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PREFACIO

La primera edicion fue realizada por invitacion de la Editorial Académica
Espafola. En ella presentamos un primer ensamble de temas con los cuales
pretendimos promover la admiracion de la atmosfera. En la atmosfera
suceden un gran numero de procesos sorprendentes, determinantes en la
naturaleza. La evolucion de la atmosfera requirio cientos de miles de afios,
jugando un papel esencial en la evolucion de las especies. Las diferentes
formas de vida que existen dependen de la naturaleza de la atmdsfera.

El uso de los combustibles fosiles en la produccion industrial y las
actividades urbanas han afiadido a la atmésfera una diversidad y una cantidad
enorme de compuestos quimicos con propiedades, muchas de ellas,
desconocidas, modificando sustancialmente los componentes de la atmds-
fera y provocando, entre otras cosas, los cambios climaticos. Ante lo
dramaético de los cambios climaticos, estudiar y comprender la atmdsfera es
cada dia mas importante, pero, aun sin estos fenémenos, analizar la atmosfera
resulta sumamente necesario tan sélo por preservar y cultivar el conocimiento
sobre su naturaleza.

Preservar la atmosfera tal como se formd a lo largo de la evolucién de la
Tierra con seguridad seria imposible. Por tal motivo, entre lo poco que
podemos hacer es dar cuenta del caracter insustituible de sus propiedades.

Diversas ramas de las ciencias tienen injerencia en estos temas.
Nosotros, desde la dptica de la fisica de la atmdsfera, pretendemos promover
su comprension con bases cientificas. Deseamos que sirva un poco para
alimentar la conciencia social sobre la responsabilidad de la humanidad en el
deterioro de la atmosfera.

La realizacion de esta segunda edicion se debe a que la primera tuvo una
circulacion muy limitada, de tal forma que se puede considerar que fue
practicamente desconocida.
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En esta edicion se han actualizado y precisado algunos datos, se ha
mejorado la estructura y se han incorporado varios temas que quedaron s6lo
esbozados en la primera.
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PROLOGO

La Tierra se formé al mismo tiempo que el Sistema solar hace aproxima-
damente 4570 millones de afios por condensacion de materia cosmica. La
atraccion gravitatoria dio lugar a la condensacion de ndcleos primarios o
planetesimales, los cuales de manera paulatina se fueron fusionando. Los
choques, producidos durante la condensacion, entre la infinidad de nacleos
primarios dieron lugar a la liberacion en forma de calor de una enorme
cantidad de energia. De ahi que la Tierra en su nacimiento debid ser una masa
incandescente.

El enfriamiento de la Tierra primitiva debié darse por emision de
radiacion y ser relativamente breve en la escala de la formacion del Sistema
solar. A medida que la Tierra se enfrio, tuvo lugar la formacion de los
compuestos quimicos y con ellos la aparicion de la corteza terrestre.

Una vez formada la corteza terrestre el proceso de enfriamiento fue mas
lento debido al efecto aislante de la corteza. Sin embargo, la temperatura de
la corteza debid ser suficientemente elevada para propiciar una actividad
geoquimica intensa, que puso las condiciones para la formacién de
multiples compuestos, entre los cuales se formaron gases como el
nitrégeno (N2), el bidéxido de carbono (CO2) y el vapor de agua. El
gradiente de temperatura entre el magma y la superficie tuvo que formar
parte decisiva para producir la exhalacion de gases resultado de los
procesos geoquimicos.

La gravedad asociada a la masa de la Tierra fue tal que no dejo escapar
hacia el espacio exterior los gases de exhalacion generados en los
procesos geoquimicos. El gradiente de temperatura entre la superficie de
la Tierra y aquella atmosfera primitiva necesité ser tan grande para
propiciar intercambios convectivos violentos y cambios de fase abruptos
e interacciones continuas con la corteza terrestre. Fue asi que comenzo6 la
interaccion entre la superficie de la Tierra y su atmdsfera. La conden-
sacion del vapor de agua produjo el agua liquida sobre la superficie de la
Tierra'y con ella se favorecid la multiplicacion de las reacciones quimicas
y la formacion de compuestos. Una vez alcanzado un cierto equilibrio, la
condensacion del vapor de agua poco a poco dio lugar a la hidrosfera.
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Infinidad de planetas y satélites tienen atmosfera, pero ninguna es
similar a la de la Tierra. En ellas pueden ocurrir algunos fenomenos
similares a los de la atmésfera de la Tierra pero en proporciones muy
diferentes. En todos ellos puede haber, efecto invernadero, intercambio
de energia entre el suelo y la atmdsfera, cambios de fase de algunos
componentes de la atmdsfera, etc.

La causa fundamental de que los fendmenos naturales de cada planeta
sean diferentes radica en la naturaleza de cada planeta. De su masa
depende la gravedad, de ésta y la temperatura depende la composicion de
la atmosfera, y ella determina la naturaleza de los fendmenos naturales.
La atmosfera de Venus, por ejemplo, tiene concentraciones tan altas en
CO2 que su temperatura promedio es de 480°C; a esta temperatura funde
el plomo, por lo tanto, de haber agua estaria en forma de vapor. Los
planetas con apariencia gaseosa —Jupiter, Saturno, Urano, Neptuno y
Plutdbn— son tan frios que de existir el agua s6lo podria estar en estado
sélido, mientras que otros componentes, que en nuestra atmoésfera son
gases, en ellos estan en estado liquido.

La atmosfera es un componente fundamental de la Tierra que la hace
un planeta especial —el Unico conocido que alberga una infinidad de
especies vivientes—. Una de las funciones vitales de la atmésfera es la de
mantener una gama de temperaturas adecuada para que el agua coexista
en sus tres estados. El agua en su estado liquido es necesaria para la
existencia de la vida. Pero para que las especies vivientes estén
distribuidas en la forma como estan es esencial la redistribucion del agua
sobre la superficie de la Tierra. Esta es una segunda funcion vital que
realiza la atmosfera.

Los factores determinantes de las propiedades de la atmdsfera son: i)
la masa de la Tierra, a la cual esta asociada la aceleracién de la gravedad,
que ha impedido el escape de los gases de la atmdsfera hacia el espacio;
ii) la distancia del Sol a la Tierra, fundamental para definir una intensidad
adecuada del flujo de radiacion solar —fuente de energia propiciatoria de
la formacidn de la atmosfera y determinante de un equilibrio térmico, que
permitié la existencia del agua en sus tres estados—; iii) la naturaleza de
la radiacién solar hacia a la Tierra que dio lugar a una fotoquimica
precisa y, entre otras cosas, es fundamental en la fotosintesis, y iv) la
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naturaleza de la atmdsfera, es decir, la composicion precisa y las
condiciones de temperatura, de presién que han determinado una
distribucion y una estratificacion especial de los componentes de la
atmosfera, convenientes para producir el conjunto de fenémenos naturales
conocidos.

A menudo se destaca que la vida sobre la Tierra es la mas preciada
diferencia de nuestro planeta respecto al universo entero. El proposito de esta
edicion es centrar la atencidn en el papel determinante de la atmosfera como
causa primordial de diferenciacion de la Tierra en relacién con el resto de los
planetas. Para ello se comienza por describir la naturaleza de los fenémenos
naturales y el imprescindible papel de la energia. Luego, desde el punto de
vista microscopico, se describen algunas de las propiedades macroscopicas
de la atmdsfera y se abordan cuestiones como: ¢por qué la Tierra tiene
atmosfera?, ¢por qué la atmdsfera no se escapa de gravedad de la Tierra?,
¢cudl es el papel de la radiacion del Sol?, ¢(por qué se da el efecto
invernadero?, ¢de qué orden de magnitud es la cantidad de agua suspendida
en la atmosfera? y ¢por qué las nubes no se caen encima de nosotros?

