado en
los navios donde el modelo de flotador no se puede utilizar.




Las indicaciones de los anemdémetros rotatorios o de presion se pueden
registrar en un diagrama movido por un aparato de relojeria. Un anemdmetro
provisto de tal dispesitivo registrador se denomina anemografo.

7.7 Variaciones del viento en superficie

Los meteorologos utilizan vocablos especificos para describir las
variaciones de la direccion e intensidad del viento.

Cuando el viento cambia de direccion, de tal forma que el observador
tenga que rotar hacia su derecha para tener el viento en frente, se dice gue
el viento es dextrogiro. Por ejemplo, en la Fiqura 7.1 el viento cambia de la
direccion AB a la CD. Pero, si el observador rota hacia su izquierda para
tener el viento en frente, se dice gque el viento es levogirg. En este caso la
direccion del viento cambiaria de CD a AB. Cuando se habla de variaciones de
la intensidad del viento, es preciso distinguir cuidadosamente entre rachas y
turbonadas. ’

Figura 7.1 o]

Varlaciones del viento ///// o

Una racha es un aumenbo brusco del viento con respecto a su intensidad
promedio considerada en un cierto intervalo de tiempo. Su duracidn es menor
que la de una turbonada y va seguida de un debilitamiento o amaine del wviento.

La turbonada es un viento fuerte que se inicia bruscamante, dura
algunos minutos y despues se calma también rapidamente. Se la define con mas
precision como un incremento brusco, de 16 nudos al menos, de la intensidad
del viento, llegando a 22 nudos como minimo y una duracidén de un minuto.

7.8 Variacidén diurna de la intensidad del viento en superficie

En la proximidad de las montanas, en los valles, cerca de las costas,
se observan durante el dia y por la noche variaciones notables de la intensi-
dad del viento en superficie. Es lo que se denomina variacion diurna del
viento en superficie. Algunos de estos fendmenos locales se han senalado en
el parrafo 4.10. Los restantes seran estudiados en los capitulos siguientes.

En el interior de los continentes, siendo la naturaleza del terreno
muy semejante, a menudo se observa una notable variacion de la intensidad del
viento en el transcurso del dia. Alcanza su maximo entre el mediodia y la
caida de la tarde a causa de la transferencia de la cantidad de movimiento por
la conveccién de las capas altas de la atmosfera hacia las capas bajas. Cuando
a2l final de la tarde desciende la temperatura, la conveccion disminuye y el
viento también. Alcanza su minimo hacia el alba.

7.9 Fuerzas que actuan sobre el aire en movimiento

En el parrafo 5.14 se ha senalado que las presiones reducidas al nivel

del mar, medidas en dos localidades., en general son diferentes. El gradiente
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de presion es el indice de variacién de la presidn en relacidn con la
distancia horizontal, contada desde la alta hacia la baja presidn.

Uno podria esperar gque el gradiente de presiodn guiaria el movimiento
de una particula de aire de la alta a la baja presién, porque la fuerza del
gradiente de presidén actla en esa direccion, pero el aire raramente se
desplaza en ese sentido. A continuacidén comentaremos por qué.

De acuerdo con el parrafo 9.4 del Volumen I “Ciencias de la Tierra",
se wvera que hace falta tener en cuenta la rotacidn terrestre. Para un
observador en la superficie de la Tierra el movimiento del aire le parecera
que se desvia. Eso se debe al efecto de Coriolis y se explica por el hecho de
gue el observador rota a la misma razdn con que lo hace la Tierra alrededor de
su eje.

- Se puede tener en cuenta el efecto de Coriolis suponiendo que existe
una fuerza, la fuerza de Coriolis, que actia sobre el aire. Su valor es
proporcional a la intensidad del viento con relacidn a la superficie terrestre
Y. para una misma’intensidad, varia con la latitud; es nula en el ecuador y
alcanza su valor maximo en los polos.

En el hemisferio norte, }a fuerza de Coriolis parece desviar el aire
hacia. la derecha colocandose en el gentido del movimiento. En el hemisferio
sur, la desviacion se¢ dirige hacia la izguierda.

Otra fuerza que actua scbre la pacticula de aire es la fuerza dao

triccion. Esta fucrza actua slempre gue ¢l aire esta en movimlento relative,
sea con respecto a la superficie terrestre, sea con relacion a las capas do

alre adyacentes., y su sentido es inverso al movimiento relativo.

La fuerza de friccidn tiene su mayor valor cerca de la superficie
terrestre y el aire que alcanza un kilometro de altura, aproximadamente, se
dice gue esta en la capa de friccidn o capa limite. Por encima de la capa
limite la fuerza de friccion es despreciable a menudo. Es la atmdsfera libcre.

7.10 Viento geostrofico

... Considérese una particula de aire en movimiento horizontal de 1la
intensidad constante en una regidén donde la fuerza de friccidn es despre-
ciable.. Las fuerzas que actian sobre la particula son: la fuerza debido al
gradiente de presidn y la fuerza de Coriolis.

Cuando estas dos fuerzas son exactamente iguales y opuestas no pueden
provocar desviacion del movimiento hacia la derecha o la izquierda. Se dice
en este caso que el movimiento es geostréfico. La Figura 7.2 muestra como se
puede realizar este equilibrio en el hemisferio norte.

FUERZA DEL GRADIENTE >

DE_PRESTOM
4
. Figura 7.2 BAIA PREXION ~
Movimiento geostrofico DIRECCION
en el hemisferioc norte DEL VIENTO
ALTA PRESIOM _
\J

FUERZA DE CORIOLIS




Las condiciones correspondientes en el hemisferio sur se representan
en la Figura 7.3.

: . FUERZA DE CORIOQLIS
) 4

E"igura 7.3 ALTA PRESION .
Movimiento geostrofico V gﬁlm
en el hemisferio sur J ENTO

BAJA PRESION

Y
FUERZA DEL GRADIENTE
DE_PRESION

Habiéndose establecido que el movimiento geostréfico no se desvia a
derecha ni izquierda y que es horizontal, el aire se mueve sobre el globo
terrestre siguiendo un gran circulo. ’

Para una latitud determinada, hay una intensidad de viente tal gque la
fuerza de Coriolis equilibra exactamente a la fuerza del gradiente de presion.
Es la- intensidad del viento geostrofico.

Se puede determinar el viento geostrofico sobre un mapa sindptico,
con la ayuda de una escala de viento gecstrofico, cuando las isobaras son

rectilineas.

Mo se puede determinar la intensidad del viento geostréfico en el
ecuadeor, donde la fuerza de Coriolis es nula. En ausencia de otras fuerzas,
el aire se dirigira en Ja direccidén del gradiente de presion, es decic desds
las altas hacia las bajas presiones.

En realidad, la fuerza de Coriolis es debil en las bajas latitudes y
el movimiento es raramente geostrofico entre 15°N y 15°S.

7.11 Viento del gradiente

Considérese de nueva.el movimiento de una particula de aire gue se
desplaza horizontalmente a intensidad constante en una regién donde la friccion
es despreciable.

Pero supongase ahora gque la fuerza de Coriolis y la fuerza del
gradiente de presién no se equilibran. En estas condiciones, el movimiento se
curva hacia la derecha o la izquierda.

A una latitud dada, segin la intensidad del viento, la fuerza de
Coriolis puede ser mis grande o mas pequena que la fuerza del gradiente de
presion.

Se llama viento del gradiente al movimiento horizontal, con intensidad
constante y sin friccion, lo que implica que el movimiento es tangente a las
isobaras en cualquier punto. La intensidad del viento correspondiente a estas
condiciones es la intensidad del viento del gradiente.

El w-wimiento puede ser gradiente solamente en un pito y tambien a
lo largo de :ma trayectoria considerable. En el primer caso, :u direccion es
tangente a iz iscbara solo en un .punto dado. En el sojunde caso, el

movimiento ocurre a lo largo de las 1isobaras en toda 1la trayectoria
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considerada, pero solo tiene lugar si las configuraciones isobaricas no varian
con el tilempo., en cuyo caso la direccidn es tangente a las  isobaras en
cualguier punto.

Cuando se observa el movimiento debido al gradiente sobre una cierta
extensidén, el aire se desplaza siguiendo las isobaras curvas del mapa
sinoptico. Si la fuerza del gradiente de presidn prevalece sobre la fuerza de
Coriolis, el movimiento se curva alrededor de la zona de bajas presiones. E}
esquema a) de la Figura 7.4 muestra de que manera se puede representar esta
situacion en el hemisferio norte. La configuracién correspondiente para el
hemisferio sur esta representada por el esquema b).

Figura 7.4 - El viento del gradiente alrededor de una baja

Viento del gradiente

Fuerza del
gradiente

de presion
-

Fuerza de

BAJA LT
Coriolis

a) Hemisferio norte

Fuecrza del
gradiente
de presidn

BAJA =

Fuerza de
Coriolis

) Hemisferio suc

Viento del gradiente

Se notara que, en el hemisferio norte, el movimiento alrededor de una
baja ,se-realiza en sentido inverso al de las agujas del reloj, porque la
fuerza.de Coriolis se dirige hacia la derecha del viento. En el hemisferio
sur, por el contrario, el movimiento se realiza en el sentido de las agujas
del reloj. Sin embargo, en uno y otro caso el movimiento se llama ciclonico.

El movimiento ciclénico tiene el mismo sentido que el de rotacion de

la Tierra. En el parrafo 4.2 del Volumen I "Ciencias de la Tierra" se ha
ilustrado que esta rotacidn., vista desde un lugar sobre el polo norte, parece
tener un movimiento contrario al de las manecillas del reloj. Por el

contrario, cuando se ve desde un punto sobre el polo sur, parece tener el
sentido del movimiento de las agujas del reloj.

Se recomienda al lector que dibuje los esquemas mostrando cémo el
movimiento se curva alrededor de los centros de altas presiones cuando la
fuerza del gradiente de presidn prevalece sobre la fuerza de Coriolis. Esta
vez tendra el sentido de las aqujas del reloj en el hemisferio norte y el
sentido inverso en el hemisferio sur.

El movimiento es, por lo tanto, en sentido inverso al de la rotacion
terrestre en cada uno de los hemisferios. El movimiento alrededor de una zona
de alta presion se llama anticiclénico.
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Como en el caso del movimiento geostréfico, la friccion es desprecia-
ble: sin embargo, como las lisobaras son curvas a menudo, el viento del gra-
diente es en general una mejor aproximacién al movimiento real en la atmdsfera
libre que el viento geostréfico.

La intensidad del viento del gradiente para una latitud dada depende
no s6lo del gradiente de presidn, sino también de la curvatura de las

- - i - -
isobaras, gque es dificil de medir correctamente,

7.12 Ley de Buys-Ballot

En 1857, un meteordlogo holandés, Buys-Ballot, enuncidé una relacidn
entre la direccion del viento y las isobaras, Refirieéndonos a las Figuras 7.2
y 7.4 a), se puede observar, para el hemisferio norte, que si se tiene el
viento a la espalda, las bajas presiones estdn a la izquierda.

En el hemisferio sur, las bajas presiones éstan a la derecha, como se
puede verificar en las Figuras 7.3 y 7.4 b).

Se puede, pues, enunciar asi la Ley de Buys—-Ballot:

“"Cuando un observador tiene el viento a su espalda, tiene las bajas
presiones a su lzquierda en el hemisferio norte y a su derecha en el
hemisferio sur".

7.13 Viento en la capa limite

El wviento en superficie se mide normalmente a una altura normalizada
de 10 m sobre la superficie terrestre. En realidad., este viento difiere sen-
siblemente del viento geostrdofico calculado a pactir del mapa de presidn al
nivel del mar, incluso en el caso de isobaras rectilineas.

Esta diferencia se debe a que la friccion no puede ser despreciada en
la capa limite. La intensidad del viento observado es, en promedio, del orden
de un tercio de la intensidad geostrofica en tierra y de dos tercios sobre los
oceanos.

La. direccion del viento en superficie no es paralela a las isobaras a
causa de la fuerza de friccidén. La reduccidén de la fuerza de Coriolis resul-
tante de la disminucién de la intensidad del viento hace que la fuerza del
gradiente de presion arrastre el aire oblicuamente a las isobaras, desde las
altas a las bajas presiones. La fuerza de friccion puede provocar asi un
flujo que atraviese las isobaras con un angulo de 30°, aproximadamente, en
tierra y 10° sobre el mar.

Los efetos de la friccidn tienen su maximo en el suelo, donde el
viento sopla sobre una superficie rugosa y produce turbulencia. Dichos
efectos decrecen rapidamente con la altitud para hacerse despreciables al
final de la capa limite, hacia un kildmetro de altura. .

7.14 Convergencia y divergencia horizontales

Cuando en una columna atmosférica dada varia la masa de aire sobre
una superficie horizontal, resultan variaciones de presion en la base de esta
columna. A una disminucion de masa corresponde un descenso de presion, a un
aumento de masa corresponde un alza de presion.

e mateare o
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Cuando el flujo de aire que penetra en una region determinada excede

al flujo que sale de la misma, se dice que hay convergencia horizontal. 8i 1la
convergencia persiste, la acumulacion de aire en la regidén considerada provo--
cara un aumento de densidad. Pero los aumentos de densidad observados son
débiles siempre y son los movimientos verticales quienes compensan la
convergencia. Es asi como se evita la acumulacion de masa de aire.

El proceso inverso es. la divergencia horizontal. Hay divergencia
cuando el flujo de aire que sale de la regidn considerada excede al flujo de
aire entrante. La divergencia provoca igualmente movimientos verticales.

Figura 7.5 ‘ X = ———y ———
Relaciones entre los movimientos
-vert;cales, la convergencia

y la divergencia e pA— «——f——>

Las depresiones y las lineas de vaguada en formacidn van acowpanadas
de convergencia en la baja troposfera y de divergencia en altitud. El efecto
de la divergencia en altitud debe rebasar evidentemente al de la convergencia
de las capas bajas, ya que la presion disminuye en superficie. La Figura 7.5
representa una divergencia horizontal en x que excede a la convergencia
horizontal en A. Resulta entonces un movimiento ascendente.

Inversamente, los anticiclones y los dorsales en formacidn estan
acompanados de convergencia en altitud y de divergencia en la baja tropos-
fera. En consecuencia., resulta un movimiento descendente. La Figura 7.5
representa una  convergencia horizontal en y quae excede a la divecrgencia

horizontal en B, ya que la presion en superficie aumenta.

Si se produce una marcada disminucién de presion en A, se forma un
area de baja presidén hacia lo cual se dirige el aire por la fuerza del gra-
diente de presién. La fuerza de Coriolis, proporcional a la intensidad del
viento, es debil, mientras que el movimiento se acelera y el eguilibrio con la
fuerza del gradiente no se establece inmediatamente. Se forma entonces un
lento movimiento ascendente sobre una extensa superficie. Si el aire es
suficientemente himedo se puéden formar masas nubosas importantes y se pueden
producir precipitaciones.

Inversamente, un aumento de presién en B, origina un anticiclon en
esta region que provoca un lento movimiento descendente (subsidencia) sobre
una extensa superficie que impide la formacion de nubes.

La friccidn provoca, incluso cuando aumenta la fuerza de Coriolis. un
flujo a través de las isobaras hacia las bajas presiones. Una convergencia de
las capas bajas se .asocia con los centros de baja pr351on y una divergencia
con los. anticiclones. Sin embargo, la capa limite es solo afectada ligeramente
y los wmovimientos verticales son deébiles. La fnccxon en Suparfxcz.e puede
provocar la formacion de nubes, pero no puede explicar mids que las precipita-
ciones muy débiles.

7.15 Adveccién del aire

La atmosfera es un medio en donde los movimientos de masa se producen
con facilidad, permitiendo asi el intercambio de calor por wmovimientos
verticales u horizontales.
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A menudo se utiliza en meteorologia el término conveccion para desig-
nar a los movimientos verticales. Sin embargo, el valor de la velocidad de
estos movimientos no excede, en general, a la centésima parte de la de los
movimientos horizontales.

El movimiento horizontal se produce generalmente a gran escala y
puede provocar el transporte de energia termica desde las regiones tropicales
hacia las zonas polares sobre distancias de miles de kilometros.

El transporte horizontal de calor y de otras magnitudes fisicas por
el viento se llama adveccidn. Este término, derivado del latin, significa
"llevar hacia". Las corrientes de adveccion son mas importantes y mas
persistentes que las corrientes verticales.

Sin embargo, los movimientos verticales tienen efectos importantes.
Pueden provocar la formacion de nubes. En el capitulo siguiente se vera la
manera de distinguir las diferentes nubes. :

CUESTIONARIO
1. iQué es un anemdmetro? Describanse tres tipos de anemdmetros
rotatorios.
2. Redactense notas breves sobce:
ajl la forma normal de exponar los instrumentes de medida del

viento en superficie:;

b) ¢l cambio de la direccidn del viento;
c} la turbonada;
d} la capa limite o capa de friccion.
3. Expongase, sirviéndose de esquemas, el movimiento geostrofico:
a) en el hemisferio norte;
b) en el hemisferio sur.
4. iQue significan las expresiones éiguientes?:
a) viento del gradiente;
b) movimiento ciclonico.
S. Eninciese la Ley de Buys-Ballot. Muéstrese, con ayuda de esquemas,

su aplicacidén para cada uno de los hemisferios.

6. Exponganse las diferencias que existen entre adveccidn y convecrion.




- 63 -

CAPITULO VIII

CLASIFICACION DE LAS NUBES

. s . .- - L,
Las nubes estan en continua evolucion en la atmosfera. La observacion
del cielo muestra una gran variedad de formas.

Cuando el wvapor de agua cambia de estado, se forman gotitas de agua o
particulas de hielo gque son visibles a nuestros ojos, formando unas veces
nubes altas y blancas., y otras veces bajas y oscuras o grises gque cubren
grandes extensiones del cielo.

El tiempo depende mucho del tipo de nubes que se formen en el cielo
y, por eso, los meteordlogos se interesan por el estudio de la estructura y
evolucion de las mismas.

En el transcurso de los ultimos anos, las observaciones por satélites
y. en particular, las fotografias de las nubes sobre todas las regiones del
munde han contribuido notablemente a su estudio, completando, junto con las
observaciones de aeronaves, nuestros conocimientos en esta materia,

En el presente capitulo se examinardn cierto nimero de formas de
nubes que influyen en las caracteristicas mas importantes del tiempo. Mas
tarde, a propésito de la observacidn, se entrara en los detalles de un mayor
nimero de formas nubosas.

8.1 Nombres de las nubes

.

En el parrafo 10.8 del Volumen I "Ciencias de la Tierra", figuran dos
categorias principales de nubes: las nubes cumuliformes, semejantes a los
cumulus., gque estan en general separadas unas de otras por zonas de cielo
claro. Por el contrario, las nubes estratiformes se presentan en velos o en
capas gue ocultan grandes porciones de cielo.

_ .Los nombres utilizados para designar las nubes sirven para describir
su tipo y su forma. La palabra latina "“nimbus" se anade al nombre gque
describe su forma, para indicar que van acompanadas de precipitacion. El
prefijo "fracto" o el adjetivo "fractus" (roto) se utiliza para especificar
gue las nubes estan fragmentadas por causa del viento. La palabra "cirrus"
(filamento) se emplea cuando las nubes tienen un aspecto filamentoso.

8.2 Géneros de nubes

Las nubes se <clasifican en diez tipos principales denominados
generos. Estas, a su vez, se subdividen en especies y variedades que no se
van a estudiar aqui.

Los diez géneros de nubes son:

al Cirrus:

b} Cirrocumulus;
c} Cirrostratus:
d} Altocumulus;
e) Altostratus:
£) Nimbostratus:

q) Stratocumulus;
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h) Stratus;
1) Cummulus ;
J) Cunulonimbus.
B.3 Altura, altitud y dimension vertical
"Es a menudo

ciertas partes de una nube.

Para indicar tal nivel,

conceptos, el de altura y el de.altitud.

La altura de wun punto

(por ejemplo:

lJa base de wuna nube)

importante precisar el nivel en el que estan situadas
pueden utilizarse dos

es la

distancia vertical entre el nivel del lugar de observacion y el nivel de ese

punto.
colina a una

montana.

Es de advertir que el punto de observacidon puede encontrarse sobre una

La altitud de un punto es la distancia vertical entre el nivel medio

del mar y el

Los
altura. Los

nivel de ese punto.

observadores de superficie utilizan en general
observadores de aeronaves,

a la altitud.

sin embargo,

el concepto de

se refieren generalmente

La dimensién vertical de una nube es la distancia vertical entre el

nivel de su base y el de su cima.

eles

8.4 Hiv

Las nubes estan generalmente situadas a altitudes comprendidas entre

el nivel del mar y el nivel de la tropopausa.
variable en el espaclo y en el tiempo:

por le tanto,

El nivel de la trvopopausa es
las cimas de las

nubes

estan mas elevadas en los tropicos que en latitudes medias y altas.

Por

convenio, la

alto, medio y bajo.

parte

de la atmdsfera

donde
presentan las nubes, se ha dividido en tres niveles llamados.

habitualmente se
respectivamente,

Cada piso esta definido por el conjunto de niveles en los cuales las

nubes de ci

ertos generos se

presentan con mas
traslapan algo y sus limites varian con la altitud.

frecuencia. Los
Las alturas aproximadas

pisos se

de estos limites se indican en kildmetros en el siguiente cuadro:

ﬂiveles Regiones polares .Regiones templadas Regiones tropicales
Alto 3-8 km 5-13 km 6-18 Jam
att _{
Medio 2-4 km 2-7 km 2-8 Jan
B;;:-“-“-Désde la superficie Desde la superficie | Desde la superficie
terrestre hasta 2 lm terrestre hasta 2 lm terrestre hasta 2 km




[ Los niveles donde se encuentran seis de estos generos son:

a} Cirrus, Cirrocumulus, Cirrostratus, en el nivel alto (nubes
i altas);
" b Altocumulus, en el nivel medio (nubes medias}:
! N c) Stratocumulus y Stratus en el nivel bajo (nubes bajas).

En lo que conclerne a los otros cuatro géneros, deben considerarse
los puntos siguientes:

a) los Altostratus se presentan generalmente en el nivel medio,
w pero penetran a menudo en el nivel alto;

b) gl Nimbostratus se observa casi invariablemente en el nivel
| Lo medio, pero en general se extiende tanto que invade el nivel
bajo, asi como el alto;

c) los Cumulus y los Cumulonimbus tienen ordinariamente sus bases
en el nivel bajo, pero a menudo tienen una dimension vertical
tan grande que sus cimas pueden penetrar en el nivel medio y
acabar en el nivel alto.

‘ Cuando se conoce la altura de una determinada nube. el concepto de

nivel puede ser de cierta utilidad al observador pacra identificarcia. El
| genaro debe entonces escogerse entre los que estan normalmente situades en el
!nivel al que corresponde su altura.

B.5 Dofinicion de los diez generos de nubes

l

| La Organizacidn Meteorologica HMundial ha definido con propiedad los

diez géneros en el Volumen I del Atlas Internacional de Nubes. Estas
t definiciones seran mas significativas para el lector si, cuando estudie su
deflnlclon, las compara con la fotografia de una nube tipica.

Las definiciones y las abrev1aturas adoptadas para los diez generos
de nubes 'son las siguientes: :

T

"a) Cirrus_(Ci)

i Nubes separadas en forma de filamentos blancos y delicados, o
de bancos, o de franjas estrechas, blancas del tode o en su

; mayor parte. Estas nubes tienen un aspecto fibroso;

“b) Cirrocumulus (Cc)
Banco, manto o capa delgada de nubes blancas, sin sombras
propias, compuestas de elementos muy peguenos en ‘forma de
glébulos, de ondas, etc., unidos o no, y dispuestos mis o
menos regularmente; la mayoria de los elementos tienen un
diametro aparente menor que un grado;

! c) Cirrostratus {(Cs)

Velo nuboso transparente y blanquecinoe, de aspecto fibroso
{como de cabello) o liso, que cubre total o parcialmente el
I cielo y produce generalmente fenomenos de halo (solar o lunar);




d)

e)

£)

g1

h)

i)

Bance, o manto o capa de nubes blancas o grises., o a la wvez
blancas y grises, que tienen generalmente sombras propilas,
compuestas de losetas., guijarros, rodilles, etc., de aspecto,

"a veces, parcialmente fibroso o difuso, wunidos ¢ no; la

mayoria de los pequenos elementos que estadn dispuestos
regularmente tienen, por lo general, un diametro aparente
comprendido entre uno y cinco grados:;

Altostratus (As)

Manto o capa nubosa grisacea o azulada, de aspecto estriado,
fibroso o uniforme, que cubre total o parcialmente el cielo y
que presenta partes suficientemente delgadas para dejar ver el
Sol, al menos vagamente, como a ‘través de un vidrio
deslustrado. E1 altostratus no da lujar a fendmenos de halo;

Nimbostratus_(Ns})

Capa nubosa gris, frecuentemente sombria, cuyo aspecto resulta
velado por las precipitaciones mids o menos continuas de lluvia
o de nieve, las cuales, en la mayoria de los casos. llegan al
suelo. El espesor de esta capa es., en toda su extension,
suficiente para ocultar completamente el Sol.

Por debajo de la capa existen frecuentemente nubes bajas,
desgarradas, unidas o no con aqguella;

stratocumulus (5¢)

Bando, manto o capa de nubes grises o bhlanquecinas, o ambos
colores a la vez, que tienen casi siempre partes oscuras,
compuestas de 1losas, gulgarros, rodillos, etc.. de aspecto no
fibroso (salvo el caso "virga'"). unides o no; la mayoria de
los pegquenos elementos, que estan dispuestos regularmente,
tienen un diametro aparente mayor que cinco grados:

Stratus (St)
Capa nubosa generalmente gris, con base bastante uniforme, que
puede dar lugar a 1llovizna, prismas de hielo o cinarra.
Cuando el Sol es visible a través de la capa, su contorno se
distingue netamente. El stratus no produce fendmenos de halo,
salvo eventualmente a muy bajas temperaturas. A veces el
stratus se presenta en forma de bancos desgarrados:

Cumulus (Cu) 7 o

Nubes aisladas, generalmente densas y con contornos bien
delimitados, gque se desarrollan verticalmente en

_protuberancias, cupulas o torres, cuya grumosa parte superior

se asemeja a menudo a una colifler. Las porciones de estas
nubes iluminadas por el Sol son casi siempre blancas Y
brillantes; su base, relativamente oscura., es sensiblemente
horizontal. Los cumulus estan a veces desgarrados:
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3} Cunulonimbus_(Cb)
Nube densa y potente, de considerable dimension vertical, en
forma de montana o de enormes torrces. Una parte al menos de
Su regidén superior es generalmente lisa. fibrosa o estriada y
casl siempre aplanada; esta parte se extiende frecuentemente
en forma de yungue o de vasto penacho.

Por debajo de la base de esta nube, a menudo muy oscura.
existen con frecuencia nubes desgarradas, unidas o no con

ella, y precipitaciones en forma de chubascos,

8.6 Identificacidn de las nubes

Aungue la clasificacion de las nubes en forma tipo es muy util, 1la
identificacion de las formas nubosas no es siempre un problema sencillo, ya
que no resuelve las dificultades gque resultan de una transicion gradual de un
tipo de nubes a otro.

Las nubes no se ajustan siempre a los tipos descritos por la
clasificacidon artificial dada en el parrafo precedente. A veces, las nubes
tienen una forma intermedia entre dos tipos y, en este caso, la experiencia y
el criterio del observador juegan un papel importante.

Se encuentran gotitas de agua y cristales de hielo en la atmosfera
fuera de las nubes. En el proximo capitulo se estudiaran los divecsos
fendmznos que resultan de la condensacidén y de la sublimacion.

CUESTIONARIOC
1. Exprésese la distincion entre nubes cumuliformes y estratiformes.
2. Redactense breves notas sobre:
a) géneFos de nubes;
b) altura a la ‘base de una nube;
c) dimensién vertical de una nube.
3. iQué se entiende por nivel? iEn qué nivel se encuentran las nubes
siguientes?:
-a) - Altcumulus;
b) Stratocumulus;

c) Cirrocumulus. AR



Determinados generos de nubes se extienden a mas de

un nivel.

DisclGtanse estas caracteristicas para los géneros siguientes:

a) Nimbostratus:
b} Cumulonimbus;
cl Altostratus.

iComo diferenciar cirrostratus de altostratus y de stratus?

Describanse sucintamente las caracteristicas de las nubes siguientes:

a) Cirrus;

b) Cumulus.

v




CAPITULO IX

HIDROMETEOROS

Los fendmenos atmosféricos tales como la 1lluvia, la nieve y el
granizo muestran de manera evidente que las gotitas de agua y cristales de
hielo pueden existir en la atmosfera en forma distinta a la de las nubes.
Estas particulas liguidas o solidas se encuentran algunas veces en suspension
en el aire o caen hacia la superficie terrestre. También pueden ser elevadas
por el viento y arrastradas en la atmosfera. Finalmente, sucede que las
gotitas de agua y cristales de hielo se depositan sobre los objetos situados

en el suelo o en el aire.

En este capitulo se estudiaran las caracteristicas de las particulas
solidas o liquidas gue interesa a los meteorologos y también se vera cémo se
pueden diferenciar unas de oltras.

9.1 Definicion de meteoro

A Segiin la mayor parte de los diccionarios, los meteoros son los
fenomenos visibles de la atmosfera. Los meteoros astrondmicos originados por
cuerpos gque proceden del espacio y penetran en la atmosfera hacen gque la
mayoria de las gentes piensen en las “estrellas fugaces" cuando se utiliza la
palabra meteoro.

Sin embargo, los meteoros no astronomicos son los mas frecuentes,
Por esta razdn, los meteorclogos dan a esta palabra una definicidn particular
para evitar confusiones con el significado astronomico. N

Para el meteordlogo. un meleoro es un fendmeno, ademas de las nubes,
observado en la atmésfera o en la superficie terrestre. Este fenomeno puede
consistir en una precipitacidn, una suspensién o un depdsito de particulas
liquidas o sdlidas o no: puede asimismo consistir en una manifestacion de
naturaleza optica o eléctrica.

Los meteoros presentan caracteristicas muy diversas. Sin embargo,
teniendo en cuenta la natiuraleza de sus particulas constitutivas o los
procesos fisicos gque intervienen en su formacién, se pueden clasificar en
cuatro grupos principales:

a) hidrometeoros;
b} litometeoros;
c) fotometeoros;
d} electrometeoros.
9.2 Definicion de los meteoros -

La Organizacion Meteoroldgica Mundial ha definido estos cuatro grupos
de meteoros en el Volumen I del Atlas Internacional de Nubes. He aqu: las
definiciones:



a) Hidrometeoro
Un hidrometeoro es un meteoro que consiste en un conjunto de
particulas de agua, liquida o solida, en caida o suspensidon en
la atmésfera, o levantadas de la superficie terrestre por el
¢« viento, o depositadas sobre los objetos en el suelo ¢ en la
atmosfera libre;

b) Litometeoro

Un litometeorc es un meteoro que consiste en un conjunto de
particulas que, en su mayor parte, son sdélidas y no acuosas.
Estas particulas estan mas o menos en suspensién en la
atmosfera, o son levantadas del suelo por el viento;

c) Fotometeoro

Un fotometeoro es un fenomeno luminoso producido por reflexion,
refraccion, difraccion o interferencias de la luz solar o
lunar;

d) Electrometeoro

Un electrometeoro es una manifestacidén visible o audible de 1la
electricidad atmosferica.

En el presente capitulo nos ocuparemos de los hidrometeoros. Los
restantes meteoros seran estudiados posteriormente.

\

Los litometeoros comprenden el polve, los humos, etc.; entre los
fotometeoros se incluyen el arco iris, los halos, etc. Los relampagos y el
trueno se incluyen entre los electrometecros.

9,3 Clasificacion de los hidrometeoros

a) Caida de un conjunto de particulas que se originan
principalmente en las nubes y que comprenden la lluvia, la
llovizna, la nieve, la cinarra y los prismas de hielo;

b) caida de un conjunto de particulas que se evaporan o subliman
antes de alcanzar la superficie terrestre {(virga):;

c) hidrometeoros formados por un conjunto de particulas en
suspensidén en el aire. La niebla y la neblina son analogas a
las nubes, pero se consideran como meteoros, porgue se
producen en la proximidad de la superficie terrestre o en su

contacto:;
d) las particulas sdélidas o liquidas levantadas de la superficie
terrestre por el viento. La ventisca y los rociones no se

observan mas que en las capas mas bajas de la atmosfera;

e) depdsito sobre los cuerpos de particulas liquidas o sdlidas.
Comprende el roclo, la escarcha. la cencellada y la cencellada
transparente. En el caso de la escarcha y de la cencellada

las particulas pueden, en general, distinguirse aunque a
L - - -
menudo esten parcialmente unides. Per el contraric, en el




case de la cencellada transparente no se puede distinguir
ninguna estructura granular, ya que se deposita en capas
homogeneas y lisas.

9.4 Precipitacion

La palabra precipitacion se emplea para designar una caida de hidro-
meteoros que alcanzan finalmente la superficie terrestre. Por lo tanto, no se
aplica a una virga que se desprende de la base de una nube, pero gue no
alcanza la superficie terrestre.

La medida de la cantidad de precipitacién se expresa por la altura de
la capa de agua gque cubriria el suelo, supuesto perfectamente horizontal, si
no se filtrase, evaporase ni escurriese y suponiendo, en su caso, que la
precipitacion sbélida se hubiese fundido totalmente. A esta medida se llama
altura de precipitacidn.

v

La intensidad de la precipitacion es la razdén de aumento de la altura
de precipitacion. También es igual a la rapidez con la cual la precipitacion
se acumula en un pluvidmetro. Se acostumbra a expresarla con los terminos
debil, moderada o fuerte, aunque se presta a diversas interpretaciones.

Los hidrometeoros que consisten en una caida de particulas, pueden
producirse en forma de chubasco mas o menos uniforme (intermitente o
continua). No hay que confundir las precipitaciones intermitentes con los
chubascos.

Los chubascos se caracterizan porgue empiezan y terminan bruscamente.
Generalmente, tienen variaciones rapidas y algunas veces violentas en la
intensidad de la precipitacidén y las gotas de agua, y las particulas solidas
que caen en el transcurso del chubasco son mas grandes que las gue caen en las
otras precipitaciones.

