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INTRODUCCION.

El estudio de la atmdsfera terrestre y sus procesos, es importante en la practica de un
Ingeniero Civil, dado que las obras se realizan a la intemperie y su planificacion depende de
las condiciones climaticas y meteoroldgicas.

La Tierra estd rodeada por una atmésfera de aproximadamente 800 km de profundidad,
que se va haciendo menos densa a medida que nos alejamos del nivel del mar. La atmosfera
nos protege de la radiacion solar pero esa radiacion y la transferencia de calor, entre diferentes
regiones del planeta son las que determinan la variabilidad climdtica y meteorolédgica.

El vapor de agua en el aire, aunque de proporciones pequefias, comparado con otros
gases (N2, 78% O,, 21%) determina todos los procesos de evaporacion y condensacion que
son importantes tanto en el secado de los materiales, como en el uso adecuado de los recursos
hidricos.

Estos apuntes tienen como objetivo que el estudiante se familiarice con los procesos
termodindmicos del aire himedo, sepa identificar cudles son los mas relevantes para modelar
determinado sistema y sea un usuario inteligente de sus aplicaciones en la vida profesional.

En la primera seccion se definirdn las principales variables que determinan las condiciones
meteoroldgicas del ambiente, a nivel del mar: La temperatura ambiente, la humedad relativa,
la temperatura de rocio y de helada.

En la segunda seccion, describiremos algunos conceptos de transferencia de calor, con
especial énfasis en el mecanismo de conveccidn y radiacion que son los que mas influencia
tienen en los procesos de evaporacion y condensacion del agua.

En la tercer seccion describiremos algunos fendémenos atmosféricos, como la formacion de
niebla (condensacion del vapor de agua) y la formacion de nubes (ascenso del agua que se
evapora desde la Tierra, rios, arroyos, lagos y océanos). Este ultimo proceso, seguido por la
lluvia, completan el ciclo hidrolégico del agua que se muestra en la siguiente figura.
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1.1 Composicion del Aire Atmosférico.

TABLE 1.1 2»> Composition of the Atmosphere Near the Earth's Surface
(== e —————————————— ... - - - -~

Permanent Gases Variable Gases
Percent

(by Volume) Percent Parts per
Gas Symbol Dry Air (3as (and Particles) Symbol (by Volume)  Million (ppm)*
Nitrogen N_, 78,08 Water vapor i-l‘,l.." 0to4
Oxygen Q, 20.95 Carbon dioxide CO, 0.035 355
Argon Ar 0.93 Methane CH, 0.00017 1.7
Neon Ne 0.0018 Nitrous oxide N,O (.00003 0.3
Helium He 0.0005 Ozone 0, (LO0O004 (04
Hydrogen H, 0.00006 Particles (dust, so0t, etc.) 0.000001 0.01
Xenon Xe 0.000009 Chlorofluarocarbons (CFCs) 0.00000001 0.0001
“For CO,, 355 parts per million means that out of every million air molecules, 355 are CO, molecules.

El aire atmosférico esta constituido por diferentes gases, como se observa en la tabla
1.1. La proporcion de algunos gases (como el nitrégeno y oxigeno) se mantiene constante en
la composicion del aire. Pero la proporcion del vapor de agua varia. Pese a que la proporcion
de vapor de agua en la atmosfera es relativamente baja, su variabilidad es uno de los factores
que tiene alta incidencia en el analisis de los fendmenos meteoroldgicos.

Para analizar esos fendmenos, el aire atmosférico se modela como una mezcla de gases
ideales: por un lado aire seco (que en si es una mezcla de gases, que se modelan como ideales)
y por otro el vapor de agua, que también se modelara como un gas ideal, mientras el agua no
se condense.

La Ley de Dalton de las presiones parciales indica, entonces, que el aire himedo puede
estudiarse considerando la presion parcial de cada una de estos componentes en la presion
atmosférica:
mpRpT  myR,T _ (np +n,)RT a

14 Vv
siendo Pp la presion parcial de aire seco (Dry air) y e la presion parcial del vapor de agua. En
la relacion (1) se observa que un volumen V de aire himedo a temperatura T esta constituido
por una masa Mp de aire seco y una masa My de vapor de agua siendo las constantes de los
gases Rp = 0,287 kJ/kg Ky Ry =0,4615 kJ/kg K. En forma equivalente, la relacion (1) puede
expresarse considerando el nimero de moles de cada componente, usando la constante
universal de los gases R = 8,3145 kJ/kmol K. Siendo la proporcion de vapor de agua mucho
menor que la de aire seco (1, << np), se observa que la presion parcial del vapor es mucho
menor que la presion parcial del aire seco y que la presion atmosférica:

e<<P,=PF

Py=P, +te=

La hipotesis de gas ideal para el vapor de agua, esta justificada por el hecho de que la
entalpia del vapor de agua a temperaturas atmosféricas (-10°C < T'< 50°C) y presiones e (del
orden de los kPa), puede considerarse igual a la entalpia del vapor saturado a la misma
temperatura: h,(T, e<<Py) = hg(T). Ademas, en ese rango de temperaturas, la entalpia del
vapor saturado varia linealmente con la temperatura (como se observa para los gases ideales).

hy(T.e)=hy(T)=hp(T,)+c,y T | hp(T,)=25013k]/kg (2)
donde la expresion anterior, tiene en cuenta que la temperatura se mide en grados centigrados
ya que se ha considerado como origen de la entalpia, la correspondiente a liquido saturado a la
temperatura Ty, = 0,01°C. Entonces, cuando se tienen procesos del aire humedo que no
involucren cambios de fase, la variacion de entalpia de cierta masa de control (sistema
cerrado) estard dada por la variacion de temperatura :

H(T'") - H(T)= + T'-T) (PP 3
@)= HD=lny e tmy ey =10 ¥ 20 ik @



1.2 Humedad absoluta, especifica y relativa.
La cantidad de vapor de agua en el aire puede establecerse de varias maneras.
o La humedad absoluta o razén de humedad, se define como la masa de vapor
de agua respecto de la masa de aire seco en un volumen V y usando la ley de los gases ideales
para cada una de la componentes se tiene:

eV
R,T R R
p= o LTVE D € € C ) e=TD o062 (4)
R,T

donde se us6 que e << Pp. Esa desigualdad también indica que la razén de humedad es una
magnitud muy pequeiia, por lo que se opta por expresarla en gr /kg de aire seco.

o La humedad especifica se define como la masa de vapor de agua respecto de la
masa total de aire huimedo y es aproximadamente igual a la razéon de humedad (» << 1):
m m 1 1 r
quiV:m —:m T m :y 1:1+’”;r ®
D +
T D v A ) +1
o La humedad relativa se define como el cociente entre la presion parcial del
vapor de agua ey la presion de saturacion
+2(kPa) Figura 1 del vapor a la misma temperatura ey,.
Diagrama e-v En la figura 1, se dibuja esquematicamente
5 (esquema) los posibles estados del vapor de agua en el
e aire humedo (puntos a la derecha de la
1 campana). En el esquema también se han
=
1

triple (7i = 0,01°C ) por debajo de la cual el
vapor de agua podria convertirse en hielo.
; El punto 1 sefala el estado actual del vapor
v () de agua en la atmdsfera, a una temperatura
T, y presion e;. Si, manteniendo la
temperatura constante, se agrega vapor de agua, la presion parcial aumentara hasta que el
estado del vapor de agua es el correspondiente al punto 2: vapor saturado a la temperatura T; y

presion ey, La humedad relativa del vapor de agua en el estado actual (punto 1) es el cociente
entre esas dos presiones.

i dibujado la presion de la linea triple (e, =
‘\l 0,6113 kPa) y la temperatura de la linea
\Ttr

¢= a() _ € (6)

e)(Ty) e
de donde se observa que cuando el estado actual del vapor de agua es saturado, la humedad
relativa es de 100%.
Ejemplo A: El servicio meteoroldgico indica que la temperatura actual es de 20°C, la presion
atmosférica es de 1013 hPa = 101,3 kPa y la humedad relativa de 80%. Determinaremos cual
es la razon de humedad del aire.
De la tabla de agua saturada obtenemos la presion de saturaciéon a 7= 20°C: e,, = 2,339 kPa.
De la definicién de humedad relativa se determina la presion parcial del vapor de agua en la
atmosfera: Usando la presion atmosférica en la definicion de razoén de humedad, se determina
r:

w

=0,622 L87
99,43

3

¢

- e=08e,=187kPa — r=¢ =117 g/ kgD

e P, —e
1.3 Ecuacion de Clausius-Clapeyron.

es En la figura 2 se dibuja la presion y temperaturas de

P S VR Figura 2 saturacion del agua para sus tre cambios de fase. El

el 4\ liquido " ’ punto 1 es el punto actual del sistema (T = 20°C ye

= 1,87 kPa). El punto 2 marca la presion de
saturacion correspondiente a esa temperatura ey, =
2,339 kPa. Del curso Fisica Térmica sabemos que

existe una relacién que permite determinar

analiticamente cdmo varia ey, con la temperatura. Esa
relacion, nos permitira prescindir de las tablas de

—




agua saturada (ver que en el ejemplo anterior tuvimos que consultarla) y podremos deducir
algunas expresiones analiticas de las variables termodindmicas que se usan en meteorologia.