Ineludiblemente, la Fisica es la disciplina apropiada para describir la
atmosfera. En esta edicidn se adaptan elementos y teorias de la Fisica, como
la Teoria de la radiacion y la Teoria cinética molecular para describir su
interrelacion con la atmosfera. Se presenta la deduccion de las funciones de
distribucion de Maxwell y Maxwell-Boltzmann y se muestra su utilidad para
describir la estratificacion de la atmdésfera. Con el paso del tiempo, de manera
paraddjica parece estarse abandonando la revision teodrica y se ha vuelto
rutinario el adoptar muchas leyes de la Fisica en forma dogmatica,
sacrificando el caracter formativo que aporta la elaboracion teorica. Por ello
y por su interés historico, varias de las deducciones se han incluido. La
sistematizacion puede facilitar al lector la comprension y posibilitar su
aplicacion en razonamientos similares.
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INTRODUCCION

La palabra clima viene del griego. En su origen designa la inclinacién de la
direccion del Sol respecto al plano horizontal de un lugar. Con el tiempo ha
tomado el significado que involucra el conjunto de circunstancias atmos-
féricas y meteoroldgicas caracteristicas de una region de la Tierra. Para una
misma zona a lo largo del afio, el espiritu de la palabra clima preserva el
sentido original. De ahi que, denominaciones como clima oceanico, con-
tinental, montafioso, tropical, polar, desértico, estepario, etc., no son nada
extrafias y, en cierta forma, contintan siendo suficientemente descriptivas.
Aunque, en efecto, para una inclinacion similar de los rayos del Sol, es decir
semejante en latitud pero a diferente longitud y altitud, las circunstancias
meteoroldgicas pueden ser muy distintas incluso en la misma época del afio.
En tal caso la interpretacion original de la palabra clima pareciera perder
sentido. A pesar de todo, este vocablo preserva el significado original en el
ambito local o para una regién en donde la latitud y altitud es anéloga.

En los afios setenta, al mismo tiempo que se intentaba sistematizar las
regularidades del clima, se comenzaron a observar diversas desregulaciones
climaticas a nivel global. Con el paso de los afios, estas desregulaciones
parecen estar acentuandose, se les ha denominado: cambios climaticos; éstos
se han convertido en un objeto de estudio comun a multiples disciplinas. La
preocupacion de la comunidad cientifica por los cambios climéticos ha
conducido a la multiplicacion de investigaciones y de lineas de estudio, de tal
forma que las ciencias de la atmosfera resultan ser un mundo cada vez mas
complejo y dificil de dominar.

Las ciencias atmosféricas tienen como objetivo comun entender la
atmosfera. Han alcanzado una importancia capital, a partir del descubrimiento
del hueco de la capa de ozono estratosférico en la Antartida, el
recrudecimiento de los cambios climaticos y la multiplicacion de los desastres
naturales. Hasta la década de los sesenta, las ciencias atmosféricas tuvieron
como eje dominante a la meteorologia y mas precisamente a la dindmica de
la atmosfera como un desarrollo particular de la hidrodinamica. Ello obedecio
a que el desafio tecnoldgico fundamental era la prevision del clima.

Las innovaciones tecnologicas ocurridas en otros campos cientificos
tuvieron un enorme impacto sobre las ciencias de la atmdsfera y con ello se
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modificaron los ejes principales de la investigacion y del desarrollo
tecnoldgico. Las observaciones globales de la Tierra mediante satélites, el
desarrollo de sistemas computacionales sofisticados y la importancia otor-
gada por la comunidad cientifica posibilitaron el desarrollo explosivo de las
ciencias atmosféricas en los ultimos afios.

La Meteorologia se puede definir como la ciencia que estudia los
procesos y fenomenos fisicos en la atmdsfera. Estos son: dinamicos, termo-
dindmicos, oOpticos, eléctricos, etc. La meteorologia describe el estado de la
atmosfera en cuatro diferentes escalas en tiempo y espacio:

a) Microescala: los sistemas de dimensiones del orden de centimetros a
metros y que pueden durar unos cuantos segundos o minutos, tales como las
microexplosiones o eddies turbulentos cerca de la superficie.

b) Mesoescala: los sistemas con una escala del orden de varios cientos de
metros a kildbmetros y con duracién de unas cuantas horas, tales como las
tormentas convectivas, las circulaciones de brisas, los vientos de montafia y
valles. En la préctica, la microescala y la mesoescala se pueden agrupar en lo
que se conoce como la escala local.

c) Escala sindptica: los sistemas que tienen didmetros de varios cientos
de kilébmetros y una duracion de varios dias o semanas, tales como los
ciclones de latitudes medias y los huracanes.

d) Escala planetaria: los sistemas del orden de varios miles de kilometros
y con duracién de varias semanas 0 meses, tales como las grandes celdas de
circulacion, las ondas planetarias, la corriente de chorro y las circulaciones
monzanicas.

La Climatologia refiere a las escalas de tiempo de mayor periodo. El
clima es el valor promedio de las variables fisicas del sistema terrestre en el
cual se encuentran sumergidos todos los procesos meteoroldgicos, para un
periodo de tiempo del orden de 30 afios. La Fisica del clima trata de explicar
en forma integral como funciona el clima en la Tierra. Tradicionalmente,
evidencias del clima como las estaciones del afio, los ciclos pluviales, y entre
éstos las lluvias torrenciales, los huracanes, los tornados y las temporadas de
sequia eran entendidos como fendmenos locales o fenémenos aislados. Si
bien las variaciones de estas manifestaciones eran objeto de atencion de los
especialistas, lo eran en forma fragmentada.
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En este sentido, los fenémenos climéticos son aquellos que se desvian del
clima tipico y que pueden abarcar varios afios, un ejemplo: El nifio. A su vez,
los fendmenos climéticos pueden dar origen a fendmenos meteoroldgicos
extremos, como las intensas lluvias en Ecuador y Peru durante los eventos
calidos de El nifio.

El clima comenzé a ser entendido como un fendmeno de dimensiones
globales hasta muy recientemente. Hasta 1975 El nifio era considerado como
un fendmeno local de las costas de Ecuador y Peru. Ese afio (1975) Klauss
Wyrtki de la Universidad de Hawaii propuso una explicacion global al
fendmeno. De manera posterior, bajo el programa TOGA (Tropical Ocean
and Global Atmosphere) entre 1985 y 1992, se llevé a cabo la instalacion
colosal del sistema de observacion en red TAO (Tropical Atmosphere Ocean)
que permitio detectar los indicios del fenémeno desde noviembre de 1996.

Dada la complejidad de fendbmenos que intervienen en determinar el
clima, en forma constructiva la Fisica del clima comienza a explicar, a través
de las leyes de la fisica, modelos simplificados que permiten establecer la
importancia de cada uno de los elementos que intervienen en la prescripcién
del clima. El propio sentido comun nos dice que las manifestaciones del clima
son la temperatura ambiente, los vientos, la humedad del medio ambiente, las
precipitaciones, etc.

Las investigaciones modernas establecieron la interrelacion entre la
meteorologia fisica y la meteorologia dindmica dando lugar a la Fisica de la
atmésfera, disciplina que conjunta la termodindmica atmosférica, el
equilibrio hidrostatico, la radiacion solar, las nubes y la dindmica de la
atmosfera.