Las precipitaciones intermitentes son aquéllas gue no son continuas
en la superficie terrestre. Sin embargo, la nube que las origina es mas o
menos continua. Estas precipitaciones se diferencian de los chubascos en que
tanto “éu principio como su .final no son bruscos. En las precipitaciones que
no son ‘chubascos no hay claros de nubes durante el transcurso de las mismas.

Los hidrometeoros pueden producirse en forma de chubascos o no, segun
las nubes que los originen. Los chubascos caen de las nubes cumuliformes
oscuras, tales como los cumulonimbus; las precipitaciones que no son chubascos
provienen de nubes estratiformes, tales como los altostratus y nimbostratus.

" Por lo tanto, es posible a menudo identificar las nubes por las
caracteristicas de su precipitacion; esta puede ser muy util para la observa-

cion durante la noche, o el dia en los casos dudosos.

9.5 Definicién y descripcidn de los hidrometeoros

Para poder distinguir los diversos hidrometeoros, es necesario
definirlos especificamente. En el Volumen I del Atlas Internacional de Nubes
se dan sus definiciones y sus caracteristicas generales:
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c)
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Lluvia

Prec1p1tac1on de particulas de agua liguida en forma de gotas
de diametro mayor de 0,5 mm, o bien de gotas mas pequenas,
pero muy dispersas:

En general, las gotas de lluvia son mas grandes que las gotas

de llovizna. Sin embargo. las gotas observadas en el borde de
una zona de lluvia pueden ser tan pequenas como las de
llovizna, debido a su evaporacion parcial, entonces, la lluvia
se distingue de la llovizna por el hecho de que las gotas de
lluvia son menos numerosas que las de llovizna. En ciertos
casos, las nubes pueden contener una cantidad anormalmente
importante de finas particulas de polvo o arena, levantadas
del suelo por una tempestad de polvo o de arena. Estas
particulas pueden caer al suelo arrastradas por las gotas de
lluvia ("lluvia lodosa"), a menudo, despuss de haber sido
transportadas a distancias considerables.

Lluvia cuyas gotas se congelan en el momento de su impacto con
el suelo, con los objetos de la superficie terrestre, o con
los aviones en vuelo;

Llovizna

Precipitacidén bastante wuniforme, constituida exclusivamente
por menudas gotas de agua {de diametro menor que 0.5 mmn), muy
proximas unas a otras. :

Las gotas de llovizna parecen flotar en el aire, de manera que
hacen perceptibles los mas pequenos movimientos atmosfericos.

La llovizna cae de una capa continua de Stratus, relativamente
densa, generalmente baja, gue incluso en algunos sitios puede
tocar el suelo (niebla). Algunas wveces, la llovizna puede
proporcionar cantidades de agua bastante importantes {hasta
1 mm por horal), principalmente a lo largoe de las costas y en
las regiones montanosas.

Llovizna cuyas gotas se congelan en g2l momento de su impacto
con el suelo, con los objetos de la superficie terrestre, o
con los aviones en vuelo;

Nieve ,

Precipitacion de cristales de hielo en su mayor parte
ramificados (algunas veces en formz de estrallas).

Los cristales ramificados estan en ciertos casos mezclados con
cristales no ramificados. Con temperaturas mayores que -5°C,
aproximadamente, los cristales se sueldan generalmente entre
s1 formando copos;




d)

e)

)
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Nieve granulada

Precipitacion de granulos de hielo, blancos y opacos. Estos
granulos son esféricos o, a veces, conicos; su diametrc es de
2.5 mm, aproximadamente.

Estos granos son gquebradizos y facilmente aplastables; cuando
caen sobre un suelo duro rebotan y a menudo se rompen. Las
precipitaciones de nieve granulada se producen cuando la tem—~
peratura en superficie es proxima a 0°C y se presentan gene-—
ralmente en forma de chubascos, mezclados con copos de nieve ©
con gotas de lluvia:

Precipitacién de granulos muy pequenos de hielo, blancos vy
opacos. Estos granulitos son relativamente aplastados o
alargados; su diametro, generalmente, es menor gue 1 mm.

Cuando estos granulos golpean un suelo durc rebotan, pero no
se rompen. Generalmente caen en pequenas cantidades, a menudo
de un Stratus ¢ de una niebla, pero nunca en forma de chubasco:;

Hielo granulado

Precipitacion de granulos de hielo, transparentes o translici-
dos, de forma esférica o irregular, raramente conica y cuyo
diametro es de 5 mm 0 menos.

Estos granulos generalmente rebotan cuando golpean un suslo
duro y se puede oir el ruido de su impacto. Pueden subdivi-
dirse en dos tipos principales:

i) gotas de lluvia congeladas, o copos de nieve fundidos casi
del todo y que se han congelade de nueveo. La congelacidn
se produce generalmente en la proximidad de la superficie
terrestre;

i1) granulos de nieve envueltos en una fina capa de hielo,
que se forma por congelacidn de gotitas interceptadas por
los granulos o del agua resultante de una fusidén parcial
de los mismos:

Granizo

Precipitacion de glébulos o trozos de hielo (pedrisco) cuyo
diametro es del orden de 5 mm a 50 mm, a veces mayor, y gque
caen separados los unos de los otros o aglomerados en bloques
irrequlares.

Los pedriscos estan constituidos casi exclusivamente por hielo
transparente o por una serie de capas de hielo transparente de
un espesor minimo de 1 mm, alternando con capas translicidas.
Las granizadas se observan habitualmente durante fuertes
tormentas eleéctricas:
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Prismas de_hielo
Caida de cristales de hielo no ramificados, que tienen la
forma de agujas, de columnas o de placas, a menudo tan tenues
que parecen en suspension en la atmosfera, y que pueden caer
de una nube o con cielo despejado.

Estos cristales son particularmente visibles cuando relucen a
los rayos del Sol {polvo diamantine); entonces pueden-producir
una columna luminosa u otros fenodmenos de halo. Este
hidrometeoro, que es frecuente en las regiones polares, se
observa con temperaturas muy bajas y en masas de aire estable;

Niebla

Suspension en la atmosfera de gotas muy pequefias de agua, que
reducen la visibilidad horizontal sobre la superficie de 1la
Tierra a menos de 1 hkm.

Cuando estan suficientemente iluminadas, las gotas de niebla
son, en general, perceptibles individualmente a simple vista:
entonces es posible verlas moviéndose de una manera un poco
desordenada. En la niebla, el aire da la impresidn de pegajoso
vy himedo, y la humedad relativa generalmente se aproxima al
100 por ciento. .

Este hidrometeoro forma un velo blanquecino que recubre el
paisaje; cuando contiene particulas de polvo o de hume puede
tomar una débil coloracion, a menudo amarillenta. ° En este
caso, la niebla dura mas que cuando esta constituida solamente
por gotitas de agua.

Niebla helada

.’ ’ - .

Suspension en la atmosfera de cristales de hielo muy numerosos
y minusculos que reducen la wisibilidad en la superficie
terrestre.

A menudo estos cristales relucen a los rayos sclares. La
niebla helada puede dar lugar a fendmenos opticos tales como
columna luminosa, pequeno halo, etc;

Neblina

Suspension en la atmosfera de gotitas microscépicas de agua o
de particulas higroscopicas humedas que reducen la visibilidad
en la superficie terrestre.

En la neblina, el aire generalmente no da la sensacion de
pegajoso y himedo. En la neblina la humedad relativa estda muy
por debajo del 100 por ciento.:

Este hidrometeoro forma un velo grisaceo, generalmente poco
denso, que recubre el paisaje:;

{
I
|
!
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Ventisca

Conjunto de particulas de nieve levantadas del suelo por un
viento bastante fuerte y turbulento,

Las condiciones de viento {intensidad vy turbulencia)
necesarias para provocar la aparicidén de este hidrometeoro
dependen del estado superficial de la nieve y de su edad.

i)  Ventisca baja
Conjunto de particulas de nieve levantadas por el viento
hasta poca altura sobre el suelo. La visibilidad no se
reduce sensiblemente al nivel de la mirada del observador.

Los obstaculos mas bajos estan velados Y enmascarados por
la nieve en movimiento, La trayectoria de las particulas
de nieve es sensiblemente paralela a la superficie del
suelo.

ii) Ventisca alta
Conjunto de particulas de nieve levantadas del suelo por
el viento a grande o ‘bastante altura. La wvisibilidad
horizontal al nivel de la mirada del observador es gene-
ralimente muy reducida.

La concentracion de particulas de nieve es suficiente
algunas veces para velar el cielo e incluso el® Sol. Las
particulas de nieve estan casi siempre fuertemente
movidas por el viento;

Rociones

Conjunto de gotitas de agua arrancadas por el viento en la
superficie de una vasta extension de agua, generalmente en las
crestas de las olas, y transportadas a poca distancia en la
atmosfera.

Cuando la superficie del agua esta suficientemente agitada,
estas gotitas pueden ir acompanadas de espuma:;

Rocio

Depdsito de gotas de agua procedentes de la condensacidn del
vapor de agua contenido en la atmosfera, cuando hay cielo
despejado, sobre los objetos del suelo o cerca del suelo,

13

El rocioc se forma cuando:

i) la superficie de los objetos se enfria por debajo del
punto de rocio del aire; tal enfriamiento se debe. en
general, a la radiacion nocturna y el rocio se deposita
principalmente sobre los objetos del suelo o cerca del
suelo; '
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ii} el aire caliente y himedo entra en contacto con una
superficie mas fria, cuya temperatura es menor que la del
punto de rocio del aire; en general, es la consecuencia
de un proceso de adveccion.

Rocio blanco

Deposito blanco de gotas de rocio congeladas;
Escarcha

Deposito de hielo de aspecto cristalino, que aparece la mayoria
de las veces en forma de escamas, de plumas o de abanicos.

Este hidrometeoro se forma de manera analoga al rocio, pero
con temperaturas menores que 0°C;

Cencellada_blanca

Deposito de hielo, constituido por granulos mds o menos sepa-
rados por camaras de aire, algunas veces ornados con ramifica-
ciones cristalinas.

La cencellada blanca se forma por congelacion rapida de gotitas
muy pequenas de agua en subfusion. El espesor de este deposito
puede aumentar hasta el punto de formar una capa espesa.

En el suelo o cerca del suelo, la cencellada se deposita scbre
los objetos, principalmente sobre sus superficies expuestas al
viento y., en particular, sobre sus partes puntiagudas y sus
aristas. Este deposito es debido a la congelacion de las
gotitas de agua subfundidas en la niebla o, en las regiones
montanosas, a la congelacion de gotitas de agua subfundida en
las nubes.

En la atmésfera libre, la cencellada puede depositarse sobre
las partes de las aeronaves expuestas al viento relativo; este
tipo de engelamiento da un deposito desmenuzable que tiene el
aspecto de una masa costrosa de granulos de nieve:

Depésito de hielo, generalmente homogéneo y transparente, que
proviene de la congelacion de gotitas de llovizna o de gotas
de 1lluvia, en subfusidn, sobre las superficies de los cuerpos
que estan a una temperatura menor o un poco mayor que 0°C.

La cencellada transparente y el hielo liso puedepn también re-
sultar de la congelacion de gotitas de llovizma o gotas de
lluvia no subfundidas cuando hacen impacto sobre las superfi-
cies de cuerpos que estan a2 una temperatura netamente menor
que 0°C.

En el suelo, el hielo liso se observa cuando las gotas de
lluvia atraviesan una capa de aire de espesor considerable,
cuya temperatura es menor que la del punto de congelacion.
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En la atmosfera libre, la cencellada transparente y el hielo
liso se presentan en forma de capa de hielo transparente
compacto y liso. La cencellada transparente se forma en las
nubes gque contienen grandes gotas de agua en subfusion, y que
se congelan después de su impacto sobre las partes de las
aeronaves expuestas al viento relativo; en otras ocasiones, el
hielo liso puede cubrir todas las partes de una aeronave
expuesta a la precipitacion subfundida.

Nota: El hielo lisg en el suelo no debe confundirse con una
capa de hielo que recubra el suelo, formado por uno de los
siguientes procesos: 1) el agua gue proviene de una precipi-
tacion de gotitas de llovizna o gotas de lluvia no subfundidas
se hiela posteriormente sobre el suelo; 1i) el agua que pro-
viene de la fusidn completa o parcial de una capa de nieve en
el suelo se hiela de nuevo; 11i) la nieve del suelo se ha
vuelto compacta y dura debido a la circulacion de vehiculos:

q) Tromba

Fenomeno gue consiste en un torbellino de viento, a menudo
intenso., cuya presencia se manifiesta por una columna nubosa o
un cono nuboso invertido en forma de embudo, que sale de la
base de wun Cumulonimbus, y por wuna '"cepa" constituida por
gotitas de agua levantadas de la suparficie del mar, o por
polvo, arena o diferentes residuos levantados del suelo.

El eje de la columna nubosa puede ser vertical, inclinado o
algunas wveces sinuose. Frecuentemente sucede que la columna
nubosa alcanza la cepa.

En el torbellino el aire estd animado de rapido movimiento
giratorio, casi siempre en sentido ciclonico, movimiento que
incluso se puede observar a alguna distancia de la columna
nubosa y de la "cepa'. El aire generalmente esta en calma a
una distancia mayor.

El didmetro de la columna nubosa, que normalmente es del orden
de diez metros, puede en ciertas regiones alcanzar algunas
veces varios cientos de metros. Es posible observar en cier-
tas ocasiones trombas bajo una misma nube.

Fn América del Norte, las trombas (tornados) provocan a menudo
danos muy importantes; el efecto destructor de su paso puede
hacerse sentir sobre una zona cuyo ancho alcanza hasta 5 Jkm y
su longitud es de varios cientos de kildmetros.

También puede suceder que se observen trombas de débil
intensidad debajo del Cumulus.

9.6 Relaciones entre las precipitaciones y los géneros de nubes

Cuando las particulas que caen alcanzan el lugar de observacion, es
posible determinar su naturaleza. Debido a la estrecha asociacion que existe
entre los hidrometeoros y ciertos geéneros de nubes, el conocimiento de la
naturaleza de sus particulas constitutivas facilita, a menudo, la
identificacidn de las nubes presentes en el cielo. El Cuadro 9.1 indica las
diferentes particulas de precipitacidn y el género de la nube que las origind.
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Cuadro 9.1

Precipitacion asociada a los generos de nubes

0 T
Hidrometeoros Género de nubes
!
As Ns Sc ! St Cu Cb
Lluvia + + + + +
Llovizna +
Nieve + + + +
Nieve granulada + +
i
Cinarra E +
!
Hielo granulado + + IE +
! N
Prismas de hielo* ? +
i i

* Un observador en una aeronave puede encontrar prismas de
hielo bajo Cirrus, Cirrocumulus, Cirrostratus y Altocumulus.

3.7 Velocidad de caida de las qotas de aqua

Un cuerpo que cae en el aire esta sometido a tres fuerzas:

a) la gravedad:
b) el empuje;
c) la resistencia del aire debida a su movimiento.

Al principio de su caida, el cuerpo acelera, porque la fuerza de
gravedad es mas grande que la suma de las otras dos. Sin embargo, la
resistencia del aire aumenta con la velocidad de caida hacis la Tierra.

A menos que el cuerpo no alcance el suelo antes. las fuerzas acaban
por equilibrarse y la velocidad de caida se hace constante. Es lo que se
llama velocidad limite de caida.

FRE539 st 3 0




- 749 —

Un paracaldas cae al principio con velocidad acelerada, peroc poco
despues de abrir su paracaldas desciende a velocidad constante. Las hojas al
caer alecanzan también su velocidad limite. De la misma manera, las gotas de
lluvia caen al principio acelerando hasta una velocidad maxima y luego conti-
ntan a velocidad constante.

‘La velocidad limite de caida es mayor cuanto mas grande es la gota.
El Cuadro 9.2 muestra la correspondencia entre la velocidad limite y el tamano
‘de las gotas.

Cuadro 9.2

Velocidad limite de caida de las gotas de agua

Diametro Velocidad limite

(u) (ms™')

2 0.00012

B 0.00192
100 0.27
200 0.72
500 2.06
1000 4.03
2000 6.49
5000 9.09
S800 9.17

(I p =10 °mm = 10" °m)

9.8  Deformacidén de las gotas de 1lluvia

Las gotas de lluvia, se deforman durante su caida, tanto mas, cuanto
mas grandes son.

Esto explica el hecho de que no se obgerva arco iris mas gque para
ciertos tamanos de gotas. El arco iris resulta de la dispersidn de la luz
visible del Sol para las diversas longitudes de onda gue comprenden los
colores del arco iris.

La dispersion resulta de la refraccion y de la reflexion interna de

la luz solar en las esferas de agua. Sin embargo, mas alla de un cierto
tamano, las gotas dejan de ser esfericas, son un poco aplanadas por debajo y
la dispersion no se observa. .

Incluso en el caso de gotas de lluvia esféricas, el arco iris no se
produce si son demasiado pequenas. Cuando su diametro es del orden de algunas
longitudes de onda de la luz, son otros los fendmenos oOpticos los que se
producen.

El mayor tamano_ que figura en el Cuadro 9.2 es, aproximadamente, el
limite superior del tamano de las gotas de lluvia. Mas alla de este limite,
la deformacidon es tal que las gotas se rompen en gotitas mas pequenas. Por
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consigquiente, hay un limite tanto para el tamano como para la velocidad de
caida de las gotas de lluvia.

La caida de los hidrometeoros hacia la superficie terrestre no puede
producirse hasta después de la formacion de las nubes en la atmosfera. Estas
nubes se forman cuando el enfriamiento del vapor de agua alcanza el punto en
que se transforma en gotas liquidas o en cristales de hielo.

Este enfriamiento del aire himedo para formar nubes se produce uUnica-
mente por movimientos verticales. En el capitulo siguiente se estudiaran
algunos de los procesos fisicos que provocan el movimiento ascendente del aire.

CUESTIONARIO
1. Enumé{ense los cuatro tigos de meteoros que presentan un particular
interes para los meteorologos. Dar dos ejemplos de cada uno de estos
tipos.
2. Redictense breves notas sobre:
a) "~ la intensidad de las precipitaciones;
b) la velocidad limite de caida:
c) la wvirga. |
3. Describanse las caracteristicas de los chubascos y de las

precipitaciones intermitentes ZComo se distinguen?

3. Comparense y oponganse los siguientes hidrometeoros:
a) 1luvia y llovizna;
b) niebla y neblina;
c) nieve y granizo;
d) nieve granulada y cinarra;
e) cencellada blanca y hielo liso.
5. Si las precipitaciones se producen durante la noche, ndmbrense los

géneros de nubes que producen los hidrometeoros siguientes:
a) 1lluvia:
b} nieve;

c) llovizna.
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CAPITULO X

ESTABILIDAD VERTICAL DE LA ATMOSIERA

La formacién de las nubes y de las precipitaciones en la atmdsfera
resultan, frecuentemente, de los movimientos verticales. A wveces, se hacen
visibles por la formacidn de nubes, pudiéndose producir igualmente los movi-
mientos verticales en ausencia de nubes.

Aunque la escala de los movimientos verticales en la atmdsfera sea en
general bastante menor que la de los movimientes horizontales, pueden, si
estan bien desarrollados o son extensos, tener efectos importantes.

Los movimientos verticales son la causa de diversos fenomenos meteoro—
logicos. Asi, pueden provocar rafagas o calmas irregulares durante algunos
segundos o blen movimientos ascendentes o descendentes potentes que persisten
durafite algunos minutos en las tormentas electricas. Movimientos mas lentos
pero mas extensos pueden mantenerse durante varios dias a escala sindptica.

Todos estos movimientos estan relacionados con la estabilidad vertical
de la atmosfera y se estudiara como se producen.

10.1 Procesos adiabaticos en la atmdsfera

Hemds visto ya, en el parrafo 10.6 del Volumen I, "Ciencias de la
Tierra"” cual es la naturaleza de los procesos adiabaticos. Un proceso se dice
adiabatico cuando se realiza sin intercambio de calor con el medio que le
rodea. Por ejemplo: una particula de aire puede tener variaciones de volumen
o de presion sin intercambio de calor en el exterior.

La mayor parte de los cambios rapidos de presidn en la atmdsfera son
adiabaticos o casi adiabaticos. Esto por tres razones principales: en primer
lugar, el aire es mal ceonductor de calor; en segundo lugar., la mezcla de una
particula de aire con el medio que la rodea es relativamente lenta; y por
ultimo, los intercambios radiativos son débiles a corto plazo.

. Una particula de aire no saturada puede expandirse adiabaticamente
cuando se eleva y penetra en capas de menor presion. Al ocurrir esto, la
particula se enfria segin un gradiente térmico 'vertical adiabatico que
corresponde aproximadamente a 10°C por kildmetro, a condicion de que el aire
se mantenga no saturado. Una compresidén adiabatica provocara un calentamiento
adiabatico seco del mismo valor.

%

La expresién gradiente térmico vertical adiabatico seco es aplicable
al aire himedo pero no saturado. porque tiene mas o menos las mismas
variaciones de temperatura que el aire perfectamente seco. Es necesario, sin
embargo, insistir sobre el hecho de que esto es aplicable cuando el aire no
esta saturado. '

Algunas veces, sin embargo, el aire himedo puede volverse saturado
debido al enfriamiento: si las particulas de este aire continan a elevarse y
expandirse, una parte del vapor de agua se condensa y la nube empieza a
formarse. El calor latente liberado por la condensacidn compensa en parte el
enfriamiento adiabatico debido a la expansidn.
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Si el aire estd saturado su gradiente térmico es, por lo tanto, menor
que el gradiente termico vertical adiabatico seco y se dice que se enfria
segﬁn un gradiente termico vertical adiabatico humedo o saturado.

El valor del gradiente térmico vertical adiabatico saturado o himedo
{(Qrn) depende de la presidn y sobre todo de la temperatura ya que, a tempe-
ratura mas alta, la cantidad de vapor de agua que el aire puede contener es
mas grande, la cantidad de calor latente liberada es mayor y el enfriamiento
es menor.

Es, pues, imposible hallar un valor unico del gradiente térmico
vertical adiabatico humedo.

El Cuadro 10.1 muestra los valores del enfriamiento adiabatico humedo
a diferentes presiones y diversas temperaturas.
Cuadro 10.1

Gradientes -termicos verticales adiabaticos saturados

Gradiente térmico vertical adiabatico saturado
. (°C por-kilometro)
Températura
(°C)
Presidon (hPa)
1000 500 .
30 3.6
20 4,5
10 5.6 4,2
0 6,9 5.4
=10 8.1 6.8
=20 8.8 8.4

Se vera, para ciertos ejemplos, que se utiliza el valor de 5°C por
kilometro para el enfriamiento adiabitico del aire saturade. Esto no es mas
gque una comodidad y es necesario tener cuidado en los casos reales utilizando
el valor apropiado.

10.2 Gradiente teérmico vertical real

En el Capitulo II se han descrito las diversas capas que componen la
atmosfera en funcion de la wvariacion wvertical de temperatura tomada en las
condiciones medias que existen. :

En realidad, la distribucién vertical de temperatura, en un lugar dado
y en un instante dado se aparta siempre mas o menos de estas condiciones. Por
esto, es necesario determinar la distribucion vertical de temperatura lanzando
radiosondas, que la miden. De este modo se puede tambien determinar la humedad
y la presion en la altura. :
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El conocimiento de la distribucion vertical de la temperatura permite
a los meteorologos determinar para todos los niveles el gradiente termico
vertical real, es decir, la razén de disminucion de la temperatura con la
altura.

El gradiente térmico vertical real (Q) es positivo cuando la tempe-
ratura disminuye con la altura. Al contrario, cuando en una capa atmosférica
la .temperatura aumenta con la altura, el gradiente término vertical es
negativo y se dice que ocurre una inversion de temperatura.

El gradiente térmico vertical real puede ser mayor, igual, o menor gue
el gradiente termico vertical adiabatico seco para su particula de aire no
saturado que se mueve verticalmente. Este gradiente térmico vertical tambien
puede diferir del gradiente termico vertical adiabatico humedo de una particula
de aire saturado en movimiento vertical. Estas diferencias pueden ser la causa
de importantes fendmenos atmosféricos.

10.3 Estabilidad
Se dice que un objeto estd en estado de equilibrio en una posiciodn

dada, cuando las fuerzas que actuan sobre el se compensan exactamente dejan-
dolo inmovil.

Cuando se aparta ligeramente un objeto en estado de equilibrio de su
posicion, las fuerzas que se ejercen sobre el pueden obrar de diversas maneras:

- si tienden a volver el objeto a su posicidon de equilibrio inicial
se dice que el equilibrio es estable;

N

- si, por el contrario, tiende a separarlo todavia mis de su
posicidn de equilibrio inicial, el equilibrio es inestable;

-~ por ultimo, si en su nueva posicidn, el objeto esta todavia en
equilibrio, se dice que el equilibrio es indiferente.

La figura 10.1 muestra los diferentes casos de equilibrio para un
objeto esférico colocado sohre superficies de formas diversas.

a) EQUILIBRIO ESTABLE \./
Figura 10.1

b) EQUILIBRIO INESTABLE Casos de equilibrio
c) EQUILIBRIOC INDIFERENTE . ®

10.4 Método de la particula

Uno de los métodos que se utilizan para apreciar la posibilidad de
movimientos wverticales en la atmosfera, consiste en estudiar el desplazamiento
vertical de particulas de aire que se suponen inicialmente en equilibrio con
los que los rodean porque las fuerzas que actlan sobre ellas se compensan
exactamente.
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Si, después de un pequeno desplazamiento vertical hacia arriba, la
particula tiende a volver a su nivel, su equilibrio es estable. Se dice que
la atmosfera es estable. En una atmdsfera estable los movimientos verticales
son limitados o no existen. Por ejemplo, el desarrollo vertical de nubes es
limitado en las regiones estables de la atmésfera.

Por el contrario. se trata de una atmésfera inestable cuando la
particula de aire desplazada hacia arriba tiende a continuar elevindose. En
una atmosfera inestable, los movimientos verticales predominan y pueden, si el
aire alcanza la saturacion., formar nubes de gran desarrollo vertical.

La atmosfera esta en equilibrio indiferente cuando el aire, despues de
un desplazamiento vertical, no se mueve ni hacia arriba ni hacia abajo a
partir de su nueva posicion.

En los tres casos, el sentido del desplazamiento que tiende a tomar la
particula de aire en su nueva posicion depende de la temperatura que ha
alcanzado en comparacion con la del aire que le rodea.

El equilibrio estable, inestable o indiferente de la atmosfera depende,
pues, de la variacion de la temperatura con la altura. Examinense sucesiva-

mente el caso del aire no saturado y el del aire saturado.

10.5 Movimientos verticales del aire no saturado

Supénéase una parte de la atmosfera donde el aire no esta saturado, que
su humedad relativa esta muy por debajo del 100 por ciento y que la temperatura
en superficie es de 20°C. A partir de estas suposiciones analicemos los tres
diferentes gradientes térmicos verticales reales: N

al supongase un gradiente termico vertical real de 8°C por kildmetro
y véase, en la Figura 10.2, la distribucién de la temperatura hasta tres kild-
metros de altura.
DI-SCENBENTE

f e
Ikem b - .. e m e e __@,_“_ -k g
| | 3
E_‘lgura lO‘ 2 2km |- .. . . e e .- . —| 4°cC g §
Atmosfera estable 3 nng
para el aire no saturado thm ~"(:) s e e — 12
Superficie ——@ . 20°C
Mxmﬁgmnr ;

Considérese que la particula de aire, en equilibrio cerca de la super-
ficie terrestre, se desplaza hasta un kildmetro de altura y que, al expanderse,
se enfria adiabaticamente 10°C por kildmetro mientras la temperatura ambiente
es de 12°C. Si se observa la Figura 10.2 se notara que a ese nivel la parti-
cula esta 2°C mas fria y, desde luego, mis densa que el medio que ' la rodea,
por lo que tendera a regresar a su nivel de origen, en el cual, suponiendo que
la compresidn es adiabatica, tendra su temperatura inicial de 20°C.

La particula desplazada.hacia arriba, a partir de su posicidn de equi-
librio, regresa a su posicion original, por lo tanto, la atmosfera es estable.
En este caso, el gradiente térmico vertical real (Q) (8°C por kildmetro) es
menor gue el gradiente térmico vertical adiabitico seco (Q°) (10°C por
kildmetro).
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Se tiene una atmésfera estable cuando:

Qg ... (10.1)
si la particula de aire permanece no saturada durante su movimiento;
.- b} Supéngase que el gradiente térmico vertical real es de 11°C por

kilémetro y véase, en la Figura 10.3, la distribucion de la temperatura hasta
tres.kilometros de altura.

DESCENDENTE
| 5
] 3
i )
 3km @—"’ °§§ Figura 10.3

| g 2k o @ _2.‘:2;3 Atmosfera inestable
: 3. ma para el aire no saturado

Tkm @ e
] Superficie L—{20" 20°C
i

ASCENDENTE

De este modo, al igual que en el anterior, la particula de aire llega
hasta un kildmetro de altura donde su temperatura es de 10°C. Si se observa
la Figura 10.3, se notara que a ese nivel la particula estd 1°C mas caliente
y. desde luego, menos densa que el medio que la rodea, por lo que sera forzada
a continuar ascendiendo y a alejarse, cada ve=z mas, de su nivel original, poc
lo tanto la atmésfera es inestable.

N

En este caso, el gradiente térmico vertical real (11°C por kildmetro)
es mayor que el gradiente térmico vertical adiabatico seco (10°C por
kilometro). Luego, se tiene una atmdsfera inestable cuando:

0> Q° cere. . 110.2)

si la particula de aire permanece no saturada durante el movimiento:

c) Supongase un ;gradienté térmico vertical real de 10°C por kiléd-
metro y vease, en la Figura 10.4, que este gradiente es igual al gradiente
térmico vertical adiabatico seco. En este caso, si la particula se desplaza

hasta un kildmetro de altura tendra una temperatura igual a la del medio
ambiente, por lo tanto, tiende a permanecer en su nueva posicion. En estas
! condiciones se dice gque la atmosfera es indiferente.

Figura 10.4 Ykm b N T Y

‘ Atmdsfera en equilibrio % S
. N - 2km Y—_— — o*C
indiferente para el aire 3 G g

m

no saturado Then- ‘.______7 10°¢
Superficie L@ 20°c

3
ASCENDENTE
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Para una atmosfera indiferente se tiene:

Q=9° cev...{10.3)

si la particula permanece no saturada.

En las . explicaciones precedentes so0le se han considerado los
desplazamientos hacia arriba. Sin embargo., en el angulo superior derecho de
cada figura, la temperatura cambia cuando la particula desciende desde los
tres kildmetros hasta los dos kildmetros.

Durante el descenso la particula se comprime adiabAticamente y se
calienta 10°C por kilometro. Bajo esta consideracion se podra comprobar que:

si 0¢CQ° la particula regresa al nivel de tres kildmetros
(atmosfera estable);

0>0° la particula continlla su descenso (atmésfera inestable):
Q=90° la particula permanece al nivel de dos kilometros
(atmosfera indiferente).
10.6 Movimiento vertical del aire saturado

Cuando una particula de aire esta saturado, la liberacidn de calor
latente por la condensacion reduce el enfriamiento en el curso de la expansion

adiabatica. Es necesario utilizar el gradiente térmico vertical adiabatico
saturado o himedo (Q") en lugar del gradiente termico vertical adiabatico
seco (Q7). En lo sucesivo, a los gradientes antes citados se les denomi-

nara enfriamiento adiabatico saturado o himedo y enfriamiento adiabdtico seco,

respectivamente.

El grandiente adiabatico saturado varia en funcidén de la temperatura y
de la presidn, pero se supondra aqui, por comodidad, que tiene un valor igual
a 5°C por kildmetro.

El lector podra determirar por si mismo lo que pasa en el caso de que
siendo la tempertura en superficie de 20°C, el gradiente térmico vertical real
es igual a 4°C por kildmetro. Se supondrd primeramente que una particula en
la superficie es desplazada hasta 1 Jm de altura y se estudiara el resultado.
Se examinara a continuacion lo que sucede a una particula de aire saturado que
desciende de 3 km a 2 lm.

Se repetira este ejercicio en el caso de que el gradiente termico
vertical real sea de 8°C por kilometro y., despues, cuando sea igual a 5°C por

kilometro.

Se debe llegar a las conclusiones siguientes:

atmosfera estable si Q<0
atmosfera inestable si Q>Qnx ‘
atmésfera indiferente si Q= Q

{para una particula de aire saturado).
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10.7 Inestabilidad condicional

Se notara que, en el caso de que el gradiente térmico vertical real
sea igual a 8°C por kilometro, se tendra al mismo tiempo:

Q< Qe
Yy Q2> QOn

- La atmosfera es, pues, estable para el aire no saturado, mientras que
es inestable para el aire saturado.

Esto es lo que se denocmina inestabilidad condicional y ocurre cuando:

Q" ¢ Q <CQ.,
10.8° . Resumen

_ La estabilidad del equilibrio de una particula de aire tomada en
reposo, que se acaba de estudiar, se denomina estabilidad estitica. Es util
conocerla, pues ello indica la posibilidad o imposibilidad de movimientos
verticales.

En los parrafos precedentes se ha supuesto que una particula de alre
estd sometida a un pequeno desplazamiento vertical que la conduce a una region
donde la presion es diferente. De esto resulta un cambio de volumen vy,
suponiendo que no hay intercambio de calor con el medio que le rodea., la
particula se expande o se comprime adiabaticamente.

Es razonable suponer que los procesos atmosféricos estudiados sobre
una duracidn del orden de un dia son adiabaticos por las razones siguientes:

a) el aire es mal conductor del calor:
b) la mezcla de una particula de aire con el aire que la rodea es
lenta.

. Sin embargo, en ciertos casos la mezcla del aire con el medio que le
rodea, puede llegar a ser importante. Por ejemplo: en el curso del desarrollo
de nubes cumuliformes, tales como los cumulonimbus, el aire circundante puede
ser 1levado a las zonas de ascenso. Este proceso, durante el cual una mezcla
de aire se produce, se denomina arrastre.

Los meteordlogos utilizan métodos especiales para determinar la esta-
bilidad de la atmdsfera cuando el arrastre es importante. Es necesario, en
efecto, tener en cuenta los intercambios de calor, pero tambien las modlflca—
ciones .de la humedad del aire.