Recordando la tercera relacion de Maxwell y usando la expresion de gas ideal para la
fase vapor tenemos:

Oe| _ Os
oT|, ov
donde /, es el calor latente, a la temperatura T; considerandolo constantez, la ecuacion se

puede integrar, desde el punto triple hasta un punto cualquiera (7, ey) sobre la curva de
saturacion:

de

_ de _Sg=Sp _hg 1, e de 1, dT )
. dT

—vf:Tvg_RV T? e R, T?

sat vg

c = lr

e, e T 1=

¢ de [ d R
—=jd(1 );—j—2 = loge,=——++C, v o ®
e T 1

etr etr V Ttr C2 - log etr +

1.4 Temperaturas del aire humedo.

Hasta el momento hemos trabajado con la temperatura del sistema. Esa temperatura es la
llamada temperatura de bulbo seco y corresponde a simplemente colocar un termometro (de
mercurio, por ejemplo) que mida la temperatura del aire en la atmosfera. Pero, dadas la
humedad relativa y absoluta del sistema, quedan determinadas otras temperaturas que son
importantes en el analisis de los fendmenos meteorologicos.

o Temperatura virtual: es la temperatura que tendria el aire seco que tuviera la
misma presion y volumen especifico que el aire himedo considerado. Tomando en cuenta la
ley de presiones parciales de Dalton (ec.1) podemos definir una constante de gas aparente Ry
para el aire himedo, suponiendo que el aire himedo de masa mr = mp + my se comporta como
un gas ideal:

_mDRDT+mVRVT_mTRTT /R _mpRp +myRy
4 4 r my

Usando la definicion de humedad especifica podemos expresar esa constante aparente en
funcién de la constante de gas para el aire seco Rp:

—my )R R
Ry =T =Ry ¥Ry (g, +61RV{1+61(1—1
my &

POZPD+e

ﬂR 5 =(1+0,6089)R

donde € = Rp/Ry. La ecuacion que verifica un volumen especifico v =F/mr de aire himedo con
la constante Rp, define la temperatura virtual del sistema como:
:RT T :(1+O,608q)RD T :RD T, /T =(1+0.608)T (9)
v v v
Ejemplo A: si 1a temperatura del aire hamedo es 20°C y la razén de humedad es 7 = 11,7
g/kgD (ver ejemplo de seccion 1.2), la temperatura virtual del sistema sera:
r 11,7

_ " “1L6x10° T =(1+0,6084)T = 22°C
Ty L0117 g - = 9

0

. Temperatura de punto rocio (Dew Point): Es la temperatura que tendria el
aire hlimedo si el vapor de agua sufriera un proceso a presion parcial constante hasta llegar a la
curva de saturacion. Esa temperatura determina las temperaturas minimas que se registraran en

el dia. Si la temperatura del ambiente baja hasta Tp,
¥y 5 el vapor de agua comenzara a condensar sobre la
eyl --\------- 7/ Figura 3 superficie de los solidos (por ejemplo, sobre el pasto,
sobre los materiales de construccién) o en la
superficie de las particulas de polvo que flotan en el

|
! aire.

: En la figura 3 se sefiala la temperatura de punto de
|

|

|

———————— 27— 1

roci6 Tp en una grafica de la presion y temperatura
» T de saturacion para el vapor de agua (punto 3).

Antes de determinar una expresion para esa
temperatura, observaremos que si la presion total del sistema Py es constante, un proceso a

presion parcial e constante, implica que se mantiene constante la razén de humedad:

* Puede tomarse /,(T) = 1,(T,) =2501,3 kJ/kg



ay

rr2el = dr=Yde—ce
Fy Fy P;

Para determinar la temperatura de rocio en funcion de la temperatura y humedad
relativa actual del sistema (punto 1), integraremos la ecuacioén de Clausius —Clapeyron (ec.7)
entre los puntos 2 y 3, puesto que el punto 2 corresponde a (7, ey) y el punto 3 a (Tp, e).
Ademas, tomando en cuenta la definicion de humedad relativa (ec.6) se obtiene:

[ [
J‘V dT — loge-loge, V[l_lj_10g¢ (10)

RV T Tp
relacion en la cual se puede usar el calor latente de vaporizacion, evaluado en el punto triple:
(l(Ty) = 2501,3 kJ/kg)
Ejemplo A: si la temperatura es de 20°C y la humedad relativa de 80%, la temperatura de
punto de rocio es:

11 TD_( 1 04615

Ll Bgey = 1y L
T, T 1, 87 293 25013

-1
log 0,8) =289,5K =16,5"C

. Temperatura de punto de helada (Frost Point): Es la temperatura que tendria
e un sistema de humedad relativa muy baja, si el vapor
2 de agua sufriera un proceso a presion parcial
i i R ! Figurad4  constante, hasta llegar a la curva de saturacion.
La figura 4 muestra un proceso, para el cual se
produciria una helada. La presion parcial del aire
L L ¢1 himedo debe ser menor que la presion del punto

: triple e < ey, por lo que el aire debe tener una
: > T humedad relativa extremadamente baja. El punto de
TeTy, T helada no siempre se logra, dado que el hielo, para
solidificarse necesita, en general de otros cristales
que actiien como nucleos de solidificacion. El azicar de la fruta actua a favor de esa
nucleacion, en madrugas invernales muy despejadas (y por lo tanto secas). Para calcular la
temperatura del punto de helada, se puede integrar la ec. 7 entre el punto triple y el punto 3,

cuando /s (el calor latente del agua en el proceso de sublimacion) es constante™:
3

/ [
de J.id—T = loge—loge, =—5- L an
R, T2 " Ry Tr

tr tr r

Vale notar que en este caso, la diferencia de los logaritmos no se relaciona con la
humedad relativa del sistema, como en la ecuacion anterior.

Ejemplo B: En una tarde de invierno se determina que la temperatura es T = 5°C con una
humedad relativa de 50%. Determinaremos cudl sera la temperatura minima que puede
esperarse para esa madrugada.

Usando la ecuacién de Clausius —Clapeyron (ec. 7), determinamos que la presion de
saturaci()n para la temperatura de 5°C es”:

de sz dr

[
= loge, —loge,. = RV (Tl - ;J =e,, =0,8727 kPa
v

Usando la deﬁn1c10n de humedad relativa, la presion parcial del vapor de agua en el aire sera:

e=®oe,=0,4363 kPa
y por ultimo, de la ecuacion 11 despejamos la temperatura minima que se registrara:

-1
R
T, T, I ey 273 283438 :

tr

o Temperatura de Bulbo Himedo (wet bulb): Es la temperatura que mide un
termometro que tiene su bulbo inmerso en una mecha humeda. Cuando el aire no saturado
pasa cerca de la mecha, parte del agua se evapora, incorporando humedad al aire y
saturandolo. La temperatura de bulbo himedo es menor que la temperatura de bulbo seco y
modela el enfriamiento del aire cuando las gotas de lluvia (al caer) se evaporan, saturandolo.

3IS(Ty) = Is(Tyy) = 2834,8 ki/kg
* Para determinar €., también se puede usar una tabla de agua saturada. De tabla, ew(T=5°C) =0,8721 kPa.



Para analizarlo, consideramos una masa de

L N g control, constituida por una masa mp de aire seco
t constante, la masa my; de vapor de agua que
—* « e e , .
inicialmente estd en el aire y la masa mw de agua que
— al final del proceso se evaporara: mys= my; + my. La
T - i . ., . .
My RIgER.S incorporacion de agua al sistema, amerita modelarlo

como el sistema abierto de flujo permanente de la
figura 5.a, dado que no existe acumulacion de masa
2 A YT en el volumen de control. El primer principio

e
N 1 | Figura 5.6 aplicado al volumen de control, indica:
- T (S, 3 S ___I 1 Q:zms,ihs,i _zme,ihe,i =0
i i

dado que no hay intercambio de calor con el
ambiente. Por lo tanto, todo el proceso se haré a
entalpia constante: serd adiabatico pero no reversible,
dado que existe un intercambio de calor en el interior
del sistema: La masa de agua liquida necesita calor
latente para evaporarse. El aire himedo entregara ese calor, a expensas de disminuir su
temperatura; o sea, entregando calor sensible. Tomando en cuenta que todo el sistema esta
inicialmente a temperatura T, y considerando como origen de la entalpia, a la entalpia del
liquido saturado en el punto triple (ver ec. 2), h(T,)=0, la entalpia de entrada sera:

Zme,ihe,i =\p c,p + iy cy +my, CpV)Tl + iy, ZV(Ttr)
i

| .
T, Twn T

—

siendo ¢y el calor especifico del agua liquida (¢ = 4,186 kl/kg). Como la masa de aire seco
es constante, podemos definir una entalpia especifica (medida en kJ/kgD) y usar la definicion
de razoén de humedad del sistema (» = mvy/mp) para expresar:

Zme ihei
h, E’:( Cpp +-" ¢, +n cp,,]T1 +r 1,(T,) (12)
mp mp
Por otro lado, en el estado de salida (punto 4 de la figura 5.b) toda el agua se ha
evaporado y la entalpia especifica puede expresarse como:

tr

) /o :mlm (13)
mp
Igualando ambas entalpia especificas se obtiene la relacion buscada. Pero para obtener
una expresion mas simplificada, antes de igualar las expresiones, observaremos qué términos
son mas significativos para el calculo:
n ~10gr/kgD = 1 c,, ~0,0182kJ/kgD

m m
P x10gr/kgD = "¢, ~0,04186kJ kgD

mp mp
ry ~20gr/kgD = 1y c,, ~0,0364 kJ / kgD
c,p =1,005kJ kg nl, =25kJ kg ryly, =50k] /kg
Por lo tanto, las expresiones (12) y (13) se pueden igualar, prescindiendo de los
términos que contienen el calor especifico del agua liquida y el vapor de agua:

/
CpD T1+VI IV(Ttr)chD T4 +r4lV(Ttr) = T+CLI":CZ‘€ (14)
pD
Dadas las condiciones iniciales del sistema, la ecuacion (14) tiene dos incdgnitas: la
temperatura y la razon de humedad final. Sustituyendo en la ecuacion (14) la ecuacion que
indica como varia la razén de humedad con la presion parcial del vapor de agua:

Py =e Mt = T, -T = (rl - geW’?]lV as)
B Fy Jepp
se obtiene una ecuacion para la temperatura y presion parcial del estado final (Py la presion
total del aire himedo se supone constante). Como la temperatura de bulbo himedo se mide
cuando el aire esta saturado, también se verifica Clausius Clapeyron:

/ 1 1
loge,,;, —loge,. = RL (T - Tj (16)
vV tr wb

y la solucion conjunta de ambas ecuaciones, determina el estado final del sistema.



Ejemplo A: si el aire tiene una temperatura (de bulbo seco) de 20°C y una humedad relativa
de 80%, habiamos determinado que la razén de humedad inicial era 11,7 gr/kgD y que la
temperatura de punto rocio era 16,5°C. La determinacién de la temperatura de bulbo hiimedo
se reduce a resolver las ecuaciones (15) y (16) en forma conjunta, sabiendo que la temperatura
Twp verificara: Tp < Ty < T. En esas condiciones, Ty, ~ 17,80C y Iyb ~12,6 gr/kgD.

1.5 Carta Psicrométrica.
Muchas de las variables
: 80% . .
Figura 6 R ; _ deﬁn}das en las secciones
bulbo humedo anteriores, pueden determinarse
de una gréfica llamada carta
psicrométrica. Los valores de la
carta dependen de la altura (por
lo tanto de la presion
atmosférica), por lo que existen
diferentes cartas

En la figura 6 se hace un
esquema de la carta, sefalando
los puntos mas destacados del
ejemplo que estuvimos
estudiando. En el eje horizontal
inferior de la grafica figura la
temperatura de bulbo seco, en
el eje vertical derecho figura la

20°C razén de humedad. En la linea
Temperatura de bulbo seco recta (inclinada) de la izquierda
puede leerse la entalpia
especifica del sistema y en la linea curva (inmediatamente a la derecha de la recta) puede
leerse la temperatura de bulbo humedo.

Esta curva no es otra que la linea de saturacién, dado que corresponde a @ = 100% y en
ella pueden leerse todas las temperaturas que cumplen la ecuacion de Clausius —Clapeyron,
siendo la presion de saturacion, la correspondiente a la razon de humedad que se lee en el eje
vertical de la derecha.

Partiendo de una temperatura de 20°C, por la vertical punteada, encontramos lineas curvas
que sefalan la humedad relativa. El punto “actual” del ejemplo A se determina cuando la linea
vertical punteada corta la curva con ® = 80%. Entonces, la linea horizontal punteada, hacia la
derecha, permite medir la razon de humedad del sistema: » = 11,7 gr/kgD. Desde el punto (T =
20°C, ® = 80%.), hacia la izquierda y sobre la linea de saturacion, se lee la temperatura del
punto rocio Tp = 16,50C.

Ademas, pasando por el punto actual del sistema, se observan tres lineas rectas inclinadas:
dos lineas continuas y una linea punteada. Una de las lineas continuas corresponde a v = cte y
mide el volumen ocupado por el aire himedo por unidad de masa de aire seco: v = V/mp =
0,645 m’/kgD, para el punto actual.

Las otras dos lineas (una continua y otra punteada), se muestran superpuestas en la figura
6, porque son muy similares. La linea continua correspondiente a /1 = cte y es la que se sigue

r =12 grikgD
Tp=165C
Tau=16"C

Fwb =13 5 grikgD

————————— My

entalpia

razon de humedad

h =cte

humedad relativa

|
|
i
I
|

para determinar la entalpia especifica (h = H/mp = 50 kl/kgD) del aire himedo en el punto
actual:
hy :(ch +n ch)Tl +n 1, (T,) (A7)

La linea punteada, es la que se sigue para determinar la temperatura de bulbo himedo Ty
= 17,50C. Y de ahi, hacia la derecha, puede medirse la razon de humedad del aire a esa
temperatura. ;Por qué estas lineas son casi paralelas? La temperatura de bulbo hiimedo se
determind en la condicidon de que las entalpias especificas de entrada y salida del volumen de
control eran iguales (ec.12 y 13); pero la curva /& = cte de la carta psicrométrica no incluye el

término correspondiente al agua liquida (ec.12), término que si esta incluido en la medida de
Twb.



1.6 Evaporacion y Transporte de masa.

Figura 7.a Figura 7.b Considere la atmosfera sobre la superficie de un
y y lago por encima de la cual circula aire himedo, a
e o— temperatura T, y razon de humedad r..
- p—— Cerca de la superficie, el agua del lago se
— 8, —=F By evaporard, siendo la razon de humedad en la superficie
—

4 Is > I'n, COMO se muestra en la figura 7.a, definiéndose
S o wn R una capa limite para el vapor de agua en el aire (5,
por encima del lago). Alejandonos de la superficie, la
densidad del vapor de agua en el aire disminuye, dado
que el fluido en movimiento difunde el vapor de agua evaporado, hacia el resto de la
atmosfera.

La evaporacion del agua, sera posible a expensas del calor sensible del aire. Por lo tanto, la
temperatura del aire cerca de la superficie del lago, serd menor que la temperatura T.. La
figura 7.b sefala otra capa limite para la temperatura (31, por encima del lago) donde la
temperatura crece desde Ts, en la superficie, hasta la temperatura ambiente. Este fendmeno se
llama enfriamiento por evaporacion.

Si todo el calor sensible que pierde el aire se convierte en calor latente que gana el agua,
para evaporarse y el vapor de agua en la superficie del lago esta saturado, la temperatura de la
superficie del lago no es otra que la temperatura de bulbo htimedo Ts = Ty, analizada en la
seccion 1.4.

Sin embargo esta es s6lo una aproximacion termodinamica al problema. Para analizar el
tema de la evaporacion con mayor detalle, es necesario analizar el sistema también desde una
perspectiva dindmica asociada al transporte de masa tanto del aire seco como del vapor de
agua.

Como vimos en la seccion 1.4 el calor sensible que pierde el aire himedo est4 dado
basicamente por el calor especifico del aire seco y la diferencia de temperaturas. Para calcular
el flujo calorifico total que el aire entrega al agua, debemos considerar el flujo masico de aire
seco que circula por encima del lago:

:QiECpD (7. ~T5)=0p =mp cpp (T, = Ts)=pp Ahyp c,p (T, = T5)(18)
D

dp

siendo /1,,,p el coeficiente de transporte de masa de aire seco en la atmosfera®. Y el calor
sensible depende de la diferencia de temperatura a lo ancho de la capa limite dr.

Por analogia con la ecuacion 18, podemos suponer que el flujo mésico de vapor de agua
que es transportado hacia fuera de la capa limite es proporcional al 4rea expuesta y a la
diferencia de densidades entre la superficie y la region externa (o sea, a lo ancho de la capa
limite d,:

my =h,y Alps -p, ) 19
siendo /iy = 0,01 m/s el coeficiente de transporte de masa del vapor de agua.