Los objetivos de la Fisica de la atmésfera son: el desarrollo de las
ecuaciones que permiten tratar el movimiento atmosferico a diferentes
escalas: circulacion general, sindptica y escala local; el estudio de los
procesos termodinamicos que se dan en la atmosfera, el balance radiativo
Tierra-atmdsfera y los procesos fisicos que son inducidos por los aerosoles.
Podria decirse que es una disciplina que aun no termina de sistematizarse.

Existen relativamente pocas publicaciones dedicadas de manera es-
pecifica a la Fisica de la atmosfera, las cuales varian en estructuras, enfoques
y profundidad. La mayor parte de ellas son destinadas a espe-cialistas, y tal
vez por ello la explicacion de temas basicos por lo general se subestima.
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Esta edicion pretende situarse en un nivel intermedio de formalizacion.
Esta dirigida a estudiantes de y profesionales en las Ciencias naturales, las
Fisico-matemaéticas y la Ingenieria. Se atiende al aspecto divulgativo, pero
con frecuencia se recurre a la formalizacion de las leyes fisicas que permiten
describir diversos fendmenos que se desarrollan en la atmosfera. Es una
edicion para quien no teniendo formacion en meteorologia, climatologia o
fisica de la atmoésfera tenga interés de interiorizarse en estas problematicas
con mayores bases teoricas.

Se asume que el revisar los principios fisicos de fendmenos atmosféricos
es un requisito importante para entender con mayor profundidad el origen y
naturaleza de la atmosfera y para revaluar su papel.

El intercambio de energia Sol-Tierra-Atmosfera resulta ser de dimen-
siones colosales. La composicion de la atmosfera y las propiedades fisico-
quimicas de sus componentes se manifiestan determinantes en su com-
portamiento. La naturaleza de la radiacion solar y la distancia entre el Sol y
la Tierra, maravillosamente, hacen que la fotosintesis se presente, que el
0zono exista en cantidades adecuadas para evitar que los niveles de radiacion
ultravioleta sean elevados, que el flujo de energia que proviene de Sol sea
propicio para que el clima se reproduzca afio con afio permitiendo a la
naturaleza un desarrollo continuo.

La atmdsfera como sistema, con todas sus especificidades, ocasiona que
la vida sea como es y no de otra manera. Lo importante no es solo contemplar
que la vida exista, sino tratar de explicar por qué es de la forma en que la
conocemaos.
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PRIMERA PARTE: ENERGIA Y ATMOSFERA



1. ENERGIA Y RADIACION

1.1 Energia y fendmenos naturales

Nuestra cultura nos dicta que la Tierra es un planeta especial, el Unico
habitado por especies vivientes y en especial por la humanidad. Sin embargo
no es muy frecuente que profundicemos en la diferencia con respecto a otros
planetas o en las causas de fondo que hacen a nuestro planeta impar.

Histéricamente, hasta hace poco mas de 500 afios se consideraba a la
Tierra el centro del universo. Esto le daba el caracter de un planeta Gnico, el
centro de referencia. La astronomia descubrio que la Tierra era un planeta
mas, que giraba sobre su propio eje y que acompafiado de su satélite plateado
—de acuerdo a las leyes de Kepler— se comportaba igual que los otros:
seguia una trayectoria eliptica alrededor del Sol, la linea que une a cada
planeta con el Sol barre areas iguales en tiempos iguales, etc.

Afios més tarde se conoci6 que el Sol era tan solo una estrella sumada a
mas de cien mil millones de otras estrellas que conforman nuestra galaxia: la
Via lactea. Y, como el Sol no esté situado en el centro de la Galaxia, resulto
que viaja siguiendo una Orbita eliptica que le toma varios cientos de millones
de afos. La galaxia misma devino apenas en un poblado mas, en un universo
de diez mil millones de galaxias.

Con rapidez, la Tierra se hizo tan pequefia y el sistema solar también
empequefiecio tanto que se fundio6 en el universo. Como la Tierra habia sido
bautizada mucho antes de conocer su identidad nadie reclamo un nombre
masculino, y a pesar de que su dimensidn se redujo a proporciones infimas en
la escala del universo, la Tierra para la humanidad siguio siendo un planeta
especial, justo porque redne las condiciones que hacen posible la vida.

Es probable que nunca sepamos por qué la Tierra es el unico planeta
conocido donde hay vida. Pero lo que si podemos hacer es empezar por
resaltar las diferencias entre planetas, para con ello destacar algunas causas
de fondo que hacen a la Tierra tan notable.

La divergencia principal entre planetas radica en la actividad propia de
cada uno. Es poco comin interrogarse sobre la actividad interna de los
planetas, pero, por muy apacibles o inhospitos que nos parezcan, todos los
planetas tienen una actividad inherente. Y no se trata de los movimientos de
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traslacion y rotacion. Estos movimientos estan regulados por las fuerzas de
atraccion gravitatoria, las cuales son conservativas y justo por eso no
requieren ni disipan energia.

La actividad que se pretende poner en el centro de atencion comprende el
conjunto de fendmenos que ocurren en el interior de un planeta y que solo se
realizan gracias a la disponibilidad de una cantidad relativamente precisa de
energia.

A la actividad propia de la Tierra se le conoce como fendmenos naturales.
En el caso de otros planetas es raro encontrar la misma denominacion, con
seguridad porque las imagenes tan inhospitas que se conocen de ellos dan la
impresion de que éstos no tienen actividad alguna. Sin embargo lo que en
ellos exista, por mas apacible que sea, no puede ser otra cosa que fendbmenos
naturales.

En el caso de la Tierra los fendmenos naturales —la lluvia, los vientos,
las mareas, los huracanes, las explosiones volcanicas, los movimientos
teldricos, etcétera— constituyen manifestaciones de la actividad del planeta
a nivel macroscopico. Estamos familiarizados con la mayoria de esos
fendmenos naturales, aunque suele ser poco frecuente el interrogarnos sobre
su naturaleza: su origen, factores determinantes, la fuerza motriz que los
causa, la dimension de cada uno.

Con frecuencia se disocia al fendmeno de su origen y factores que lo
determinan y, en el mejor de los casos, el andlisis es tan sélo de caracter
descriptivo. Y si no somos reflexivos con respecto a nuestros propios
fendmenos naturales, es comprensible que lo que sucede en otros planetas
pase completamente desapercibido.

La lluvia, por ejemplo, implica primero el cambio de fase del agua de la
superficie de la Tierra: del estado liquido al estado gaseoso. EI medio natural
del vapor de agua, de manera similar a cualquier gas, es la atmédsfera, donde
el vapor de agua se asocia formando nubes. Los vientos constituyen el
vehiculo que redistribuye las nubes por encima de la superficie de la Tierra.
Al enfriarse el vapor se condensa haciendo que el agua regrese al estado
liquido. La condensacion da lugar a diminutas gotas de agua que cuando
alcanzan un cierto tamafio se precipitan por accion de la gravedad.

Esta descripcion no toma en cuenta la importancia ineludible de la energia
que da lugar a los cambios de estado del agua y a su redistribucion sobre la
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superficie de la Tierra. La energia juega un papel motriz: sin el calor o la
energia del Sol no es posible la evaporacién del agua ni la inducciéon de los
vientos, vehiculo de las nubes.

El Sol es una fuente de energia de dimensiones impresionantes, provo-
cadora de los fendmenos naturales de la Tierra y de todos los planetas del
sistema solar.

En la Tierra, sobre cada metro cuadrado de superficie hay en promedio
24 kg de agua en sus tres estados, formando las nubes y en forma de vapor
invisible. Las nubes llegan a pesar miles de toneladas y a pesar de ello no se
caen sobre nosotros. Todo esto pasa desapercibido.