Es importante, igqualmente, tener en cuenta las variaciones .o adiaba-
txcas de temperatura cuando se quieren prever los movimientos verticales con
mas de 24 horas de anticipacidén. Los procesos no adiabaticos comprenden las
pérdidas y ganancias de calor por radiacién.

La determinacién de la estabilidad estdtica por el método de la
partlcula parece ser, en general, un método comodao que Sumlnxstra indicaciones
UtllES sobre 1la p051b111dad de movimientos verticales. Es particularmente
utll para cortos perlodos de tiempo, la determinacidén del gradiente termico
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vertical real a partir de las observaciones de radiosondeo, con el cual se
determina la estabilidad atmosferica.

Se ha visto que intervienen dos factores, sobre todo, en la determi-
nacion de la estabilidad de la atmosfera para los procesos de corta duracidn:

al la variacion de temperatura en la atmosfera en funcion de la
altura, expresada por el gradiente termico vertical real;

b) la variacién de temperatura con la altura en una particula que
se desplaza verticalmente.

En lo referente al apartado b) se utiliza el enfriamiento adiabatico
seco cuandoe el aire no esta saturado. Cuando el aire llega a saturarse, es

necesario utilizar el enfriamiento adiabatico saturado apropiado.

Se puede, pues, resumir los diferentes casos de la manera siguiente:

a) si Q@ < Qn la atmosfera siempre es estable;

b) s1 Qn € Q@ < Qo la atmdsfera es estable si el aire no
esta saturado., pero es inestable para
el aire saturade (es decir que la
inestabilidad es condicional):;

c) 51 Q 2 Qo la atmosfera es siempre inestable.
Cuando se tiene un gradiente térmico vertical real igual, ya sea al
enfriamiento adiabatico seco. ya sea al enfriamiento adiabatico saturado, es

posible que el equilibrio sea indiferente.

10.9 Nivel de condensacidn de la particula por levantamiento

Considérese una particula de aire no saturada que asciende en la
atmdsfera. En el curso de este movimiento ocurre el enfriamiento adiabitico
seco y, si el movimiento continda, termina por enfriarse lo bastante para
hacerse saturada.

Si continta enfriandose, se produce la condensacién y se forma una
nube. El nivel en que se produce la condensacion es el nivel de condensacion

por levantamiento.

El enfriamiento de una particula que continla elevandose por encima
del nivel de condensacion es mas lento debido al calor latente liberado, gque
compensa en parte el enfriamiento adiabatico. Es el enfriamiento adiabatico
del aire saturado el que debe entonces ser comparado con el gradiente térmico
vertical real dado por el radiosondeo. '

10.10 Turbulencia atmosférica

El examen del registro de un anemdgrafo muestra que el viento en su-
perficie tiene variaciones rapidas e irrequlares de intensidad y de direccidn.
Estas fluctuaciones indican que el flujo de aire es turbulento, formandose
numereses torbellinos en las proximidades de la superficie terrestre.

B T IR I
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Es dificil determinar la estructura exacta de estos torbellinos ya que
son muy irregulares. En particular, sus ejes de rotacidn pueden tener todas
las direcciones.

El gradc de turbulencia se ha demostrado que depende de numerosos
factores, tales como la intensidad del viento, la rugosidad de la superficie,
! el gradiente término vertical real, etc. O

: Los meteordlogos distinguen entre dos tipos de turbulencia:

a) la turbulencia térmica:

! b) . la turbulencia mecanica. |

, La turbulencia térmica resulta de la conveccion debida al calenta-
miento en superficie por la insolacién del suelo. Puede igualmente originarse
del paso de una masa de aire relativamente fria sobre una superficie terrestre
u oceadnica mas caliente.

El aumento de la temperatura en las capas muy bajas tlene como conse—
cuencia el aumento del gradiente termico vertical real, haciendose finalmente
la atmdésfera inestable. Las corrientes de conveccion que se desarrollan
constituyen una forma de turbulencia.

En las nubes convectivas y, particularmente, en las tormentas elec-—
tricas la liberacion de calor latente suministra una energia que provoca
movimientos ascendentes y descendentes gue corresponden a torbellinos de gran
escala. FEstos torbellinos, a su vez, originan torbellinos mas pequenos de
tamanos diversos. N

La turbulencia termica o la conveccidn no provocan siempre la forma-
cidn de nubes. En las regiones calientes y aridas, la humedad de la atmosfera
puede ser insuficiente para que la condensacion se produzca. La turbulencia
puede, sin embargo, ser muy grande en estas condiciones. Las aeronaves son muy
sensibles a ellas y los aspectos de la turbulencia se parecen a las "sacudidas"
que sufre un automovil que atraviesa un camino con baches. Los efectos de la
turbulencia se perciben en algunas regiones cuando se forman tempestades de
arena ¢ de polvo.

.. -El otro tipo de turbulencia, la turbulencia mecdnica, tambieén llamada
turbulencia por friccidn, esta muy generalizada y resulta de la rugosidad del
suelo. La turbulencia se acentlla por el paso del aire sobre los edificios,
los arboles, las colinas, etc. También puede originarse por el cizallamiento
del wviento.

. Cuando un fluido circula en las proximidades de una superficie limite
estacionaria, la intensidad, que es nula en contacto con la superficie. crece
progresivamente al atravesar la capa de friccidn o capa limite. A distancia
suficiente, la velocidad del fluido no sé altera por la preseéncia de la
superficie limite: es el movimiento libre gque no es frenado por la fricciodn.
El movimiento es reqular o laminar cuando la intensidad del movimiento libre
es menor que un valor limite que depende del fluido y de la estructura de la
superficie.

. Al contrario, cuande la intensidad del flujo libre pasa de un cierto
limite, el movimiento se hace inestable y se transforma en movimiento
turbulento. Los torbellinos se forman cerca de la superficie limite y derivan
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luego hacia la corriente. La capa de friccidon o capa limite tiene wmayor
espesor cuando el movimiento es turbulento.

Los torbellinos producidos en el curso de la turbulencia mecanica
tienen ejes que pueden tener todas las direcciones. Se desarrollan tanto mds
ficilmente cuando la intensidad del viento es alta o el gradiente térmico
vertical real es grande.

La turbulencia mecanica es menor sobre el mar o sobre un terreno
relativamente liso, y cuando la atmosfera es estable o el viento es debil.

Una turbulencia intensa puede producirse a gran altitud en aire
despejade. Es la turbulencia en aire claro. Constituye frecuentemente un
peligro para las aeronaves que vuelan a esas altitudes.

Los efectos de los diversos tipos de turbulencia se estudiaran con
detalle un poco mas adelante.

10.11 Inversiones de temperatura

La temperatura de la troposfera disminuye, en general. con la altura.
Acontece, sin embargo, gque la temperatura aumenta con la altura en ciertas
capas. Se dice entonces gque hay una inversidén de temperatura o, mis
simplemente, inversion.

La inversion puede producirse a partir del suelo; se dice gque es una
inversion en superficie. Cuando la inversidn se produce en una capa situada a
una clerta altura se denomina inversion en altura.

kS

La Figura 10.5 muestra ejemplos de estos dos casos de inversion. El
punto A es la base de la inversion, el punto B es la cima. La base de una
inversidn en superficie coincide con el suelo.

g g B Figura 10.5
2 B 2 A Inversiones en superficie
y en altura
A i
TEMPERATURA — TEMPERATURA ——
¢ a ) INVERSION EN {b) INVERSION
- SUPERFICIE " EN ALTURA

Las causas de inversion de temperatura son multiples. He aqui las
cuatro mas importantes:

a) la radiaciodn:
b) la turbulencia:;
c) la subsidencia;

d) los frentes.

B
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En el supuesto de gue, por encima de la capa turbulenta, la temperatura
del aire permanezca constante a pesar del enfriamiento adiabitico. puede for-
marse una inversion por turbulencia. La Figura 10.6 representa este proceso;
la linea de trazos representa la nueva distribucién de la temperatura.

Figura 10.6
Formacion de una inversion de turbulencia

ALTURA’

10.14 Inversion por subsidencia

En ciertas partes de la atmosfera puede suceder que capas de aire de
varios centenares de metros de espesor desciendan. Este proceso que se puede
desarrollar sobre una gran extensidn es conocido con el nombre de subsidencia.

Este movimiento esta, como se ha visto en el parrafo 7.14, ligado a la
convergencia y 2 la divergencia horizontal. Es frecuente gque la convergencia
horizontal se produzca en la alta troposfera, mientras que e! movimiento es
divergente en las bajas capas de la atmésfera. La Figura 10.7 muestra coémo de
estas circunstancias puede resultar la subsidencia.

CONVERGENCIA
Figura 10.7
Relacion de la gubsidencia
con la convergencia y la divergencia
DIVERGENCIA

El aire de las capas bajas guz fluye hacia el exterior de la regidn
considerada es remplazado por el aire que desciende de las capas altas. A su
vez, en los niveles mas altos, debajo de la tropopausa, el aire descendente es
remplazado por aire que fluye hacia el interior de la region. La velocidad
del movimiento descendente es mayor hacia la mitad de la troposfera.

En el aire que se extiende horizontalmente cerca de la superficie
terrestre, el espesor de una capa de aire subsidente disminuye en el transcurso
de su movimiento. La cima de la capa desciende entonces mas que la base.

El a1re subsidente se calienta por compresién adiabatica al acercarse
a presiones mas altas en las proximidades de la superficie terrestre S5i la
cima de la capa desciende mas que la base, aquella se calentara mas que esta
ultima. Cuando esto ocurre se forma una inversidn por subsidencia.

La subsidencia esta asociada a las Areas de altas presiones (antici-
clones). La convergencia en altitud puede provocar un aumento de la presidn
en las capas bajas. Una divergencia de las capas bajas puede entonces
producirse al principio bajo la influencia de la fuerza del gradiente de
presion dirigida hacia el exterior de 1a romidn Cin amharan  Ta foamam—a Aa
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Coriolis, gque aumenta con la intensidad del viento, tiende progresivamente a
equilibrar la fuerza de gradiente de presiodn.

No obstante, el aire no fluye exactamente alrededor de las isobaras.
La fuerza de friccion provoca un cierto flujo a través de ellas, lo que

contribuye a la divergencia de las capas bajas.

10.15 Inversiones frontales

En el parrafo 9.5 del Volumen "Ciencias de la Tierra" se ha visto cdmo
los frentes pueden formarse entre masas de aire que poseen densidad y tempera-
turas diferentes. Cuando el aire caliente es obligado a elevarse sobre el
aire frio en las proximidades de una zona frontal, se cumplen las condiciones
necesarias para la formacion de una inversidén. Es una inversidn frontal.

Los frentes y las inversiones frontales se estudiaran con detalle mas
tarde. Se puede, sin embargo, mencionar aqui que al aumento de la temperatura
se suma algunas veces un aumento de vapor de agua en la inversidn frontal.
Sobre este punto, la inversion frontal se distingue de otros tipos de
inversidn en los que el aumento de temperatura va acompanada frecuentemente de
una disminucion rapida de la humedad.

10.16 Efectos de las inversiones

La estabilidad del aire en una inversion es muy grande. Los movi-
mientos verticales son frenados v tilenden a desaparecer rapidamente.

La existencia de una inversidn frecuentemente se manifiesta por las
cimas de las nubes cuyo desarrollo wvertical es fremado y que tienden a exten-—
derse debajo de la base de la capa de inversion.

Asimismo, la neblina producida por el polvo o el humo gueda frecuen-—
temente confinada debajo de una inversion de temperatura.

Tambien, ciertos efectos Opticos estan asociados a las inversiones.
La refraccion o la curvatura de los rayos luminosos depende de la temperatura
y del contenido en vapor de agua del aire. En las proximidades de las
inversiones de temperatura la refraccidn puede ser anormal. Se puede producir
espejismo cuando los rayos luminosos atraviesan de arriba abajo una capa de
inversion.

La transmision de las ondas radioeléctricas de longitud de onda menor
que 10 m estda igualmente influenciada por la variacion de temperatura y del
contenido de vapor de agua de una capa a otra. Las inversiones de temperatura
y las'diferencias de densidad de las diversas capas atmosféricas producen
efectos particularmente importantes en la trayectoria de las transmisiones por
ondas ‘micrométricas y sobre el radar.

10.17 Gradientes superadiabdticos

Los gradientes térmicos verticales cuyos valores sobrepasan el del
gradiente térmico vertical adiabatico seco se denominan superadiabdticos. La
atmosfera es entonces inestable y, en general, se establecen corrientes
verticales que tienen por efecto mezclar el aire y redistribuir el calor hasta
que el gradiente térmico vertical adiabdtico seco sea igual al gradiente
termico vertical.




Sin embargo, se observan a veces gradientes superadiabaticos en 1los
primeros metros encima del suelo. Esto se produce preferentemente. cuando el
viento es debil o nulo y el suelo recibe una fuerte insolacidn.

10.18 Nivel de condensacion por conveccidn

El gradiente térmico vertical real de las capas bajas varia en el
curso del dia y de la noche; ya se han visto los cambios que conducen a una
inversion de temperatura.

Otros efectos se presentan debideo a la radiacidn solar gue calienta la
superficie terrestre. A medida que el dia avanza el calor es transferido del
suelo a las capas mas bajas de la atmdsfera, y la profundidad del aire calen-
tado se indica por el espesor de la capa a traves de la cual el gradiente
térmico vertical real 1llega a ser igual al gradiente térmico wvertical

adiabatico seco.

La Figura 10.8B representa esta evolucion con la formacion de una capa
de gradiente termico vertical adiabatico seco de espesor creciente.

Puede suceder que, con el aumento de la temperatura en superficie, el
espesor de la capa convectiva sea tal que la condensacion se produzca en su
parte superior, tal como esta indicado por el punto A de la Figura 10.8.

El nivel de condensacidn asi dafinido es el nivel de condensacidn por
conveccion. La temperatura en superficie gue le corresponde es la temperatura
de condensacion.

Figura 10.8
Nivel de condensacion por convecciocon

ALTURA
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En efecto, cuando la temperatura en superficie adquiere este valor, y
el gradiente termico vertical adiabatico seco llega hasta el nivel de conden-
sacion se forman Cumulus cuya base estd proxima a este nivel.

Se ha estudiado la estabilidad estatica de la atmosfera y sus relacio-
nes con los movimientos verticales. Esto puede provocar la formacion de nubes
si el movimiento alcanza el nivel en el que se produce la condensacidén del
vapor de agua. En el capitulo siguiente se vera con detalle cuiles son los
procesos fisicos de formacién de las nubes y los diversos factores que
intervienen en su disipacion. '

CUESTIONARIO

1. iQué es un proceso ad%abatico? iPor qué la mayor parte de los cambios
de la presion atmosferica de una particula son adiabiticos o casi

adiabaticos?




ST WA

- 99 -—

iCual es el significado de la expresidn enfriamiento adiabitico seco?

LEn que condiciones se la puede aplicar al aire humedo? 3i una muestra

de aire tomada en la superficie de la Tierra, con 20°C de temperatura,

se eleva verticalmente hasta tres kildmetros y se enfria siguiendo el

- . . S . . - - -

enfriamiento adiabatico seco, Lcual sera, aproximadamente, sSu

temperatura?

iCual es el significado de la expresion enfriamiento adiabatico del

aire saturado? iPor que el enfriamiento adiabatico seco difiere del

enfriamiento adiabatico saturado? &Por qué el valor del enfriamiento
- Ed - I

adiabatico saturado varia con la temperatura?

Redactense notas breves sobre:

a) el gradiente térmico vertical real;

b) la atmosfera inestable:

c) las inversiones de superficie:

d) la subsidencia:

e) el gradiente térmico vertical superadiabatico.

Redactese un texto corto sobre la turbulencia en la atmosfera. Expli-
quese la diferencia entre turbulencia térmica y turbulencia mecanica.

Describase la formacidon de los siguientes tipos de inversion de
temperatura:

a) inversion por radiacion:
b) inversion por turbulencia;
c}) inversion por subsidencia;
d)  inversidn frontal.

Describanse las variaciones de temperatura sufridas por una particula
de aire no saturado sometida a un pequeno desplazamiento vertical:

a) hacia arriba;
b) hacia abajo.

iCuil sera el movimiento posterior de la particula en una atmosfera
estable?

Expliquese el significado de las expresiones siguientes:
a) nivel de condensacidn por levantamiento:

b)  nivel de condensacidn por conveccion.
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CAPITULO XI

FORMACION Y DISIPACION DE LAS NUBES

El agua se halla presente en casi toda la atmosfera, pero generalmente
en forma de vapor no perceptible a nuestra vista. 8élo llega a ser vigible
por la formacion de nubes, cuya presencia y forma suministran frecuentemente
detalles sobre la evolucion del tiempo futuro.

El aire humedo es una mezcla de aire seco y vapor de agua. La mayoria
de las nubes resultan del enfriamiento del aire humedo. Todos los procesos
atmosféricos que provocan enfriamiento del aire pueden causar la formacidn de
nubes.

En este capitulo se estudiaran los procesos de formacién de las nubes
y a continuacion se investigara sobre lo que ocurre cuando, en primer lugar,

cesan estos procesos y las nubes empiezan a disiparse.

11.1 Condensacion, congelacion y sublimacion

Ya se ha visto en el Capitulo VI cudles son los procesos que trans-
forman el vapor de agua en gotitas liquidas o en cristales sdlidos de hielo,

Cuando el aire himedo se enfria por debajo del punto de rocio, el
vapor de agua se condensa sobre ntcleos de cond2nsacion contenidos en el
aire. ©FEstos nicleos tienen, a veces, una particular afinidad con el agua y
entonces se denominan higroscopicas. Las particulas de sal que provienen de
los rociones marinos pertenecen a esta categoria y pueden provocar la
condensacion, antes de gue la humedad relativa alcance el 100 por ciento.

Las gotitas de agua no se congelan necesariamente cuando la temperatura
desciende por debajo de 0°C sino que pueden permanecer subfundidas o en
subfusion. En el caso de las nubes, pueden permanecer en subfusidn incluso
hasta -20°C. Ocasionalmente se observan gotitas subfundidas hasta a -35°C.

En laboratorio, se..ha podido demostrar que es posible enfriar las
got1ta5 de agua hasta -—-40°C antes de que se congelen. No obstante, la congela-
cion se produce a temperaturas bastante mas altas al contacto de sustancias
s6lidas extranas o de particulas en suspension.

En la atmésfera, ciertas particulas en suspensidon pueden actuar como
niicleos en el proceso de congelacion. Una particula que provoca el crecimien-
de un cristal de hielo a su alrededor por congelacién de agua subfundida es un
nucleo de congelaciodn.

El wvapor de agua puede igualmente transformarse directamente en
cristales de hielo sin pasar por el estado liquido. Es la ,sublimacion,
término que se aplica también para designar la transformacidn inversa, es
decir de hielo a vapor de agua.

Toda particula sobre la que se puede formar un cristal de hielo por
sublimacidén es un ndcleo de sublimacidn. A pesar de las numerosas experien-
cias no se ha logrado demostrar que .en la atmosfera existan nucleos de subli-
macién distintos de los nlGcleos de congelacidn.
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Sobre la superficie de un nicleo se forma primeramente una fina peli-
cula de agua que se congela después. Esta pelicula es tan fina que es muy
dificil darse cuenta de la existencia de la gotita de agua y. por lo tanto,
parece que todo sucede como si el cristal de hielo se formase directamente a
partir del vapor de agua. Asi, pues, se utiliza habitualmente en meteorologia
la expresién general "nlicleo de congelacién" para todos los nicleos que
provocan la formacién de hielo.

El hecho tan frecuente de que haya gotitas de agua en las nubes a
temperaturas negativas demuestra que los nicleos de congelacién son mis raros
que los nucleos de condensacion. Los nicleos que provocan la congelacion a
temperaturas mayores de -40°C no son las mismas particulas que provocan la
condensacion del vapor de agua para formar las gotitas gque constituyen las

nubes.

La mayoria de los nicleos de congelacién provienen probablemente del
suelo, del que el viento arranca ciertos tipos de particulas. Parece que
ciertas particulas arcillosas juegan un papel importante y es probable que la
mezcla  turbulenta pueda darles una distribucion bpastante uniforme hasta

grandes alturas.

11.2 Causas generales de la formacion de nubes

La formacidn de la mayor parte de las nubes resulta da movimientos
ascendentes de aire huamedo que se expande a causa de la disminucidén de la
presién con la altitud y por el consiguiente enfriamiento adiabatico.
Entonces, una parte del vapor de agua se condensa para formar la nube.

Ya se ha visto en el Capitulo VIII las caracteristicas de los diversos
géneros de nubes. La forma de las nubes es consecuencia de los procesos de
levantamiento del aire que son los que las modelan. Los diversos tipos de
movimientos verticales gue pueden dar lugar a la formacion de nubes son:

al turbulencia mecdnica (o turbulencia por friccidn):
b) conveccion (o turbulencia térmical;
c) ascenso orografico:
d) ascenso lento y extenso.
11.3 Turbulencia mecanica

En el parrafo 10.10 se ha visto que la turbulencia mecdnica o por
friccion se origina cuando el flujo de aire en la proximidad de la superficie
terrestre se disloca por fuerza de friccidon en una serie de torbellinos.
Favorece esta turbulencia la presencia de obstaculos (arboles, edificios,
colinas, etc.)}. N

Ya se ha visto. en el parrafo 10.13, que el aire de la capa limite es
completamente mezclado por la turbulencia mecanica. S8i la capa limite es ini-
cialmente estable, se produce un enfriamiento de la parte superior y un calen-
tamiento en su parte inferior. 8Si el aire no esta saturado, tiende a estable-
cerse un gradiente térmico vertical adiabdtico seco en la capa turbulenta.

La turbulencia también mezcla el vapor de agua en la capa turbulenta.
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saturarse a un cierto nivel por debajo de la cima de la capa limite. La
condensacion se puede producir entonces a una cierta altura sobre el suelo,
que se denomina nivel de condensacidn por mezcla (N.C.M.)., y corresponde a la
base real de la nube,

En caso de formarse una nube por turbulencia, el gradiente termico
verfical adiabatico seco sdlo se establecera por debajo de la base (N.C.M.).
Por encima, se establecerd el gradiente térmico vertical adiabatico saturado
hasta el nivel de la cima de la capa turbulenta. La nube sze extiende hasta el
nivel de la inversidn por furbulencia en la cima de la capa limite.

La nube que se forma es inicialmente un Stratus, una capa nubosa sin
forma definida, que puede persistir bajo tal aspecto, pero con la posibilidad
de que sus superficies inferior y superior parezcan onduladas.

Si se producen este tipo de ondulacicnes, el espesor de la nube varia
vy puede presentar claros, como consecuencia de que la nube se produce en las
corfitntes ascendentes, mientras que en las corrientes descendentes interviene
cierta evaporacion. La nube se clasifica, entonces, en el grupce de los
Stratocumulus cuyo proceso de formacion se representa en la Figura 11.1.

Viento regular

Inversion
STRATOCUMULUS
Nivel de condensacion

vovimiento turbulento ///////////

Se pueden formar, asimismo, nubes por turbulencia bajo las nubes,
Nimbostratus, Altostratus y Cumulonimbus. Son nubes bajas y desgarradas .de
mal tiempo: Stratus fractus y Cumulus fractus.

Figura 11.1
Formacidn de nubes
por turbulencia

La palabra "fractus" significa "roto". El prefijo "fracto" se usa, a
veces, con el mismo significado. Las nubes bajas desgarradas se designan a
menudo con los términos de fractostratus y fractocumulus.

Estas nubes toman su humedad de la evaporacion de las gotas de lluvia
y del agua de 1lluvia que moja el suelo. La turbulencia proxima al suelo
produce entonces las nubes desgarradas en la capa de aire muy himedo
comprendida entre el suelo y la base de la capa nubosa principal.

A veces se observan stratocumulus o altocumulus cuando el viento varia
con la altura en una capa himeda muy por encima de la capa limite. A estas
alturas se pueden producir movimientos turbulentos pero, en general, algun
otro factor es responsable de su alto contenido de humedad. Esta humedad no
proviene de la transferencia por mezcla debido a la turbulencia en las
proximidades de la superficie terrestre.

._ -‘- -
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11.4 Conveccion

Las corrientes de conveccion se desarrollan cuando el aire se calienta
en las proximidades de ‘la superficie. La conveccidn o turbulencia térmica se
combina con la turbulencia mecanica o por friccidn para provocar la mezcla de
las capas bajas de la atmosfera.

FEn general, mientras el aire permanece sin saturar, el gradiente
térmico vertical real tiende hacia el gradiente térmico vertical adiabatico
seco. Ya se ha visto, en el parrafo 10.18, que dicho gradiente puede
establecerse hasta el nivel de condensacion por conveccidn.

Las nubes se forman a este nivel, pero su desarrollo vertical depende
de cierto nimero de factores, en particular del valor del gradiente térmico
vertical real sobre el nivel de la base de las nubes.

Cuando el gradiente térmico vertical real es mayor que el gradiente
térmico vertical adiabatico saturado, la atmdsfera es inestable para las
particulas de aire saturade, las cuales se elevan entonces hasta el nivel en
que dejan de ser mas calientes que el aire que las rodea.

Las nubes cumuliformes se desarrollan de este modo. La distancia
vertical entre la base y la cima de las nubes puede variar desde 1 km o 2 km
hasta 10 km o mas. Las nubes de conveccién aislada y de poco dasarrollo

vertical son los Cumulus de buen tiempo, que no producen precipitacionszs,

Sucede a veces que las corrvientes verticales estidn limitadas por una
marcada inversidn por encima del nivel de condensacidn por convaccion.
Entonces, la cima de la nube se extiende bajo la inversion y 1a nube se
transforma en Stratocumulus. ’

En determinadas situaciones el gradiente teérmico vertical real sobre
el nivel de condensacién es mayor que el gradiente térmico vertical adiabatico
saturado en un gran espesor. Si la humedad es suficiente, la nube se puede
desarrollar hasta grandes alturas.

La cima de las nubes puede, a veces, alcanzar el nivel en que se
forman cristales de hielo. Tal nube que tiene gran desarrollo vertical y esta
formada .en su cima de cristales de hielo es un Cumulonimbus, nube de tormenta
eléctrica. El velo de cristales de hielo que rodea la parte superior de la
nube le da una apariencia fibrosa y lisa que le distingue del Cumulus.

La Figura 11.2 representa el aspecto de un Cumulonimbus con su cima
fibrosa o estriada.

Figura 11.2
Cumuilonimbus con cima fibrosa
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Se pueden producir precipitaciones mas o menos fuertes, segun el grado

de inestabilidad, altura y temperatura alcanzadas. La base de la nube puede
situarse a menos de 1 km de altura y su dimension vertical llegar, e incluso
sobrepasar, los 10 km. Durante los chubascos, nubes desgarradas turbulentas

se desarrollan por debajo de la base de la nube principal. y algunas veces
pueden alcanzar la superficie terrestre.

Si la cima de la nube alcanza una capa estable o una inversion, se
puede extender horizontalmente, tomando entonces la bien conocida forma de

yunque .

Cuando la inestabilidad es importante, enormes cantidades de energia
se desprenden por la liberacion del calor latente. Las velocidades verticales
de. .las corrientes ascendentes llegan a sobrepasar los 10 ms™' vy, temporal-
mente, impiden la caida de las gotas de agua, incluso las mas grandes. Estas
pueden volver a caer, cuando las corrientes verticales cesan y, en este caso,

se forman violentos chubascos.

Los Cumulconimbus alcanzan con frecuencia en las regiones tropicales
las mas grandes alturas, como consecuencia de que la tropopausa esta mas
elevada en estas regiones. No es raro observar en ellas nubes cuyas cimas
alcanzan o superan los 16 km. '

En los trdpicos, la temperatura al nivel de condensacién es mas alta
y. en consecuencia, el contenido en vapor de agua del aire es mayor: por lo
que la condensacion libera mayor cantidad de calor latente y las tormentas
pléctricas son muy violentas.

Los fenomenos asociados a la conveccion son muy importantes en las
reglones tropicales. En los capitulos que siguen se expondran otros aspectos

de estos fenomenos.

11.5 Ascenso orografico

La orografia es la parte de la Geografia que trata de las montanas.
En este parrafo vamos a estudiar lo que sucede cuando el aire humedo se eleva
para-franquear una cadena de montanas o una barrera de colinas.

Cuando el aire alcanza una cadena de montanas o colinas se ve obligado
a elevarse tanto en las capas bajas como en altitud. EIl movimiento ascendente
afecta a2 una capa profunda de la atmosfera y la distribucidon vertical de la
temperatura en ella se modifica. El aire obligado a elevarse se enfria por
expansion adiabatica y pueden formarse nubes.

Las nubes que se forman por ascenso orografico son de diferentes tipos
gue dependen de un conjunto de factores, entre los que sobresale la estabili-
dad del aire en que se forman.

En el aire estable y himedo se forman con frecuencia Strdtus. Cuando
el aire es debilmente inestable se forman Cumulus. Si la atmosfera es
inestable en un estrato profundo se pueden formar Cumulonimbus.

No siempre se forman nubes cuando el viento cruza las montanas o coli-—
nas. En muchos casos., la humedad del aire no es suficiente para la formacion
de nubes,




- 102 -

Cuando la nube es del género Stratus su base es horizontal y, en
general, de pequeﬁo espesor, formando una capa que recubre las zonas mas
elevadas del terreno y frecuentemente con claros sobre las regiones mas
bajas. El descenso del aire a sotavento de la montana provoca su calenta-

miento y su rapida disipacion.

Las nubes orograficas se forman continuamente a barlovento de la
montana y se disipan a sotavento. La nube observada en su conjunto aparece
como estacionaria, pero realmente la masa de aire prosigue su camine hacia la
otra vertiente del obstaculo. La Figura 11.3 representa la formacidn de nubes

orograficas.

Figura 11.3
Formacion de una nube orografica

Las nubes orograficas se forman, a veces, por encima de las colinas o
montanas. Cuando el aire esta casi saturado en el interior de una capa
situada en altura, el ascenso orografico de esta capa puede provocar la
condensacion por encima del obstaculo y se puede formar una nube persistente.

Vista por debajo, una de estas nubes es delgada y estrecha por los
bordes y ancha y espesa en el centro, de modo que su forma se parece a la de
una lente. Es una nube lenticular. La Figura 11.4 representa su formacion.

Las ‘nubes lenticulares parecen estacionarias como las orograficas que
se forman en la cima de las montanas. Realmente, las moleculas de agua y de
aire se mueven continuamente .a traves de la nube. A la entrada, el vapor de
agua se condensa para formar la nube, mientras que a la salida, las gotitas de
agua se transforman en vapor de agua. :
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A veces se forma una serie de ondas estacionarias a sotavento de una
cadena de colinas. En clertas condiciones de estabilidad el movimiento ascen-
dente provocado por la barrera orografica aumenta con la altura. Despues del
obstaculo, el aire puede descender mas de lo que habia ascendido al principio.

Posteriormente, el aire sube de nuevo y el proceso se puede repetir
cierto numero de veces con una amplitud que decrece con la distancia de la
barrera. Las part{r'.n'l.'—\q de Aalre <iAnen nor T tantn o Frarrnmtars o
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Las condiciones mas favorables para la formacion de ondas estaciona-
rias tienen lugar cuando existe una capa estable entre otras dos inestables,
una en superficie y otra en altura. Las ondas tienen su maximo de amplitud,
con mayor frecuencia en la capa estable.

Si la humedad del aire y la amplitud de la ondulacidén son bastante
grandes, la condensacion se produce en el aire ascendente junto a la cresta de
las ondulaciones y la evaporacion se produce en el aire que desciende mas alla
de 1la cresta. Se pueden formar también una serie de nubes lenticulares.

Las nubes lenticulares indican, pues, 1la existencia de ondas
estacionarias a sotavento de las barreras montanosas. Es importante recordar
que el movimiento ondulatorio puede existir sin que haya nubes si la humedad
del aire es insuficiente. Estas ondas estacionarias influyen, con frecuencia,
sobre el comportamiento de las aeronaves.

11.6 Ascenso lento de gran extension horizontal

Hasta aqui se ha estudiado la formacidn de nubes debidas a movimientos
verticales asociados a fenomenos de limitada extension horizontal. Estos
movinientos verticales resultaban de la turbulencia por friccion, de la con-—
veccién local y de obstaculos orograficos, fendmenos cuya extension sobrepasa
ordinariamente solo unos pocos kilometros.

Pueden resultar asimismo movimientos wverticales de sistemas de
considerable extension, identificables sobre los mapas sindpticos., tales como
las despresiones {(bajas) y los anticiclenes (altas), localizados al nivel medio
del mar. Se ha visto en el parrafo 10.14 que los movimientos descendentes ;
lentos y extensos se producian en los anticiclones. Esto se denomina :
subsidencia y se produce cuando hay convergencia en altitud y divergencia en
las capas bajas. La fuerza de friccidon es en parte responsable de cierto
flujo hacia el exterior de los anticiclones a traves de las isobaras, en la
proximidad de la superficie terrestre.

El proceso inverso se puede producir en las depresiones (bajas). Una
divergencia en altitud, acompanada de una convergencia en las capas bajas.
puede .provocar el ascenso del aire, como muestra la Figura 11.5. La fuerza de
fri¢¢iéh puede iqualmente producir cierta convergencia en las capas bajas
provocando en ellas cierto flujo a traves de las isobaras hacia el centro de
la depresion.

El movimiento hacia arriba en una depresion se distribuye sobre una
zona muy extensa y las velocidades verticales son relativamente pequenas. No
obstante, el ascenso puede persistir durante varios dias y causar un levanta-
miento importante de aire a varios kildmetros.

» Tropopausa

Figura 11.5
Ascenso del aire en una depresién
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Los movimientos ascendentes lentos y de gran extension horizontal
pueden tener una marcada influencia sobre el gradiente termico wvertical real,
que aumentara.

El aire puede tambien llegar a ser inestable, lo que acentua el movi-
miento vertical. La condensacion y la formacion de nubes extensas pueden ser
la consecuencia de ello si la humedad del aire es suficiente.

Las masas nubosas pueden tener varios kilometros de espesor. Asimismo,
es posible que las desigualdades en la distribucién de la humedad se traduzcan
en la formacidén de capas nubosas separadas.