Considerando la definicién de razén de humedad » = mvy/mp , se puede deducir una
expresion del agua que se evapora, en funcion de la diferencia de humedades y la densidad del
aire seco:

h,,, A

m
my =hyy A(PS —Pw)z m; (mys = mye )=y A7D(VS — 1 )=hyy App(rs —1,)

Ademas, como 7 = ¢ e/P,, la masa que se evapora puede expresarse en funcion de las
presiones parciales:

&£
iy =hyy Applrs —1.)=hyy App ?(es —e,) (1)
0
Si todo el calor sensible (ec. 18) se convierte en calor latente (ec.21, multiplicada por /,),
puede determinarse una relacion entre las presiones parciales del vapor de agua y la diferencia
de temperatura, que involucre a los flujos masicos del aire seco y del vapor de agua.

i(es—eoo)é(es_ew)—hnw e fo =

B (T, =Ts)  hpyely
donde v se llama constante psicrométrica y es el modulo de la pendiente de la curva de
enfriamiento por evaporacion.

Cuando los coeficientes de transporte del aire seco y del vapor de agua son iguales
(Nmv = hmp) la temperatura de la superficie es la temperatura de bulbo himedo y la constante

hmD CpD (Too _TS)=hmV (22)

> Si la atmosfera tuviera un comportamiento no turbulento, ese coeficiente coincidiria con la velocidad del viento.



psicrométrica coincide con el modulo de la pendiente del proceso 1 a 4 de la figura 7.c. En esa
figura también se muestra el resultado de calcular la temperatura de la superficie (punto 7)

considerando que (hmv < hmp) 0 sea cuando el aire seco se transporta mas rapidamente que el
vapor de agua. El calor sensible que el aire seco entrega en el proceso 1 a 7, es mas “eficiente”

que el observado en el proceso 1 a 4 porque provoca mayor evaporacion: I'; > Iy a expensas de
una disminucién menor en la temperatura del aire T; > Ty.

eq 2 Ejemplo B: En una noche de invierno se detecta una
Swl T A 74 temperatura de 5°C y una humedad relativa del 50%.
! Figura 7.c E . . .
; ! n estas condiciones, se observa una niebla espesa
Ripsee sl ins F-N sobre la superficie de un arroyo. Siendo el
coeficiente /i,y = 0,01 m/s y el coeficiente /yp =
0,03 m/s, calcular la cantidad de agua que se evapora
por segundo y la temperatura de la superficie.
p T Como primera aproximacion, puede considerarse
% que la temperatura de la superficie es la temperatura
de bulbo himedo. De la carta psicrométrica, se
determina que en estas condiciones atmosféricas Ty, = 1,50C y la razén de humedad 2,75
gr/kgD (en el aire) y 4,25 gr/kgD en la superficie del lago. Usando la ecuacion (20) con pp = 1
kg/m’, se determina que se evaporan 15mg/m” s de agua.
Un célculo mas detallado implica la combinacién de la ecuacion (22) con la ecuacion de
Clausius —Clapeyron, puesto que el aire sobre la superficie estd saturado:

Ttr TD TwI]- T

(T, =T Iy (1 1 Ty =33C

log[eww o —Ts j:RV(T_Tj: eg ~0,77kPa
€y 14 tr S mV/ 2
A~2O,5mg/m s

Ejemplo A: Para este ejemplo, se usara una aproximacion diferente a la anterior. Cuando el
ambiente tiene una temperatura de bulbo seco de 20°C y humedad relativa de 80%, habiamos
determinado que la temperatura de bulbo humedo era de 17,8°C. Sabemos que el estado del
aire cerca de la superficie, estd sobre la curva de saturacion entre el punto 4 y el punto 2. Si
aproximamos Ts ~ 20°C, podemos calcular la masa de agua que se evapora suponiendo que la
humedad relativa del aire en la superficie del lago es del 100% (punto 2 de la figura 7.c):

T,
ml:hmV (pS_poo);hmV eW( OO)(1_¢) (23)

A Ry T,
Se evaporan por unidad de area y por segundo 0,035 g/m” s de agua o lo que es
equivalente:3,0 kg/m? de agua en un dia (86400 s). Eso provoca una disminucion de 3,0 mm
en la profundidad del lago (p = 1000 kg/m®) por dia. Esta aproximacion corresponde a una

constante psicrométrica y—oo y se verifica cuando /,p >> Ay



2. Transferencia de Calor.

Siempre que existe un gradiente de temperaturas en un sistema o siempre que dos
cuerpos con diferentes temperaturas se ponen en contacto, se transfiere energia. Este proceso
se conoce como transferencia de calor.

Desde el punto de vista de la Ingenieria, el problema es determinar, dada una diferencia
de temperatura, cuanto calor se transfiere. En ese sentido, se reconocen tres modos distintos de
transferencia de calor: conduccion, conveccion y radiacion.

En los tres procesos la temperatura del sistema es una variable que depende tanto de la
posicion como del tiempo T(r,t) y por lo tanto un analisis matematico de esos procesos
involucra ecuaciones diferenciales de varias variables. En este capitulo nos proponemos
describir los tres mecanismos de transferencia de calor, en estado estacionario o sea cuando la
temperatura no depende del tiempo, priorizando los procesos de conveccion y radiacion.

2.1. Conduccion. Caso Estacionario y Unidimensional.
Figura 1 Siempre que existe un gradiente de temperaturas en un medio,
; el calor fluird desde la region con mayor temperatura a la region
T .Q_kT+ dT  con menor temperatura. La Ley de Fourier indica que la potencia
calorifica que se transfiere por conduccion es proporcional al
gradiente de temperatura y al area a través de la cual se transfiere el
i calor’:

0 =—kA‘flT 1)

x
donde £ es la constante de proporcionalidad llamada conductividad
y I térmica vy refleja las propiedades conductoras del medio’; el signo

H
F

negativo indica que cuando la temperatura aumenta con la posicion,
el calor fluye hacia regiones de menor temperatura.

El mecanismo de transferencia de calor por conduccion es el que prima en el interior
de los materiales solidos, pero también puede observarse en la atmosfera entre fluidos de
diferentes densidades (aire-agua) o entre diferentes capas de un mismo fluido (aire-aire).
En la proxima seccidén analizamos este caso. Pero, en lugar de preocuparnos por el
gradiente de temperatura en el interior de los fluidos (ec.1), observaremos el problema
desde un punto mas macroscopico, considerando su diferencia de temperaturas.

2.2 Conveccion forzada.

La conveccion es el proceso de transferencia de calor que interviene cuando entran en
contacto un fluido y un sélido o dos fluidos de diferente densidad. El aire puede moverse
sobre la superficie de un lago impulsado por una fuerza externa (por ejemplo el viento) en
cuyo caso se trata de conveccion forzada, o puede simplemente alejarse de la superficie del
lago impulsado por una diferencia de densidades, en cuyo caso se trata de conveccion natural.
La conveccion forzada es la que prima en la atmosfera.

Supongamos que circula aire a temperatura T,, sobre la superficie de un lago que se
encuentra a temperatura Ts < T... En ese caso, habra transferencia de calor desde el aire al
agua. El mecanismo de transferencia de potencia calorifica por conveccion, tiene en cuenta el
efecto global de transferencia de calor entre los fluidos que se encuentran a diferente
temperatura. Newton determin6 que el calor transferido, desde el aire al lago, es proporcional
al area de contacto entre el aire y la superficie del lago y a la diferencia de temperaturas entre
el aire y la superficie.

Qc :hc A(Too _TS) (2)
siendo /. la constante de proporcionalidad, llamado coeficiente de transferencia de calor por
conveccion y se mide en W/m® K.

Como vimos en la seccion anterior, la temperatura del aire es mayor que la temperatura
de la superficie del lago (T« > Ts) por lo que el aire entrega calor al agua y el agua de la
superficie del lago, se evapora. Igualando la ecuacidn 2 con la ecuacion 19, que tiene en
cuenta la dindmica del movimiento del aire se obtiene que el coeficiente de transferencia de
calor por conveccion esté relacionado con el coeficiente de transporte de masa de aire seco:

Qc :hc A(Too _TS)=pDAhmD CpD (Too _TS) = hc =Pp hmD CpD (3)

% La notacién de los libros de transferencia de calor sefialan a la potencia calorifica con mintscula: q en lugar de
seflalarla con mayuscula y un punto, como es usual en los libros de termodinamica

7 Obsérvese que cuando mayor es la conductividad térmica del material, mayor seré la cantidad de calor que
atraviesa el sistema, para un mismo gradiente de temperatura.
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2.3 Radiacion.
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FIGURA 3 (a) Espectro elechromagnético. (b) Parte de radiacién bémmica
electromagnéticn.

Todos los cuerpos que se encuentran a una temperatura 7> 0 K, emiten radiacion
térmica que es transportada por ondas electromagnéticas de diferentes frecuencias v o
longitudes de onda 4 (¢ =v A). Del mismo modo, todos los cuerpos absorben radiacion
térmica de los alrededores o de otros cuerpos que se encuentran a temperatura 7" # 7. La
combinacion de estos dos fendmenos determina la transferencia de calor por radiacion, unico
mecanismo de transferencia de calor que no necesita de un medio fisico.