Se requieren 2.5x10°J de energia para evaporar un kilogramo de agua de
la superficie de la Tierra; esta cantidad equivale a la energia consumida por
un foco de 100 W durante siete horas. La radiacion solar es la fuente de
energia que promueve la evaporacion del agua de la superficie de la Tierra.

Para tener idea de lo que eso significa, hay que tener presente que el
agua contenida en la atmoésfera es alrededor de 4.3x10 toneladas, tanto
en forma de nubes (97.2%) como de vapor de agua (2.8%). Para
evaporar esa cantidad de agua de los océanos y mares se necesitd una
energia del orden de 11.5X10% J. Dado que una tonelada equivalente
de petroleo (1 Tep) contiene 42X10° J de energia, esa cantidad
(11.5X10%)) equivalente a 27.38X10%? barriles de petréleo. Es decir
una energia equivalente a 2118 veces el consumo anual de toda la
humanidad en el afio 2014. Esta ascendid a 12928.4 millones de barriles
equivalentes de petroleo. Lo cual implica que no hay recursos
energéticos terrestres capaces de restituir el agua de la atmosfera, si por
azar se apagara el Sol; cosa que tendria muchas otras implicaciones.

Al condensarse el vapor de agua para formar las diminutas gotas de agua
liquida que componen una nube, se libera la misma cantidad de energia que
se ocupd para la evaporacion (2.5x108 J/kg). Si la nube es colosal como en el
caso de los ciclones o huracanes, esa energia induce movimientos violentos
de circulacion de la atmosfera.

De manera general, los factores determinantes en los fendmenos naturales
de cualquier planeta son, el estado fisico de los elementos que intervienen en
cada fendmeno y la energia disponible.
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La energia es fundamental en todo tipo de procesos. Sin una fuente de
energia o sin intercambio de energia no habria fenédmeno alguno. A menudo
esto pasa desapercibido porque fuera de la fisica y la ingenieria, en la cultural
social es poco frecuente discernir conceptualmente sobre la naturaleza de la
energia.

De hecho la palabra energia se incorporé en la historia de la
humanidad en una época relativamente reciente. Hasta mediados
del siglo XIX, la palabra fuerza reinaba alin en las ciencias, la
literatura, la filosofia y en las artes. Aunque a mediados del siglo
XVII, el filésofo y matematico aleman Gottfried Wilhelm Leibniz
(1646-1716) introdujo la denominacidn fuerza viva, “vis viva”, que
hacia ver al concepto fuerza bastante estatico.*

La palabra energia emergio propiamente hasta el siglo XIX,
extraida de las etimologias latinas por su significado fuerza en
accion.

A partir de entonces energia comenzé a suplantar la palabra
fuerza, llegando a ser evocada como una nueva categoria filosofica.
Sin embargo, aun hoy dia, el concepto de energia escapa al sentido
comun con mucha frecuencia. En efecto, nombrarlo requiere un
poco de vocacién analitica, la cual por lo general no se cultiva en
forma espontanea.

1.1.1 Energia en la materia viviente

Considérese una planta como ejemplo: en una primera impresion podria
pensarse que solo depende del habitat para vivir, es decir, que vive
simplemente gracias a lo hospitalario de su habitat. Si asi fuera, el habitat —
fundamental sin duda para su desarrollo— seria en si la fuerza motriz de los
proceso de crecimiento de la planta. Pero una cosa son las condiciones de vida

1 Bell, E. T., "Ch. 7 Master of All Trades: Leibniz", in Men of Mathematics: The Lives and
Achievements of the Great Mathematicians from Zeno to Poincaré, New York, Simon and
Schuster, 1986, pp. 117-130. Broad, C. D. and Lewy, C., Leibniz: An Introduction, London,
Cambridge University Press, 1975.
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—temperatura, humedad y presion del medio ambiente, nutrientes— y otra,
muy diferente, los procesos bioldgicos que conforman la vida. Los nutrientes
no se incorporan por si solos a la planta. El crecimiento de la planta implica
la incorporacién de materia —en esencia de carbono proveniente del CO- de
la atmosfera y de agua venida del suelo— y su conversion en materia organica
—glucosa y otros compuestos que constituyen los nutrientes de las células—
—. Este proceso conocido como fotosintesis no es espontaneo, requiere
energia—Iluz visible— para llevarse a cabo. Este es un ejemplo muy sutil que
tiene como fin dar relevancia al papel de la energia.

En el caso de los animales, el hecho de que tengan la propiedad de
moverse les permite, segun nuestra ldgica, asociar mas facilmente la
participacion de la energia. La energia se asocia aqui al movimiento, aunque
también debiera relacionarse con el crecimiento. Los alimentos constituyen
la fuente de energia tanto del movimiento como del desarrollo de los
animales.

1.1.2 Energia en la materia inanimada

Y si la energia es imprescindible en las especies vivientes, la pregunta seria
¢cémo interviene la energia en la materia inanimada? o, antes que eso,
(interviene la energia sobre la materia inanimada? La respuesta a priori es
afirmativa. Y en efecto, la materia en general tiene un cierto comportamiento,
dependiendo de su estado fisico, el que a su vez depende de su temperatura,
de la presion y la gravedad. La temperatura resulta del equilibrio térmico o
del balance energético de un objeto; esta asociada al intercambio de energia
o diferencia entre la energia recibida y la energia emitida por el objeto.

El comportamiento del agua con relacion a su temperatura resulta ser un
ejemplo muy simple pero muy elocuente. A nivel del mar o a una atmosfera
de presion si la temperatura esté entre 0 y 100°C, el agua es liquida. Si la
temperatura es inferior 0°C el agua es hielo y se encuentra en estado sélido.
Y si la temperatura es mayor a 100°C el agua se encuentra en forma de vapor.

La temperatura es un parametro termodindmico intrinseco al estado
fisico de una sustancia, y del estado fisico dependen las propiedades
quimicas, fisicas, y en algunos casos bioldgicas, de esa sustancia.
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Existe pues una correspondencia entre las propiedades de la materia y la
temperatura. El ejemplo del agua es muy elocuente, basta con que cambie la
temperatura para que se modifiquen las propiedades —capacidad calorifica,
densidad, conductividad e incluso cambios de estado—. Y si esto sucede con
el agua, podemos decir que sucede con toda la materia, incluidos los objetos
del universo.

A nivel del mar las cosas parecen bastante simples. Sin embargo, a
diferentes altitudes, los fendmenos no ocurren de la misma manera que a nivel
del mar. A manera de ejemplo, a una altitud de varios kilometros, es comudn
que existan gotas de agua liquida a -40°C. Esto, en una primera impresion,
choca con el sentido comun, puesto que hemos aprendido que a 0°C el agua
se congela. Lo que sucede es que en altitud la presion es muy baja, en
consecuencia las fuerzas de atraccion molecular son méas débiles por tanto el
agua puede permanecer en estado liquido.

1.2 Procesos de transferencia térmica

De acuerdo a la 22 Ley de la Termodinamica: “Entre dos objetos a diferente
temperatura, habré siempre una transferencia de energia del objeto de mayor
temperatura al objeto de menor temperatura”.

Los procesos de transferencia estan por todas partes y nuestra cultura no
es ajena a ellos. El intercambio de calor con el ambiente es un ejemplo muy
ilustrativo de ello:

Entre la temperatura de cualquier persona 37°C y la temperatura
ambiente, digamos 18°C o menos, hay una diferencia de temperatura de 19°C
0 mas. Esto conlleva una transferencia o pérdida de calor continua del cuerpo
humano hacia el medio ambiente, mayor en la medida que esa diferencia de
temperatura sea mayor.