Con frecuencia, el ascenso de gran extension horizontal se desencadena
incialmente debido a una divergencia en la alta troposfera. El1 flujo diver-
gente en grandes alturas provoca un descenso de la presion en las capas bajas
proximas a la superficie terrestre, formandose una depresién. La convergencia
se desarrolla entonces cerca del nivel del mar y un ascenso lento y de gran
extension horizontal se produce en un gran espesor de la troposfera y, a
continuacion, siempre que la humedad sea suficiente, se origina un extenso
desarrollo de nubes.

Las depresiones y los ascensos de gran extensidn horizontal se
producen, frecuentemente, proximos a una zona frontal, © sea en una regidén que
separa dos masas de aire extensas cuyas preopledades sean tales que difieran en
densidad y temperatura. Las depresiones asociadas a las zonas frontales se
denominan depresiones frontales.

Con frecuencia, en una zona frontal existe una wvariacidén de la
temperatura en una distancia horizontal de algunas centenas de metros. FEn
cada una de las masas de aire la temperatura puede ser casi uniforme, pero
diferente de la del aire situado del otro lado de la zona frontal.

A veces se llama simplemente frente a una zona frontal. No obstante,
es preciso aclarar gue no existe en la atmosfera un limite perfectamente
definido entre masas de aire, sino que hay una zona de transicidn en la que la
temperatura varia de una masa de aire a otra.

11.7 Nubes asociadas con un ascenso de gran extension horizontal a lo largo
de una zona frontal

Se ha visto, en el parrafo 9.5, Volumen I, "Ciencias de la Tierra".
que uno de los elementos de la circulacion general es el frente polar. Las
perturbaciones se forman a lo largo del frente polar que separa el aire
caliente tropical del aire mds frio de las latitudes altas.

Las depresiones gque acompanan las perturbaciones del frente polar
estan asociadas., con frecuencia, a extensos movimiento ascendentes que afectan
a la atmosfera en un gran espesor.

Las interacciones entre las masas de aire callente y frio se pueden
presentar de diferentes maneras. En el curso del desarrollo de una perturba-
cion del frente polar es posible, a menudo, distinguir dos tipos principales de
frentes: un frente caliente y un frente frio. En ambos casos, la superficie
frontal esta inclinada, con el aire frio por debajo y el caliente encima.
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Cuando el movimiento de la zona de transicion entre las dos masas de
aire es tal que el aire caliente remplaza al frio, se denomina frente caliente.

La pendiente de este frente es generalmente débil y el aire caliente se eleva
lentamente por encima de la masa de aire frio. Durante este movimiento se
pueden formar nubes estratiformes en el aire caliente, si contienen humedad
suficiente. Nimbostratus, Altostratus, Cirrostratus y Cirrus se pueden formar
en los diferentes .niveles en la atmosfera. La Figura 1l1.6 representa esta
formacidn para un frente caliente.

Figura 11.6
Representacion esquematica
de un frente caliente y de las
formaciones nubosas asociadas

Cuando el movimiento de la zona de transicidn entre las masas de aire
se desplaza de manera que el aire frio remplaza al aire caliente, es un frente
frio. Las formaciones nubosas asociadas a un frente frio se diferencian.
sequn la estabilidad y la humedad del aire caliente, asi como en funcion de la
pendiente del frente. En general, la pendiente de un frente frio es mayor que
la de un frente caliente,.

Cuando la pendiente del frente frio es debil, las formaciones nubosas
pueden ser aralogas a las de un frente caliente pero los diversos tipos de
nubes se presentan en orden inverso cuando llegan a un lugar dado, es decir que
las nubes mas bajas aparecen en primer lugar, seguidas de nubes cada vez mas
altas, segin se desplace el frente. El tipo de nubes que se forman, depende
en la realidad, de la estabilidad y de la humedad del aire que asciende.

A veces, la pendiente de un frente frio puede ser relativamente
fuerte. En este caso, puede provocar fenomenos violentos, sobre todo si el
aire caliente elevade es yd humedo e inestable. Se caracteriza entonces por
el desarrollo de grandes Cumulus y de Cumulonimbus en el aire caliente que
pueden producir grandes chubascos, vientos turbulentos con rafagas y a veces
tormentas eléctricas.

En general, el ascenso del aire caliente se produce en el interior de
una zona estrecha debido a la fuerte pendiente del frente. Las nubes y los
diversos fenomenos asociados a un frente frio de fuerte pendiente estan
generalmente limitados a una regidon estrecha inmediata a la zona frontal. La
Figura 11.7 esquematiza la formacidn nubosa asociada a un frente frio de
fuerte pendiente.

\
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Otros tipos de formaciones nubosas son también posibles en funcion de
las caracteristicas de las masas de aire presentes y del estado de desarrollo
de las perturbaciones del frente polar, que se estudiaran mis detalladamente
en los capitulos siguientes.

|
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Figura 11.7
Representacion'esquematica de un
frente frio de fuerte pendiente

11.8 Disipacion de las nubes

El desarrollo de las nubes va siendo mas lento, evidentemente, cuando
el proceso que las origina deja de producirse. Pero otros factores pueden
intervenir para provocar la desaparicion de las gotitas de agua o cristales de
hielo de las nubes tales como el calentamiento del aire, las precipitaciones y
la mezcla con el aire circundante mis seco.

Una nube se puede calentar por absorcidén de la radiacidén solar o
terrestre, pero uno y otro fenomeno son relativamente debiles en comparacion
con el calentamiento adiabatico.

Esto es lo que puede producirse si el aire en que la nube se sitda
esta sometido a subsidencia. A medida que la temperatura del aire aumenta, su
humedad relativa baja y el aire puede dejar de estar saturado: entonces, las
particulas nubosas se evaporan para transformarse en vapor de agua invisible.

La insolacidon provoca, con frecuencia, la disipacion de las nubes
creadas por turbulencia. Si penetra hasta el suelo suficiente radiacidn
solar, calentando el aire vecino a la superficie, el nivel de condensacion de
mezcla se eleva y, por lo tanto, la base del Stratus o Stratocumulus se eleva
también. Entonces, el espesor de la nube limitade por la inversion de
turbulencia disminuye y la nube acaba por desaparecer completamente.

Los Cumulus de buen tiempo, que se forman sobre las tierras sometidas
a la influencia de la insolacién, son un fendmeno diurno. Aparecen general-
mente durante la manana, alcanzando su maximo desarrollo en el transcurso de
la tarde y desaparecen rapidamente cuando el suelo se vuelve a enfriar al
final del dia.

El aire que rodea una nube a menudo no esta saturado. La mezcla de la
nube con este aire puede, por lo tanto, dar lugar a humedades relativas muy
por debajo del 100% y producir cierta evaporacidon en la nube, la cual se
erosiona y puede disiparse.

El proceso de mezcla descrito antes actua de manera sensible sobre la
base de los Cumulus de buen tiempo. La erosion de estas nubes es mas aparente
en la base y se manifiesta poco después de su formacion y de que se eleve. En
las regiones del interior, el maximo desarrollo de los Cumulus de buen tiempo
se produce al principio de la tarde. A esta hora, la base no se ha elevado
todavia demasiado mientras que las cimas estan cerca de su altura maxima.
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La presencia de nubes es necesaria para gque haya precipitacidn., Se

han estudiado en el Capitulo IX las diversas formas bajo las cuales puede
producirse la precipitacion. A continuacidn se expondran los procesos que la
provocan. :

CUESTIONARIO
Redactense notas breves sobre:
a) nucleos de condensacion;
b} mcleos de congelacidn:
c) nicleos de sublimacidn.
La formacion de nubes resulta del enfriamiento del aire himedo., iCdmo
se produce este enfriamiento? De los procesos de enfriamiento que
producen nubes icual es mas eficaz?
Indiquense cuatro mecanismos diferentes de formacién de movimientos
verticales en la atmdsfera. ‘Expongase brevemente como pueden provocar

la formacidn de nubes dos de estos mecanismos.

Describanse los procesos flsicos que provocan la formacion de las
siguientes nubes:

a) Stratus;

b} Cumulonimbus.

Hagase una breve exposicion, con ayuda de esquemas, sobre:

a) nubes lenticulares:

b) nubes de frente caliente,

Escribase un texto;corto sobre la disipacion de las nubes.

iCémo se desplaza la zona de transicion entre masas de aire, en el
caso de frente frio? Describanse las formaciones nubosas que se
pueden originar cuando el aire caliente que esta asociado a un frente

frio con una fuerte pendiente es humedo e inestable. Hagase un
esquema simplificado de frente frio.
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CAPITULO X1

PROCESOS DE PRECIPITACION

Para que se formen nubes es necesario que el wvaper de agua de 1la
atmosfera se transforme en gotitas de agua o en cristales de hielo. Sin
embargo, estas particulas nubosas deben adquirir mayor masa para gue produzcan
precipitaciones.

Vamos a tratar en este capitulo el modo en que las particulas nubosas
pueden aumentar hasta el punto en gue se produzcan precipitaciones. Igualmente

citaremos las circunstancias que rigen los diferentes tipos de las mismas.

12.1 Tamano de las gotitas de agqua en las nubes

La determinacidén del tamano de las gotitas de agua de las nubes ha
sido objeto de importantes esfuerzos de investigacidn. La mayor parte de las
experiencias de medida han sido hechas desde aviones, pero determinados
estudios se han realizado en montana.

Los tamanos de las gotitas, medidas en diferentes partes del mundo,
son muy variables. Estas gotitas se forman alrededor de nlcleos de conden-
sacion de dimensiones, naturaleza y concentracion variables.

Las particulas en suspension en la atmdsfera se clasifican frecuente-
mente en funcidn de sus dimensiones:

a) nicleos de Aitken (< 0.1 u):
b} grandes nicleos (0.1 - 1.0 p);
c) nicleos gigantes (> 1.0 p).

Las cifras entre paréntesis indican los limites aproximados de los
radios de los nicleos.

La mayor parte de los nucleos de Aitken son muy pequenos y exigen una
sobresaturacion importante para llegar a ser activos en la condensacion. En
la atmdsfera son, pues, los grandes nicleos y los nucleos gigantes los que
captan antes el vapor de agua disponible. Los grandes nlcleos, mucho mas
numerosos que los nicleos gigantes, juegan un papel muy importante en la
formacion de nubes. :

Las gotitas de agua se reparten el vapor de agua disponible y de ello
resulta que, si es elevada la concentracion de nicleos, las gotitas son mas
numerosas, pero sus dimensiones promedio son menores.

En general, las mayores concentraciones de nucleos de condensacidn se
producen sobre las regiones continentales mas bien que sobre los océancs. En
promedio, las gotitas de nubes continentales son mas pequenas. sus radios
oscilan entre 2 p y 10 p. Las dimensiones de las gotitas de nubes mari-
timas se sittan entre 3 p y 22 p de radio.

Sin embargo. hay a menudo ndcleos salinos gigantes que provocan la
formacidn de gotitas de 20 p y 30 p o mds. Su concentracidén no es, n
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normalmente, sino de nicleo por litro de aire, pero se los encuentra tanto en
las nubes maritimas como en las continentales.

Las gotitas pueden finalmente alcanzar un tamano tal que se desprenden
de las nubes y de las corrientes ascendentes que las sostienen. Con
frecuencia, se ‘hace una Separacion arbitraria entre gotitas de agua en las
nubes vy las gotas de 1lluvia para un radio de 100 u. Esta separacion,
elegida frecuentemente por comodidad tiene, sin embarge, una razon de orden
fisico. La velocidad limite de caida de las gotas de 100 p de radio es
préxima a 1 ms™', lo que hace que puedan desprenderse de las corrientes
ascendentes que se encuentran generalmente en las nubes.

En los dos parrafos siguientes se vera por medio de qué mecanismo las
gotitas crecen hasta el tamano de precipitar.

12.2 Crecimiente inicial de las gotitas de agua en las nubes

En el crecimiento de las gotitas de agua en las nubes interviene un
determinado numero de factores. Incluyen la humedad del aire que rodea las
gotitas, los efectos de la tensidn superficial y la naturaleza de los
nicleos. FEs igualmente importante la velocidad con la que puede transferirse
al aire envolvente el calor latente liberado por la condensacion.

Al comienzo, la condensacion del vapor sobre el nicleo es rapida. Las
gotitas pueden crecer desde el tamano del nucleo, hasta hacerse visibles en
una fraccion de segundo. El proceso se retarda en seguida y es poco probable

que la condensacion pueda. por s1 sola, producir gotitas de un tamano medio
superior a 30 p

.

Para explicar la presencia de gotasg mayores en las nubes, es necesario

hacer intervenir 1las interacciones entre gotitas individuales. Resulta un
proceseo importante de c¢recimiento la colision y reunion de gotitas de
velocidades diferentes de caida (coalescencia). Este es el proceso que se

estudia en el parrafo siguiente.

12.3 Mecanismo de la coalescencia

Un proceso importante que permite el crecimiento de las gotitas de
agua en las nubes hasta el tamano de gotas de lluvia, es la colisidn directa y
1la coalescencia de gotitas de agua. Las gotitas arrastradas hacia arriba por
las corrientes ascendentes caen, en relacién con el aire que sube, y las
mayores mas rapidamente que las mas pequenas.

Las gotitas mis pequenas son incapaces de colisionar, pero el choque
es posible cuando el radio de una de las gotitas excede de 18 p. La
eficacia de las colisiones aumenta considerablemente para las gotas mayores.

Las colisiones y la coalescencia son necesarias para la formacion de
precipitaciones en las nubes calientes. La temperatura de estas. nubes es
mayor que 0°C y estan formadas entéramente por gotitas de agua.

Igualmente hay .gotitas liquidas en las nubes, cuya temperatura es
menor que 0°C. Estas gotitas en subfusion, de esta clase de nubes, pueden
crecer de la misma manera por colision y coalescencia entre ellas.

Determinadas nubes contienen cristales de hielo. Véase a continuacidn
como puede crecer su tamano.
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12.4 Formacién de cristales de hielo

Se han estudiado en el parrafo 11.1 los nicleos de -congelacidn, es
decir. las particulas que pueden servir de nucleos para la formacidén de
cristales de hielo en la atmosfera.

o Se ha visto que se supone gue la formacion inicial de un cristal de
hielo se produce por la congelacion del agua en subfusion que rodea el nucleo.

_ Pespues de su formacidn, un cristal de hielo puede crecer, ya por
transformacion directa de vapor de agua en hielo (por sublimacion), ya por la
congelacidén de gotitas de agua en subfusion. Se wverda en el proximo parrafo
como interviene el primero de estos procesos en las nubes frias mixtas, es
decir las que contienen a la vez cristales de hielo y gotitas de agua en
subfusion. Véase a continuacion como las particulas de hielo mas importantes
pueden formarse por colision de cristales de hielo con gotitas de agqua en
subfusion.

12.5 Proceso de Bergeron

Un meteorclégo sueco, T. Bergeron, ha propuesto un mecanismo de creci-
miento de c¢ristales de hielo en las nubes frias mixtas, es decir en presencia
- . s
de gotitas en subfusion.

Para comprender bien este proceso, el lector debera recurrir al
Cuadro 6.2 .donde observara que, para una misma temperatura, la tensidn de
vapor de saturacidn por encima del hielo es menor que la tensidn de vapor de
saturacion por encima del agua.

En 1911, Wegener sugirid que, en las nubes mixtas, la tensidén de vapor
debta estar equilibrada en un valor intermedio entre las tensicnes de
saturacién con respecto al hielo y al agua. Bergeron ha adoptado esta
hipotesis en 1933, para explicar el crecimiento de los cristales de hielo en
las nubes mixtas.

Cuando un cristal de hielo coexiste con gotitas de agua en subfusion,
hay un desequilibrio, de modo que la tensidén de vapor no es de saturacidn con
respecto al agua y a las ‘gotitas 1liquidas gque tienden por consiguiente a
evaporarse.

® Simultineamente la tension de vapor es mayor que la tension de satura-
racidén con respecto.al hielo. El vapor de agua entonces se transforma direc—
tamente en hielc y se deposita sobre los cristales de hielo. De todo ello
resulta que los cristales de hielo crecen en detrimento de las gotitas de agua.

"% Para temperaturas ligeramente inferiores a 0°C, la rapidez de creci-
miento ‘de los cristales de hielo en las nubes mixtas es poce diferente de la
de las gotitas de agua. Sin embargo, para temperaturas inferiores a -10°C, 1los
cristales de hielo crecen mas rapidamente .que las gotitas de agua. * El traspaso
directo de vapor alcanza su maxima eficacia en temperaturas proximas a ~15°C.

Se ha supuesto, al principio, que toda gota de 1lluvia, o gran parte de
ellas, tenia su origen en un cristal de hielo en una nube mixta. Para gque
esto suceda seria necesario que todas las nubes productoras de lluvia se
encontrasen muy arriba de la isoterma de 0°C. '
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Este no es el caso indudablemente. Las fuertes tormentas tropicales,
por ejemplo, son producidas por nubes cumuliformes, cuyas cimas estan situadas
muy por debajo del nivel de la isoterma de 0°C.

En efecto, el proceso de Bergeron se aplica esencialmente al creci-
miento inicial de los cristales de hielo. El1 crecimiento de los cristales de
hielo por sublimacion es rapido en los pequenos cristales, pero se retarda
cuando su tamano aumenta.

Es necesario que intervenga un proceso de colision para la formacidn

de particulas mas grandes. También, en las nubes donde hay subfusidn, las
colisiones pueden provocar la congelacion de gotitas de agua sobre un cristal
de hielc o sobre un copo de nieve. En determinados casos estos copos se

pueden formar de la reunidn de cristales de hielo.

Como ya se ha citado en el parrafo 12.3, de las colisiones entre
gotitas puede resultar el crecimiento de las dimensiones de las gotitas de
agua. Ahora se considerara el crecimiento de los cristales de hielo por medio
de los procesos de colision.

12.6 Crecimiento de los cristales de hielo por colision

Cuando un cristal de hielo ha alcanzado un volumen mayor que el de las
gotitas de aqua, tiende a caer con respecto a ellas. Las colisiones se hacen
entonces posibles y se acelera el crecimiento del cristal de hielo.

Las colisiones entre las gotitas de agua en subfusion pueden provocar
la congelacidon del agua de las mismas sobre la superficile del cristal de
hielo. Este proceso se llama acrecion. .

La acrecion de gotitas de agua en subfusion puede conducir a la
formacion de cencellada blanca o cencellada transparente. La cencellada
blanca es un depdsito de hielo blance o lechoso. Resulta de un proceso
relativamente lento, durante el cual el cristal de hielo capta las gotitas de
agua individualmente.

Las gotitas de agua en subfusion se congelan inmediatamente en el
momento del choque, mientras que las burbujas de aire quedan incrustadas entre
las particulas, lo cual impide la transmision de la luz y opaca al hielo. La
nieve granulada esta formada por la acrecién de hiele blanco sobre cristales
de hielo. Las particulas resultantes son porosas y de poca densidad. La
nieve granulada anteriormente se designaba como '"granizo suave',

La cencellada transparente esta formada por un depdsito de hielo
liso. Aunque es generalmente transparente (los objetivos se ven a traves de
ella), puede ser simplemente traslicida, si existe aire en el deposito de
hielo (los objetos no pueden verse claramente).

La acrecion de cencellada transparente sobre un cristal de hielo puede
tener lugar muy rapidamente si encuentra grandes gotitas de agua subfundida.
En el proceso se pueden distinguir dos fases. En la primera, el calor latente
liberado por la congelacion de una parte del agua en subfusién puede impedir
gque el resto del ligquido se congele inmediatamente, El hielo se recubre
entonces de una fina pelicula de agua.

Durante el transcurso de la segunda fase, la pelicula de agua termina
per congelarse, pero relativamente despacio. De esta manera. se forma
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alrededor de la particula una masa densa de hielo mads o menos transparente.
Se encuentran depositos de cencellada transparente en los grénulos de hielo y

en los pedriscos.

Leos c¢opos de nieve son agregados de c¢ristales de hielo que pueden
presentar una gran variedad de formas. Los mayores copos se forman con
temperaturas ligeramente inferiores a 0°C.

A estas temperaturas, el engelamiento favorece a la vez la colisidn de
cristales de hielo y su agregacidn para formar copos de nieve. Las particulas
con mayor masa por causa del engelamiento tienen wvelocidades de caida
variables segin su tamano, lo que favorece las colisiones. La presencia de
liquido en la superficie de las particulas puede igualmente hacer que se
suelden entre si con mas facilidad,

Si las diversas particulas compuestas de hielo de que se viene
hablando en este parrafo pasan a un nivel debajo de la isoterma de 0°C, funden
generalmente. Cuando salen de la nube las gotas de agua resultantes, no se
distfnguen de aquellas formadas por la coalescencia. Sin embargo, con tiempo
frio o cuando las particulas de hielo son grandes, éstas llegan al suelo en
estado solido.

12.7 Resumen sobre la formacion de precipitaciones

En los parrafos anteriores hemos estudiado el crecimiento de las
gotitas ds agua y de los cristales de hielo en las nubes. Las nubes se forman
v se desarrollan en la atmosfera, casi exclusivamente, por la expansion del
aire humedo ascendente y el enfriamiento de gue ella resulta.

Cuando el aire ascendente rebasa el nivel de condensacidn, los nucleos
de condensacidon mas activos se transforman en gotitas de agua. Si el
enfriamiento alcanza temperaturas inferiores a 0°C, no necesariamente ocurre
la congelacion de las gotitas de agua.

Puede producirse la subfusicn en ausencia de nicleos de congelacion en
el aire. Son particulas gque se diferencian de los nucleos de condensacidn y
que son mucho mas raras. Por esta razdén no hay, sino raramente, una cantidad
apreciable de cristales de hielo en las cimas de las nubes hasta que su
temperatura no haya descendido a cerca de -20°C.

El crecimiento de las gotitas de agua por condensacion es al principio
rapido pero decrece cuando las gotitas se van haciendo de mayor tamano. Del
mismo modo el crecimiento de los cristales de hielo, segun el proceso de
Bergeron, es rapido mientras son pequenos, pero se tarda cuando sus dimensiones
aumentan.

Es necesario que intervenga un proceso de crecimiento por colisiones,
para que pueda alcanzarse un tamano de particulas liquidas o sodlidas
precipitables. Los cristales de hielo o las gotitas de agua de' mayor masa
tienen una velocidad de caida mayor que la de las particulas mas pequenas Yy,
si sobrepasan una dimension critica, entran en colision con las que encuentran
en su trayectoria.

Las gotitas de agua pueden reunirse por coalescencia para formar
gotitas mas grandes. Los cristales de hielo pueden aumentar por acrecion de
gotitas ligquidas en subfusidn, gue se congelan al contacte con los ¢ristales o
entrelazandose para formar copos de nieve.
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Eventualmente, las gotitas de agua o las particulas de hielo alcanzan
dimensiones tales que las corrientes ascendentes no pueden mantenerlas en la
nube. Auan pueden producirse colisiones entre las particulas de dimensiones y
velocidades de caida diferentes, lo cual ocasiona el crecimiento de algunas de
ellas. Sin embargo, en el transcurso de la caida por debajo de la nube, las
particulas liquidas tienden a evaporarse y las particulas sélidas a fundirse o

sublimarse.

Si las particulas no se evaporan completamente mientras caen en el
aire no saturado gque atraviesan por debajo de la nube, se dice que hay
precipitacion. Si no alcanzan el suelo, pero parecen suspendidas a una
determinada altura por debajo de las nubes, se las designa con el nombre de
virga.

12.8 Caracteristicas de diversos tipos de precipitacion

Se 1lama precipitacién a todo hidrometeoro’ constituido por una caida
de particulas que alcanzan el suelo. Estas particulas se desprenden de la
nube, ya en forma de gotas de agua, ya bajo forma solida.

Para que estas particulas alcancen el suelc en su estado primitivo es
necesario que el aire situado debajo de la nubs no sea ni demasiado caliente
ni demasiado seco; de otra manera, las gotas de agua pueden evaporarse y las
particulas de hielo fundirse o sublimarse.

La llovizna consiste en una precipitacidn bastante uniforme, compuesta
uinicamente de diminutas gotitas de agua, muy préximas unas a otras. Por
convenlio se admite que el radio de las gotas de agua de llovizna es menor gue
250 p. La llovizna cae de nubes estratiformes cuyo espesor no excede de
algunos centenares de metros. No alcanza el suelo sino cuando las corrientes
ascendentes son muy débiles.

La lluvia esta formada generalmente por gotas de agua de una dimensidn
mayor que las de la lleovizna, es declr ceon un radio mayor de 250 y. A pesar
de ello, la precipitacion de gotas mas pequenas, pero mas espaciadas, es
clasificada igualmente como lluvia.

Las grandes gotas de lluvia se forman en nubes que tienen, en dgeneral,
varios kildmetros de espesor. El maximo de intensidad de precipitacion
resulta normalmente de la formacidn de gotas relativamente grandes en nubes
Cumuliformes. Estas nubes pueden tener, a veces, una dimension vertical de
10 km o0 mas, y en su seno violentas corrientes verticales.

La nieve es la precipitacidén de cristales de hielo. La mayor parte
son ramificados, a veces en forma de estrellas. Los copos son agregados de
cristales de hielo.

Se produce, a veces, caida de cristales de hielo no ramificados en
forma de agujas, columnas o placas. Es lo que se llama prismas de hielo. Scn
con frecuencia tan ligeros que parecen suspendidos en el aire.

La cinarra esta formada por pequenos granulos de hielo blanco vy
opacos. Estos granulos son relativamente planos o alargados y su diametro es
generalmente menor que un milimetro. No se rompen, ni rebotan, cuando golpean
contra un suelo duro. La cinarra cae habitualmente en muy pequeﬁas
cantidades, con frecuencia procedentes de un Stratus o de una niebla.
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La nieve granulada esta formada por granulos blancos y opacos de
hielo. Estos granulos son esfericos, o a veces conicos, vy su diametro esta
comprendido entre Zmm y Smm.

La nieve granulada se forma cuando la acrecion del agua en subfusidn
sobre los cristales de hielo o los copos de nieve se efectiUa en la forma de
cencellada blanca. Los granulos de la nieve granulada se diferencian de los
de la cinarra por dimensiones mayores y porque son gquebradizos y faciles de
aplastar. Rebotan y a menudo se rompen cuando golpean contra un suele duro.

Los granulos de hielo son granulos de hielo transparente o translicido.
Son de forma esférica o irregular y su diametro es igual o menor de 5 mm.
Rebotan, generalmente, cuando golpean un suelo duro y puede oirse el sonido de
su impacto.

La OMM los subdivide en dos tipos principales:

a) gotas de lluvia congeladas o copos de nieve casi fundidos por
completo y que se han congelado nuevamente (granulos de hielo
propiamente dichos):

b) granulos de nieve rodeados por una fina capa de hielo ({hielo
granulado}.

El granizo es la precipitacion de gldbulos o de fragmentos de hielo.
Son pedriscos cuando su diametro es del orden de 5 mm a 50 mm y a veces
mayor. Las particulas de diametro menor, de parecido origen. se clasifican
como granulos de hielo.

% veces 10s pedriscos pusden estar formados completamente por hielo
transparente, pero lo mas frecuente es gque esten constituidos por una serie de
capas de hielo transparente alternando con otras de hielo translicido.

Se supone que el granizo se forma cuando algunas particulas de hielo
caen en una zona de gotitas de agua en subfusion, donde tienen lugar

colisiones y acrecion. Si se trata de gotitas bhastante grandes el agua
envuelve completamente la particula de hielo y a continuacidn se congela,
formando una capa de hielo transparente. Por el contrario, las gotitas

peqdéﬁas se congelan inmediatamente en el momento del impacto, aprisionando
aire y formando una capa de hielo translicido.

Estos procesos tendrian lugar arriba de la isoterma de 0°C, y !las
capas alternadas, transparentes y translucidas procederian del paso por las
diferentes partes de la nube. Este mecanismo podria ser una consecuencia de
las wviolentas corrientes ascendentes y descendentes que se producen en los
Cumulonimbus.

Algunos pedriscos muestran trazas gque parecen el resultado de la
formacién de capas por fusién y congelacidén alternadas,”y se ha Sugerido que
podrian ser producidas. en este caso, por oscilaciones, atravesando el nivel
de la. isoterma de 0°C. Sin embargo, investigaciones recientes han mostrado
que la estructura hojaldrada podria simplemente ser el resultado del descenso
en una corriente ascendente.

Los Cumulonimbus constituyen un medio favorable para la formacion de
granizo. Estas nubes se caracterizan por fuertes corrientes ascendentes, un
gran contenido de agua liguida, gotas de grandes dimensiones y una dimension
vertical,
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El granizo se produce, pues, frecuentemente durante las tormentas
electricas. Sin embargo, las granizadas no ocupan sino una pegquena parte de
esas tormentas y un espectador en el suelo puede no observar la granizada.

El granizo generalmente al caer debe atravesar varios kildmetros de
aire, cuya temperatura es superior a 0°C, Los pedrisceos pueden, entonces,
fundirse antes de llegar al suelo. Esto guizad explica el hecho de que se
observe raras veces granizo en el suelo en las regiones ecuatoriales.

Estudiando la precipitacion se han mencionado los hidrometeoros que
llegan al suelo. Cayendo a través de la atmosfera estas particulas de agua,
s6lidas o liguidas, reducen la visibilidad. Los litometeoros, tales como el
polvo o el humo, dificultan igualmente la vision de los objetos lejanos. A
continuacidén se estudiara como se mide la visibilidad y cuales son los
factores que la hacen varlar.

CUESTIONARIO

1. El radio promadio de las gotitas de una nube es de 20 m. iCual debe
ser la velocidad limite de caida? iPor qué es necesario que el radio
de las gotas de lluvia sea mayor que este valor? &iComo se explica que
la condensacidn por si sola no pueda lograr el crecimiento de las
gotitas de las nubes hasta dimensiones de gotas de lluvia?

2. iQué se entiende por precipitacion? iCon cudles formas puede la

precipitacion abandonar las nubes? Describanse brevemente los tipos
de nubes capaces de producir las siguientes clases de preciplitacion:

a) llovizna;
b) grandes gotas de agua;
c) cristales de hielo.
3. Redactese un texto corto describiendo el mecanismo de Bergeron-Wegener.
4, Expliquese el mecanismo de 1la coalescencia. iComo puede este
proporcionar una explicacion de la formacion de la mayor parte de los
aguaceros tropicales?
5. Radactense breves notas sobre:

a) la cencellada translicida;

b) la formacidon del granizo.
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CAPITULO XIII

LA VISIBILIDAD

La visién de objetos alejados o de luces durante la noche es
perturbada frecuentemente por la presencia en el aire de particulas sdlidas o
liéuidas que puedan ser hidrometecros (niebla, neblina, lluvia, nieve, etc.) o
litometeoros (polvo, humos, etc.).

N La luz emitida por los objetos lejanos es absorbida en parte por estas
particulas, pero la causa principal de que se reduzca la visibilidad es la
difusidn de esta luz y, por ello, solamente una pequena fraccién de la misma
llega al ojo del observador.

El presente capitulo esta dedicado a la visibilidad, a su definicién y
a las causas de sus varilaciones,

13.1 Visibilidad meteoroldgica

El concepto de visibilidad utilizado en Meteorologia se refiere a la
vision humana y se expresa en distancia. En consecuencia, se ha buscado una
definjicion tal gque un determinado valor de la visibilidad corresponda a un
mismo estado de la atmosfera, sea de dia o de noche.

La visibilidad mas interesante para los meteorologos es la horizontal,
en la proximidad de la superficie terrestre, que puede ser diferente de la
visibilidad oblicua observada desde un avidn. La visibilidad horizontal wvaria
a veces con la direccidén y entonces en los mensajes de observgcién debe
transmitirse el valor minimo observado.

Las dimensiones angulares de los objetos y su contraste con el fondo
desempenan un papel muy importante para la visibilidad. Es evidente que un
edificio oscuro que se destaca sobre el horizonte esta mas visible que un
cordero en un prado, incluso aunque este esté mas proximo. Habra que tener en
cuenta todas estas circunstancias al definir la visibilidad.

13.2 Definicion de la visibilidad diurna

Para las observaciones hechas durante el dia, se define la visibilidad
meteoroldgica como la mayor distancia a que puede ser visto e identificado un
objeto negro de dimensiones apropiadas en el horizonte, contra el ciele. El
objeto debe tener dimensiones angulares de 0.5 grados por lo menos, horizontal
i y verticalmente, sin sobrepasar en ningin caso los 5 grados en el sentido
horizontal.

' Se puede medir una dimensidn angular de 0.5 grados con ayuda de una

tarjeta perforada con un agujero de 7.5 mm, sostenida en el extremo del
brazo., El objeto utilizado para determinar la wvisibilidad debe llenar el
orificio.

En una determinada medida, la identificacidn de un objeto depende del
conocimiento, por parte del observador, del paisaje circundante. Hay que
insistir en que la definicion de wvisibilidad requiere que el observador
| conozca la forma del objeto gue se destaca contra el cielo en el horizonte.
No se exige que sea capaz de identificar los detalles.
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13.3 Vigibilidad nocturna

La definicidén dada anteriormente no es utilizable por la noche. La
visibilidad nocturna se define como la mayor distancia a que el objeto negro
de dimensiones apropiadas antes citadas podria ser visto e identificado, si la
iluminacidén general se aumentase hasta alcanzar la intensidad normal de la luz

diurna.

En la practica, los objetos de referencia que mas interesan para
determinar la wvisibilidad nocturna son los focos luminosos no concentrados, de
intensidad moderada., situados a distancias conocidas. Igualmente se pueden
utilizar siluetas de colinas y de montanas que destacan contra el cielo.

Percibir luces durante la noche es mas facil que observar objetos
contra el cielo en el horizonte. La posibilidad de distinguir luces débiles
depende de la intensidad de la luz en la proximidad del observador. 2l salir
de una habitacidn brillantemente iluminada, se debe esperar casi media hora
para que los ojos se acostumbren completamente al ambiente. Por ello es
deseable que, de noche, la observacidén de la visibilidad se haga al final,
después de las demas observaciones realizadas en el exterior.

En un medio oscuro, una luz debil se puede percibir con mas facilidad
cuando el observador no mira directamente la luz o cuando varia la direccidn

de su mirada.

El color de la luz influye igualmente en su percepcidn. Si la claridad
ambiente es débil, una luz violeta es mas dificil de identificar que una roja.

En la practica se puede comparar la visibilidad diurna a la de los
focos luminosos durante la noche de dos maneras:

a) por la mayor distancia a la que se puede percibir una luz de
intensidad igqual a 100 candelas:

b) por la intensidad de un foce luminoso justamente wvisible y si-
tuado 2 una distancia especifica.