2.3.a Radiacion de un cuerpo negro.

La teoria que permite modelar la potencia emitida por un cuerpo a temperatura 7, se
relaciona estrechamente con la radiacion de un cuerpo negro (B). Un cuerpo negro es una
cavidad que emite radiacion por un pequeno orificio, de acuerdo a la siguiente ley:

c=2,998 x 102 m/s velocidad de 1a luz en el vacio

27 c*h _
E, 5(T)= ’Z ¢ h=6,626x10"* J s constantede Planck  (4)
’ c
2Ple AkT ~1 k=1381x 1073 J/K constante de Boltzmann

Esta relacion (que se demuestra con argumentos estadisticos, fuera del alcance de este
curso), fue determinada por Planck en 1900 e indica como es la potencia emitida por unidad
de area de un cuerpo negro que se encuentra a temperatura 7'y en determinada longitud de
onda A, razon por la cual se la conoce como potencia espectral emitida. En la figura 4 se
grafica esta potencia para cuerpos negros a diferentes temperaturas, en funcion de la longitud
de onda. Dada una temperatura T, existe un maximo en la potencia espectral emitida. La
longitud de onda y la intensidad de ese maximo varian con la temperatura del cuerpo. La
longitud de onda A, para la cual la potencia espectral es maxima, se determina facilmente,
derivando la expresion (4), respecto de la longitud de onda.

dE T
L—B():O — ﬂ“max
dA

Por lo tanto, el Sol (7= 5800 K) tiene su méximo de emision en longitudes de onda
cortas, mientras que la Tierra (7= 300K).tiene su maximo en longitudes de onda largas.

T=28978 um K Leyde Wien. (5)
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FIGURA 4 Potencia emisora monocromitica de un CUerpo negro,

La potencia total emitida por un cuerpo que se encuentra a temperatura 7 (por unidad
de area), se determina integrando la expresion (4) en todas las longitudes de onda del espectro:

EB:J.E/LB(T)a%:aT4 / o=567x10°W/m?K* LeydeStefan - Boltzmann (6)
0

2.3.b Emision de un cuerpo real.

La teoria que permite modelar la potencia emitida por parte que un cuerpo real, es
similar a la del cuerpo negro, excepto que (para el cuerpo real) se agrega un factor € (0< ¢ <1),
llamado emisividad o emitancia. Asi, la emisividad espectral € (aquella que depende de la
longitud de onda) se agrega a la expresion (4), para observar como se modifican las graficas
de la figura 4, en un caso real:

E;rR(T)=8,E,5(T) (7
s La figura 5 muestra como es la
1= 200K potencia espectral de emision de
un cuerpo negro a temperatura de
2000 K, como seria si se
L C;fi”:: “_‘3"”]‘}“:' multiplica por un factor de

I emisividad € = 0,6 (que no
depende de la longitud de onda,
razon por la cual se llama “cuerpo
gris”’) y también cémo es la
potencia emitida por un cuerpo
real, cuya emitancia depende de la
longitud de onda. Comparando la
gréfica de la superficie real con la
del cuerpo gris, se observa que la
emitancia para valores de la
longitud de onda entre (aprox.)2
pmy 2,5 pm es menor que 0,6;
mientras que entre (aprox.) 2,5 um
FIGURA 5§ Comparacian de emizién hemisférica monocrmatics y 3 um es mayor que 0,6.
de una seperficie opaca, wna gns (g, — 0.6), v una real. Pero la potencia total

Cusrpd Bris
fe=g, =Lk

Superbicee Leal

Potencia emisor monacromdtica £,

L 1 2 E 4 3 fi
Iymgioud de ondd, 4, pm

emitida por la superficie gris
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verifica una expresion muy similar a la ecuacion (6):
Qg =A[eE,(T)dA=c AcT* (8)
0

donde se ha tenido en cuenta el area de la superficie®, expresion que no seria tan sencilla para
la emision de superficies reales, dado que la emitancia depende de la longitud de onda. No
obstante ello y siendo tan sencilla la expresion (8), en los casos reales se define una emitancia
media (¢ = 0,6, en el caso de la figura 5), donde se observa que el area debajo de la curva de la
potencia espectral del cuerpo gris, es aproximadamente igual a la encerrada por la potencia
espectral de la superficie real.

2.3.c. Absorcion de un cuerpo real

La potencia disipada por un cuerpo real, no s6lo depende de la energia que emite, sino
también de la energia que absorbe. Supongamos que sobre la superficie de un cuerpo incide la
potencia irradiada por otro cuerpo Gy(T’) que se encuentra a temperatura 7. Parte de la
potencia incidente serd absorbida por el cuerpo, parte de la potencia incidente sera reflejada
por el cuerpo, parte de la potencia incidente, sera transmitida.

o, absortancia
G,(TY=a,G,(T"Y+p, G,(TY+7, G,(T") < p,; reflectancia «a, +p; +7;,=1(9)
7, transmitancia

donde los factores definidos son espectrales, pues depende de la longitud de onda de la
radiacion incidente. Ejemplos de la vida diaria, tomando como fuente de energia el Sol,
ilustran ese hecho:

o “Agujero de la Capa de Ozono™: La capa de ozono, cuando tiene un ancho
significativo, tiene una transmitancia casi nula en regiones del espectro ultravioleta, mientras
que atenua relativamente poco las longitudes de onda del espectro visible. La disminucién del
ancho de la capa de ozono, tiene como consecuencia el aumento de esa transmitancia y
perjudica la salud de nuestra piel.

o “Colores”: Los colores que observamos en los diferentes objetos, se deben a
que esos objetos reflejan la luz incidente en determinadas longitudes de onda y no en otras'®.
El negro, tiene una reflectancia casi nula en todo el espectro. El blanco, tiene una reflectancia
muy alta en la region del espectro visible. El rojo tiene una reflectancia muy alta en la region
del espectro visible correspondiente a ese color.

Cuando los cuerpos son opacos (no son transparentes, 1) = 0), se verifica: oy + p) = 1.
Esto se observa al usar ropa negra en el verano: la reflectancia de ese color es muy pequeiia, su
absortancia es muy grande y se siente mas “calor” que usando ropa clara.

2.3.d Potencia transferida por un cuerpo real.

Nos proponemos demostrar que la emitancia y absortancia espectrales de un cuerpo
real son iguales (Ley de Kirchhoff) Para ello, volveremos a trabajar con un cuerpo negro, cuyo
comportamiento tedrico es bien conocido (ecs. 4 a 6, fig.4).

Supongamos que nuestro sistema es un cuerpo real opaco y rigido a temperatura 7" que
se encuentra adentro de una cavidad y que esa cavidad, se comporta como cuerpo negro a
temperatura 7. El sistema debe verificar el primer principio de la termodindmica.

Ci[(;] =Q-W=0Q |/ W=0 por tratarse de un cuerpo rigido (10)

donde la variacion de energia interna depende de las variaciones de temperatura. El cuerpo
real emite calor por radiacion (calor saliente del sistema), siendo €, £3(7) la potencia espectral
emitida por tratarse de un cuerpo real a temperatura 7, donde E(7) esta dada por la ecuacion
(4). La cavidad emite calor por radiacion G,(7”), la cual también verifica la ecuacion (4). Pero
el cuerpo real absorbe so6lo parte de esa radiacion (calor entrante al sistema): o GH(T").

Si el cuerpo real esta en equilibrio térmico con la cavidad (7” = 7), toda la potencia
calorifica que el sistema absorbe del cuerpo negro debe ser igual a la potencia calorifica que el
sistema emite. Asi, para cada longitud de onda, se verifica:

a, G, (T)=¢, E,(T) (11)

¥ Recordar que la ecuacion (4) expresa la potencia espectral por unidad de area.

? Para esa potencia incidente sobre el sistema, usamos otra letra de modo tal de distinguirla claramente de la
potencia emitida por el sistema.

' Es importante no confundir la potencia reflejada: p;, G, (T”), con la potencia emitida: &, E; (T).
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Como la potencia incidente G,(7) sobre el sistema es la potencia espectral emitida por
un cuerpo negro que actualmente esta a temperatura 7, la emitancia y absortancia espectrales
de un cuerpo real son iguales'".

G,(T)=E,(T) y a,=¢, (12)

La emitancia y absortancia de un cuerpo no dependen de la temperatura, sélo dependen
de la longitud de onda. Por lo tanto la absortancia y emitancia espectrales seran iguales, ain
cuando el cuerpo real y el cuerpo negro estén a diferente temperatura 7# 7.