A la diferencia de temperatura, de forma convencional, se le denominada
gradiente de temperatura.

En invierno el gradiente de temperatura entre nuestro cuerpo y el medio
ambiente es mayor que en el verano, por tanto la pérdida de calor o de energia
€S mayor en invierno que en verano. Y para evitar que la pérdida de energia
sea enorme se necesita o bien abrigarse o utilizar calefaccion. Abrigarse no
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es otra cosa que utilizar un aislante térmico que disminuye la rapidez de
pérdida de energia. De manera alternativa, la calefaccion evita que el
gradiente de temperatura sea grande. Ambas cosas proporcionan confort y a
su vez reducen el riesgo de enfermedades.

Los organismos, para vivir y desarrollar sus funciones, necesitan estar a
una temperatura especifica, normalmente superior al ambiente. Para ello es
forzosa una fuente de energia. En el caso de los seres vivos la energia que
mantiene el funcionamiento integral de cada organismo tiene como origen los
alimentos. Expuesto a una temperatura ambiente baja, el organismo consume
mayor cantidad de energia para compensar la pérdida de energia hacia el
ambiente. Abrigarse es un método de ahorro de energia. Un procedimiento
alterno seria ingerir alimentos en mayor proporcion o con mayor contenido
energetico.

En el caso de los nifios, protegerlos del frio propicia que los nutrientes
derivados de los alimentos puedan ser aprovechados de mejor manera en su
fortalecimiento fisico y no simplemente que sean utilizados en mantener la
temperatura del organismo.

En el verano el gradiente de temperatura con el medio ambiente es menor
y, en consecuencia, la transferencia térmica también es menor. Si la
temperatura ambiente rebasa los 30°C, el gradiente de temperatura es muy
pequefio, como resultado, la liberacion de calor tiende a ser nula; en tales
condiciones el exceso de calor es sofocante; para mantener un minimo de
confort es necesario usar ropa ligera o bien utilizar un ventilador o aire
acondicionado, cuya corriente de aire ayude a eliminar calor o a mantener un
gradiente del orden de 20°C, de lo contrario el organismo recurre a otro medio
de liberacion del calor excedente: la transpiracion.

Los procesos de transferencia de energia o de transferencia térmica nos
rodean por todas partes. Las erupciones volcanicas, los incendios forestales,
los huracanes, la lluvia, las mareas, los sismos, los tsunamis y deméas nos
muestran la dimension que pueden alcanzar los fendmenos de transferencia
de energia.

El medio ambiente y la naturaleza son en si grandes escuelas de las que
aprendemos o podriamos aprender continuamente. Por desgracia es poco
frecuente que seamos reflexivos ante los fendmenos naturales.
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Nuestra accion y reaccion cotidiana ante los cambios climéticos suele ser
intuitiva 0 mecanica, pero a su vez correcta. La proteccién de un bebé o un
enfermo a corrientes de aire, cambios de temperatura y humedad, ademaés del
manejo 0 uso de multiples aparatos —estufas, hornos, calentadores, refri-
geradores, radiadores, etc.— evidencian la cultura social, nada despreciable,
relacionada con los procesos térmicos.

El hecho de que experimentemos 0 estemos expuestos continuamente a
procesos térmicos hace que se imponga de manera natural el método
empirico-experimental de aprendizaje. Sin embargo, por lo general, los
procesos resultan tan familiares que suelen merecernos poca atencion. Es
decir, tenemos la escuela, las lecciones, pero —como ocurre con frecuencia—
no siempre se aprovechan las ensefianzas y es poco usual que nuestra
capacidad de retencidn sea del cien por ciento. Justo por eso, un buen nimero
de accidentes ocurren por negligencia, porque no conocemos 0 no hemos
asimilado bien los conocimientos. Luego, los accidentes suelen convertirse
en una fuente implacable de aprendizaje.

Evidentemente todos los dias aprendemos o podemos entender, pero ¢,con
qué profundidad?

Lo complicado del método empirico-experimental es que aprender no es
tan mecanico como se quisiera; los fendmenos pueden pasar desapercibidos
frente a nosotros. Se hace necesaria una cierta percepcion y una capacidad de
analisis que con dificultad se adquiere de manera espontanea. La humanidad
entera estd inmersa en un mundo de procesos, se familiariza con un gran
namero de ellos, pero es imposible que todo mundo sea especialista en todo.
Aunque es deseable fortalecer y formalizar el nivel cultural en éste y otros
dominios.

1.3 Propagacion del calor

No hay fendbmeno que ocurra sin la intervencion de la energia. Y en un
proceso real la transferencia de energia suele ser una combinacion de varios
mecanismos de transferencia.

Entre todos los procesos de transferencia de energia, los mas comunes o
los primeros que se estudian en fisica son los relacionados con la transferencia
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de calor. Por lo comdn, calor se maneja como sinénimo de energia, aunque
esto no es del todo correcto. Cuando se habla de calor se refiere a energia en
transito, o energia asociada o provocada por un gradiente de temperatura.

El concepto de energia es mas amplio que el de calor, justamente porque
hay otras formas de energia no asociadas con la temperatura, como la energia
potencial, la energia cinética y la radiacion.

Los procesos de transferencia de energia en forma de calor, o
propagacion de calor, suelen ser una combinacion de los tres mecanismos de
transferencia: la conduccion, la conveccion y la radiacion.

La conduccion es un mecanismo de trasferencia de energia propia de los
solidos. Los metales son los mejores conductores de energia en forma de
calor. La conduccidn de calor es el unico proceso de trasferencia de energia
en un sistema solido. En esta forma de transferencia las moléculas del sélido
transmiten el calor a las moléculas vecinas en forma de vibraciones —energia
de vibracion—. Cuando tocamos un metal a una temperatura superior a la
nuestra, lo que se percibe es resultado de esas vibraciones de sus atomos,
mismas que son mayores en la medida en que la temperatura es mayor.

La transferencia de calor por conduccion es mayor si el gradiente de
temperatura entre dos extremos 0 secciones de un objeto es mayor. La
cantidad fisica que permite cuantificar la transferencia de calor se llama flujo.

La aseveracion anterior puede enunciarse en forma mas apropiada como:
El flujo de calor por conduccién, (, es proporcional al gradiente de la

temperatura, AT. Esto es g « AT, o bien, g = kAT, donde a la constante de
proporcionalidad k se le llama coeficiente de conductividad térmica, y refleja
la capacidad de conduccién de calor de un material.

En la Tabla 1.1 se presentan las conductividades térmicas de diferentes
materiales metéalicos y no-metalicos. Entre méas alto sea el coeficiente de
conductividad térmica de un material mas rapido conduce el calor, mas rapido
cambia de temperatura.

La ecuacion general que describe la transferencia de energia por
conduccion a través del tiempo es la ecuacion de transporte. Esta es de
caracter fenomenologico; establece que la razon de cambio de temperatura de
un sistema a través del tiempo es resultado de las pérdidas y ganancias de
energia. En forma diferencial
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aT
V-KVT+q=ch (1.1)

donde: ( es el flujo de energia, T es la temperatura, { es el tiempo, 0 es

la densidad del material, C es la capacidad calorifica y k es la conductividad
térmica.?

Esta ecuacion pone en evidencia que los procesos de transferencia de
energia son intrinsecos a la naturaleza térmica de un sistema, cuantificada a
través de sus propiedades térmicas —capacidad calorifica, densidad vy
conductividad—. Es decir, que la conduccién de calor requiere un medio de
propagacion.