Se han determinado tablas gque utilizan estas relaciones para permitir
evaluar la visibilidad durante las observaciones nocturnas.

13.4 Instrumentos para medir la wvisibilidad

Se han construido aparatos para medir la visibilidad, pero no son
totalmente exactos. No hay, por lo tanto, ventaja en emplear un instrumento
para las medidas diurnas, si se dispone de una serie adecuada de puntos de
referencia para la observacidn directa.

Por el contrario, los instrumentos de medida de la visibilidad son
utiles en las observaciones nocturnas o cuando no se dispone de puntos de
referencia, por ejemplo a bordo de barcos.

13.5 Factores que .influyen en la visibilidad

Los principales factores que influyen en la visibilidad meteoroldgica
son los siguientes:
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al las precipitaciones;
b} la niebla y la neblina:
c) -los rociones arrastrados por el viento;
d) las particulas oleaginosas;.
e) el humo;
f) el polvo y la arena:;
g) la sal.
13.6 Efecto de las precipitaciones..

En el caso de prec1pltacxones, la reduccion de la visibilidad se debe
a las gotitas de agua o a las partlculas de hielo. Algunas veces los dos
thOS de hidrometeoros se producen simultaneamente.

La wvisibilidad durante la lluvia depende a la vez de las dimensiones
de las gotitas y de su nimero en un volumen de aire dado. La lluvia débil
afecta poco, pero una lluvia moderada reduce, en general, la visibilidad a un
valor comprendido entre 3 km y 10 km. Durante fuertes lluvias puede reducirse
la visibilidad hasta un valor comprendido entre 50 m y 500 m.

Con llovizna la visibilidad depende de su intensidad y puede variar
desde aproximadamente medio kilometro. Si ademds hay niebla. la visibilidad
puede ser inferior a medio kilodmetro.

N

La nieve reduce la visibilidad mas que la lluvia. En caso de nieve

moderada, la visibilidad se reduce generalmente a menos de 1 kwm. Con una.

fuerte nevada, la visibilidad puede variar desde 200 m hasta menos de 50 m.

El viento puede influir en la reduccion de la visibilidad levantando
la nieve del suelo, sobre todo cuando esta seca-y en polvo, provocando una
ventisca. Por consiguiente, la reduccion de la visibilidad a causa .de
ventisca es.mas frecuente, por la baja temperatura, en las latitudes altas.-

13’7 Niebla y neblina

La niebla estd generalmente formada por gotitas de agua; pero, en
determinadas circunstancias, puede. contener cristales de hielo. Se pueden
observar "nieblas heladas" en latitudes altas cuando la temperatura es infe-
rior a -20°C, .a condicion de que el viento sea debil y que la situacién’ sea
favgrable.

. En los terrenos elevados, puede considerarse 'la niebla como una nube
al nivel del suelo. Puede ser uno de los tipos de nubes gque se -forman por
ascenso adiabatico.

Sin embargo, en general, la condensacion tiene lugar preferentemente
por la presencia de una superficie fria subyacente. En este caso se producen
dos tipos distintos de niebla:

al niebla por radiacion, que resulta del enfriamiento del suelo por
la radiacion nocturna:
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b) niebla por adveccidn, provocada por la adveccidn del aire rela-
tivamente caliente, sobre una superficie fria.

Las nieblas por radiacion se producen durante una noche despejada. El
suelo se enfria por radiacion y el aire que estd en su contacto se enfria por
conduccidon. Sin embargo, debido a que el aire es mal conductor del calor, el
enfriamiento puede limitarse a algunos centimetros de aire sobre el suelo. En
estas condiciones puede formarse rocio o escarcha sobre el suelo que estd mas
frio, lo que disminuye el vapor de agua del aire.

No obstante, por poca turbulencia que haya, producira una mezcla de
aire y, de esta forma, el enfriamiento puede propagarse hasta un espesor
mayor. Si la turbulencia es suficiente pueden formarse Stratus {(véase el

parrafo 11.3).

Con una turbulencia moderada, causada por viento débil, se puede
formar niebla. Las condiciones para la formacion de niebla son bastante
reducidas y., a causa de situaciones locales particulares, la niebla se forma
mas facilmente en determinados 1lugares. De wuna manera general, las
condiciones necesarias para la formacion de niebla por radiacidn son: punto
de rocio bastante elevado, enfriamiento suficiente durante la noche y ligera
turbulencia.

La niebla por adveccidén se forma cuando se desplaza aire hacia
regiones oceanicas o terrestres mas frias, siendo la temperatura de la

superficie menor que la del punto de rocio del aire en movimiento. Sobre la
tierra, el enfriamiento por radiacidn intensifica los efectos de la advecciodn
cuando el aire caliente y humedo procede del mar. Es lo que podria llamarse

niebla por radiacion y por adveccion.

N

Igualmente !a adveccion es la causa de la formacion de nieblas de

vapor. En este caso el aire frio conducido por adveccion sobre una superficie
de agua caliente proporcicna, por evaporacion el vapor de agua. El efecto es

similar al que se produce en invierno sobre el agua caliente de una banera.

Esta forma de niebla no implica ningun enfriamiento del aire: por el
contrario, experimenta un determinado calentamiento. La niebla resulta de una
adicidn de vapor de agua al aire frio no saturado. Estas nieblas no se produ-
cen sino sobre superficies acudticas en la proximidad de regiones de aire frio.
tales como tierras cubiertas de nieve o bancos de hielo en los mares polares.

Los diversos tipos de nieblas estudiados anteriormente podrian ser
considerados como nieblas de masas de aire, ya que resultan del enfriamiento
en el interior de una extensa masa de aire mas o menos uniforme.

Por el contrario, una niebla frontal resulta de la interaccion de dos
masas de aire. Puede producirse de dos maneras: una de ellas es consecuencla
del descenso de la base de las nube hasta el suelo, tras el paso de un frente,.
con mas frecuencia sobre colinas o montanas que en terreno llano., |

Otro tipo de niebla frontal se origina de la saturacidén del aire por
una lluvia continua. Se puede alcanzar asi el punto de rocio sin que al aire
de las capas bajas se enfrie. Estas condiciones pueden realizarse en el aire
frio antes del paso de un frente caliente. Las nieblas prefrontales asociadas
a los frentes calientes pueden ser muy extensas.
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Las mnieblas reducen considerablemente la wvisibilidad vy cambian
uniformemente todos los colores del espectro de la luz visible. Los procesos
fisicos que provocan la niebla pueden igualmente producir neblina. En
Meteorologia se considera que se trata de niebla y no de neblina cuando la
visibilidad es inferior a 1 km.

La mayor parte de las nieblas se disipan por turbulencia o por
calentamiento. Aunque la turbulencia sea necesaria para su formacidn, un
aumento de la misma puede disiparlas: el aire mas caliente y mas seco se
mezcla con la niebla vy las particulas que la forman se evaporan.

La radiacion solar es absorbida por el suelo (y ligeramente por la
niebla). El suelo a su vez calienta el aire con el que esta en contacto y las
particulas que forma la niebla se evaporan.

Sin embargo, es preciso recordar gue la superficie superior de la
niebla es similar a la de las nubes. Por consiguiente, refleja una parte de
la "“rddiacion solar incidente, por lo que reduce la cantidad que llega al
suelo. El calentamiento del suelo es menor a lo que seria con cielo despejado
v sin niebla. La niebla tiende. pues, con su sola presencia, a protegerse de
su disipacion a causa del calentamiento por radiacion solar.

13.8 Rocicnes

La altura de las olas del mar aumenta cuando la intensidad del viento
se incrementa, y para cierta intensidad se forman rociones en la cresta de las
olas que se rompen. Si la intensidad aumenta todavia mas. se forman estelas
de rociones gue son arrastradas en el aire.

Cuando el viento es muy fuerte (41 a 47 nudos) los rociones comlenzan
a reducir la wvis:bilidad. Esta disminucidén aumenta con la intensidad del
viento, y cuando se transforma en huracan (mas de 63 nudos) la visibilidad
puede estar muy seriamente reducida.

La disminucidén de la visibilidad por los rociones arrastrados por el
viento se puede producir igualmente en las costas cuando el viento procede del

mar.™"

13.97- Particulas de aceite en la atmésfera

En algunas ciudades, la visibilidad puede encontrarse sensiblemente
reducida a causa de la presencia de particulas de aceite en el aire. El
origen principal de estas particulas es el escape de los vehiculos de motor.
En numerosas ciudades se investiga activamente para encontrar el medio de
reducir la contaminacidn por particulas oleaginosas, procedentes de focos
industriales o de vehiculos de motor.

13.10 “Reduccion de la visibilidad por el humo .

3

Se provoca frecuentemente una bruma densa por el humo procedente de
hogares industriales o domesticos. Las particulas mas grandes de estos humos
tienden a depositarse, pero una importante parte de particulas mas finamente
divididas tiende a permanecer en suspension en el aire. Las dimensiones de
estas pequenas particulas son generalmente comparables a las gotitas de agua
de las neblinas o nieblas.
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La combustién de la mayor parte de las sustancias proporciona mintscu-
las particulas de carbon. Este carbon contenido en los humos es la causa de
las brumas negras que caracterizan las ciudades industriales importantes. El
carbono y la madera al quemarse proporcicnan diversas sustancias alquitranadas
que. al mezclarse con el carbono, constituyen el hollin.

La mayor parte de los combustibles contienen una pequena proporcidn de
azufre que al arder forma anhidrido sulfuroso (S0;). La accidén de la radia-
cidn solar sobre el anhidrido sulfuroso provoca su transformacion en anhidrico
sulfirico (S50:). Este gas es muy higroscopico y tiende a formar gotitas de
agua ricas en acido sulfurico (H,S04) que, no sélo reducen la visibilidad,
sino que representa un peligro para la salud de los habitantes de las ciudades
industriales.

Cuando existe una inversion de temperatura gue frena los movimientos
vaerticales, el humo permanece confinado en las capas inferiores de la
atmésfera. Si la humedad es considerable y el viento debil, puede igualmente
producirse niebla y su comb1nac1on con el humo reducira extraordinariamente la
visibilidad. Se da el nombre de "smog" (combinacion en una sola palabra de
los términos ingleses "smoke', humo y "fog” niebla) a esta mezcla gque puede
perjudicar considerablemente la c1rculac10n por carretera y ferrocarril y que
plantea graves problemas a la aviacion y a la navegaCLOn marina,

Ademas de su efecto sobre la visibilidad., el smog es a menudo una
amenaza para la salud de los habitantes de numerosas ciudades. Algunos de los

productos de la combustion pueden ser toxicos.

13.11 Reduccion de la visibilidad por polvo o arena

N

El wviento puede levantar del suelo polvo o arena. gque pueden ser
arrastrados hacia arriba. La altura que pueden alcanzar estas particulas
depende de sus dimensiones y de las condicicnes meteorologicas.

Cuando se reduce la visibilidad a menos de un kildmetro, el fendmeno
se denomina, segun el caso, tempestad de arena o tempestad de polwvo. Una
tempestad de arena estd formada por particulas de arena bastante grandes que
son demasiado pesadas para ser elevadas a mayor altura. Los granos de arena
son elevados raramente por encima de 20 m 6 30 m y no son arrastrados muy
lejos de su lugar de origen.

Las tempestades de polvo estan formadas por minusculas particulas de
polvo fino que, ocasionalmente, pueden ser transportadas a muchos kilometros
por encima de la superficle terrestre. Se necesita que haya un determinado
nimero de condiciones favorables para que el polvo pueda ser arrastrado de
esta manera Yy permanezca en suspensién en el aire.

Ante todo es necesario que el suelo este seco y polvoriento. Se
necesita también que el viento alcance al menos una intensidad moderada para
que pueda desplazar el polvo. Finalmente, el aire debe ser inestable para que
se produzcan movimientos verticales suficientes. Cuando la atmosfera es
estable, la turbulencia creada por el viento esta amortiguada y el polvo no se
eleva sino algunos metros.

Las tempestades de polve pueden ser duraderas y extensas o, por el
contrario, producirse scolamente en sitios asociados con rafagas de pequena
importancia. A veces, se las observa cuando hay poca o ninguna nubosidad, el
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suelo esta recalentado por el Sol y en sus proximidades se establece un fuerte
gradiente térmico vertical.

En determinadas situaciones, el polvo es elevado en presencia de
Cumulus muy desarrollados o de Cumulonimbus. El gradiente térmico vertical es
evidentemente muy fuerte y el polvo puede ser arrastrado hasta el nivel de las
nubes. Mas tarde la lluvia arrastra el polvo contenido en el aire.

El tipo mas comun de tempestad de polvo resulta de vientos fuertes que
eféectian un largo recorrido sobre el desierto. Cuando la atmosfera es inesta-
ble estas tempestades de polvo pueden durar varias horas. Entonces la visibi-
lidad puede estar reducida a algunos centenares de metros o, excepcionalmente,
a algunos metros. Pueden persistir durante la noche, pero entonces son gene-
ralmente menos activas debido a la disminucion del gradiente térmico vertical.

Las pequenas particulas de polvo arrastradas por las tempestades de
polvo de diversos tipos se difunden progresivamente en toda la atmésfera.
Algunas de estas particulas son demasiado pequenas para caer por gravedad con
una velocidad apreciable. Las masas de aire de origen desértico presentan un
aspecto brumoso durante largo tiempo y no se tornan claras sino por accion de
la 1luvia o de la nieve, a miles de kildmetros del lugar de origen del polvo.

13.12 Efectos de particulas salinas

Los roclones se evaporan frecuentemente cuando han sido arrastrados en
la atmosfera y cada una de las gotitas que se evapora deja como residuo una
particula de sal que puede, mas tarde, servir de nucleo de condensacion. Las
particulas salinas son higroscopicas y el agua se condensa sobre ellas en
ciertos casos cuando la humedad relativa es del orden del 70 por ciento. Para
una misma concentracion de particulas, la sal marina es mucho mas activa que
el humo para provecar la formacion de nieblas. La bruma resultante de 'la
accion de la sal marina tiene un aspecto blanguecino.

Los diferentes factores que afectan a la wvisibilidad son. a su wvez,
influenciados por el movimiento del aire. En el sigulente capitulo se estu-
diaran las caracteristicas de los varios tipos de vientos locales.

CUESTIONARIO

1. iQue significa la expresion visibilidad meteorcologica? Enumérense las
principales causas de la reduccidén de la visibilidad meteoroldgica.

2. Definase la visibilidad diurna. iEn qué se diferencia la definicion
"~ de visibilidad nocturna de la visibilidad diurna? iCuales son los
objetos que mas interesan para la determinacion de la wvisibilidad
nocturna?
3. Redactense notas breves sobre:
al instrumentos de medida de la visibilidad;

h) visibilidad desde un avidn;

c} niebla marina.




oy T S TR I TEA - -
TR ettt ern R A T e e T e

- 124 -

iComo se forman las nieblas?:

a) por radiacion?;

b) por adveccion?

iQué significa la expresion: niebla por adveccidén y por radiacidn?
Establézcase la diferencia entre nieblas de masas de aire y nieblas
frontales. Exponganse brevemente dos procesos de formacion de nieblas
frontales.

Digase como puede ser reducida la visibilidad por:

a) el humo:

b) el polvo;

c) las particulas salinas.

'
1
{
!
I
i



T IR AER . PR TR R s
UTIEE I SOWPRUR SRR SR SR R e

e T ifee gt PRI T RIS 7 PR N RTY
£ e P e AL St A e e R R e

- 125 -

CAPITULO XIV

VIENTOS LOCALES

La naturaleza de la superficie terrestre es muy variable. En ella se
encuentran oceanos, desiertos, campos de nieve, bosques, lagos, estépas,
ciudades, etc. En los continentes, la elevacidon varia de un punto a otro a
causa de las colinas, los valles, las montanas, etc.

En cualquier localidad, la naturaleza del flujo atmosferico esta
influida por las caracteristicas de la superficie sobre la que se desplaza y
por las variaciones de elevacion de la superficie terrestre. En este capitulo
se estudiaran algunos de estos efectos.

14.1 Brisa de mar

En las proximidades de las costas, frecuentemente al final de la
manana, se establece un viento que sopla del mar, alcanza su intensidad maxima
al comienzo de la tarde, despues disminuye progresivamente y cesa por la

noche. La intensidad de esta brisa es mayor cuando el dia es calido, pero
puede ser débil cuando el cielo esta nuboso. Este viento se llama brisa de
mar. _ —_—

La causa basica de este movimiento del aire es el diferente
calentamiento de la superficie del mar y de las tierras causado por la
radiacion solar. En el parrafo 3.6 se habia viste que, en el transcurso del
dia, la temperatura de la superficie del mar no se eleva tan rapidamente como
la de 1la superficie del suelo, y por lo tanto las capas mas bajas de la
atmosfera se hacen cada vez mas calientes sobre la tierra que sobre el mar.

1Pn Ry
:
O -
o ' E Figura 14.1
™ 3 Diferencias de presiones que
resultan por diferencias de calentamiento
A
£ P
MAR TIERRA

La Figura 14.1 representa dos columnas de alire de la misma altura
situadas una sobre la tierra y la otra scobhre el mar. El aire caliente sobre
la tierra se dilata y tiende a elevarse. Una parte de este aire sobrepasa el
limite superior de la columna y penetra en la regidn situada sobre ella.

La presion P, al nivel del limite superior de la columna aumenta vy
se hace mayor gue la presion Pn al mismo nivel sobre el mar. El resultado

es que el aire en la altura tiende a desplazarse hacia el limite superior de
la columna fria.

Al nivel del mar, debido a la transferencia de aire en la altura., la
presion P, sobre el mar es mayor que la presién P, sobre la tierra, es
decir, se establece una brisa de mar. La circulacion se completa por un
movimiento descendente del aire sobre el mar, para remplazar el aire que va
hacia 1la tierra.
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En la Figura 14.2 se representa el resultado de estos movimientos.
En las latitudes mayores gque 20°C, aproximadamente, la fuerza de Coriolis es
suficiente para influir sensiblemente sobre la direccion de la brisa de mar
cuando se establece la circulaciodn.

Figura 14.2
Brisa de mar

En los tropicos, los contrastes entre las temperaturas sobre el mar y
sobre la tierra son muy marcadas. También es muy girande la tendencia al desa-
rrollo de la inestabilidad sobre las tierras excesivamente calentadas. Por lao
tanto, la brisa de mar tiende a ser mas fuerte en estas regiones. Cuando el
aire situado sobre las tierras es himedo e inestable, incluso se pueden formar
tormentas eléctricas después de gue se establezca la brisa de mar.

En ciertas situaciones, el wviento del gradiente a escala sindptica
puede tener direccidn contraria a la brisa de mar y por tanto retrasa su
formacidén pudiendo llegar inclusc a impedir que alcance la costa. Por el
contrario, si el viento del gradiente tlene aproximadamente la misma direccidn
que la brisa de mar, la intensidad del viento resultante serd mayor.

Por otra parte, este viento resultante puede., algunas veces, tomar
una direccidén intermedia entre la del viento del gradiente y la de la brisa de
mar. Esto se muestra en la Figura 14.3, donde la lorgitud de las flechas que
representan el viento es proporcional a su intensidad,
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Al comienzo de la tarde, las diferencias de temperatura aumentan y el
gradiente de presidn local entre tierra y mar se intensifica. El resultado es
un incremento de la brisa de mar. Por otro lado, también se hace mayor la
correspondiente fuerza de Coriolis y, por lo tanto, la brisa tiende a orien-
tarse mas paralelamente a la costa.

N

Cerca de 1los grandes lagos, se produce un fendmenc andlogo que

provoca una brisa de lago, a una escala menor, claro estd, que la brisa de mar.

También los fendmenos de monzdn son debidos a diferencias de
calentamiento, pero a gran escala. No se trata de vientos locales, sino que
se forman entre el océano y un continente entero. El monzdn de la India y de
otras regiones se forma de esta manera.

RERE v

———
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14.2 Brisa de tierra

En el curso de la noche, en las regiones costeras, pueden establecerse
en las capas bajas brisas de tierra dirigidas de la tierra hacia el mar. Son
el resultado del enfriamiento nocturno por radiacidn que se produce mds rapi-
damente sobre el suelo que sobre el mar.

La temperatura del suelo puede llegar a ser més baja que la del mar y
el aire de las capas bajas sobre la tierra se hace mas fr10 que el que se
encuentra sobre el mar. Por lo tanto, al ser mas frio serd mas denso y el
aire sobre la tierra tenderad a descender.

- . r .
Como la presion en la altura sobre la tierra se hace mas baja que la
que hay al mismo nivel sobre el mar, el aire se mueve en la direccidn del mar
hacia la tierra.

Al nivel del mar se produce lo contrario, la presidn sobre el mar
llega a ser mayor que la presion sobre la tierra debido al desplazamiento del
aire en altitud. El resultado es que el aire en las capas baias tiende a
desplazarse de la tierra hacia el mar. Esto es la brisa de tierra. La
Figura 14.4 da una representacion esquematica de la circulacidn que se
establece en este caso.

Figura 14.4
Brisa de tierra

Generalmente, la brisa de tierra es mas debil gue la brisa de mar ya
que las diferencias de temperatura y. por lo tanto. el gradiente local de
presion resultante son menores. En las regiones tropicales ambas brisas son
mas fuertes. Algunas veces obliga a elevarse al aire himedo e inestable,
provocando. al final de la noche, la formacidén de tormentas electricas sobre
el mar cerca de la costa.

14.3 Viento catabatico

En el transcurso de las noches despejadas el aire se mueve a lo largo

"de las pendlentes de las colinas o montanas y desciende a los valles donde

contlnua moviendose hasta los llanos.

Este txpo de flujo se llama viento catabatico (proviens del griego y
51gn1f1ca "hacia abajo") Se establece durante la noche, cuando el suelo se
enfria por radiacion.

K

El aire en contacto con ese suelo frio se enfria a su vez y se vuelve
mas denso que el aire que le rodea; entonces la gravedad le obliga a descender
por la pendiente del terreno.

La Fiqura 14.5 muestra como se establece la brisa de montana. La
linea AB representa la pendiente del terreno. El punto C esta situado sobre
la pendiente mientras que el punto D, al mismo nivel, sera situado en la
atmosfera libre.
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Figura 14.5
Brisa de montana

El enfriamiento por radiacion, durante la noche clara, baja la tempe-
ratura del suelo a C. Por lo tanto, el aire en contacto con el suelo se
enfria por conduccion y se hace mas denso que el aire en D en la atmosfera
libre. Entonces, por gravedad., se establece un flujo de aire descendente a lo
largo de la pendiente.

De esta forma, el aire se mueve hacia presiones mayores y, sSi se
comprime adiabaticamente, se calienta y el movimiento cesa. De hecho, el aire
permanece en contacto con el suelo frio y continda perdiendo calor: por lo
tanto, el calentamiento no es adiabatico y el movimiento continta,

En general, la brisa de montana es bastante debil. Sin embargo. en-

ciertos casos, cuando la pendiente es fuerte y lisa, puede alcanzar una fuerza
considerable. Esto es lo que occurre cuando la superficie esta cubierta de
nieve o de hielo.

En casoc de que las montanas estén proximas al mar. la brisa de mon-
tana puede reforzar la brisa de tlerra durante la noche provocando en el mar

vientos de tierra muy fuertes.

14.4 Viento anabatico

El viento anabitico (proviene del griego y significa "de abajo hacia
arriba"), resulta del proceso inverso del que provoca el viento catabatico.
Es un flujo de aire de intensidad moderada que sube por ia pendiente de las
montanas o de las colinas cuando el tiempo es calido.

Con este tiempo, cuando el cielo esta despejado, las pendientes se
calientan por radiacion y la temperatura del suelo se hace mas elevada que la
del aire. El aire que esta en contacto con el suelo se calienta a su vez

haciéndose mas caliente que el gue se encuentra al mismo nivel en la atmosfera
libre.

Por lo tanto. el aire calentado, menos denso, tiende a elevarse y es
remplazado por el aire mis frio y mds denso que le rodea. Al elevarse a lo
largo de la pendiente el aire se expande y se enfria. Si este enfriamiento
fuese adiabatico el movimiento cesaria, pero en la realidad, al contacto con
la pendiente caliente, se produce un aporte continuo de calor gque compensa el
enfriamiento y el movimiento continua.

En general, el viento anabdtico es débil, aungue en un dia soleado,
el gradiente de presion resultante de las diferencias de temperatura pueda ser
mayor. En realidad, el aire ascendente tiene siempre tendencia a separarse de
la pendiente para elevarse mas rapidamente y formar movimientos de
inestabilidad convectiva.

= T P "
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14.5 Foehn

Frecuentemente, sobre las pendientes septentrionales de los Alpes
sopla un viento calido y seco cuyo nombre local es foehn.

El proceso que lo provoca se manifiesta también en otras partes del
mundo vy los meteordlogos han adoptado este nombre local para designar, de
manera general, los vientos cdlidos y secos que se producen en otras regiones
montanosas.

Cuando el aire en su movimiento encuentra una barrera montanosa, se ve
obligado a elevarse y se enfria adiabaticamente. Si su humedad es suficiente,
el vapor de agua puede condensarse en gotitas o, algunas veces, si la tempera-
tura es baja y existen nucleos de congelacion, formar cristales de hielo.

Durante la formacidn de la nube, el calor latente liberado compensa
en parte el enfriamiento adiabatico y el aire se enfria sequn el gradiente
térmico vertical adiabatico saturado. Esta 1liberacion de calor latente
constituye la esencia del proceso gue mas tarde dard origen al foehn.

De la nube orografica que se forma a barlovento de la wontana, pueden
caer precipitaciones en forma de 1lluvia o nieve. Estas precipitaciones
reducen la cantidad de agua que queda en el aire gue wva a franquear las
crestas. Este proceso es también esencial en la formacidn del foehn.

Son, puss. dos procesos importantesg les que tienen lugar en el aire
ascendente sobre la vertiente a barlovento de la montana: la liberacion del
calor latente que es cedida al aire que asciende y la pérdida de agua en forma
de gotitas o cristales de hielo gue lo hacen mas seco de lo que estaba al
principio.

Durante el descenso por la otra verktiente., el aire se calienta por
compresion adiabatica. Las gotitas de agua que contiene la nube se evaporan y
enfrian en el aire, compensando en parte el calentamiento adiabatico. Este
calentamiento mas lento corresponde, pues, al adiabatico saturado.

Pero una parte de las gotitas de agua gque se formaron durante el
ascenso ha dejado ya el aire en forma de precipitacidn. Entonces las gotitas
que quedaron se evaporan en un descenso mas corto y por lo tanto la base de la
nube estd mas alta a sotavento que a barlovento de la montana.

Por debajo del nivel de la nube, el aire continida descendiendo y se
calienta rapidamente seqin el gradiente térmico vertical adiabitico seco.

_ Al lleqgar al llano, el aire tiene una temperatura superior que la que
tenia antes de franquear la montana. Esto es debido a que el calor latente
correspondiente a las precipitaciones - ha quedado en el aire, mientras que el
agua precipitada quedo sobre la otra vertiente.

WY

El foehn que llega a las pendientes inferiores de la montana es,
pues, caliente y seco porgue parte de la humedad se convirtio en precipitacion.

La Figura 14.6 representa el mecanismo del foehn. Se observara que
la base de la nube a barlovento de la montana esta mas baja. Conviene recor—
dar que, para que el aire sea seco, es necesario que existan precipitaciones.
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Figura 14.6
Efecto foehn

14.6 Variaciones de temperatura en el curso de la formacion del foehn

Para ver claramente cdémo varia la temperatura en el curso de la
formacién del foehn, véase un ejemplo: supongase que el aire se eleva a 3 km
para franquear la cadena de montanas y que a barlovento la base de la nube
esta situada a 1 km sobre el nivel del 1llano. Supongase también que se
produce precipitacion durante el ascenso y que en consecuencia la base de la
nube ‘a sotavento se situa 1 km mas arriba que en la otra vertiente.

La Figura 14.7 muestra las temperaturas que resultaran en las
siguientes condiclenes: suponiendo que la temperatura inlcial del aire sea
20°C, que el enfriamiento adiabitico seco sea de 10°C por lm, que el enfria-
miento adiabatico saturado sea de 6°C por km y que el calentamiento, tanto en
ascenso como en el descenso tenga el mismo wvalor. Asimismo se puede observar
que la temperatura del aire ha aumentado como consecuencia de haber pasado
sobre la montana. '

Ikm

2 X+
™ Figura 14.7
g Variaciones de temperatura en
3 el curso de la formacidn del foehn
1 k- .

24°C

No todos los vientos de montana van acompanados de efecto foehn.
Cuando el aire es demasiado seco para que forme una nube orografica, durante
el ascenso se enfria adiabaticamente por expansion y durante el descenso, por
compresion, se calienta exactamente lo mismo que se enfrid durante el ascenso.

Si se forma una nube orografica, pero sin precipitacion, la base de
la nube tiene la misma s2tura en las dos vertiertes. Suponiendo que en el
ejemplo de la Figura 14.7 no se hubiera producido precipitacidn, el lector
podrd determinar c¢omo varia la temperatura en el descenso. También podra com-
probar que las variaciones de la temperatura son las mismas. aungue en sentido
inverso, que las que tuvo el aire durante el ascenso. La temperatura final
del aire es igual a su temperatura inicial. No hay por lo tanto efecto foehn.

il
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Los vientos locales son los responsables de la mayoria de las parti-
cularidades del tiempe en una determinada localidad donde la superficie de la
Tierra no sea uniforme. Sus efectos, a menudo, son muy marcados, particular-
mente cuando provienen de otros fenomenos meteoroldgicos.

En el proximo capitule se estudiaran algunos de los fendmenos
atmosféricos mas violentos y como se producen.

CUESTIONARIO

1. Describase la formacion de la brisa del mar y de la corriente de
retorno en la altura. Hagase un esquema.

2.7 Describase el viento catabdtico y anabatico. Represéntese en un
esquema la formacion de estos tipos de brisa.

3. Redactese una nota breve sobre cada uno de estos fendmenos:
a) la brisa de lago:;
b) la brisa de tierra.

1, iQué se entiende por foehn? Describanse los procesos que explican
las dos propiedades siquientes de este viento:

al temperatura alta;
b) humedad relativa baja. )
5. Describanse los efectos del viento del gradiente sobre la brisa del

mar. &Por qué el efecto de brisa de mar puede cambiar de direcciodn
cuando la diferencia de temperatura entre la tierra y el mar aumenta?

a7 g T LSS
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CAPITULO XV

FENQOMENOS LOCALES VIOQLENTOS

Ciertos fendmenos meteoroldgicos frecuentes son demasiado pequenos
para poderlos reconocer en los mapas sindpticos comunes, aungue sus efectos
sean, algunas veces, localmente importantes. En el capitulo precedente ya se
ha visto que los vientos locales entran en esta categoria. Pero tambien estan
incluidos en la misma fendmenos mis violentos tales como las tormentas eléc-
tricas y los tornados.

En este caplitulo se tratara de las caracteristicas de los tipos mis
frecuentes de fuertes tormentas y de los procesos fisicos gue les estan
asociadoes.

15.1 Importancia meteorologica de la nocion de escala

Las dimensiones de los fendmenos meteoroldgicos son muy variables y
van desde los pequenos torbellinos hasta los fenomenos a escala hemisferica o
global, pasando por las tormentas eléctricas y por las depresiones.

La micrometeorologia se ocupa de los procesos meteoroldgicos a pegue-
na escala; el prefijo "micro", tomado del griego, significa “"pequeno”: por lo
tanto, la micrometeorologia se interesa principalmente por fendmenos tales como
la turbulencia o la evaporacion, qua se producen en las capas vecinas al suelo.

Otros fendmenos tales como la brisa de mar o las tormentas clectricas

son objeto de la megggeteorologia. El prefijo “weso” viene tambicen de=l griego
"mesos' que significa "media”. La mesometeorologia sec interesa principalmente

por los procesos de dimensiones medias a los que algunas veces se les define
como los aspectos & escala media de la circulacion general.

Se dice que pertenecen a la escala sinodptica, las depresiones {(bajas)
y las anticipaciones {altas) que aparecen en los mapas sinopticos del tiempo.
La metecrologia sindptica estudia este tipo de sistemas.

~ Finalmente, en los mapas hemisfericos pueden observarse fenomenos de
mayor extensién. Las grandes ondas y la configuracion de la circulacidn
general son fenomenos de escala muy grande y su estudio lo efectua la
macrometeorologia, nombre formado por el prefijo "macro", del griego "macros"
que significa “grande™.

En este capitulo se estudiaran algunos de los fenomenos de escala
media que producen severas condiciones meteoroldgicas. Debido a que gene-
ralmente no pueden detectarse en los mapas sindpticos, a menudo se les
califica de locales, sin que esto signifique que sus efectos sean desprecia-
bles. De hecho, uno de los fendmenos mas violentos es el tdrnado: no
obstante, sus efectos estdn limitados a un area relativamente reducida.

15.2 Torméntas electricas

En el Capitulo IX, se ha tratado de los diversos tipos de meteoros no
astronomicos que se estudian en Meteorologla. -Un electrometeoro se define
como una manifestacion visible o audible de la electricidad atmosferica.
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Por lo tanto, una tormenta eléctrica es un electrometeoro. La
Organizacion Meteoroldgica Mundial la define como una o varias descargas
bruscas de la electricidad atmosferica que se manifiestan por un destello
breve e intenso (relémgago) y por un ruido seco o un retumbo sordo {(trueno).

El trueno es el ruido de la descarga electrica que constituye el
relampago. Como la velocidad del sonido es menor que la de la luz, el trueno
puede oirse con cierto retraso después de haberse percibido el relampago. si
la distancia entre la tormenta y el observador es grande.

El viento violento, las 1lluvias torrenciales, los relampagos y los
truenos ponen de manifiesto las enormes cantidades de energia puestas en
accién en el transcurso de una tormenta eléctrica. Esta energia la suministra
principalmente el calor latente liberado en 1a condensacién del vapor de
agua. Una parte de este calor se convierte en energga cinética y esto explica
los vientos viclentos gque acompanan las tormentas electricas.

Las tormentas eléctricas se producen en las nubes convectivas vy,
generalmente, van acompanadas de precipitacicnes gque llegan al suelo en forma
de chubascos de lluvia. nieve granulada. hielos granulado o granizo.