Pero si el cuerpo real y el cuerpo negro estan a diferente temperatura, la radiacion que
emite el cuerpo negro es igual a la que incide sobre el sistema, pero diferente de la que el
cuerpo real emite:

E,(T)=G,(T")#E,(T) (13)

Y por lo tanto, el balance de calor sobre el cuerpo real, no serd nulo. En particular, si el
sistema esta a mayor temperatura que la cavidad (7> T”), el segundo principio de la
termodinamica indica que el sistema pierde calor (para equilibrar la temperatura con la de la
cavidad). Y por lo tanto, la potencia neta saliente por radiacion sera:

0,=cdoT*—acT*=cdo(T*-T") (14)

donde A es el area del cuerpo que disipa calor y se ha considerado el mismo valor medio para
la absortancia y la emitancia.

2.3.e Radiacion ambiental.

La superficie terrestre se encuentra a T = 300K. De la figura 4 puede observarse que
emite radiacion en longitudes de onda largas (A> 4 um), al tiempo que absorbe radiacion de
longitud de onda larga, desde la propia atmoésfera. Este fendmeno de emision — absorcion
puede modelarse con la ecuacion (14) considerando a la atmdsfera como un cuerpo negro que
emite a una temperatura ficticia 7= T, cuyo valor varia entre 230K (para dias frios y
despejados) y 285K (para dias calurosos y nublados). La emitancia o absortancia (o = €)
dependen del sistema sobre el cual se realiza el balance de energia. El agua (océanos, lagos,
nieve, etc.) tiene una emisividad € = 0,97, mientras que el ladrillo rojo tiene una emisividad de

0,93 y el acero mate 0,21.
Flgura 6 Pero la ecuacion (4) es incompleta, si se

)
f‘olar - (4 ,
e \\\ desea modelar el balance de energia sobre la
" b ¥ # . 7
\>\>‘ superficie terrestre o el océano, en horas
e . I3 . . .
\,‘ Am diurnas. A los términos de intercambio de calor
\0- por absorcion y emision, hay que agregarle la

G radiacion solar.
= El sol puede modelarse como un cuerpo
negro a temperatura T = 5800 K. Pero, para
Earth medir la potencia que llega al planeta, se debera
atmosphere tomar en cuenta que la Tierra s6lo recibe parte
) de esa radiacion puesto que el Sol es un cuerpo
W Ei,”,: ce ©sférico de 10° m de diametro que esta a 10" ' m

de distancia. La potencia incidente, sobre la 2500

! ] .
superficie exterior de la atmosfera , es: S¢ = » g‘ _§__ 5360 K B|aékbody
1353 W/m>. G Ty s irradiation

Esa potencia se ve modificada, antes 2000 -+ \%";*?‘j
de llegar a la superficie terrestre, por las — | \ | !
condiciones geodésicas y atmosféricas. El - !
primer efecto esta relacionado con el angulo 1500
de incidencia de los rayos, respecto de la

normal a la superficie externa de la
atmosfera. La latitud geografica, estacion
del afio y hora del dia influyen en la
potencia real medida sobre esa superficie
“extraterrestre’”: 500

GS,O :SC fCOSH / 0,97<f<103

—
f=}
(=]
[=]

Spectral irradiation, W/ m2.um

donde el factor de correccion f esta O 5 15 " 20 25 30
relacionado con la excentricidad de la orbita Wavelength, um

Figure 7 Spectral distribution of solar
"' G, y E, verifican la ecuacion (4), a temperatura T. radiation. o
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terrestre, alrededor del Sol. La figura 7 muestra la potencia espectral G, de esa superficie
“extraterrestre”, comparada con la que llegaria desde el Sol, modelado como un cuerpo negro
y se observa que el modelo es muy apropiado.

Al cruzar la atmoésfera y antes de alcanzar la superficie terrestre, la radiacion solar
sufre otros efectos: dispersion, absorcion y reflexion, atenuandose para diferentes longitudes
de onda, como también muestra la figura 7. En particular, el ozono (Os) logra que la radiacién
espectral incidente sea nula para longitudes de onda A< 0,3 um, correspondientes al espectro
ultravioleta. La atmdsfera, entonces, absorbe gran parte de la potencia solar incidente en
diferentes zonas del espectro, aunque mantiene el maximo en A = 0,5 um, correspondiente a la
radiacion de un cuerpo negro a T =5800K.

La potencia total incidente (representada por el area debajo de la curva “Earth
surface”de la fig.7) se llama insolacion y varia segin las diferentes zonas del planeta (porque
varia con el angulo de incidencia 0 y con las condiciones climaticas y meteoroldgicas). Por
eso, un balance de energia que incluya la radiacion solar, implica la medida de la insolacion
Gsy la existencia de una absortividad solar ag que tenga en cuenta que los diferentes
materiales absorben s6lo una parte de la insolacion. Por ejemplo, los objetos de agua
profundos (como los océanos) tiene un coeficiente de absortividad solar muy alto os =~ 0.94,
mientras que la nieve refleja casi toda la radiacion solar por lo que su absortividad os = 0.1.

La absortividad solar a5 de una determinada superficie es diferente a su emisividad .
Mientras la absortividad oy representa un valor promedio de oy para que el espectro de un
cuerpo gris se ajuste bien al espectro real en las longitudes de onda corta A< 3 um (ver figura
7), la emisividad € representa un valor promedio de &) para que el espectro de un cuerpo gris se

ajuste bien al espectro real para longitudes
de onda larga A> 4 um.
Ahora nos proponemos hacer un

Gs albedo asGg < balance de energia en una zona de la
l T superficie terrestre (mds concretamente
(1-0s)Gg j sobre el océano: a5~ 0.94, € = 0.97), para
— Océano demostrar que durante el dia se absorbe
l energia, mientras que por la noche se
s Gg emite. La figura 8 muestra un esquema de
Figura 8 ese balance, durante ¢l dia. Parte de la

radiacion solar se absorbe y parte se refleja

(albedo). La parte que se refleja, no entra
en el balance de energia puesto que no es energia entrante al volumen de control (ver figura de
la derecha). Ademas, el océano emite radiacion y absorbe radiacion de los alrededores
(supuestos a Tqy). Despreciando el intercambio de calor por conveccion, la potencia neta que
es absorbida en el dia, esta dada por:

0
SlmasGs—eo (T =Tj)  (16)

Considerando que la radiacién solar incidente es Gs ~ 600 W/m®, que la temperatura
T4y =230 K (para un dia despejado), se obtiene que la superficie del océano debiera estar a
338 K = 65°C si el calor neto fuera nulo. Suponiendo una temperatura de 15°C, el océano
estaria recibiendo 340 W/m?, en el dia y entregando 225 W/m” durante la noche.

Esta situacion cambia drasticamente si agregamos un término de transferencia de calor
por conveccion, al balance de energia:

Q/iv:aSGS_Qr:aSGS_SO-(T4_Tv‘}gz)_h(T_Too) (17)

Una corriente de aire polar (T., = 0°C) con un coeficiente de transferencia de calor por
conveccién & ~ 40 W/m* K'?, enfria la superficie del océano y si el calor neto es nulo, la
superficie del océano estd a 282 K = 9°C, durante el dia. A esa temperatura el océano perderia

(por radiacion y conveccion) 553 W/m? durante la noche.

2.4 Balance de energia global sobre la Tierra.

Como la temperatura global de la Tierra estd en estado estacionario, es de esperar que,
promediada en un afio y en todas las zonas, el balance total de la energia que incide sobre ella,
sea nulo. En la siguiente figura se muestra como se distribuye la energia recibida y emitida.

De 100 unidades de radiacion solar que llegan a la superficie extraterrestre, 3+16 = 19
son absorbidas directamente por la atmdsfera y las nubes, 6+20+4 = 30 unidades son

12 Este coeficiente de transferencia de calor por conveccion corresponde a un flujo turbulento con un Reynolds
Re=10"
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dispersadas o reflejadas y 51 unidades son absorbidas por la Tierra (onda corta: [as Gs]):
aproximadamente 28 unidades son recibidas directamente desde el Sol, mientras que las 23
unidades restantes corresponden a una insolacion difusa, a través de las nubes.

De esas 51 unidades, 21 unidades son emision neta (onda larga: [e (T*-T°*)]; el término
de emision es de 117 unidades y el término de absorcidon desde la atmosfera es de 96
unidades], 7 unidades se transforman en calor sensible (aumentan la temperatura del aire:
[he(T-Ts)]) y 23 unidades se transforman en calor latente (evaporan el agua de los océanos,
rios, arroyos y la propia Tierra: my /). Por lo tanto, el balance neto sobre la superficie terrestre

es nulo: 51 =21+7+23.

De las 21 unidades emitidas como calor radiante, 15 unidades son absorbidas por la
atmosfera. Tomando en cuenta las reflexiones de onda corta (6 + 20+4) y las emisiones de
onda larga (6 + 38 +26) el balance global sobre la superficie extraterrestre, también es nulo'”.