En una dimension, en estado estacionario y en forma diferencial, la
ecuacion de transferencia de energia por conduccion se reduce a

q=—K Aa (1.2)

. . aT
donde A es el area transversal de un material conductor de calor y — €8

la raz6n o ritmo de cambio de la temperatura por unidad de longitud.

La conveccidn es propia de los liquidos y los gases. Para ejemplificar la
conveccién tengamos en cuenta que expuestos al ambiente, a medida que la
velocidad del viento aumenta, perdemos mas calor, o en lenguaje cotidiano,
sentimos maés el frio.

2 jAtencion! En esta seccion (8 1.3) se ha utilizado k para designar la conductividad térmica.
No confundir con la constante de Boltzmann k que se utilizara a partir de § 1.5.
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TABLA 1.1 Conductividades térmicas tipicas

Material | « (W/mK)
Plata 406.0
Cobre 385.0

Aluminio 205.0
Acero 50.2
Plomo 34.7

Mercurio 8.3
Vidrio 0.8

Concreto 0.8

Ladrillo 0.6
Corcho 0.04

La transferencia de calor por conveccion se expresa mediante la Ley de
enfriamiento de Newton:

q = hA(T, — T.,) (1.3)

donde T es la temperatura de la superficie, A es el area de la superficie,

T,. es la temperatura del fluido y h es el coeficiente de transferencia de calor.®

Este depende de las propiedades del fluido (velocidad, densidad y viscosidad)
y de la rugosidad de la superficie en contacto con el fluido.

En la conveccidn son las propias moléculas del medio —gas o liquido—
las que adquieren y aportan la energia en forma de energia cinética.

La circulacion de la atmdsfera y la de las corrientes oceanicas son dos
fendmenos de dimensiones planetarias que expresan la magnitud que puede
alcanzar la conveccion y la importancia que tiene en el equilibrio téermico del
planeta.

1.4 Cuantizacion de la energia

En las ciencias, entre mediados del siglo XV11 y finales del siglo XIX, la luz
y el calor fueron tratadas como entidades fisicas de diferente naturaleza. El

% Frecuentemente el coeficiente de transferencia de calor utiliza el mismo simbolo h que la
constante de Planck (§ 1.6.1).
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desarrollo cientifico que experimentaron ambas formas de energia tuvo un
desarrollo muy lento, debido entre otras cosas a las dificultades técnicas para
su estudio.

14.1 Luz

La luz comenzé a salir del empirismo mucho antes que el calor. En tiempos
de Newton (1642-1727) se entendia la luz como una corriente de particulas o
corpusculos. Galileo intenté de manera infructuosa calcular la velocidad de
la luz. En 1665 se formularon las primeras conjeturas de la naturaleza
ondulatoria de la luz. En 1667 el astronomo danés Olaf Roemer midi6 la
velocidad de la luz mediante la observacion del movimiento de los satélites
de Japiter.

Armand Hippolyte Louis Fizeau (1819-1896), 182 afios después, en
1849, hizo la primera medicidn terrestre con un sistema de espejos separados
entre las colinas de Montmartre y Suresnes en Paris (Figura 1.1). Usé la luz
del Sol y un sistema compuesto por un estroboscopio y dos telescopios en los
que la imagen del objetivo de cada uno se formaba en el foco del otro. Fizeau
colocd un telescopio en una colina a 8633 m distante del otro: el estroboscopio
tenia 720 dientes, se movia con un sistema de ruedas y tenia un contador para
el niumero de vueltas.

En 1873 Maxwell, al unificar las ecuaciones que describen las pro-
piedades electromagnéticas, predijo la produccion de radiacion electro-mag-
nética, la cual, de acuerdo al desarrollo teorico, debia tener una velocidad de
propagacion igual a la velocidad de la luz. La verificacion experimental fue
realizada por Hertz en 1887.

En 1887, en Cleveland, Ohio, Albert Michelson y Edward Morley mon-
taron un ingenioso experimento con objeto de encontrar la velocidad a la que
viajaba la Tierra en el éter. En esa época se creia aun que el universo flotaba
en el éter (un fluido que se consideraba ser el contenedor del universo y el
medio que permitia la propagacion de la luz que provenia del Sol o de las
estrellas). El experimento tenia como hipétesis que la velocidad de la luz, si
el haz se orienta en la misma direccion en que viaja la Tierra, debia ser
diferente al haz que se orienta en forma transversal a esa direccion. Lo pa-
raddjico fue que, haciendo mediciones simultaneas en ambas direcciones, dio
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como resultado que la velocidad de la luz era siempre la misma, en con-
secuencia, era independiente de la direccion.

A

FuentedeLuz >

4
<l >
DVQ

Espejo
Semitransparente

Observador

FIGURA 1.1 Método de Fizeau para determinar la velocidad de la luz
Fuente: http://fisica.udea.edu.co/~mpaez/moderna/capl/node5.html#fizrue

Pasaron 18 afios sin que los resultados del experimento de Michelson y
Morley encontraran una explicacion hasta las declaraciones de Einstein en
1905. EI experimento mostraba que el éter no existia y, al mismo tiempo,
ponia de manifiesto el carécter invariante de la velocidad de la luz en el
vacio.* Fundado en este caracter invariante de la velocidad de la luz, Einstein
formulo la Teoria de la relatividad.

1.4.2 Cuerpo negro

Los estudios sobre el calor tuvieron su auge durante la segunda mitad del
siglo XIX. La similitud en la naturaleza de la luz y del calor, ademas del

4 La velocidad de la luz en el vacio se designa con la letra ¢ y equivale, aproximadamente, a
300000 km/s, més preciso C = 2.9979x10° mys).
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conocimiento sobre la naturaleza electromagnética de la radiacion, se hicieron
evidentes como conclusion de los estudios sobre el “cuerpo negro”.

Un cuerpo negro es un objeto o sistema que, al ser expuesto a la
radiacion, absorbe totalmente la energia que recibe; por este motivo un cuerpo
negro no refleja nada. El sentido comln nos dice que si una superficie no
refleja nada la imaginemos negra, de ahi la denominacion de cuerpo negro.
Sin embargo un cuerpo negro no es con precision de color negro, el ejemplo
maés elocuente es el Sol.

Dado que un cuerpo negro no refleja nada, es un absorbedor perfecto. La
capacidad de absorcion de radiacion de un objeto se caracteriza en términos
del coeficiente de absorcion a que toma valoresde 0 a1l (0 < a <1). Un
absorbedor perfecto como un cuerpo negro tiene un coeficiente de absorcion
a = 1. Un material con un valor de « = 0 no absorbe absolutamente nada de
energia, por tanto es un reflector perfecto.

La capacidad de reflexion de radiacion se caracteriza en términos del
coeficiente de reflexion o reflectividad, p, que también toma valores entre 0
y 1 (0 <p <1).Sin embargo p = 1 caracteriza un reflector perfecto o un
material que refleja toda la energia recibida; mientras que un material con un
valor de p = 0 es un pesimo reflector, en consecuencia debe absorber toda la
energia que recibe.

Ambos coeficientes son complementarios, es decir, a +p = 1. Un
cuerpo negro tiene un coeficiente de absorcion a = 1y de reflexion p = 0.
Y, por el contrario, un reflector perfecto tiene coeficientes p = 1y a = 0.

Este principio se aplica en los termos inventados por Sir James Dewar
(1842-1923). Un termo es un recipiente de doble pared con vacio entre ellas
para evitar la pérdida de calor por conduccién y conveccion. Las paredes se
recubren con una sustancia reflectora, por tanto mal absorbedora de energia,
reduciendo las pérdidas por radiacion, lo que permite conservar la
temperatura al interior.