En el parrafo 12.8 ya se ha estudiado la formacion de granizo. Gene-
ralmenta, el granizo y los relampages van juntos., pero a menudo el granizo sea
funde antes de alcanzar el suelo.

El relampago es una chispa eléctrica a gran escala. Esta chispa o
descarga eléctrica se produce cuando la diferencia de potencial eléctrico
entre dos puntos separados por el aire alcanza un valor muy elevado. Este

valor depende de la conductividad del aire y de la distancia entre los dos
puntos,

En las nubes estas diferencias de potencial eléctrico se producen por
la separacién de las cargas eléctricas positivas vy negatlvas pero aun se
ignora mucho sobre los mecanismos que provocan esta separacion.

Sin embargo, se sabe que la superficie exterior de las gotitas de
agua esta constituida, en gran parte., por cargas eléctricas negativas y que,
inmediatamente debajo de esta capa, existe otra de cargas positivas. Las
fuerzas de friccion que actlan durante las tormentas podrian arrancar la capa
exterior de las gotitas y separar de esta forma las cargas. Esta separacion
podria también producirse por la congelacidon del agua o por la fusion de los
cristales de hielo.

De 1las investigaciones realizadas con globos sonda o por otros
medios, resulta que la reparticion de las cargas en una nube con tormenta
rd . - . -
electrica se caracteriza principalmente por:

a) una zona cargada positivamente en la cima de la nubes;
b} una concentracion de particulas cargadas negativamente en la
parte central de la nube.

Debajo de la region cargada negativamente existe, a menudo, una se-—
gunda region de cargas positivas mas reducida.

Cuando la diferencia de potencial eleéctrico entre la nube y el suelo
o entre dos nubes o entre diferentes partes de una misma nube excede a la
diferencia de potencial de ruptura se produce una descarga (relampago, rayo!.

i
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15.3 Formacidén y evolucidn de celdas en una tormenta eléctrica

2 menudo es sposible distinguir las torres que sobresalen de la parte
en crecimiento de una nube convectiva. Otras veces se pueden observar masas o
lineas de tormentas eléctricas unidas entre si y que se extienden

sobre
distancias horizontales que sobrepasan los 50 km,

Algunas veces es posible asociar una tormenta electrica con una

cierta unidad de circulacion convectiva que se llama celda. El diametro de
una celda en una tormenta electrica es del orden de 10 km y una celda aislada
puede formarse a partir de varios Cumulus en desarrollo. En otros casos,

aparecen activas torres que sobrepasan una extensa masa nubosa.

En general, las celdas adyacentes tienen tendencia a reunirse. Sin
embargo, pueden habitualmente distinguirse por la configuracion del eco de sus
precipitaciones en la pantalla del radar. Por otra parte, los aviones atra-
viesan a menudo regiones menos turbulentas situadas en la zona que separa las
celdas.

Fundandose en la velocidad y en el sentido de las corrientes

verticales se pueden distinguir tres periodos en la vida de una celda de
tormenta eléctrica.

a) la fase de crecimiento;
b) el periodo de madurez:

c) la fase final.

Durante el crecimlento existen en toda la nube fuertes corrientes
ascendentes. Aungque las observaciones por avidon en el interior de la nube
indican la presencia de lluvia o nieve, parece ser que estas precipitaciones
quedan suspendidas por las corrientes verticales ascendentes, ya gue en esta

etapa no llegan al suelo. La Figura 15.1 representa el estado de celda en
esta fase.

o 14
=1z}
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Figura 15.1 sl
Celda de tormenta electrica 5 el
en su fase de crecimiento .
2}
0

El periodo de madurez comienza cuando las gotas de agua o las particu-
las de hielo caen de la base de la nube. Salvo en las regiones aridas. estas
gotas y particulas alcanzan el suelo en forma de precipitacidn. Sus dimensio—
nes y su concentracion son demasiado grandes para que las corrientes ascenden-—
tes puedan sostenerlas. :

La friccidon ejercida por la caida de los hidrometeoros ayuda a cambiar,
en clertas partes de la nube, el movimiento ascendente en movimiento descen-—
dente. Sin embargo, el movimiento  ascendente persiste y frecuentemente
alcanza su maxima intensidad en la parte superior de la nube, cuando comienza
el periodo de madurez.
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En general, el movimiento descendente es mencos intenso y se observa

sobre todo en la parte inferior de la nube. Cuando el aire descendente
alcanza la proximidad del suelo se ve forzado a extenderse horizontalmente
produciendo, a menudo, violentas rafagas. En esta corriente, la temperatura

es mas baja que la del aire gue la rodea. La Figura 15.2 representa una celda
de tormenta eléctrica en estado de madurez.

En este estado, una celda de tormenta eléctrica va acompanada de
fendmenos violentos en las proximidades de la superficie terrestre, en parti-
cular fuertes corrientes descedentes de aire frio, rafaga, 1lluvia torrencial y
a menudo granizo.
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En la fase final la corriente ascendente desaparece completamente. La
corriente descendente abarca la totalidad de la celda y, por lo tanto. no
puede producirse condensacion. Esta corriente se debilita cuando cesa la
formacion de gotas de agua y particulas de hielo. En la Figura 15.3 esta

representado este proceso.

Mientras la lluvia y la corriente descendente persistan, la totalidad
de la celda de tormenta eléctrica es mas fria que el aire que la rodea.
Cuando cesan, la temperatura en el interior de la celda recobra el mismo valor
que tiene el aire gque la rodea. La disipacidén de la nube es completa y no
quedan mas que algunas nubes estratiformes. En la superficie ha desaparecido
toda traza de tormenta eléctrica y de rafaga.

- -
G
E4T { T e
. 2] ~ ! Lo
Figura 15.3 YT TR R
Celda de tormenta electrica ga“ :
} a NON IR R NNl
en su fase final 3 &
o varns bbbty
; yibvb by
2] Vi \.«-H-"‘“—*‘B
0 ’/Jllllll\ VN R
15.4 Tipos de tormentas electricas _ : o

Las tormentas eléctricas pueden producirse en diversas situaciones
sindpticas. Las condiciones iniciales favorables para su formacidn son:

a}l presencia de aire humedo en un gran espesor de la atmésfera:

b) una atmosfera inestable para el aire saturado que se extienda
hasta grandes alturas:
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c) un potente mecanismo que fuerce el aire a elevarse a grandes
alturas.

Las tormentas eléctricas pueden formarse en el interior de una masa
de aire. A éstas se las conoce con el nombre de tormentas eléctricas de masa
de aire. El mecanismo que provoca el movimiento ascendente puede ser: el
ascenso orografico, la conveccion o los movimientos ascendentes extensos.
Todos estos factores han sido estudiados en el Capitulo XI.

También pueden producirse tormentas eléctricas como resultado de la
interaccidn de dos masas de aire: son las tormentas eléctricas frontales. En
este caso el ascenso ocurre porque el aire frio desplaza al aire caliente y
himedo, o porque el aire caliente y humedo se desplaza sobre el aire mas frio.

Algunas veces, el ascenso del aire himedo inestable puede producirse
por la combinacién de varios procesos. El ascenso por si mismo tiende igual-
mente a reforzar el gradiente termico vertical y, por lo tanto, favorece el
desarrollo de las tormentas eléctricas.

15.5 Deteccidn de las tormentas eléctricas

Las tormentas eléctricas son fenomenos a escala media y. a menudo, es
dificil detectarlas en los mapas sinopticos normales debido a la separacidn de
las estaciones de observacion.

Algunas veces, una red de observacidn mas densa en una regidn limi-
tada, por ejemplor en las proximidades de un aeropuerto importante, permite
detectar, por un analisis mas detallado, tormentas eléctricas locales.

En los uUltimos anos se utilizan cada vez mas equipos electrénicos
para localizar las tormentas eléctricas. Uno de los metodos empleados
consiste en determinar la posicidon de las descargas eléctricas de las
tormentas eléctricas. Como los relampagos provocan parésitos radioeléctricos,
este hecho puede utilizarse para tal fin.

Cuando se produce un relampago, una parte de su energla se emite en
forma de ondas radioeléctricas de baja frecuencia que siguen la curvatura
terrestre, debilitandose muy lentamente y pueden ser detectadas a millares de
kilometros de distancia.

A los parésitos que resultan de los relampagos, a menudo, se les
llama abreviadamente atmosféricos. El material utilizado para localizar su
origen se llama equipo de deteccidn de atmosféricos. Un cierto nlmero de
estaciones muy separadas, intercomunicadas por teléfono o por radio,
determinan simultaneamente la direccion de una misma descarga cuya posicion
puede: asi ser calculada por triangulacion. Las observaciones de atmosféricos
permiten detectar tormentas electricas situadas a dos o tres mil kildmetros
sobre los océanos o regiones deshabitadas.

W

También pueden detectarse tormentas eléctricas con la ayuda del
radar. Un tipo especial de transmisor de radio emite ondas de cierta longitud
de onda que son reflejadas, difundidas y absorbidas por las gotas de agua y
los cristales de hielo.

Cuando estas particulas son mas grandes que cierto limite, parte de
la energia puede ser devuelta en direccidn al emisor y recibida por una antena

———————
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receptora. Enteonces las senales reflejadas pueden observarse en forma de ecos
sobre una pantalla catodica.

Las gotas de lluvia y los cristales de nieve son lo suficientemente
grandes para produc1r ecos en el radar. Por este procedimiento puede obser~
varse la conf1gurac1on de las precipitaciones a varios cientos de kilometros
de distancia. Estos ecos de las tormentas eléctricas tienen forma y evolucion
caracteristicas.

15.6 Tornados

Los torpados son las perturbaciones atmosfericas mas violentas v, sin
embargo, son demasiado pequenas para poderlas descubrir en los mapas sindpticos
normales. Su diametro varia desde menos de 100 m hasta 1 km, aproximadamente.

En ellos, el viento puede alcanzar mas de 500 km" ' en la superficie
terrestre. Se desplazan a 50 km" ! por hora, aproximadamente, y su recorri-
do, generalmente, no es mas que de algunos kildmetros. Sin embargo, Sucede
ocasionalmente que algunos tornados parecen permanecer activos en distancias
del orden de 100 lm o mas.

Un tornado resulta siempre de una excesiva inestabilidad de la
atmésfera con un gradiente térmico vertical muy pronunciado. También estan
estrechamente asociados con tormentas eléctricas muy severas. Su nombre
deriva de la palabra espanola “tronada“, que significa tormenta eléctrica.

El tornade se presenta al principio como una. nube en forma de embudo
que se desarrolla a partir de la base de un Cumulonimbus. Cuando el extremo
del embudoe alcanza el suelo produce danos considerables, destruyendo edificios
y aspirando residuos y polvo. Automoviles, animales y objetos pesados pueden
ser levantados y arrcijados a varios cientos de metros.

La destruccion de los edificios se debe no solamente a los vientos
fuertes, sino tambien a un efecto explosivo. La caida de presidn puede
exceder de 50 milibares en menos de un minuto y la gran diferencia de presion
entre el interior del edificio cerrado y el exterior hace el efecto de una
explosidn, haciendo saltar con violencia hacia el exterior los muros y los
techos.

En promedio se observan cerca de 200 tornados por ano en los Estados
Unidos de América. EL Valle del Mississippi es la region del mundo dende son
mas frecuentes. Sin embargo, los tornados pueden producirse en todos los
continentes y originan danos considerables cuando se producen en regiones
habitadas.

15.7 Trombas

Las trombas se producen sobre el mar y causan importantes danos a los
navios que se encuentran en su trayectoria. Existen dos tipos.

Unc de estos se forma a partir de la base de un Cumulonimbus. Real-
mente es un tornade producido sobre el agua. El otro tipo se forma a partir de
la superficie del agua y se desarrolla hacia arriba y no ‘esta, por lo tanto,
asociado directamente a ninguna nube.
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Este segundo tipo es mucho menos violento que el primero. Su
actividad es del mismo orden que la de los torbellinos de arena que se forman
en los desiertos excesivamente calentados por el sol.

Ya se ha visto que las tormentas locales son a menude violentas vy
causan ~danos importantes. Por lo tanto, es necesario utilizar métodos
especiales para detectarlas va que la presencia de fendmenos a esta escala no
se pueden descubrir facilmente en los mapas sindpticos utilizados normalmente
en los centros meteoroldgicos. No obstante, estos mapas son muy Utiles para
determinar la presencia de fendmenos a escala sindptica, como son las depre-
siones (bajas) y los anticiclones {altas). Estos sistemas estan asociados con
fenomenos a gran escala, que se estudiaran en los proximos capltulos.

CUESTIONARIO
l.:_, Expliquense las caracteristicas fisicas de una tormenta eléctrica en
lo referente a:
a) la fuente de energia;
b} la separacion de las cargas eléctricas.
2. Expéngase brevemente la formacidon ¢ la evolucidén de una celda de

tormenta eléctrica, distinguiendo:

al la fase de crecimiento;
b) la fase de madurez:
c} la fase final.

Higase un diagrama que represente las caracteristicas de la tormenta
electrica en la etapa de madurez.

3. Redictense notas breves sobre:
a) la mesometeorologia;
- b} los instrumentos de deteccion de atmosféricos:

c) las trombas.

- ’ - - - - - - .
4. iCuales son las condiciones iniciales necesarias para la formacion de

una .tormenta electrica? Hagase la distincién entre tormentas
eléctricas de masas de aire y tormentas eléctricas frontales.

5. Describanse las caracteristicas de los tornados. Expliquense las

causas del efecto explosivo.




A%}



- 141 -

CAPITULO XVI

MASAS DE AIRE Y FRENTES

Cuando el aire permanece varios dias o semanas sobre una gran regidn
uniforme tiende a adquirir determinadas caracteristicas que dependen de las
propiedades de la superficie subyacente. Si el aire es mas frio gque la
superficie, se calienta y el calor se transfiere hacia arriba a través de una
capa de varics kilometros de espesor. Del mismo modo, el aire que permanece
sobre el océano se vuelve progresivamente mas hiumedo.

Asi, tanto la temperatura como la humedad del aire tienden a ponerse
en equilibrio con las de la superficie subyacente hasta un cierto punto en que
depende de dlversos factores, de los cuales el mas importante es el tiempo que
dure sobre la region.

En este capitulo se examinaran primeramente las condiciones en las
cuales un espesor considerable de aire adguiere una distribucidn vertical de
temperatura y de humedad, que es caracteristica de la superficie subyacente.
Despues, se vera lo que se produce cuando este aire encuentra otro aire que ha
parmanecido cierto tiempo en una regidn distinta.

16.1 Definicién de una masa de aire

Cuando el aire posee propiedades similares en una gran extension se
le llama masa de aire. En cada nivel, la temperatura y la humedad tienen,
aproximadamente, los mismos valores sobre grandes distancias horizontales.

~

16.2 Regiones gencradoras de masas _de aire

Para que una masa de alre tenga Ptopledades uniformes es necesario
que permanezca, mas o menos durante cierto numero de dias, Ssobre una gran
region donde la superficie subyacente tenga también caracteristicas bastante
uniformes. Esta region se llama region generadora de masa de aire.

Este aire estacionario se encuentra, la mayoria de las veces, en los
grandes anticiclones (altas) fijos o lentamente méviles. En la proximidad de
los centros de estas areas de alta presidn, el gradiente de presidn es debil y
el viento suave o nulo prevalece sobre grandes extensiones de la superficie
terrestre.

Con referencia al parrafo 9.5 del Volumen I "Ciencias de la Tierra"
se vera que estas condiciones se encuentran en la proximidad del cinturon de
altas presiones subtropicales y de los anticiclones polares de cada hemisferio.

El aire tambien puede permanecer estacionaric durante largo tiempo
sobre otras regiones. A menudo, se observan grandes anticiclones en invierno

sobre los continentes.

16.3 Clasificacion de las masas de ajre

Algunas veces, en los esquemas simplificados de la circulacion general
de la atmésfera figura en cada hemisferio un solo frente — el frente polar -
que circunvala la Tierra en las latitudes medias. Puede presentar meandros
hacia los polos o hacia el ecuador. formando una serie de ondulaciones alrede-
dor de cada hemisferio.
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El aire caliente del lado ecuatorial del frente polar se designa con
el nombre de "masa de aire tropical”. Por supuesto, puede incluir aire de las
regiones subtropicales o de las tropicales.

Del lado polar del frente polar, el aire es frio y se designa por la
.o S . . - .
expresion "masa de aire polar”. Este aire no proviene necesariamente de las
regiones polares, puede venlr igualmente de regiones subpolares.

Esta imagen simplificada no incluye mads que dos masas de aire: una
masa de aire tropical caliente y una masa fria de aire polar. Esto es casi
exacto en la media y en la alta troposfera. ©Sin embargo, en la baja troposfera
la realidad es mucho mas compleja. '

Esta complejidad proviene de dos causas principales. La primera
estriba en que la circulacidn en las capas bajas es en si mucho mas compleja y
en ella, temporal o transitoriamente, se forman masas de aire con frentes
aislados y a menudo efimeros ’

En sequndo lugar, los continentes y los oceanos transfieren algunas
propiedades al aire que esta encima. Por lo tanto, resultan masas de aire
diferentes, de una forma mas marcada en las capas bajas que en los niveles
altos.

Una forma de clasificar las masas de aire es referirlas a sus
regiones generadoras, sobre todo resulta Gtil en la regiones proximas a la
fuente de la masa de aire, pero es 1imposible conservar largo tiempo esta
designacidn cuando se estudia una parte importante de la Tierra.

El aire, al desplazarse de unas regiones a otras cambla de propie—
dades y. por lo tanto, esta designacion basada en su regidn geéneradora soleo se
puede aplicar a la historia reciente de la masa de aire.

Sin embargo, para la baja troposfera, ciertos meteordlogos utilizan
una clasificacidn general que se basa esencialmente en la latitud de la regidn

eneradora. Para ordenes de latitud creciente, wutilizan los términos
siguientes:
ay aire ecuatorial;

b} aire tropical;
c) aire polar:
d) aire artico o antartico.

El factor mas influenciado por la latitud es la temperatura. A menu-
do, la distincién entre a) y b) es dificil de hacer dado que las diferencias
de temperatura muy marcadas se mantienen raramente mucho tiempo en las regiones
m&s calientes de la Tierra. Por el contrario, el aire artico es. extremadamente
frio y seco (porque solo puede contener poco vapor de agua) y, en consecuencia,
algunas veces es posible distinguir la existencia de un frente entre ¢) y d).

Una clasificacidén secundaria toma en consideracion las diferencias de
humedad entre dos masas de aire. El aire de origen oceanico contiene mucho
vapor de agua y se le llama masa_de aire maritimo, mientras que una masa de
aire formade sobre una superficie continental es relatlvamente seca y por eso
se le designa con el nombre de masa de aire continental.
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Las propiedades caracteristicas adquiridas por la masa de aire en su
region de origen pueden manifestarse en los radiosondeos. También pueden
identificarse las masas de aire por los contrastes que aparecen entre egllas a
lo largo de los frentes en los mapas sinopticos.

16.4 Simbolos de las masas de aire

Ty

La clasificacién mis sencilla, que se basa en las regiones generadoras
de las masas de aire, tiene Unicamente en cuenta la temperatura y la humedad.
Las masas de aire tropicales (T) y polares (P) se suponen que son relativameénte
calientes o frias, respectivamente. Las masas de aire maritimo {(m) estdn
consideradas como humedas y las masas de aire continental (c) como secas.

ctewe Por lo tanto, se pueden distinguir cuvatro tipos de masas de aire y
para designarlas se utilizan los siguientes simbolos:

Tropical maritimo - T
Tropical continental - Tc
Polar maritimo - Pm
Polar continental - Pc

8in embargo., las masas de aire sufren modificaciones cuando dejan su
region de origen. El aire frio que pasa sobre una superficie calida se
calienta por la base. Inversamente, el aire caliente pierde calor cuando se
desplaza sobre una superficie mas fria.

Estas modificaciones de temperatura actldan sobre el gradiente térmico
vertical y, por consecuencia, sobre la estabilidad. Cuando el aire se vuelve
inestable el vapor de agua es llevado a niveles mas altos. Por el'contrario,
la formacion de una inversion de temperatura puede impedir la transferencia
vertical del vapor de agua.

Ademas, cuando las masas de aire son mas calientes o mas frias que la
superficie sobre la que pasan, se producen fenomenos muy marcados. Esto nos
lleva a una nueva subdivision de las masas de aire y para la cual se utilizan
los siguientes simbolos:

a) aire mas frio que la superficie sobre la cual se desplaza (K);
b) aire mas caliente que la superficie sobre la cual se desplaza (W).

Estos simbolos pueden combinarse con los que indican la region
generadora de la siguiente forma:

TmK TmW
e TcK TcW
s P PmA
PcK PcH

"

Por ejemplo: PmK designa una masa de aire polar maritimo mas frio
que la superficie sobre la que se desplaza. Es lo que ocurre cuando la masa
se desplaza hacia el ecuador sobre una superficie caliente.

Inversamente, el aire del mismo origen (Pm) puede desplazarse hacia
el polo sobre una superficie mas fria. Por consiguiente, es mas caliente que
la superficie y se designara con el simbolo PmW.
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Se observara que los simbolos K y W no se refieren a la temperatura
real del aire, sino a la diferencia entre la temperatura del aire y la de la
superficie subyacente. Por ejemplo: el aire frio puede ser designado por el
simbole W si es mas caliente que la superficie subyacente, aun mas fria que
61, sobre la cual se desplaza.

Veanse ahora algunas de las modificaciones que sufren las masas de
aire cuando dejan su region de origen.

16.5 Evolucion de las masas de aire

Cuando una masa de aire se desplaza sobre una superficie mas caliente
que ella (se utiliza el simbolo K) se calienta por su base. Entonces, la
inestabilidad térmica se desarrolla en las capas bajas y luego se extiende
hacia arriba. Si el aire inicialmente contenia inversiones, éstas se destruyen
y se establece uniformemente en la baja troposfera un fuerte gradiente térmico
vertical.

51 la masa de aire (K} se desplaza sobre el agua, su humedad aumenta.
La conveccion transporta el vapor de agua a niveles mds altos donde se condensa
formando nubes cumuliformes. Pueden originarse sucesivamente Cumulus, grandes
Cumulus y Cumulonimbus acompanados eventualmente de chubascos e incluso de
tormentas electricas.

51 la masa de aire (K} se desplaza sobre el continente absorbe menos
humedad y la formacion de nubes convectivas se retrasa hasta que el calenta-
miento en la base extiende la inestabilidad a una altura mayor.

Por el contrario, una masa de aire {(a la gque se le asignara el
simbola W) al desplazarse sobre una superficie mas fria gue ella, pierde calor
en sus capas bajas y se vuelve mas estable, lo cual puede impedir
completamente la conveccion.

El enfriamiento en la base provoca la formacion de una capa de aire

frio en superficie. Sin embargo, el aire situado sobre la inversion no tiene
ninguna modificacion, salvo por el enfriamiento lento causado por la radiacidn
hacia el espacio. Eventualmente, el aire cerca de la supecficie terrestre

puede enfriarse por debajo de su punto de rocio y existe la posibilidad de
formacion de nieblas o de Stratus; tambidn se puede producir mala visibilidad
y quiza llovizna.

En general, se supone que las caracteristicas de las masas de aire se
modifican lentamente. Por ejemplo: el aire polar que penetra en las regiones
tropicales y permanece alll debe experimentar lentas modificaciones antes de
gque pueda designirsele como aire tropical.

16.6 Caracteristicas generales de los frentes

Nunca se observan en la atmosfera superficies de discontinuidad
claras entre dos masas de aire. MAas bien hay zonas de transicidn donde las
propiedades del aire pasan gradualmente de las que tiene una macza a las de la
otra. Por lo tanto, es mas correcto utilizar la expresion zona frontal. Sin
embargo, en Meteorologla Sinoptica sigue utilizandose generalmente el término
frente.
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En general, la =zona frontal tiene varios kilometros de espesor pero
es mas comodo representarla, en los mapas meteorologlcos, por una linea. No
obstante, se puede reservar el uso de la expre51on "zona frontal" cuando se
quiere insistir sobre el caracter gradual del paso de una masa a otra.

En el caso mas sencillo, una zona frontal separa masas de aire de
diferente densidad. En los mapas sinopticos se puede observar diferencias de
temperatura y, con bastante frecuencia, de humedad en las proximidades de la
zona frontal. Estas diferencias son mds marcadas gque las variaciones
despreciables gue pueden existir sobre grandes distancias dentro de cada masa.

16.7 Clasificacion de los frentes

.. En el parrafo 11.6 se han explicado las depresiones de origen
fréntal. Como caso particular, comprenden las que se forman a lo large del
frente polar gue separa las masas de aire polar y tropical. A continuacion se
estudiard este proceso con mas detalle.

Para simplificar, supongase que el frente polar sea una superficie
plana. No es vertical, sino gque presenta una inclinacion hacia el poloe a
partir de su interseccion con la superficie de la Tierra.

En algunos puntos del frente polar, el aire frio mis denso avanza
hacia el ecuador en forma de cuna bajo el aire caliente que es obligado a
elevarse. La parte del frente polar donde se produce es un frente frio y en
ella el aire polar frioc remplaza al aire caliente tropical.

También existen partes del frente donde el aire caliente, mds ligero,
se desplaza hacia los polos elevandose por la pendiente formada: pdor el aire
frio. En este caso, esta parte del frente polar es un frente caliente y en
ella el aire caliente tropical remplaza al aire polar frio.

En general, la pendiente del frente frio es mas abrupta que la del
frente caliente. Por termino medio, un frente frio se eleva a 1 km por cada
75 kn de distancia horizeontal. En el caso de un frente caliente, la pendiente
es del orden de 1 lm por cada 250 km.

A La Figura 16.1 representa los dos tipos de £rentes. Para que la
figura sea mas clara, las dimensiones verticales se han exagerado. Sin
embargo, es necesario recordar que las pendientes anteriormente citadas son
promedic y puede suceder que la pendiente de un frente frio sea menor que la
de un frente caliente.

Alire Aire
faio caliente

a) PENDIENTE DE UN
FRENTE FRIQ

b) PENDIENTE DE W .
FRENTE CALIENTE hire Aire
caliente frio

Figura,l6.1
Pendientes caracteristicas
de los frentes
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16.8 Fendmenos asociados con los modelos tedricos de frentes

Los fendmenos gque se producen en la proximidad de los frentes
dependen de un cierto numero de factores, en particular de las caracteristicas
de las masas de aire y de la forma de actuar una sobre otra., Sin embargo, es
cémodo razonar sobre modelos tedricos de frentes frios o calientes.

A continuacion se describirdn los fendmenos meteoroldgicas que pueden
estar asociados a estos modelos tedricos. sin olvidar que muy frecuentemente
se apartan de la realidad. Por ejemplo: si el aire caliente es estable y
seco, el desarrollo de las nubes es mas limitado y puede que no se produzcan
precipitaciones.

16.9 Modelo teorico del frente caliente

Cuando el aire caliente es humedo, la llegada ‘de un frente caliente
se anuncia por la aparicion de Cirrus, desples Cirrostratus gue forman un velo
de espesor creciente. Si el aire caliente es inestable y turbulento se pueden
observar Cirrocumulus (“cielo aborregado"}.

A medida que el frente se acerca., el aire caliente esta cada vez mis
bajo y se desarrcllan nubes del nivel medio tales como los Altostratus y los
Altocumulus.

.a Yluvia o la nieve comienzan cuando los Altostratus se hacen mas
densos. Sin embargo, sucede que estos hidrometeores se evaporan antes de
alcanzar el suelo, formando virgas bajo la capa nubosa principal.

Con lz llegada de los MNimbostratus las precipitaciones se hacen cada
vez mas intensas. Muy a menudo se observan también nubes bajas en el aire
frio que se forman a consecuencia de la evaporacion de las gotas y del agua de
lluvia del suelo.

Los fendmenos que acompanan el frente caliente dependen estrechamente
de las caracteristicas que posea el aire caliente antes de elevarse. Ademas,
debido a la debil velocidad de ascenso sobre la pendiente poco acusada del
frente, la mayoria de las fuertes 1luvias solo pueden explicarse por la
presencia de grandes conveccilones en el aire caliente que, por consiguiente,
tiene gue ser inestable.

16.10 Modelo teodrico del frente frio

En general, la pendiente de los frentes frios es abrupta. Por lo
tanto, su accidn en la produccion de nubes y precipitaciones es mas violenta
cuando el aire frio remplaza al aire caliente y himedo. E1 frente puede ir
acompanado de Cumulonimbus, vientos turbulentos y rafagas, fuertes lluvias y
algunas veces tormentas eléctricas. Cuando el frente frio actua sobre el aire
humedo inestable se puede obsecvar una linea de tucrbonada acompanada de
chubascos y un brusco giro del viento.

Cuando la pendiente del frente frio es abrupta provoca en una distan-
cia muy corta un levantamiento del mismo orden que el producido en una zona
mucho mas extensa, en la parte delantera de un frente caliente. Por lo tanto,.
va acompanado de una zona mucho mas estrecha de nubes y de precipitaciones que
la correspondiente a los frentes calientes. Su accion es de corta duracion,
pero violenta.




- 147 -

16.11 Ciclones extratropicales y perturbaciones del frente polar

En la vecindad del frente polar existe una gran concentracion de
energia potencial. [Esta energia se libera por un mecanismo natural llamado
depresion ondulatoria.

Estas depresiones también se denominan ciclones extratropicales
L4 . ” . -, . N
porque ocurren mas alla de los tropicos geograficos. El prefijo "extra". que
proviene del latin, significa "fuera de".

Algunas wveces, las depresiones extratropicales se pueden formar en
ausencia de frentes. Las que estidn ligadas a un frente estan asociadas a una
deformacion, en forma de onda o de ola del frente, que es la que constituye la
perturbacion.

16.12 Depresion ondulatoria

Durante la Primera Guerra Mundial, la falta de observaciones de las’

regiones vecinas, en particular de los océanos, incitdé a los meteordlogos
noruegos a establecer en su propio pais una red de estaciones de observaciodn
para intentar compensar esta falta. De esta forma reunieron una informacion
abundante y detallada., en particular sobre los «ciclones extratropicales.
Un grupo de meteordlogos del Instituto de Geofisica de Bergen, pudieron
desarrollar un modelo de depresion movil que sirviese de base a la teoria
llamada del "frente polar".

Segin esta teorla, pueden formarse depresiones moviles sobre el
frente polar. Después se descubrid que se pueden formar otros frentes en los
cuales existe la posibilidad de que se originen depresiones. Estas se forman
alrededor de una deformacidn en forma de onda sobre el frente.

Algunas de estas ondulaciones evolucionan poco y acaban desaparecien-
do. Estas son las ondas estables.

Sin embargo, algunas veces, la amplitud de la ondulacidén aumenta
hasta tal punto que acaba por empujar las masas de aire polares o tropicales
lejos” de su regidn generadera y provocar su evolucidén y después su mezcla.
Tales ondulaciones se llaman inestables.

La amplitud de las ondulaciones inestables aumenta hasta que parecen
romperse como las olas del ccéano. La Figura 16.2 representa esta evolucion
en el Hemisferio Norte. A misma evolucion, para una perturbacion del
Hemisferio Sur, esta esquematizada en la Figura 16.3.

ALTA

—
th;h““ Daja

Caliente

Figura 16.2 ALTA
Formacién y evolucién de una (a) (b)
perturbacion en el Hemisferio Norte

(d) (e}
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ALTA
— Baja
Cal iente

—lente —
‘——-_“Ii‘__(_i/:——' Baja
ALTA

(a) (b ) Figura 16.3

Formacién y evolucidn
- #

de una perturbacion

en el Hemisferio Sur

El esquema a) representa el frente gque' separa el aire caliente
tropical del aire polar frio. Mientras que la perturbacion se desarrolla se
forma una depresion que se intensifica alrededor de ella, como lo muestran los
esquemas b) y c).

V r - - -
16.13 Fenomenos asociades a una depresion ondulatoria en estado de madurez

Véase lo que ocurre cuando una perturbacion que haya alcanzado el
estado ¢) de su desarrollo (se dice que ha alcanzado su madurez} pasa sobre
una estacién: primero el frente caliente, después el frente frio separados
por el sector calido.

Cuando se acerca el frente caliente, la presién baja, tanto mas cuanto
mas cerca esté el frente. Al mismo tiempo. la nubosidad y las precipitaciones
lo mismo que la humedad aumentan. En general, la temperatura varia poco o
aumenta lentamente hasta que el frente en superficie alcance la estaciodn.

Luego, se produce un aumento brusco de la temperatura, cuya
importancia depende del contraste entre las dos masas de aire separadas por el
frente. Al paso del frente, la nubosidad decrece o el cielo se despeja
completamente. Esta parte de la perturbacidn se llama sector caliente.

En este sector, la nubosidad depende de las caracteristicas de 1la
masa de aire gque ocupp esta region, entre las gque se encuentran su
temperatura, 'su humedad y el gradiente termico vertical. S§in embargo, la
temperatura permanece relativamente alta. Primero, el bardmetro se estaciona
o senala una ligera baja; después, una baja mas marcada a la llegada del
frente frio.

Cuando se aproxima un frente frio abrupto y bien delimitado, el viento
del sector caliente refresca y si el aire es humedo e inestable se ven aparecer
nubes comuliformes. Estas nubes descienden cuando el frente se acerca y se
forman Cumulonimbus con precipitaciones en aumento. Al paso mismo del frente
se produce una vigorosa turbonada con giro brusco en la direccion del viento
en el momento en que el aire frio alcanza la estacién. A continuacion,
después de la llegada del frente se produce una marcada subida de presion.

Normalmente, se produce un rapido despeje de nubes cuando el frente
tiene una pendiente fuerte. Sin embargo, en las regiones montanosas u
oceanicas pueden originarse chubascos si el aire situado detras del frente es
himedo e inestable.
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Esta descripcién corresponde a una situacidn teorica. Sin embargo,
conviene recordar gque no todas las perturbaciones corresponden a este
esquema. Las nubes y las precipitaciones asociadas a una perturbacidn dada
dependen esencialmente de la temperatura, de la humedad y del gradiente
térmico vertical en las masas consideradas.

16.14 Frentes ocluidos

Los esquemas d) de las Figuras 16.2 y 16.3 muestran lo que se produce
cuando el frente frio se desplaza mas rapidamente que el frente caliente y lo
alcanza. El sector caliente se estrecha y se forma un frente complejo
representado por la linea de trazos. Es el proceso de oclusidn.