ESPACIO Radiacién Radiacion hacia afuera
solar
entrante ) Onda)\_cortd Ond:aﬁ!irga o
100 - ' 6 20 4~ 76 38 26
// yal W i ‘lf b
ATMOSFERA Dispersada Emision neta por vapor
. J Poiﬁ aire de agua, CO2 ¢
16 Reflejada por Q
Absorbida pepenil Emisi6n
por vapolr deo \/ Absorcién por Por nubes
agua, poivo, U3 ‘-/ Q vapor de <
) @ - agua, CO, Campo de flujo
Absorbida Reflejada por . de ;alor latente
por nubes v la superficie Emisién neta .
Absorbida superficial de Campo de flujo
. peril de calor sensible
radiacién
de onda larga T
OCEANO, TIERRA 51 o 7 23

2.5 Evaporacion y Radiacion.

La cantidad de agua que se evapora, estd relacionada con la profundidad z del sistema
acuifero, que va disminuyendo en el tiempo. Esto permite definir la taza de evaporacion

COmo:

My =—ty =—pPy A;Z%OW AE = E=
t

d

My

pw A4

(18)

Si todo el calor recibido por uno u otro mecanismo se empleara en evaporar el agua,
podemos definir la taza de evaporacion en funcion de la potencia total recibida como:

e 4
Sy

Figura 7.c

Y
pw A Ly py A4

En la seccion 1.6 se traté el problema de la
evaporacion, considerando solamente la transferencia
de calor por conveccion, dado que era el aire el que,
entregando calor sensible, habilitaba el proceso. Eso
permiti6 determinar que la superficie de agua estaba
a menor temperatura (punto 7) que la temperatura
ambiente (punto 1). También se observo que el punto
7, depende del cociente entre los coeficientes de
transporte de aire seco y humedad.

Sin embargo, la radiacidn solar también juega un

m
- E= 7V

Q=my Iy 19)

roll fundamental en el proceso de evaporacion: Durante el dia y debido a la radiacion solar, la
temperatura de la superficie del lago es la misma que la temperatura ambiente T.,, aunque el
aire himedo sobre la superficie esta saturado de vapor de agua (punto 2).
En esta seccion, nos proponemos modelar el fendmeno global de evaporacion, tomando en
cuentas las siguientes etapas:
» En la primera etapa, la transferencia de calor por conveccion, desde el viento hacia la
superficie, logra evaporar agua, provocando un enfriamiento (proceso de 1 a 7). La

'3 El aumento de la energia absorbida por las particulas contaminantes (llamadas aerosoles) romperia el equilibrio
que se ha descrito, generando el efecto invernadero.
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cantidad de agua que se evapora en ese proceso, esta directamente relacionada con la
taza de evaporacion por conveccion, llamada taza aerodindmica Ec. La ecuacion (19)
aplicada para el calor intercambiado por conveccion, define esa taza.

* En la segunda etapa, la transferencia de calor por radiacion, logra evaporar una cantidad
de agua adicional (proceso de 7 a 2) que permite calcular la cantidad de agua
evaporada en funcion de la taza de evaporacion por radiacion Er. La ecuacion (19)
aplicada para el intercambio de calor por radiacion, define esa taza.

En el proceso total, el calor evapora agua pero también cambia la temperatura del aire

htimedo. La relacion de Penman indica que la taza global de evaporacion esta dada por:

Epr=nc Ec+ng Ex | n= mgV (20)
donde el factor de poderacion # toma en cuenta qué parte del calor involucrado en los
procesos de conveccion y radiacion, intervienen en la evaporacion del agua.

En particular, considerando la transferencia de calor por radiacion (segunda etapa del
proceso), parte del calor entrante logrard evaporar cierta cantidad de agua (proceso de 7 a 2)
pero otra parte, se empleara en aumentar la temperatura del aire (desde Ty a T)), de modo tal
de compensar el enfriamiento por evaporacion que el aire sufri6 en la primer etapa. O sea que
parte del calor por radiacion se empleara en calor latente y parte en calor sensible:

myg ly

Or =thyg Iy + Qg =myp IV(I"'

A continuacion, nos proponemos determinar el valores de 77, (inverso del término entre
paréntesis de la ecuacion 21) en funcion de las temperaturas y presiones parciales del vapor de
agua, involucradas en el proceso. Como veiamos en la seccion 2.2 (al tratar la conveccion) el
flujo de agua evaporada, esta dado por la diferencia de presiones parciales:

&£
iy =huy App - (es—e,) (22)
5
La ecuacion (22) es valida tanto en la primer etapa del proceso (1 a 7) como en el proceso
global.(1 a 2). Como la masa total evaporada es la resultante de la masa total evaporada en

ambas etapas, para la masa evaporada por radiacion, se obtiene una relacion similar:

tyr =hyy App Pi(ez _el)

£
0 = iyg =hyy App —(e3 —e7) (23)
_ £ Py
myc =hy,y App ?(97 —e)

0
También, .en la seccion 1.6 se determino que el calor sensible que pierde el aire himedo
esta relacionado con el coeficiente de trasporte de masa del aire seco (4,,p) y es:
Os =hyup App c,p (T, —Ts) (24)
La eficiencia de la radiacion solar incidente, respecto de la energia necesaria para evaporar
agua, se determina sustituyendo las ecuaciones (23) y (24) en la ecuacién (21):

-1 -1

ryp | h cohn Py (T —T
O yg ly hyy &l (e3—e7)

Observando la figura, se puede determinar que el cociente entre la diferencia de

temperaturas y la diferencia de densidades es el inverso de la pendiente de la curva de
saturacion, evaluada entre los puntos 7 y 2. Llamamos a esta pendiente A:

a=27¢ (26)
1 =17

Los otros términos del paréntesis son la constante psicrométrica y, que habiamos definido en

la seccion 1.6. Por lo tanto, el factor de correccion para la evaporacion por radiacion es:

g ly Oy _1_ y 1A
N = On —(1+ ZVJ —(1+4) _7+A(27)

My
El factor de correccion correspondiente a la taza de evaporacion por radiacion, depende la
pendiente A sobre la cual se observa el proceso de 7 a 2. Dado que el modulo de la pendiente
del proceso de evaporacion aerodinamico es v, Penman propone que el factor de correccion de
la taza de evaporacion por conveccion sea:
7 = ET =
y+A y+A
para que la suma de ambos factores de correccion sea la unidad.

A
4 Ec+

e = A bR (28)
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3. Procesos en la atmosfera.
En esta seccidon nos proponemos describir otros procesos que suceden en la atmdsfera, en
donde directa o indirectamente, la transferencia de calor juega un papel importante.

3.1 Formacion de niebla (Condensacion isébara).

La niebla se produce cuando el aire himedo pierde calor en forma isobara y el vapor de
agua se condensa en microscopicas gotas alrededor de nucleos condensantes, como las
particulas de polvo que flotan en el aire. Existen dos tipos de niebla que se distinguen por su
forma de transferencia de calor.

. Niebla por radiacion es la que se produce en la madrugada, cuando el aire (y la
Tierra en general) se enfrian por emision de calor.
o Niebla por adveccion es la que se produce cuando aire caliente entra en una

region fria y pierde calor (entregandoselo al suelo,
para enfriarse).

— 2/ Figurai Como se recordara, la figura 1 grafica solamente,

el ---\-—--------

el VW 3 : 1 el estado del vapor de agua en el aire. En ambos
_____ . _,/5 | de procesos, antes de formarse la niebla, el aire himedo

e _____

(que inicialmente estaba en el punto 1, de la figura 1)
pierde calor sensible y llega a la temperatura del
punto de rocio (punto 3). A partir de ese momento,

» T una pérdida adicional de calor, provoca la
condensacion. Si parte del vapor de agua se
condensa, baja la presion parcial del vapor saturado y

disminuye atin mas la temperatura, como sefiala el punto 5 de la figura 1.

La disminucién de la temperatura y presion parcial, determinan la cantidad de vapor de
agua que se condensa y por lo tanto la densidad de la niebla o sea la visibilidad. De la seccion
1.4, donde definiamos la temperatura de bulbo hiimedo, sabemos que los términos importantes
en la variacion de la entalpia especifica son aquellos que tienen que ver con la variacion de la
temperatura del aire seco y la variacion de humedad absoluta del aire humedo. Entre los
puntos 3 y 5 se verifica:

Ah=c,p (Ts =T3) + 1y (T, Xrs =) = dh=c,pdT +1l, dr (1)

Como el proceso es isdbaro'*, la variacién de entalpia coincide con el calor saliente del
sistema (por radiacion o por conveccion, segun el tipo de niebla). Ademas, la variacion de
humedad es directamente proporcional a la variacion de presion parcial del vapor:

—‘dq‘zdhchD dTl + 1y dr

2
£ g e ly e
rx—e — dr=z—de = —‘dq‘z CpD +— V=T 2)
150 B 0
ly e
de="V__°_

R, T2
donde se ha usado la ecuacion de Clausius —Clapeyron para expresar la variacion de presion
parcial de vapor, en funcion de la variacion de temperatura (sobre la curva de saturacion).
Dado el calor perdido por el sistema, la ecuacion (2) permite determinar cuanto baja la
temperatura, una vez iniciado el proceso de formacion de niebla.