1.4.3 Ley de Kirchhoff

Los experimentos de fines del siglo X1X evidenciaron que todo objeto emite
la radiacion al mismo ritmo que la absorbe, es decir, un buen receptor de calor
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es a su vez un buen emisor y un mal emisor es un mal receptor. Esto se expresa
como

a=c¢ (1.4)

que se conoce como la Ley de Kirchhoff. Siendo ¢ el coeficiente de
emision o emisividad, pudiendo tomar valores 0 < & < 1 en forma similar a
los coeficientes de absorcion y de reflexion.

En consecuencia, de acuerdo a la Ley de Kirchhoff, la emisividad de un
cuerpo negro es € = 1. Esto significa que un cuerpo negro, al mismo tiempo
que es un absorbedor perfecto, es un emisor perfecto.

1.5 Radiacion

El concepto de radiacion comienza a incorporarse a nuestros conocimientos
en fisica, visto como uno de los métodos de propagacion del calor. Los tres
mecanismos de transferencia térmica o de propagacion de calor son la
conduccion, la conveccion y la radiacion.

La conduccion es un fenémeno de propagacién del calor propio de los
solidos, la conveccion de los liquidos y gases. En ambos casos intervienen las
moléculas del medio —en la conduccion las moléculas son el medio de
propagacion del calor, en la conveccion, las moléculas son el vehiculo de
propagacion—.

A diferencia, la radiacion no necesita medio de propagacion. Esto
explica por qué la radiacion que proviene del Sol llega a la Tierra después de
viajar en el vacio (8.31 minutos o 149597890 kilémetros). Igualmente, esto
revela por qué la luz proveniente de las estrellas o la reflejada por la luna llega
a la Tierra después de viajar distancias muy grandes en el vacio.

Ademas esto manifiesta por qué en un foco el vacio que rodea al
filamento no impide que la radiacion liberada por el filamento irradie luz y
calor al ambiente.

La propagacion de radiacion no es exclusiva en el vacio, de hecho viaja
en medios gaseosos Yy liquidos. El énfasis en que la radiacion electro-
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magnética tiene la propiedad de viajar en el vacio simplemente se ha hecho
para remarcar que no necesita medio de propagacion.

En un medio cualquiera, la radiacion no viaja con libertad, sino con una
velocidad v que es menor a la velocidad de la luz en el vacio; experimenta lo
que se reconoce como fendmeno de refraccion.

A la relacion entre la velocidad de la radiacion en el vacio, c, y la
velocidad de la luz en un medio, ¢’, se le conoce como indice de refraccion:

n=5 (15)

En realidad, el trasporte de la radiacion a través de un medio no se reduce
a la refraccion. Al viajar en un medio existen ciertas probabilidades de que se
absorba, se disperse o se refleje, y la radiacion que se trasmite es la fraccion
que logra atravesar dicho medio.

Tanto en el caso de la radiacion solar como en el caso de la radiacion
emitida por un foco, la propagacion de energia implica tanto la propagacion
de luz como de calor.

Sin embargo, no siempre la emisién de calor es acompafiada de la emisién
de luz. De acuerdo a los estudios sobre radiacion, todo objeto —el Sol, la
Tierra, la Luna, el cuerpo humano, entre otros— emite radiacion dependiendo
de su temperatura (8 1.3). A temperaturas superiores a 300°C un objeto —por
ejemplo una barra de metal— se vuelve incandescente o comienza a emanar
radiacion visible (roja). A 3000°C la luz que se expulsa es blanca —ejemplo,
el filamento de un foco—.

El pasaje practicamente continuo entre la emision de calor y la emision
de luz es un primer indicador de que ambos tipos de radiacién son de
naturaleza semejante o se propagan a la misma velocidad. Y si la luz se
expande a la velocidad de la luz, c, en consecuencia el calor también.

La reflexion de la luz pudo explicarse facilmente asignando a la luz una
naturaleza corpuscular. Sin embargo, la difraccién de la luz no se puedo
explicar hasta que se le asigno una naturaleza ondulatoria.

Una onda mecanica se caracteriza por su longitud de onda, 4; la distancia
entre cresta y cresta de la onda, y por su periodo, T, o tiempo de propagacion

. . 1 .
de una onda, o por su inverso, la frecuencia, v = p —Ila frecuencia se puede

-30-



definir como el numero de ondas que se propagan o emiten por unidad de
tiempo—.

La velocidad de propagacion de las ondas es la relacion entre la longitud
de la onda, A, y el tiempo de propagacion, T. Todas las ondas de igual
naturaleza tienen la misma longitud de onda y el mismo periodo, por lo tanto
la velocidad de propagacion es constante:

A
v= T= Av (1.6)

En el caso de la luz para distinguir la velocidad de propagacion respecto
de cualquier otra entidad o particula su velocidad ha sido designada por la
letra c. En consecuencia

c= Al (1.7)

Y dado que la velocidad de la luz es constante, a una longitud de onda
corresponde una y solo una frecuencia. Y si la frecuencia aumenta la longitud
de onda disminuye y viceversa; es decir, ambas deben compensarse de
manera tal que su producto sea la velocidad de la luz.

1.5.1 Radiacion espectral

Las radiaciones que provienen del Sol y que llegan a los diferentes puntos de
la superficie de la Tierra son mas complejas de lo que el sentido comun dicta.
Su naturaleza no se reduce simplemente a luz y calor. De hecho, la distincion
entre luz y calor implica en si un punto de vista en el que se acepta que la
radiacion solar no es una entidad indivisible sino que tiene componentes. Sin
embargo la luz visible es solo una de las tres bandas anchas en las que se
puede subdividir la radiacion solar, las otras dos bandas son la radiacién
infrarroja (IR) y radiacion ultravioleta (UV). A través de los sentidos, el
hombre puede percibir dos de estas bandas, la luz y el calor o radiacién
infrarroja, pero no puede percibir la radiacion UV —Ia cual es menos intensa,
pero mas energética, por tanto mas nociva a los seres vivos—.
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Cualquiera de las tres bandas se puede descomponer en forma ain méas
fina, si se dispone del equipo apropiado. El arco iris no es otra cosa que la
descomposicion natural de la luz en sus colores caracteristicos: violeta, azul,
verde, amarillo, anaranjado y rojo.

En general, el espectro de un haz de radiacion se define como la
separacion o descomposicion de la luz en sus diferentes componentes. La
palabra espectro proviene del latin “spectrum” que significa forma. De
manera evidente, no solo la luz es susceptible de ser separada, sino todo tipo
de radiacion.

El espectro de la luz visible también se puede obtener por difraccion
mediante un prisma (Figura 1.2). Mientras que en el vacio la velocidad de
todo foton es la misma, al atravesar un haz de luz un medio, su velocidad
depende del indice de refraccion del medio (ec. 1.5) y éste a su vez de la
longitud de onda. El indice de refraccion es mayor a menor longitud de onda,
es decir, es mayor para los fotones de mayor energia. Por lo tanto los fotones
de mayor energia o de menor longitud de onda son los que méas se desvian.
En el caso de un haz de luz blanca la mayor desviacion se da para el color
violeta y la menor para el rojo.

Un espectro, tal como el que se produce en un arcoiris 0 en un prisma,
provee una informacion estrictamente cualitativa; no expresa de manera
cuantitativa la intensidad de los colores. Para ciertas disciplinas o ciertos
fines, un espectro cualitativo es insuficiente.