Fl frente que resulta se 1llama frente ocluido. El aire que
inicialmente se encontraba en el sector caliente, es empujado hacia niveles
mas altos. Se pueden formar dos tipos de frente ocluido debido a que el aire
frio situado detras del frente frio tiene una historia y una evolucidn que
difieren de la del aire frio que se encuentra delante del frente caliente.

' Cuando el aire frio situado detras del frente frio es el mas frio de
las dos masas de aire se desliza bajo el frente caliente y se forma una
oclusion con caracter de frente frio. La Figura 16.4 a) representa este tipo
de oclusion.

La Figura 16.4 b) representa una oclusion con caracter de frente
caliente. En este caso, la mas fria de las dos masas de aire frio es la que
se encuentra bajo el frente caliente, resultando entonces que el aire gque
sique al frente frio se eleva sobre la masa de aire mas fcia.

.

CALTENT CALIENTE
FRIO ,
. MAS -FRIO FRIO MAS FRIO
Figura 16.4
Frentes ocluidos a}l b) :
Frente ocluido con Frente ocluido con
. caracter de frente caracter de frente
frio N caliente
16.15 Fenomenos asociados con los frentes ocluidos

En estos dos tipos de oclusion, un valle constantemente encerrado
entre las dos masas de aire frio que se acercan contiene aire caliente, el
cual es empujado hacia arriba y puede formar nubes ¥y produc1r QFEClpltaClon
En"~ 51ertos casos, la interaccidén entre las dos masas frias también puede
provocar la formacién de nubes y de precipitaciones en las capas bajas a lo
largo de la linea de giro del viento.

En realidad, los fendmenos que se producen en el caso de los frentes
ocluidos dependen de su esktructura y de sus movimientos. Pueden presentar
algunas de las caracteristicas de los frentes frios y de los calientes pero la
-sucesion de acontecimientos es mds compleja.

Mientras continua el proceso de oclusion, el sector caliente sa eleva
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frio en las capas bajas. <Cuando llega a este estado. las masas de aire han
tenido tiempo de modificarse completamente y de mezclarse. La depresidn se
debilita progresivamente y desaparece.

En este capitulo se ha estudiado un modelo esquematico de perturbacidn
ondulatoria pero, en la realidad, la configuracion de las nubes y de las pre—
cipitaciones es a menudo mas compleja. Sin embargo, este modelo es muy util
para comprender los procesos atmosféricos que acompanan las perturbaciones y
los ciclones extratropicales. Este modelo ha sido confirmado por la experien-—
cia de medio siglo y por las fotografias de las nubes tomadas por los satélites
artificiales en el transcurso de los ultimos afos.

Los meteordologos se interesan por la evolucion de numerosos tipos de
procesos atmosfericos y uno de los metodos mas. eficaces para este estudio es
el empleo de los mapas sinopticos, objeto del proximo capitulo.

CUESTIONARIO

1. iQué es una masa de aire? ICuales son las caracteristicas de una
region generadora de masas de aira? iDonde se encuentran mas
frecuentemente estas condiciones?

2. Expongase la diferencia que existe entre:
a) las masas de alre maritimo y céntinental;
b) las masas de aire polar y tropical.

3. Redictese una breve nota sobre las modificaciones de las \masas de
aire.

4. iCull es el significado de la expresidn zona frontal?

5. Describanse las caracteristicas:

al de un frente caliente tedrico:

b) de un frente frio tedrico.

6. Redactense breves notas sobre:
a) las perturbacicnes y los ciclones extratropicales;
h) el sector caliente;

c) los frentes ocluidos.
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CAPITULOD XVII

ANALISIS SINOPTICO

Los meteordlogos se interesan por los procesos atmosféricos a escala
may variable. Por ejemplo, estudian los procesos que se producen en la
proximidad de un cultivo durante su crecimiento, utilizando para ello nétodos
especiales de micrometeorologia.

También se interesan por los procesos gue se extienden a una superfi-
cie algo mayor. Los procesos a escala media tales como las tormentas eléctri-
cas o los tornados se estudian, a menudo, con la ayuda del radar o de equipos
de observacidn de atmosféricos, adecuados para el estudio detallado de tales
f endmenos.

Otros meteordlogos estudian los grandes anticiclones (altas), las
depresiones (bajas) y los demas fendmenos que se producen sobre los continen-—
tes o los océanos de la Tierra. Para estudiar los fendmenos a escala
sindptica es necesario obtener observaciones procedentes de una gran parte de
uno u otro hemisferio correspondiente a un importante espesor de atmosfera.
En efecto, los meteorologos actuales coinciden en que es preciso reunir las
observaciones de la atmosfera en su conjunto. Y este es el objeto que se
propone la Vigilancia Meteoroldgica Mundial de la OMM.

Para estudiar e interpretar los datos meteoroldgicos a escala sindp-—
tica es necesario que los observadores de todas las partes del mundo hagan sus
observaciones simultdneamente a la misma hora. Los mensajes de observacidn se
envian hacia los centros meteoroldgicos importantes donde la informacion es
asentada en los mapas sinopticos.

En este capitulo se describirian los tipos de mapas sindpticos mas
importantes que utilizan los meteordlogos. Se veran, asimismo, algunas de las
configuraciones que, con mas frecuencia, aparecen en estos mapas.

17.1 Tipos de mapas sinopticos

Un cierto nimero de tipos de mapas sindpticos se utilizan para
representar y estudiar las observaciones de superficie y del aire superior.
En algunos de estos mapas, las observaciones de todas las estaciones se
refieren a un mismo nivel o a una misma altitud y son transcritos en mapas de
nivel constante. Entre éstos el mas utilizado es el mapa al nivel del mar.

En cuanto a las observaciones del aire superior, en general es mas
comodo referirlas a puntos de la atmosfera en que la presion tiene un valor
dado. Por ejemplo, se pueden efectuar observaciones en los puntos de la
atmosfera cuya presion es igual a 500 hPa. Las observaciones son entonces
asentadas en mapas de presidn constante. Cuando los meteordlogos se interesan
por los procesos que se producen en las proximidades de la troposfera media
utilizan, casi siempre, el mapa sinodptico de 500 hPa.

Una vez que los datos de las observaciones han sido asentados en los
mapas sinopticos se los analiza graficamente. obteniendo asi un analisis
sindptico. En cada tipo de mapa aparecen despues del analisis configuraciones
caracteristicas.
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17.2 Mapas sinopticos al nivel del mar

Los mapas sinépticos mas antiguos fueron los que representaban la
distribucidén de la presxon reducida al nivel medio del mar. Se ha v1sto, en
el parrafo 5.9, como se puede reduC1r al nivel medio del mar la pre31on medida

al nivel de Ya estacion. La pre51on al nivel del mar en un instante dado
puede calcularse para un gran namero de estaciones y transcribirse a un mapa
sindptico al nivel del mar.

Las lineas que unen todos los puntos de la misma presién se denominan
isobaras. Se suelen trazar a intervalo constante: dos, tres, cuatro o cinco
hectopascales, segin los usos de los diferentes paises o de los diferentes
centros. Cuando el analisis se ha terminado, el mapa representa el campo de
presion y en €l se puede reconocer un cierto nimero de confiquraciones
isobaricas.

Actualmente. se transcriben tambien en los mapas al nivel del mar
otros elementos de la observacién de superficie: temperatura, viento, tlempo
presente, tipos de nubes, etc. Esta informacién permite a los meteorologos
estudiar la evolucidén del tiempo y localizar los frentes.

Un mapa completamente analizado representa no solo el campo de pre-
sion, sino también los frentes.

17.3 Configuraciones isobaricas al nivel del mar

El campo de presidn tiene una configuracion compleja como resultado
de la combinacidon de un cierto ndmera de configuraciones simples gque se
presentan, a menudo, en los mapas al nivel del macr. En los esquemas que
figuran en este capiltulo, estas configuraciones estén representadas en casos
en que son relativamente simétricas, para simplificar las figuras.

A cada una de estas configuraciones' simples, que a veces se llaman
tambien sistemas 1isobaricos, estan asociadas ciertas caracteristicas del

tiempo.

17.4 Anticiclones y dorsales

Se designa con el termlno alta o anticiclon a una region de pres1ones
relativamente altas. La presion es maxima en el centro, el cual esta rodeado
por una o varias 1sobaras cerradas. En las zonas proximas al centro del
anticiclon el tiempo es generalmente bueno y los vientos son alli débiles.

En el Hemisferio Norte, la circulacidn alrededor del centro de las
altas presiones tiene el sent1d0 del movimiento de las agujas de un reloj. En
el Hemisferio Sur, la circulacidon es en sgentido inverso. Cerca de 1la
superficie, 1la fuerza de friccion provoca un ligero flujo a través de las
i1sobaras, como puede verse en la Figura 17.1.

Una dorsal es una extension alargada de alta pre51on a partlr de un
anticiclon. Se representa por isobaras redondeadas gue estan mas alejadas del
anticicldn que en las otras dlrec01ones Se llama eje de la dorsal a la linea
que une los puntos de las 1sobaras mas alejadas del centro antlclclonlco A
lo largo de este eje la presion es mds alta que en los puntos situados a uno y
otro lado del mismo. La Figura 17.2 representa una dorsal.
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a) Hemisferio Norte

Figura 17.1
Alta o anticiclién

b) Hemisferio Sur

Figura 17.2
Una dorsal de alta presion

17.5 Depresiones y vaguadas

Se llama baja o depresion a una zona en que la presién es relativa-
mente baja. El centrc es el punto en gue la presion es minima y estd rodeado
de upna o varias isobaras cerradas.

Una depresion se conoce también por el término ciclon al que, desgra-
ciadamente en el lenguaje . <orriente, se le ha dado la significacidn de
tempestad acompanada de vientos fuertes, haciendo mis bien alusion a los
ciclones tropicales que a las depresiones de las latitudes medias, las cuales
van .a :menudo acompanadas de vientos fuertes, pero no 51empre.

En el Hemisferio Norte. el viento circula alrededor de las depresio-
nes en sentido inverso al movimiento de las agujas del reloj. Lo contrario
sucede en el Hemisferio Sur. La fuerza de friccion tiende a crear en las
capas.bajas un cierto flujo de aire hacia las bajas pre510nes a traves de las
isobaras.

..

La Figura 17.3 representa la circulacion que se establege alrededor

de las depresiones en cada uno de los dos hemisferios.

Una vaquada designa una configuracién isobarica en a que, a partir
de un centro depresionario, las isobaras estan mas alejadas de este centro que
en las demds direcciones. La linea que une los puntos de las isobaras mas
alejadas del centro es el eje de la vaguada. Suele representarse en los mapas
por una linea de trazos. A lo largo de este eje la presion es mas baja que en
los puntos situados a uno y otro lado del mismo. La Figura 17.4 representa la
configuracién isobdrica de una vaguada.
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a) Hemisferio norte

Figura 17.3
Baja o depresién (ciclon)

b} Hemisferio sur

Figﬁra 17.4
Una vaquada de baja presion

Una convergencia en las capas bajas asociada con un ascenso de aire
suele producirse en las depresiones y a lo largo de las vaguadas. 8i el aire
rd . - - - -
esta humedoc o inestable puede, por ello, dar lugar & nubes y precipitaciones.

17.6 Otras configuraciones isobaricas

Un collado es la region que separa a la vez dos depresiones y dos
anticiclones. El centro del collado esta situado en la interseccion de un eje
de una vaguada y del eje de una dorsal. Al atravesar un collado, el gradiente
de presién cambia de sentido progresivamente asi como de direccidén después de
haberse anulado; el viento es alli muy débil y de direccion variable. La
Figura 17.5 representa un collado y la configuracidén isobdrica correspondiente.

Figura 17.5
Un collado
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Otra configuracion isobarica compleja resulta de la formacidén de una

depre51on en la proximidad de una depresion prlmarla preex1stente o de una
|

{ combinacion con ésta. Se la conoce por la expres;on depresion secundaria.
.

Esta forma parte, por lo general, de la circulacion establecida alrededor de
la depresxon inicial {o prlmarla), pero puede luego desarrollarse y.convertir-
se a su, vez en una depresion primaria. La Figura 17.6 muestra la d15posxc1on
de las isobaras y las relaciones que existen entre las dos.

Figura 17.6
Bajas primaria y secundaria

m——

LLas 1scbaras presentan, a veces., una configyracién ondulada formada
por la yuxtaposicion alterna de dorsales y vaguadas. Estas
A

; pueden presentarse sobre largas distancias siguiendo, aproximadamente. los
! paraleleos y., segun el caso, se les da el nombre de ondas_del Oeste o del
Este. La Figura 17.7 representa una configuracion ondulada de las isobaras. '

~

ondulaciones

A Figura 17.7
D Isobaras onduladasg
A”//,

17..7. Sistemas frontologicos en el mapa al nivel del mar \
La zona de transicion entre dos masas de aire se llama superficie
frontal o simplemente frente. Cuando el frente esta bien._ _gdefinido, la region
donde la =zona frontal, que esta inclinada. encuentra a la, superficie
terrestre, tiene una extensién que varia de unos pocos kilGmetros, y .un
centenar de kilémetros cuando se trata de un frente difuso. En la escala
utilizada para los mapas sindpticos se representa un frente por una linea.

\ Uno de los factores mas importantes que influyen en la densidad del

aire es la temperatura y las masas de alre separadas por un frente tlenen, en .
general, temperaturas diferentes. [o mas frecuente es

GIIP tamhi an AnbAn
ASArIadrm n s Eammbe
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Una vaguada puede, a menudo, estar situada en el interior de una masa
de aire y, en este caso, no estad asociada a un frente. Sin embargo, si la
vaguada esta asociada a un frente en movimiento es porgue intervienen dos
masas de aire.

Cuando un frente se desplaza hacia el aire caliente {es decir, que el
aire frio remplaza al aire caliente) se le llama frente frio. En un mapa
sindptico se representa un frente frio por una linea con triangulos cuyas
bases se apoyan en la linea y sus vertices se dirige en el sgqtido del
movimiento, como se ve en la Figura 17.8. o

e

Figura 17.8
Representacion de un frente
frio en un mapa sindptico
al nivel del mar

Direccion del movimiento

AIRE FRIO
AIRE CALIENTE

Un frente caliente se desplaza hacia el aire frio (es decir que el
aire caliente remplaza al aire frio). Se representa por una linea de semi-
circulos dirigidos en el sentido del movimiento. La Figura 17.9 muestra cémo
se representa en un mapa Sinoptico.

Figura 17.9
Representacion de un frente
caliente en un mapa sindptico
al nivel del war

Direccion del movimiento

OId3 M1V
JINIITD ALY

Un frente que no se desplaza, se llama frente estacionario, En este
caso, el viento sopla paralelamente a la zona frontal y no hay vaguada a lo
largo del frente, que es paralelo a las isobaras. Se representa con semi-
circulos dirigidos hacia el aire frio y triingulos dirigidos hacia el aire
caliente.

Figura 17.10 AIRE CALIENTE

Representacion de un frente --‘-*"‘L"Lv

estac1o?ar10 en el mapa AIRE FRIO
al nivel del mar

En la practica, generalmente este tipo de frente tiene ligeros
movimientos y entonces se le denomina frente casi estacionario. El vocablo
“casi" proviene de la palabra latina "“quasi" que, entre otras acepciones,
significa "aproximadamente".

Ya hemos indicado en el parrafo 16.12 que puede’ formarse una
ondulacién frontal o perturbacion acompanada de una depresidn extratropical o
cicldon extratropical. La Figura 17.11 muestra como _se representa esta
ondulacion frontal en un mapa sinodptico. B
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a) Hemisferio norte Mire
caliente
| Figura 17.11
Representacion de una onda
Aice frontal en el mapa al nivel
caliente del mar

b) Hemisferio sur

En el transcurso de la evolucién de una depresidén ondulatoria, el
frente frio tiende a alcanzar al frente caliente. Hay entonces oclusidn y el

sector caliente es empujado cada wvez a mayor altura. Un frente ocluido se
representa por una linea en la que alternan semicirculos vy triangulos
indicando la direccion del movimiento. En la Figura 17.12, la parte del

frente senalada por AB es una oclusion.

Figura 17.12

a) Hemisferio norte
A
Oclusidn de una onda frontal
\ A"M b) Hemisferio sur

17.8 Mapas de presion constante

Las radiosondas proporcionan medidas de la temperatura y de la humedad
en altura a niveles de presidn dados. Es, pues, conveniente trazar mapas para
ciertos .niveles de presion constante, por ejemplo, para 1000, B850, 700, 500,
300, 200 y 100 hectopascales.

En los mapas de presion constante o mapas isobaricos se pueden trazar
lineas que unen los puntos de la misma altura sobre el nivel del mar. Son las
lineas de nivel a isohipsas. Configuraciones de isohipsas tales como antici-
clones, depresiones, ondulaciones, dorsales, etc., aparecen en los mapas de
superficie isobdricas.

17.9 Analisis de las lineas de corriente

. El viento es una de las variables esenciales del analisis SlﬂOpthO
El anallsxs del campo de viento en las regiones extratropicales se hace mas
facil ‘a causa del equ111br1o aproximado entre la fuerza Coriolis Y la fuerza
debida al gradiente de presion.

La circulacién por encima de la capa limite (es decir, hasta 1 km de
altura) puede, por lo tanto, determinarse con la ayuda del mapa al nivel del

mar utilizando .las isobaras. De.igual modo, se puede calcular el viento en
altura con la ayuda de las isohipsas de los mapas de superficie isobaricas en
las regiones extratropicales. Para ello se suelen utilizar abacos de viento

geostrofico, cuando las isobaras o las isohipsas son rectilineas.

-~

Sin embargo., en las latitwrdae ha-dae rama 1a funeea J. Mol TeV e
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aproximadamente, los mapas isobaricos al nivel del mar o las isohipsas de los
mapas de superficies isobaricos pierden gran parte de su wvalor para el
analisis del viento.

Para soslayar esta dificultad, se emplea a menudo en las regiones
- s 4 . * - . - - . -
tropicales el’ analisis de las lineas de corriente. Esta tecnica puede utili-
zarse en cualquier nivel,

Sobre un mapa sindptico se puede.representar la direccién-del viento
por una linea, siempre que su direccion sea la de la tangente a dicha linea en
toda su longitud, A esta linea se le llama linea de corriente. La Figura
17.13 muestra la relacion entre la direccion real del viento y la linea de
corriente {se dice también linea de flujo).

Figura 17.13
Indicacién de la direccién del

,/’(ﬁ/;’dwd;\\\\“ﬁﬁrx_h___‘,,r/’:r viento en un instante dado por

medio de una linea de corriente

A diferencia de las isobaras e isohipsas, las lineas de corriente no
se acotan y, por lo tanto, la nocién de intervalo entre ellas no tiene
significado. Sencillamente se trazan tantas lineas de corriente como sean
precisas para representar convenientemente el campo de viento y. desde luego,
no tienen relacién alguna con la intensidad del viento.

17.10 Confiquraciones de las lineas de corcriante

En los mapas sinopticos de lineas de corriente se observan diversas
configuraciocnes, de las cuales las mas importantes estan representadas on la
Figura 17.14.

Los centros de confluencia y de difluencia corresponden al mismo tipo
de circulaciones que estan asociadas a las depresiones y a los anticiclones en
los mapas isobaricos al nivel del mar. Un punto neutro es el equivalente de
un collado.

Los puntos sinqulares son aquellos en que la direccion del viento
estd indeterminada, por ser allil la intensidad del viento nula (calma). Puntos
singulares se encuentran en los centros de.'difluencia y de confluencia, asi

como en los puntos neutros.
@
i

a) Centro de b) Centro de
confluencia difluencia
Figura 17.14 (i:::)
Configuraciones caracteristicas ey
de las lineas de corriente c} Torbellino d) Punto nzutrc
e) Linea de “ £) Linea de

confluencia difluencia



L;;:i;rj-m.ﬂ'fs_'m"r-;‘a'u-.:_m‘-' Clademlt o A T AR R e e e

- 15% -

17.11 rnalisis de isotacas

Las lineas de corriente no dan indicacidén alguna sobre la intensidad
del viento, de ahi gque se utilice otro procedimiento para representarlo: el
analisis de isotacas.

Un mapa de isotacas consiste en lineas que unen los puntos de igual
intensidad del viento. Cada una de estas lineas es una isotaca (palabra
derivada del griego gque significa "velocidad exacta"). Para trazarlas se
utiliza un mapa donde esta anotada la intensidad del viento {generalmente en
nudos) .

Normalmente, las isotacas se trazan mediante linea de trazos. La
Figura 17.15 es un ejemplo de isotacas acotadas de 10, 20 y 30 nudos.

—_ \®""‘-.
/,—‘—'-—— -~ - ~~
7 '/‘_'_"‘)E@ Figura 17.15
Nt = - Isotacas acotadas en nudos

“ -

Aunque el analisis de las isotacas se puede trazar por separado en un
mapa isobarico, es, sin embargo, mas frecuente representar las lineas de
corriente y las 1sotacas en un mismo mapa. )

En este capitulo se ha tratado de los mapas sindpticos mas utilizados
en los centros de prondstico. También se hace necesario utilizar otros tipos
de mapas para efectuar prondsticos, pero se puede obtener mucha informacidn
del estudio de los que se han descrito. En el proximo capitulo se estudiaran
las caracteristicas del tiempo que estan relacionadas a las configuraciones
sinopticas gue se encuentran en los mapas meteorologicos.

CUESTIONARIO

1. Higase la distincion entre los mapas del nivel constante y los mapas
de presion constante. Describase un mapa al nivel medio del mar.

2. Represéntese, utilizando esquemas, cual es la circulacidn del aire
asoclado a:

a) un anticiclon;

b) una depresidn.

El esquema se referira al hemisferio donde se encuentre el lector.
3. Redactense breves notas, ilustradas con esquemas, sobre:

a) las isobaras;

b) la dorsal:;
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c) eje de la vaguada:
d) el collado;
e} las ondas del OQOeste.

Ay

Dibljense esquemas que muestren como se representan en los mapas
- 4 . = . - *
sinopticos al nivel del mar los siguientes tipos de frente:

a) frente frio;

b} frente caliente:

c) frente casi estacionarioc:
d) frente ocluido.

En el caso de frentes moviles, indiquese con una flecha la direcciédn
del desplazamiento.

iPor que se utiliza frecuentemente el analisis de las lineas de

corriente en los tropicos? Dibujense esquemas que muestren la
- - * - . -

circulacion del viente en los casos siquientes:

a)  centro de confluencia;

b) linea de confluencia.

iQué es una isotaca? Hagase un esquema.

-
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CAPITULO XVIII

RELACIONES ENTRE LAS CONFIGURACIONES SINOPTICAS
Y CARACTERISTICAS DEL TIEMPO

En los mapas sindpticos se observa un cierto nimero de situaciones a
las cuales estan ligadas, en general, caracteristicas particulares del tiempo.
Estas caracteristicas resultan de la accidn de un cierto nimero de causas,
tales como el mwovimiento wvertical proveocado por los frentes, el relieve, la
convergencia, etc., o de la evolucidén en el propie seno de las masas de aire
cuando se desplazan. ‘

Un mapa sindptico proporciona una imagen de conjunto de la situacidn
en un momento dado. En las regiones extratropicales las isobaras indican la
direccion del viento, y la separacion de dichas isobaras la intensidad del
mismo. En la regiones tropicales los mapas de lineas de corriente y de
isotacas proporcionan la misma informacion, las llneas de corriente dan la
direccion y las isotacas la intensidad del viento.

18.1 Circulacion del aire en la proximidad de la superficie terrestre

En las regiones extratropicales los mapas isobaricos al nivel del mar
se utilizan para la determinacion del viento en la proximidad de la superficie
de la Tierra. §in embargo, como interviene la fuerza de friccidn provocando
un cierto flujo a traves de las iscbaras, éstas representan mejor el viento
que hay en el nivel superior de la capa limite (hasta 1 km). Cuando el viento
es el viento del gradiente (es decir, que es horizontal y gque su intensidad es
constante), se pueden considerar las isobaras como si fueran - lineas de
corriente.

A latitudes menores que 20°, la fuerza de Coriolis es demasiado débil
para que se establezca el viento del gradiente y, por ello, las isobaras
difieren notablemente de las lineas de corriente.

La trayectoria de una particula de aire no coincide, necesariamente,
con las isobaras o las lineas de corriente. Cuando el campo de presion es
estacionario y el viento es el viento del gradiente, las isobaras pueden ser
lineas de corriente, pero ésta es una situacidn excepcional.

La disposicion de las isobaras y de las lineas de corriente evolu-
cionan progresivamente; las sitvaciones caracteristicas a escala sindptica se
desplazan, se intensifican o se debilitan. Nuevos sistemas isobaricos
aparecen y prosiguen su evolucion.

Es muy grande el nimero de situaciones meteorologicas posibles. Se
examinaran Unicamente las caracteristicas del tiempo que estan asociadas a un
cierto numero de fenomenos a escala sinoptica.

W

18.2 Anticiclones

Los anticiclones se pueden observar en los mapas isobaricos al nivel
del mar. En las capas bajas, la friccion provoca un cilerto flujo de aire
hacia el exterior que atraviesa las isobaras cerradas que rodean el centro del
anticiclon. A menudo, este efecto estid ligado con la subsidencia en altitud
si la presion al nivel del mar aumenta como consecuencia de una convergencia
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en el alre superior. En consecuencia, disminuye el gradiente térmico
vertical, aumenta la estabilidad y se forma una inversion.

El maximo de estabilidad esta situado cerca del centro del anticiclén.
Si el aire es seco, el cielo puede estar despejado y. si los vientos son débi-
les o hay calma, es posible la formacidén de rocio o de escarcha durante la
noche.

Cuando el aire es humedo, se pueden observar neblinas o nieblas
matinales. burante el dia, es posible la formacidn de una inversidn por
turbulencia con cielo cubierto por Stratus o Stratocumulus, y puede caer
llovizna.

En las ciudades, la presencia de una inversion en la parte central de
un anticiclén limita la dispersién vertical de la contaminacion atmosferica,
la cual tiende a permanecer cerca de sus lugares de origen, por ser el viento
débil. Con cielo cubierto y aire muy contaminade, -las condiciones atmosféri-
cas son desagradables. A veces se dice "cielo opaco".

Las condiciones son diferentes mas lejos del centro de los anticiclo-

nes. Los vientos son mas fuertes y el aire es menos estable. Entonces el
tiempo depende en gran parte de las propiedades de la supeficie subyacente,
gque actuan sobre la humedad y la estabilidad del aire. Sin embargo, la

subsidencia en altura limita el desarrollo de las nubes.
18.3 Dorsales

El aire en las dorsales as asimismo bastante estable, debido a la
subsidencia. Las caracteristicas del tiempo que predominan en los antici-
clones se encuentran tambisn en las proximidades de las dorsales.

18.4 Depresiones

Las bajas presiones estan vinculadas a movimientos verticales ascen-
dentes del aire, lo cual es el resultado de una divergencia en altura, ligada
a un flujo convergente que atraviesa las isobaras en 1la proximidad de 1la
superficie terrestre. '

En general, las depresiones ligadas .a los frenktes resultan de 1la
formacion de una ondulacidn sobre un frente ya existente. La formacidn vy
evolucion de estas perturbaciones que las acompanan, han sido ya estudiadas y
el tiempo caracteristico de los frentes calientes, frio y ocluido también han
sido ya descritos. Sin embargo, se recordard que alli solamente se tratd de
estas caracteristicas en lineas generales y gque, en el caso particular de cada
perturbacion, el tiempo observado depende de ciertas circunstancias.

Las depresiones pueden no estar ligadas a frentes. El tiempo
observado en las distintas zonas de la depresion depende de. las caracteris-
ticas de los diversos flujos que en ellas se encuentran y del ascenso del aire
en ellas.

AL}
Debido a un calentamiento intenso del suelo continental, se forman
depresiones no ligadas a frentes, que son depresiones termicas. A menudo
estas depresiones no representan mas que una circulacidn del aire, ya que la

“humedad del mismo es insuficiente para que puedan producirse formaciones

nubosas importantes.
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Sin embargo., también puede observarse otro tipo de depresion no fron-
tal, a menudo acompaﬁada de extensas lluvias. Una fuerte divergencia en la
alta troposfera provoca un descenso de la presion en la superficie y entonces
aparece una depresion en los mapas sinopticos al nivel del mar. Esta depresidn
va acompanada de un movimiento ascendente lento pero de gran extensién
horizontal, gue reduce la estabilidad del aire. Cuando este es himedo, puede
producirse en una gran extensién la formacidn de nubes y precipitaciones.

. Las depresiones y los ciclones tropicales se estudiardn en el
capitulo siguiente. Los ciclones tropicales tiemen una estructura que los
caracteriza.

18.5 Vaquadas

_ Las vaguadas estan ligadas frecuentemente a los frentes, y ya se ha
visto en los capitulos anteriores el tiempo que les corresponde.

Es muy frecuente observar vaguadas sin frentes. Sin embargo, en este

caso, se trata de regiones donde la presion es relativamente baja y donde la

. . I
convergencia y ascenso del aire provocan a menudo la formacion de nubes y mal
tiempo.

18.6 Collados

Un collado es una region donde los vientos son muy débiles. Las
condiciones meteorologicas del mismo dependen sobre todo de las caracteris-
ticas de la wasa de aire gue en €1 se encuentra. Frecuentemente la variacion

diurna ejerce en el collado una gran influencia.

18.7 Tiempo asociado a los flujos de aire frio o caliente

Un flujo de aire frio es el paso de una masa de aire., cuyas capas
bajas son mas frias que la superficie sobre la que se desliza. Por consi-
guiente, se calienta desde abajo y se hace inestable.

El espesor de la capa donde se desarrolla la inestabilidad depende de
varios factores, tales como el calentamiento y la inestabilidad inicial del
aire. Las nubes caracteristicas de un flujo de aire frio son los Cumulos y a
menudo los Cumulonimbus. También son frecuentes los chubascos.

o Un flujo de aire caliente resulta del deslizamiento, sobre una super-
ficie mas fria, del aire que ha permanecido durante un cierto tiempo en una
regidn caliente. Entonces pierde calor que cede a la superficie subyacente,
volviendose de este modo mas estable. Cuando el flujo de aire caliente pasa
sobre una’ superficie ocednica, sus capas bajas pueden llegar a saturarse y por
ello producir niebla o Stratus bajos.

18:8 - Configuraciones de lineas de corrientes y de isotacas

.
A

La convergencia en las capas bajas de la troposfera acompanada de
divergencia en altura provoca un movimiento ascendente del aire. Este ascenso
puede producir a su vez la formacidén de nubes y precipitaciones.

Inversamente, wuna divergencia cerca de la superficie terrestre

asociada a una convergencia. en la alta troposfera produce un movimiento «
descendente del aire. Esta subsidencia aumenta la estabilidad y reduce el

desarrollo de nubes.
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Por lo tanto, es wmuy importante poder identificar las regiones de
convergencia y de divergencia en todos los niveles. Para ello, en general, es
necesario utilizar a la vez las lineas de corriente y las isotacas.

Se emplean tecnicas particulares para determinar las zonas de conver-
gencia y de divergencia. A veces, el tiempo observado suministra indicaciones
valiosas para el analisis del campo de viento. Por ejemplo, el mal tiempo que
resulta de un movimiento ascendente y la presencia de nubes cumuliformes
implica una convergencia de las capas bajas acompanada de una divergencia en
altura.

Habiendo descrito los tipos de analisis sindptico que convienen para
bajas latitudes, se estudiaran los fendmenos tropicales en el capitulo
siguiente con mas detalle. ,

CUESTIONARIO

1. Expliquense las afirmaciones siguientes:

a} las lineas de corriente y las isobaras difieren notablemente en
las regiones tropicales;

. » . - v
b) la trayectoria de una particula de aire no sigue necesariamente la
direccion de las isobaras o de las lineas de corriente.

I ° i . L
2. Comentese, de modo breve, las caracteristicas generales meteorologicas
de los anticiclones.

3. Redactense breves notas sobre:

a} las depresiones no ligadas a frentes;

b) el tiempo caracteristico en los flujos de‘éire frio o caliente.
4. Describanse las caracteristicas del tiempo en:

a)‘ﬁlos colladbs;

b} las wvaguadas;

c) las depresiones térmicas.

5. iLPor qué es necesario identificar las zonas de convergencia y de
divergencia?
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CAPITULO XIX

METEOROLOGIA TROPICAL

Geograficamente, las regiones tropicales estan situadas entre el Trd-—
pico de Cancer (23°27'N) y el Tropico de Capricornio {23°27'S). Sin ‘embargo,
en Meteorologla no es conveniente considerar de manera precisa a estos limites.

Por ejemplo: en el pérrafo 3.3 del Volumen I "Ciencias de la Tierra”
se estudié la celda de Hadley situada en las bajas latitudes de cada
hemisferio, en la cual el aire descendente alcanza la superficie de la Tierra
a los 30° de latitud aproximadamente. Generalmente, es necesario estudiar la
circulacion en ‘cada celda como un todo en vez de limitarse a los trdpicos
geograficos. }

En muchos casos, el tiempo meteorologico de las bajas latitudes no
puede ser estudiado aisladamente. Existe una interaccidn entre las partes de
la atmosfera situadas a diferentes latitudes y muy a menudo .resulta ventajoso
considerar la atmosfera en su totalidad. En este capitulo, se estudiaran
principalmente los fendmenos que se producen en las regiones que interesan
particularmente a los meteordlogos tropicales.

19.1 Campo _de la Meteorologia Tropical

En' el transcurso del ano, cada celda de Hadley se desplaza hacia el
norte y hacia el sur de acuerdo con el movimiento del Sol respecto a la Tierrca.
La situacion de estas celdas también esta influenciada por las diferencias de
temperatura en cada hemisferio debidas a la desigual distribucidn de las
suparficies continentales vy oceanicas. Como resultade de lo anterior, las
celdas cambian de posicion con el tiempo en forma variable a lo largo de los
diversos meridianos.

El aire descendente en cada celda llega a la superficie de la Tierra
en el cinturdn de altas presiones subtropicales de 1los dos hemisferios
("latitudes del caballo™}. Por lo tanto, el centro de estos cinturones de
altas presiones debe desplazarse igualmente hacia el norte y hacia el sur a
partir de una posicion promedio que se sitda a 30° de latitud aproximadamente.