Ejemplo A: El servicio meteorologico indica que la temperatura es 20°C con humedad
relativa de 80%. Si no se prevé formacion de nieblas y neblinas matinales, la temperatura
minima sera Tp = 16,5°C y la razén de humedad se mantendra en 73 = 11,7 gr/KgD. Pero, una
corriente fria proveniente del este provocé una niebla de 1 gr/m’ de agua condensada. Esto
implicara una humedad absoluta 75 =10,7gr/kgD y una presion de saturacion es = r's Py/e =
1,7402 kPa. Aplicando la ecuacion de Clausius —Clapeyron la temperatura bajara hasta 7's =
15,2°C.

Evaluando los términos que figuran en el paréntesis de la ecuacion (2) puede
determinarse que el 35,5% del calor que se pierde, se traduce en una disminucién de la
temperatura, mientras el 64,5% restante logra que el agua se condense para formar niebla'.

' La presion total del sistema es constante.
' Se han tomado los valores medios de la temperatura y presion en el intervalo.
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3.2 Atmosfera Estandar.

Figura 2 La atmosfera tiene una profundidad de
aproximadamente 800km. A medida que nos alejamos
P(y+uy) del nivel del mar, la temperatura, la presion y la
densidad del aire decrecen. Ademads, una porcion de
g aire que ascienda, debe vencer la accion de la

gravedad. Se pueden usar diferentes hipdtesis para

modelar los procesos que en ella suceden.

P(y) En el curso de Fisica Térmica, por ejemplo,
hicimos la hipotesis de que la temperatura de la

Ply+dy) A+ dmg-P{y) A =0 atmosfera no variaba con la altura. La figura 2 muestra

una porcion de aire sometido a la accion de la

dm=pdV=pAdy gravedad y a presiones que varian con la altura y.
dpP Aplicando la ecuacion del gas ideal (para expresar la
dy =-prd densidad del aire, en funcion de la presion) se obtiene

que la presion varia exponencialmente con la altura H,
cuando la temperatura es constante:

d—P=— Peg = P(H)=PF, exp[— s j 3
dy R T R T
siendo Rt la constante aparente del aire htimedo.

Pero la temperatura de la atmdsfera depende de la altura. En el capitulo anterior
observabamos que la atmdsfera absorbe parte de la radiacion solar, pero el 51% llega a la
superficie terrestre y aumenta su temperatura. Posteriormente, el calor se transfiere desde la
superficie terrestre al aire por conveccion y radiacion. Y, a medida que nos alejamos de ella, la
temperatura va disminuyendo.

Este balance global lleva a la definicion de una atmdsfera estandar, donde la temperatura,
para alturas H < 11.000m, decrece en forma constante:

T(y)=—ay+T, / a=65K/km (4)

Sustituyendo esta expresion en la ecuacion de equilibrio mecénico, se obtiene que la
presion varia con la altura de la siguiente forma:

g
P H)\aRr
ar __Pg — ap__ g dy — P(H)=P, P L (5)
dy Rp T P Ry (Thy-ay) Ty

3.3 Formacion de nubes (Saturacion del aire por ascenso adiabatico).

El viento se encarga de llevar el aire himedo desde nivel del mar, hasta regiones mas altas
de la atmosfera, formando las nubes. El aire es un fluido turbulento. Un determinado volumen
de control podria modelarse como un sistema abierto no adiabatico, donde la accion de la
gravedad impide despreciar el trabajo realizado sobre €l. Ademas en ese ascenso, la
temperatura y la presion del volumen de control, disminuyen. Sacar conclusiones de un
sistema con estas caracteristicas, es extremadamente dificil.

Para modelar el ascenso de aire huimedo, en lugar de aplicar las ecuaciones de mecanica de

los fluidos y los principios de la termodinamica a

. 5 Figura® 2 cierto volumen de control de masa variable,

ewl---\------- 7/ definimos una trayectoria adiabatica y reversible

________ o 1 para un masa fija de aire himedo no saturado que

----- - % ascendera, desde el nivel del mar (a temperatura T; y

adiabatica  presion Pp) hasta una region de altura H (a
temperatura Ty y presion Py), donde se saturara. La
figura 3 muestra esa trayectoria (entre el punto 1y

» T 6), para el vapor de agua contenido en el aire
himedo. En esa trayectoria adiabatica, todo el
sistema cerrado verificara:

R%JT R%;D
i ls]

T, =T
H 1[[_, P

1

donde Rty cpr son la constante aparente y el calor especifico del aire humedo y dado que la
humedad absoluta 7 = 10 g/kgD es pequefia, su cociente puede aproximarse por el
correspondiente a aire seco Rp/Cpp = 2/7. Si ademads, tomamos en cuenta que no varia la masa
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de vapor de agua ni la masa de aire seco, la humedad absoluta es constante y la ecuacion (6)
puede expresarse en funcion de las presiones parciales del vapor de agua:

£ B ¢
r=—e = —=—
P P, e,
Ry (7)
e, %I’D 2
T, =T+ = d(logT)z;d(loge)
el

Aplicando la definicion de humedad relativa y la ecuacion de Clausius —Clapeyron a la
presion de saturacion del punto actual, puede determinarse como varia la humedad con la
temperatura:

e
g=—1— = d(logg)=d(loge)—d(logey ) .
ew (1) d(ogd)= "2 dgog ) - 7T (8
l, dT R R, T2
d(logey )=——— D 4
R, T2
V

Integrando esa ecuacion entre el punto 1 a nivel del mar (donde la humedad relativa es @) y el
punto 6 (de humedad relativa @y = 100%), se obtiene una ecuacion que permite determinar la
temperatura a la cual la masa de control se saturard Ty:

c T /
Rp L) Ry\Ty T

Como las variaciones de temperatura con la altura son del orden de IOOC/km, conocida Ty

es facil determinar a qué altura se comenzaran a formar las nubes:

AT 00 km = m=T# =T, (10)
Az 10
Ejemplo A: La ascension adiabatica de aire a 20°C y 80% de humedad relativa, indica que la
temperatura Ty =15,7°C (despejada de la ecuacion (9)), lo cual implica que las nubes
comienzan a formarse a 430m de altura (base de las cumulus).

Esto no implica que, al llegar al punto 6, la masa de aire se condense y comience a llover:
el vapor de agua en las nubes bajas esta sobresaturado respecto al agua: 1a condensacion se da
solo si existen nucleos de condensacion (por ejemplo, particulas de polvo que pueden ser
escasas a 1 km de altura sobre el nivel del mar). Si no existen esas particulas (aerosoles), la
cantidad de vapor de agua de una nube es mayor que la esperada, segun la curva de saturacion
liquido-vapor pero no hay condensacion.

Por otro lado, la masa de aire que hemos estudiado en su ascenso adiabético, estd sometida
a otras corrientes de aire que pueden moverla o dispersarla, antes de que llegue al estado de
saturacion. Debido a esas corrientes, la masa de aire puede comenzar a descender, con lo cual

se revierte el proceso que ahora se llamara descenso

e ) adiabatico.

sl Figura 4 jiguapor También debido a esas corrientes, y antes de

llegar al punto de saturacion, la masa de aire puede
encontrarse con corrientes de aire himedo no
saturado y a mayor temperatura, mezclarse y seguir
ascendiendo. La figura 4 muestra esa situacion: en la
primera etapa de ascension adiabatica (de I a II) la
— T masa de aire esta a punto de saturarse

adiabaticamente (punto II) En la segunda etapa (de II

a [IT), la masa de aire se mezcla con otra, a mayor
temperatura (punto III). En este caso, una vez determinada cudl es la temperatura de la mezcla
y su humedad relativa, el proceso de ascenso adiabatico comienza nuevamente, resultando en
una temperatura de saturacién menor (punto IV), el cual puede estar por debajo del punto
triple.

sal-vap TD TF

Lo que se observa, entonces, es que el vapor de agua se supersatura respecto al hielo:
como el vapor de agua necesita cristales de hielo, para convertirse en hielo, la solidificacion
esperada a partir del punto IV, no se produce. La temperatura del vapor sobresaturado sigue
bajando hasta que el vapor se convierte en agua liquida (punto V, el cual se encuentra en la
continuacion de la curva de saturacion liquido — vapor).

Las nubes de agua (Iluvia) tienen una temperatura entre -20°C y -5°C, mientras que las
nubes de hielo (nieve y granizo) estin a una temperatura de -40°C porque la solidificacion a
tan baja temperatura es espontanea. Las nubes de tormenta (de altura entre 8 y 16km) tienen
vapor de agua en su parte inferior (a 0°C) y hielo en su parte superior (a -40°C) y el sistema no
esta en equilibrio térmico.
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