En razon de lo anterior, se incluye en este estudio de la Meteorologia
Tropical la regidn situada entre los dos cinturones de altas presiocnes subtro-
picales; es decir, la zona comprendida entre los dos paralelos de latitud 30°.

En el parrafo 9.3 del Volumen "Ciencias de la Tierra", se habia visto
que el aire que llegaba a la superficie de la Tierra en los cinturones de
altas presiones subtropicales se dirigia después hacia el ecuador. para formar
alli los vientos alisios de los dos hemisferios. Por lo tanto, también se
incluiran los alisios en la Meteorologia Tropical.

19.2 Vaguada ecuatorial

Los alisios de los dos hemisferios se dirigen hacia el ecuador desde
el cinturon de las altas presiones subtropicales hacia una zona de presion
relativamente baja gque se conoce como vaguada ecuatorial.

La posicién promedio del centro de la vaguada ecuatorial no estd en
el ecuador geografico, sino aproximadamente a la latitud de 5°N gque, algunas
veces, se llama ecuador meteoroldgico.

mel i ke AT e Ll e e T e r
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19.3 Esquema simplificado de la circulacidn al nivel del mar

La configuracidn de las presiones y de la circulacidn de los vientos
se desplaza con la latitud en funcién del movimiento aparente del Sol respecto
a la Tierra. Las posiciones extremas se alcanzan en enero y julio.

La Figura 19.1 muestra la distribucién promedio de la presion al
nivel del mar en enero, asi como una representacion esquematica de la :
circulacidn edlica al nivel del mar. En esta época del ano, el centro de la |
vaguada ecuatorial se sitGa aproximadamente a los 5°S.

Figura 19.1 - Presion al nivel del mar
y lineas de corriente en enero
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La figura 19.2 representa la distribucion de la presion y del viento en
julio. El Sol se desplaza hacia el Norte y la vaguada ecuatorial se situa
aproximadamente a los 12°N. '

Figura 19.2 - Presion al nivel del mar
y lineas de corriente en julio
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En las proximidades del ecuador, la fuerza de Coriolis se hace muy
pequena. E) viento esta muy influenciado por las condiciones locales y la
friccidn. Por lo tanto, la componente del viento atraviesa las isobaras de
las altas a las bajas presiones, esto es, hacia la vaquada ecuatorial.

Al pasar al otro hemisferio, la fuerza de Coriclis aumenta con la
latitud pero 1la desviacidn cambia de sentido. Los alisios tienden a
transformarse en vientos ecuatoriales del oceste cuando pasan el ecuador

dirigiéndose hacia la vaguada ecuatorial. Este aspecto esta representado en
las Figuras 19.1 y 19.2.

En ciertas regiones puede haber vientos del este en ambos lados de la
vaguada ecuatorial, estando ausentes los vientos ecuatoriales del oeste.

Hasta ahora se ha visto la circulacion promedio sobre toda la Tierra

para los meses de enero y Jjulic. En realidad, 1la posicidén de la vaguada
ecuatorial varia segin los meridianos.

Figura 19.3 - Posiciones promedio de la
vaguada ecuatorial

~ —
b
° &

, La figura 19.3 representa 1la posicién promedio de la vaguada
ecuatorial segun la longitud. Se observara gue en enero pasa por el norte de
Australia y el sur de Africa. En el transcurso del ano se desplaza hacia el
norte y en julio alcanza el sudeste de Asia y el norte de Africa. La amplitud
del desplazamiento en estas regiones es mas grande que en otra parte debido a
la..formacion, sobre estos continentes, de presiones teérmicas. asi como a los
bajos promedios mensuales de la presidén al nivel del mar.

Estos promedios y los patrones correspondientes del viento ocultan
las: variaciones diarias que ocurren en los trépicos. Sin embargo, constituyen
una base util para los estudios de la Meteorologia Tropical.

19.4 Alisios

LY

Los alisios soplan en casi todas las regiones comprendidas entre los

cinturones de altas presiones subtropicales ¥y la wvaguada ecuatorial. En el
Hemisferio norte, el aire que se dirige hacia el ecuador es desviado hacia la
derecha por 1la fuerza de Coriolis y forma los alisios del nordeste. De la

misma manera. en el Hemisferio Sur, la desviacién hacia la izquiecrda origina
los alisios del sudesta.
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Los vientos no tienen siempre exactamente estas direcciones. Ademas
de los efectos locales, debido a las desiqualdades de la superficie subyacen-
te, existen diferencias de gradientes de presion y la fuerza de Coriolis, que
hacen que la direccion e intensidad del viento varien de un instante a otro y
de un sitio al otro.

- Sin embargo, los alisios son conocidos por su persistencia y su

- s - -
reqularidad. Sobre los oceanos, se caracterizan por Cumulus cuya base esta
alrededor de un kilometro y su cima a dos kildmetros aproximadamente.

Sobre los litores frente al viento, el desarrcllo vertical de la nube
es mayor y existe la posibilidad de que ocurran chubascos, sobre todo cuando
la intensidad del wviento aumenta. A veces, sin embargo, las regiones de
barlobento de las barreras montanosas casi estan libres de nubes bajas.

El limitado desarrocllc de las nubes y el tiempo generalmente bueno
que esta asociado a los alisios, dependen de la inversidn de los alisios. La
subsidencia en los cinturones de altas presiones subtropicales provoca 1la
formacidén de una inversion que persiste en una parte del trayecto hacia el
ecuador del aire que constituye los alisios. La inversion de los alisios
actita como una especie de 'tapadera" que limita el desarrollo de las nubes,
especialmente en los océanos. :

Sin embargo. mientras el aire se mueve hacia el Ceste, dirigiendose
al ecuador. la inversion de los alisios empieza a debilitarse y su base llega
a estar mas alta. Estoc permite que el desarrollo vertical de las nubes se
extienda a mayores altitudes y que la precipitacion sea mas fuerte y mas
frecuente en las proximidades de la vaguada ecuatorial,

19.5 Monzones
La circulacion del aire a gran escala esta modificada por la presencia

de superficies continentales y oceanicas, ya que la superficie de los conti-
nentes se calienta y se enfria mads rapidamente gque la de los océanos, en razon

‘de sus diferentes propiedades térmicas.

Los continentes tienden, pues, a calentarse rapidamente en verano y a
enfriarse répidamente en invierno, mientras que los oceanos Conservan una
temperatura mas o menos constante durante tddo el ano. En las parrafos 14.1 y
14.2 se ha estudiado el efecto de las diferencias de calentamiento entre las
superficies continentales y las oceanicas. Cuando la extensién de estas
superficies es grande, puede establecerse la circulacidén del aire a gran
escala.

En verano, el aire tiende a fluir desde los océanos hacia los
continentes calientes y al mismo tiempo a entrar.en accion la fuerza de
Coriolis y la de friccidn. El aire maritimo himedo que franquea las costas se
hace cada vez mas inestable debido a que se calienta por su base. El
desarrollo vertical de las nubes es importante, sobre todo si esta acentuado
por la presencia de cadenas montancsas. Sobre una gran area del continente
ocurren fuertes chubascos, tormentas eléctricas y turbonadas violentas.

En invierno, la situacion se invierte, el aire fluye desde los conti-
nentes mas frios hacia el mar. La subsidencia es general y el aire esta seco.
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Estos vientos estacicnales que resultan de las diferencias de tempe-
ratura entre los continentes y los oceanos se llaman vientos de monzén o sim—
plemente monzones, término derivado de una palabra arabe que significa
"egtacion'.

19.6  Regiones de monzdn
El monzon se manifiesta con la maxima intensidad sobre el sur v el
este de Asia. En invierno, el aire que fluye del anticiclon siberiano forma

un flujo del noroveste gque franquea las costas del Pacifico y otro flujo del
norte que atraviesa la China, Birmania y la India. Este aire se mueve, a
travées del Oceanc Indico, hacia la vaguada ecuatorial situvada al sur del
ecuador. “

El anticicldén siberiano se debilita en marzo, cuando la temperatura
del suelo comienza a aumentar. Sin embargo, el monzoén del sudoeste de la
India se produce hasta junio. Sobre el oeste del Oceano Pacifico, el monzdn
dé verano viene del sur o del sudeste.

También existe el monzon en -otros continentes, En el norte de
Australia, la "estacidn seca" se manifiesta durante el invierno del hemisferio
austral cuando los alisios del sudeste predominan sobre esta regidén. Cuando
los alisios se debilitan, el aumento de la temperatura provoca la formacion
progresiva de una baja térmica.

‘Hacia el fin del ano empieza la “estacién himeda” acompaﬁada de tor-

mentas eléctricas aisladas sobre la parte norte del continente. Cuando el
monzon del noroeste propilamente dicho llega al noroeste y al norte de Australia
en diciembre, pueden persistir fuertes lluvias durante wvarios dias. Las tor-—

mentas electricas, las turbonadas violentas y las fuertes precipitaciones
generalmente alcanzan su maximo en enero y febrero, cuando la vaguada ecuato-
rial se establece en el norte del continente.

Sobre Africa, el alisio del sudoeste atraviesa el ecuador y se

"extiende hacia el interior del continente tanto como el monzon del sudoeste en

el verano del hemisferio septentrional. Sobre las costas tropicales del este,
los vientos del sudeste o sur en invierno ceden su sitio a los vientos del
nordeste en el verano del henmisferio austral. Este efecto esta algo
influenciado por las variaciones de la presidn sobre Asia.

Sobre América del Norte, el reégimen del monzon no es tan completo
como en Asia. Sin embargo, hay un marcado cambio en los vientos dominantes,
particularmente al norte del Golfo de México.

19.7 El tiempo en las regicnes tropicales

- En las regiones tropicales, 1la variacion de temperatura entre el
invierno y el verano es menor que en las regiones templadas. Esto proviene
principalmente de que el Sol no se aleja mucho del cenit al mediodia.

Consultande un mapamundi también se puede comprobar que l0s oc€anos

ocupan la mayor parte de las regiones tropicales. [.as variaciones de
temperatura de los oceanos son muy pequenas, menores que 3°C en casi todas las
regiones tropicales. Incluso, schre los continentes, la awplitud de 1la

variacion de la temperatura promedio mensual es menor que 10°C. A titulo de
comparacion, esta amplitud es igual o incluso mayor que 15°C en las regiones
situadas fuera de los tropicos.
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Los diagramas del parrafo 8.6 del Volumen I "Ciencias de la Tierra”
muestran que, en casi todos los lugares situvados en las regiones tLropicales,
el Sol pasa por el cénit dos veces al ano. Esto hace que a menudo existan dos
periodos con temperatura mayor que el promedio. Sin embargo, algunas veces
las nubes y las precipitaciones reducen 1la temperatura durante ciertos
periodos produciendo el mismo efecto.

En general, en las regiones situadas entre los dos cinturones de
altas presiones subtropigales, los gradientes termicos horizontales son muy
débiles. De donde resulta la imposibilidad de detectar frentes bien definidos
como los que se observan en las latitudes medias. Los frentes que penetran en
el borde de las regiones tropicales, y que vienen de latitudes mas altas, se
disipan rapidamente debido a la disminucion del contraste de temperatura entre
las masas de aire.

La cantidad de precipitacién en cada estacidén depende a la vez de
fenémenos a escala sindptica y a mesoescala. En la escala sindptica, las
depresiones y las vaguadas ejercen una influencia marcada sobre las lluvias.
Sin embargo, una dgran parte de las precipitaciones se produce en forma de
chubascos y las tormentas eléctricas que provienen de efectos locales, tales
como la orografia y el calentamiento de la superficie.

19.8 Zonas de convergencia

rungue los frentes activos se manifiestan rara vez en los tropicos,
debido a los débiles gradientes térmicos horizontales, se observa frecuente-
mente la formacion de nubes y de precipitaciones sobre grandes regiones. La
convergencia a bajo nivel en las depresiones o a lo large de los ejes de
vaguada, provoca movimientos ascendentes que van acompanados de formacidn de
nubes y precipitaciones. Este efecto es mas acentuado si se produce diver-
gencia en la alta troposfera.

También puede producirse convergencia cuando se acercan dos flujos de
aire que vienen de direcciones diferentes. Si el aire tropical himedo se ve
forzado a elevarse pueden formarse, en la proximidad de la =zona de
convergencia, lineas organizadas de Cumulus o de Cumulonimbus y bandas de
Cirrostratus.

19.9 El tiempo en la vaguada ecuatorial

La vaguada ecuatorial se llama también zona de calmas ecuatoriales.
Aunque sea en general una region de vientos debiles y de direccidon variable,
pueden formarse tormentas electricas locales debidas al calentamiento de la
superficie subyacente y a la orografia. Ademis, pueden producirse turbonadas
locales acompanadas de chubascos.

Las zonas de convergencia en la region de la vaguada ecuatorial pue-
den provocar la formacion de nubes y de precipitaciones de gran extension.
Las cimas de los Cumulus y de los Cumulonimbus se despliegan 'a niveles muy

altos, formando capas de Altostratus vy de Cirrostratus. Mientras se
desarrollan tormentas eléctricas. en las celdas convectivas puede caer lluvia
de los Altostratus sobre una gran superficie. El ancho de la banda de mal

tiempo varia en funcion de la escala de convergencia.
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19.10 Zona intertropical de convergencia

La convergencia se produce en gran escala cuando los alisios de los
dos hemisferios concurren en una estrecha zona. Es la zona intertropical de
convergencia. En general, los alisios de los dos hemisferios estan separados
por una zona ancha de calmas ecuatoriales, pero en ciertas regiones los
alisios del nordeste y del sudeste circulan proximos unos a otros.

La zona intertropical de convergencia se caracteriza por un tiempo
muy malo que se manifiesta en una gran superficie. El desarrallo vertical de
las nubes se extiende a todo el espesor de .la troposfera hasta la tropopausa
de las regiones tropicales a altitudes de 17 Km o mis. La base de las nubes
puede descender a algunos cientos de metros, e inclusc bajar algunas veces
casl hasta la superficie. En general, se producen fuertes lluvias, frecuentes
tormentas electricas y turbonadas violentas.

19.11 _Variacién diurna vy efectos locales

Los efectos de la variacion diurna y los efectos locales son muy
importantes en los tropicos. A menudo, ejercen una influencia mds grande que
las pertubaciones a escala sinéptica. L.a variacion diurna de la temperatura,
del viento y de la lluvia se acentia por los efectos orograficos.

La variacion diurna de la temperatura depende mucho de la direccion
de los vientos dominantes. Cuando existen vientos que soplan regularmente del
mar hacia la costa, la variacion diurna de la temperatura es peqguena. Por el
contrario, el clima puede tener un caracter wmas o menos continental cuando los
vientos dominantes soplan hacia el mar. La amplitud de la variacion diurna
puede ser entonces relativamente grande.

La brisa de mar tiene loportantes efectos sobre la temperatura y sobre

el tiempe en muchos lugares de las regiones tropicales. Tambien puede reforzar
los vientos dominantes cuando vienen del mar. Si las costas son accidentadas,
la brisa de mar puede combinarse con el efecto anabatico estudiade en el
parrafo 14.4.
- En las regiones donde el aire es humedo e inestable, la brisa de mar
puede favorecer los movimientos verticales, provocando chubascos o tormentas
eléctricas por la tarde. De la misma manera, la brisa de tierra puede
producir tormentas eléctricas en el mar al amanecer.

19.12 Perturbaciones tropicales

~  Los mapas cotidianos de lineas de corriente muestran numerosos
fendménos que no aparecen en los mapas de promedio mensuales o anuales. Esto
resulta de cierta uniformidad que se produce cuande se utilizan los promedios.

~Las configuraciones que aparecen en los mapas sinopticos diarios
incluyen diversos tipos de torbellinos, ondulaciones y zonas de convergencia.
Estas ultimas pueden estar asociadas a la convergencia y a la divergencia. El
ascenso y descenso del aire tienen conseccuencias sobre el tiempo a escala
sindptica. Los efectos locales pueden tambien modificar el tiempo a escala
mas pequena.

El término perturbacién tropical se emplea para designar cualquier
elemento de flujo que perturba las corrientes tropicales normales. En ausencia
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de perturbac1ones tropicales, el flujo vendria casi representado por las lineas
de corriente mas o menos alisadas, casi rectilineas.
Las perturbaciones troplcales mas activas son los violentos ciclones
tropicales que se forman sobre los oceanos calidos de las regiones tropicales

y que se describen en el pirrafo siguiente.

19.13 Ciclones tropicales

En c¢iertas regiones tropicales se observan circulaciones cicldénicas
violentas que producen vientos que sobrepasan en fuerza a todos los que pueden
provocar las otras perturbaciones a escala sinoptica.

Segun la localidad en que se originan, estas perturbaciones cicléni-
cas tienen nombres diferentes tales como huracanes, tifones o sencillamente
ciclones tropicales.

Los ciclones tropicales pueden formarse en la mayoria de los océanos
a latitudes intertropicales, generalmente a mas de 5° del ecuador. Alcanzan
su maxima intensidad cuando se desplazan sobre las aguas cilidas tropicales.
Tan pronto como entran en los continentes empiezan a debilitarse, no sin haber
causado antes enormes danos.

Un ciclon tropical aparece primeramente en los mapas a nivel del mar
como una deépil perturbacidn tropical. Cuando se establece una circulacion
ciclonica clara Y el wviento ha aumentado, pero sin llegar todavia al viento
fuerte (17 ms” ' O 34 nudos), se le llama depresidn tropical.

Cuando la fuerza del wviento alcanza la de viento fuerte o mas, la
perturbaczon se ¢lasifica como ciclon tropical, Sin embargo. en ciertos
paises se dlstlngue entre una tempestad troplcal (34 a 63 nudos) y un huracan
que es un ciclon tropical viclente con vientes atin mas fuertes.

La presion al nivel del mar en un cicldén tropical es frecuentemente
del orden de 960 hPa, pero es tambien posible encontrarla mas baja. A menudo,
la profundidad es igual o mayor que la de un profundo cicldn extratropical;
pero, mientras que en este ultimo caso el diametro puede alcanzar hasta
3.000 Km, el de un ciclon tropical es a veces cuatro veces mas pequeno, y
otras menor que 100 km.

Pueden producirse gradientes de presion horizontales extremadamente
grandes y el viento en superficie alcanzar la fuerza de huracdn. Generalmente
acompanan al ciclon lluvias torrenciales, gran cantidad de tormentas eléctri-
cas y formacion de nubes sobre una gran extensidn.

El tipico ciclén tropical tiene una zona mas o menos circular de

vientos que alcanzan la fuerza de huracan (es decir, que pasan de 32 ms ' &
63 nudos), puediendo tener cerca de 80 Jm de radio. Fuera de esta zona, la
intensidad del viento disminuye rapidamente. A 150 & 200 km ' del centro, la
intensidad del viento puede ser menor que 15 6 20 ms™ ! (30 & 40 nudos).

El minimo de presidn se sitda en el centro, que se conoce con el
nombre de ojo del cicldén. Esta reqién, que algunas veces no tiene mas que
algunos kilometros de diamtro, se caracteriza por vientos débiles. ausencia de
1luvia y a menudo muy pdéca nubosidad. Se distingue perfectamente de la =zona
que le rodea de vientos fuertes, lluvias y abundante nubosidad.
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El ojo del ciclon esta rodeado de una espectacular muralla de nubes
que se elevan casi verticalmente hasta altitudes de 10 o mas kildmetros y que
senala el comienzo de la zona anular de vientos violentos, que algunas veces
sobrepasan 300 Jmh™', y constituye el limite de la zona de Cumulonimbus, que
se manifiestan por tormentas electricas y lluvias torrenciales. Estos vientos
y lluvias que le estan asoc;ados tienen su maxima intensidad en los cuadrantes
delanteros del cicldon cuando éste se desplaza.

Las nubes y las =zonas de 1lluvia forman espirales gque se arrollan
alrededor del muro de nubes. A menudo, se puede detectar las zonas de lluvia
sobre la pantalla del radar deonde forman bhandas de lluvia en espiral.

Los ciclones tropicales pueden desplazarse en cualquier direccion.
Sin embargo, generalmente, lo hacen hacia el Oeste y un poco en la direccion
del polo, después de que se forman.

Los vientos fuertes de los ciclones tropicales generan grandes olas
que se alejan en todas las direcciones a una velocidad promedio de mas de
1.500 km por dia. Esta velocidad es varias veces mayor que la del desplaza-
miento del ciclon. La llegada de un fuerte mar de fondo puede indicar la
proximidad de un cicldon tropical, al mismo tiempo que la direccidn de donde
viene puede dar indicaciones sobre la posicidn de su centro.

El ciclon tropical toma su energia del calor almacenado en las aguas
ttoplcales v del calor latente liberado por la condensacidn del vapor de agua
de la atmésfera tropical humeda. Esto representa uno de los procesos fisicos
en los cuales cantidades considerables de energia solar son transformadas en
energia cinetica.

Los fenomemos meteoroldgicos que se manifiestan en las regiones
tropicales estan directa e indirectamente relacionados con los acontecimientos
que se producen en la atmosfera, fuera de los trdpicos. En el proximo
capitulo se estudiara la atmosfera a escala global.

CUESTIONARIO
1. iQue ventajas tiene incluir toda la regién comprendida entre los
o cinturones de altas presicones subtropicales en el estudio de la
Meteorologia Tropical?
2. Redactese un breve estudio sobre los alisies.
3. Redactense breves notas sobre:
a} el ecuador meteorologico;

b) 1la zona de convergencia;

c) el tiempo en la vaguada ecuatorial.

4, Expliquese como se forman los -monzones. Describanse los cambios
estacionales del tiempe que se producen en regiones sometidas a los
monzones.

5. Describanse brevemente las caracteristicas mids importantes de las

variaciones de temperatura y de precipitacion en los trdpicos.
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Expliquense las expresiones siguientes:

a)
b)

la zona intertropical de convergencia;
la perturbacion tropical.

Deséribanse los efectos de .la variacién diurna y los efectos locales
que se manifiestan en las regiones tropicales. '

Redactese un estudio sobre los ciclones tropicales, en particular
sobra los puntos siquientes: : :

a)

b)

c)
d)
e)
£)
g)

h)

nombres que se les dan;

region de formacién;

minimo de presion al nivel del mars
intensidades del viento;
caracteristicas del tiempo:

ojo del cicldn;

bandas de lluvia en espiral;

olas oceanicas generadas por el ciclédn.
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CAPITULO XX

LA CIRCULACION GENERAL

En los capitulos anteriores se ha tratado mas particularmente del
gstddo de -la atmésfera de una zona limitada en un momento dado. Sin embargo,
es necesario considerar también la atmdsfera en su conjunto y su evoluciodn
durante un periodo bastante largo para comprender los diversos acontecimientos
‘que en ella se producen. Este conocimiento es esencial si se quiere pronosti-
car el estado futuro de la atmdsfera.

Uno de los métodos que se pueden utilizar para estudiar la atmdsfera
en su conjunto consiste en determinar su movimiento promedic durante un
" ” . - . . . r N
pericdo de dias. Este movimiento promedioc se llama circulacion general de la

atmosfera.

Trabajando con promedios respecto al tiempo, necesariamente se hara
desaparecer o suavizar una buena parte de las configuraciones de circulacion
que se presentan en los mapas sinopticos diarios. Sin embargo, se consigue un
punto de partida interesante para el estudio de las situaciones sindpticas
permanentes o semipermanentes que rigen el tiempo atmosferico en las diversas
partes del mundo.

En el parrafo 9.5 de "Ciencias de la Tierra" se ha descrito brevemente

cierto numero de elementos de la circulacidn general. En este capitulo se
estudiaran otros aspectos de esta circulacion.

20.1 El movimiento promedio en la troposfera vy en la baja estratosfera

Los mapas de presion promedio al nivel del mar en enero y julio
muestran la existencia de un cinturon de bajas presiones hacia los 60° de
latitud y otro cinturdén de altas presiones situado a, aproximadamente, 30° de
latitud. Estas configuraciones existen en los dos hemisferios y se les
conoce, respectivamente, por .las expresiones zona de bajas presiones
subpolares y zona de altas presiones subtropicales.

En el capiltulo anterior se ha visto también que existe en la proximidad
del ecuador la vaquada ecuatorial.

La Figura 20.1 representa un esquema simplificado de la distribucion
de la presién promedio, valido Unicamente si se supone que la superficie
terrestre es uniforme, ya que no presenta las deformaciones correspondientes a
la desigual distribucion de los oceanos y de los continentes., Asimismo, en
este esquema se indica la direccidn del viento en superficie que corresponderia
a esa situacion ideal.

Un estudio mas profundo de la zona de bajas presiones subpolares
muestra que contiene un cierto numero de celdas y que estos centros de baja
presién se sitdan en verano algo mds cerca de los polos que en invierno en
cada hemisferio.

Del mismo modo, la =zona de altas pregiones subtropicales en cada
hemisferio contiene un cierto numero de celdas de altas presiones, algunos de
los cuales ocupan frecuentemente posiciones privilegiadas. Son los
anticiclones gemipermanentes que también se desplazan hacia los polos cuando,
en verano, el Sol esta sobre el hemisferio considerado.
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Figura 20.1
Circulacidn al nivel del mar, suponiendo
la superficie de la Tierra uniforme

Los mapas de presién constante de 700 hPa representan la
configuracion sindptica a una altitud aproximada de 3 km. Los mapas promedio
de 700 hPa de enero y julio muestran que la estructura visible en los mapas al
nivel ‘del mar ha desaparecido a esta altitud. El mapa presenta mas bien una
depresion central en la proximidad del polo, mientras que las zonas de nivel
mas alto estan desplazadas hacia el ecuador con respecto a los anticiclones
subtropicales del mapa al nivel del mar. La Figura 20.2 representa un mapa de
700 hPa tipico para un hemisferio, visto desde encima del polo.

ECUADOR

Figura 20.2
Mapa de la superficie isobarica
de 700 hPa en un hemisferio

ECUADOR
Joavnad
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Cuando el viento sopla a lo largo de los paralelos, el movimiento es
un flujo zonal. En realidad, el viento varia de un punto a otro pero es
posible calcular la componente zonal promedic del este o del oeste del viento
en un paralelo cualquiera. Es lo gue se llama viento zonal promedio.

Tambien es posible calcular el viento zonal promedio a varios niveles
en la troposfera y la baja estratosfers. La Figura 20.3 &s una seccidn en la
que se ha representado el perfil del viento zonal promedio.

El centro de la zona de bajas presiones subpolares esta situado
pféximo a los 60° de latitud en superficie. Su posicion en altura se desplaza
rapidamente hacia el polo en el limite entre los vientos del oeste y los
circumpolares del este. '
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El eje vertical de las altas presiones subtropicales esta inclinado
hacia el ecuador, partiendo de la superficie, aproximadamente en log 30° de
latitud., Este eje forma el limite entre los vientos del oeste y los vientos
del este tropicales gque, en las capas bajas, son el componente promedio zonal
de los alisios.

Figura 20.3
Viento zonal promedio (en nudos)

20.2 qurientes en chorro

La Figura 20.3 muestra. asimismo, que los vientos del oeste ocupan en
la alta troposfera un area de mayor extensién comparada con la del nivel del
mar, La componente oceste del viento también aumenta en intensidad hasta,
aproximadamente, 200 hPa (unos 12 km} y luego, por encima, disminuye. La
intensidad maxima del wviento durante el invierno en el corte vertical es casi
doble de la del verano.

La distribucidén wvertical de la intensidad del viento presenta una
corriente en chorro, es decir una fuerte corriente de aire que circula en un
"tubo" relativamente estrecho.

La Organizacién Meteoroldgica Mundial ha dado la siguiente definicidn

" de corriente en chorro:

"La corriente en chorro es una corriente estrecha de viento fuerte,

cuyo eje es casi horizontal situado en la alta troposfera o en la

estratosfera, caracterizada por un fuerte cizallamiento horizontal y

vertical y que puede presentar uno o varios maximos de intensidad.
- . La intensidad del viento debe ser superior a 60 nudos".

.~ . . La corriente en chorro que figura en el perfil del viento =zonal
promedio es debida a la combinacidn de dos corrienes que se pueden observar en
los mapas diarios. Una de ellas es la corriente en chorro subtropical que
esta situada cerca de los 200 hPa en la proximidad de las altas presiones
subtropicales a 30° de latitud, aproximadamente.

La otra corriente en chorro perceptible en los mapas diarios es la
corriente en chorro del frente polar que se.situa inmediatamente debajo de la

tropopausa, casi exactamente por encima de la posicion del frente polar a
500 hPa.
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Su posicién en latitud es muy variable debido a que sigue 1los

desplazamientos del frente polar hacia leos poles o hacia el ecuador. En

ciertas partes se confunde periodicamente con la corriente en chorro
. . . - .

subtropical cuya posicion es mas constante. Tambien se confunde con esta

corriente en chorro en los perfiles de viento zonal promedio tal como se
indica en la Figura 20.3.

20.3 Modelos de la circulacion general

Para estudiar la circulacién_ general es ventajoso referirse a un
esquema que representa sus caracteristicas principales. Es lo que se llama un
. P
modelo de la circulacion general.

El primer modelo de la circulacidén general fue propuesto por Hadley
en 1735. Comprendia, para cada hemisferio, una sola celda de circulacidn
analoga a la gue se ha representado en la Figura 20.4. Numerosas objeciones
de orden cientifico se oponen a este tipo de circulacién que, ademas, no esta
de acuerdo con los datos de observacidn actualmente disponibles.

bod Figura 20.4
Corte meridional que representa

Wi la circulacidn general de Hadley

E
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En 1928, un modelo de circulacion que consta ‘de tres celdas fue
propuesto por el meteordlogo sueco T. Bergeron. Este modelo fue modificado
por C.G. Rossby en 1947 y esti representado en la Figura 20.5.
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Modelo de circulacion meridiona CELDA TROPICAL
gue incluye tres celdas , POLAR
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(Latitud) 90° 60* et o*
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La ventaja de este modelo es que tiene en cuenta la existencia de una
zona de subsidencia y de calmas encima de la posicidn promedio del cinturdon de
las altas presiones subtropicales. Explica igualmente los movimientos
ascendentes y el tiempo nuboso y lluvioso alrededor de la posicion promedio de
las bajas presiones subpolares y la vaguada ecuatorial.

Durante los cdos ultimos decenios se han obtenido suficientes datos
del aire superior gue han hecho necesario revisar el modelo de circulacidén de
tres celdas. Por ejemplo, en 1952, E. Palmén sugirié que los mapas de
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circulacion promedio tendian a ocultar algqunas de las

caracteristicas mas
importantes de la circulacion general.

La Figura 20.6 representa la circulacidén general meridional revisada
de acuerdo con las sugerencias de Palmen. Las corrientes en chorreo del frente

polar y subtropicales estdn en ella representadas por una cruz dentro de un
circulo. :

Las treg celdas de la Figura 20.6 comprenden:
al una celda tropical anéloga a la de la Figura 20.5;
b) una celda extratropical o celda del frente polar;

¢y las vegiones situadas del lado polar de las bajas presiones
subpolares.

Chorro subtropical

_Tro usa
Chorro del L tropical
frente polar

—_—

TI'OPO ausa

o Figura 20.6
lar - & p‘\ - . .
e %% La circulacion meridional
’}iJNi;§§§b de invierno segun Palmeén
)
. @ Ov—-n-

(Presion) ALTA BAJA ALTA BAJA
{Laticud) 90°° 60° kloy o

La celda tropical esta de acuerdo con la descripcion de 1la
circulacidn dada en el Capirtulo XIX.

La celda extratropical es mas compleja que la celda tropical. en
particular debido a las complicaciones que introduce la naturaleza migratoria

del frente polar. Ademds, la circulacidén promedio en esta celda es mucho mas
débil que en la celda tropical.

Las partes del frente polar representadas con trazos corresponden a
alturas cuyos contrastes frontales estan a menudo atenuados. Esto es debido,
en parte, a 1las corrientes meridionales de ruptura del frente polar que

penetran hacia el MNorte o al Sur al atravesar las latitudes medias en estos
niveles.

En particular, una mezcla de aire polar se produce en las porciones
mas bajas del frente polar, sobre todo cuando eéste penetra en las regiones

subtropicales.. Este proceso provoca la disolucion de los frentes polares
cuando -l1legan a estas regiones.

En la region comprendida entre las tropopausas tropicales y polares

se observara que puede irrumpir una tercera corriente que arrastra aire
troposférico en la baja estratosfera.

La circulacidn meridional del lado polar a una latitud de 60° es aln
mal conocida. De la observacion parece deducirse que la circulacion meridio-
nal sea‘alli mas deébil que a latitudes medias y bajas. Sin embargo, se puede
esperar gque se produzcan movimientos ascendentes en la proximidad de las bajas
presiones subpolares en relacion con la convergencia de las
alrededor de los 60° de latitud,

capas bajas
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Experimentalmente se ha tratado de imitar la circulacion general con
la ayuda de recipientes planos circulares gque contienen una capa delgada de
agua y se calientan por su periferia y enfrian por el centro. La circulacion
del agua se observa con la ayuda de colorantes, una vez puestos en rotacidn.
La circulacion se organiza de varias maneras en funcidén de la velocidad de
rotacién y presenta, a veces, aspectos que se parecen a la circulacion de 1la
atmosfera.

Mas recientemente, la utilizacion de calculadoras electronicas ha
permitido realizar el considerable volumen de calculos necesarios para deter—
minar el estado futuro de la atmosfera partiendo de condiciones iniciales
conocidas. Sin embargo, es necesario hacer hipétesis simplificadas sobre los
procesos que se producen en la atmosfera. Se han obtenido resultados bastante
satisfactorios y se espera conseguir en el futuro una imagen mucho mas
detallada de la circulacidén atmosférica.

El éxito de estas tentativas dependera, en gran parte, de la
posibilidad de disponer de observaciones correctas suministradas por 1los
observadores meteorologistas y con estaciones automidticas instaladas por
muchos paises. La Organizacidon Meteoroldgica Mundial se ocupa activamente de
obtener este resultado a traves de la Vigilancia Meteoroldgica Mundial.

CUESTIONARIO
1. iCual es el significado de las expresiones siguientes?:
a)  ecirculaciodn general de la atmosfera;

b)  bajas subpolares;
c) altas presiones subtropicales;
d) viento promedio zonal:
e) anticiclones semipermanentes.
2. Redactese unrtexto.breve sobre las corrientes en chorro.

3. Dibujese un esquema de la circulacién meridional de invierno segun
Palmen.