FIGURA 1.2 Espectro de difraccion de la luz blanca
Fuente: De Suidroot - Trabajo propio, GFDL,
https://commons.wikimedia.org/w/index.php?curid=3728535

-41-


https://commons.wikimedia.org/w/index.php?curid=3728535

Un espectro cuantitativo muestra tanto la composicion como la intensidad
de los componentes de un haz de radiacion. Su representacion no puede ser
reducida a una imagen, requiere de una grafica. Un espectro cuantitativo es
mejor conocido como distribucion espectral (Figura 1.3).

1.6 Ley de radiacion

El espectro de la radiacién de un cuerpo negro, es decir, la distribucion de la
intensidad de la radiacion de un cuerpo negro, es conocido desde finales del
siglo X1X. Su medicidn represent6 una gran proeza, tomando en cuenta las
dificultades técnicas de aquella época. Sin embargo, el reto cientifico no se
reducia a conocer la forma del espectro sino a explicarlo, justo porque en las
ciencias una cosa es descubrir un fendbmeno y otra explicarlo. EIl problema
que represento explicar la forma del espectro de un cuerpo negro fue resuelto
a fines del siglo XIX.

60000 -

40000 +

Iy (W/mznm)

20000 ~

0 + f + f ' f
0.0 1.0n 2.0n 3.0p 4.0pn

A (um)
FIGURA 1.3 Distribucidn espectral del cuerpo negro
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Intentar explicar la forma de la distribucion de un cuerpo negro ocupé a
los cientificos mas notables de la época durante varias décadas. Entre ellos,
Lord Rayleigh considerd que, de manera similar a una caja rectangular con
paredes reflectoras, en el interior de un cuerpo negro debia haber modos
normales de vibracion para las ondas electromagnéticas. Supuso enseguida
que la distribucion de la energia en los diferentes modos de vibracién era dada
por el principio de equiparticion utilizado con anterioridad en la
determinacion de las capacidades calorificas.

Rayleigh asumid, de acuerdo a la teoria de Maxwell de los gases (§ 4.3),
que cada modo de vibracion tendra una energia de kT, donde k es la
constante de Boltzmann.® Luego calculé el nimero de modos de vibracion
para un intervalo de longitud de ondad, 4, y encontrd una primera expresion
de la distribucion de las intensidades monocromaticas:

il = 2rckT
(D), T4

dA (1.8)

Esta distribucion concuerda con los resultados experimentales sélo para
grandes longitudes de onda, sin embargo no concuerda para longitudes de
onda correspondientes a la radiacion visible y, mucho menos, la UV, donde
la funcién tiende a infinito y la integral es infinita. Evidentemente algo andaba
mal, a esto se llamé catastrofe ultravioleta (Figura 1.4).

5 La determinacion de la constante de Boltzmann, k =1.380458x10 % % , €S presentada

en§4.1.2.
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FIGURA 1.4. Distribucion de la intensidad de la radiacion de un cuerpo
negro a 5500 K y catastrofe UV

Wilhelm Wien asumio que la luz del cuerpo negro podia ser considerada,
compuesta por entidades similares a las particulas de la distribucion
estadistica Maxwell-Boltzmann. Propuso entonces la distribucién de la in-
tensidad espectral de entidades, “luz-particula”:

C
I(Dwdd = —4dA (1.9)
ASear

donde ¢, =3.743x10°%m*/m* y c, =1.4387x10" zm-K son

constantes empiricas, resultado de las mediciones experimentales.

La ecuacion de Wien, aungue se ajustaba mucho mejor a los resultados
experimentales para longitudes de onda intermedias y grandes, no resolvio el
problema de la catéstrofe del UV. La imposibilidad de poder reproducir los
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valores experimentales, lejos de atribuirle una utilizacion errénea de los
principios de la fisica clasica, demostrd que estos principios tendrian que ser
reformulados.

1.6.1 Ley de radiacion de Planck

En 1901 Max Planck obtuvo la expresion matemética o modelo que reproduce
de manera impecable la forma del espectro negro. Supuso que los modos de
vibracion correspondientes a las ondas de radiacion tenian energia en
cantidades discretas, u, siendo la energia de cada modo 0, 1u, 2u, 3u,..., mu
(con m entero).

De acuerdo con la distribucion clasica de Maxwell-Boltzmann, el nimero
de osciladores con energia mu es

_mu
Ny, = Nge kT (110)

Y como cada oscilador tiene una energia mu la energia total de los modos
de una misma energia viene a ser

mu
mun,, =munge kT (1.11)

Por lo tanto, la energia promedio del conjunto de osciladores resulta de

Zw: munoe—mu/kT
w =" (1.12)

S —mu /KT
n,e

m=0

/K

or- . . —u/kT .z
Utilizando el cambio de variable, X=¢€ , esta expresion se reduce a

X1+ 2X +3x% +..
1+ X+ X% +..

(1.13)
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en la que ambas series convergen. El limite de convergencia del unme-

1
rador es W y el del denominador es i. Sustituyendo en la ecuacion
-X

1-x
se tiene que
1
2
W = UX 1-x) - e U (1.14)
1 1-x  1/x-1
1-Xx

Y al recuperar el valor de x se obtiene el resultado de Planck, dado por

u
W= QR _q (1.15)

Multiplicando la energia promedio, W, por el nimero de modos de vi-
bracion encontrados por Rayleigh y utilizando las constantes experimentales
de Wien, Planck obtuvo la funcién de distribucion que describe la emisién de
la radiacién del cuerpo negro. A tal distribucion se le conoce como la Ley de
radiacion de Planck:

27 hc?

| Douna 2= 5 e gy 4

(1.16)

donde u de la ecuacién (1.15) ha sido sustituida por u = T la cual se

deduce mas adelante, ec. (1.20).
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1.6.2 Constante de Planck

El exponente de la exponencial en la Ley de radiacion de Planck en realidad
: - _ c ,
es el mismo que el utilizado por Wlen,{;&] Planck lo que hizo fue

multiplicar y dividir el exponente de la distribucion de Wien (ec. 1.9) por k y
por c. Esto es

AT L c \kaT) kaT (1.17)

c,k

La asociacion de términos [cj es justo la constante de Planck (h):

hoCK_

(1.4387x10° um- K )[ el j(1.380458x1023 JJ
R _ 10" um
C

=6.6246x10*J -s

2.998x10° ?
(1.18)

El valor de la constante de Planck ha sido verificado por diversos métodos
y finalmente estd homologado en el SI como h=6.6260755 x103*J -s.

Como puede apreciarse, el valor determinado por Planck (ec. 1.18) tiene un
nivel de exactitud impresionante.
La equivalencia entre los exponentes de las exponenciales de las

ecuaciones (1.9) y (1.16) es tal que %:% Luego, despejando u de esta

expresion, despejando C, de la ecuacion (1.17) y sustituyendo se obtiene

LG e
A ANk A
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Dado que u es la energia de cada modo de vibracion, puede designarse
por E, entonces la ecuacion (1.19) puede escribirse como

C
1 (1.20)

Algo relevante de la deduccion de Planck es que su ley de radiacion esta
dada en términos de 1, es decir, en términos de las propiedades ondulatorias
de los modos de vibracion.

Se podrian discutir los méritos de Planck argumentando que se pudo
prescindir de h. Sin embargo, una cosa relevante es que h resultd ser una
asociacion muy elegante en las constantes experimentales de Wien con la que
se demuestra que ambas constantes son multiplos de h. Es decir,

c, = 3.743x10° zm* /m? = 2hc? (1.21)
4 hc
c, =1.4387x10" yum - K = (1.22)

De manera adicional, debido a que la deduccion asume que la energia de
cada modo de vibracion es un multiplo de u, el resultado pone en evidencia
que la energia de cada modo de vibracién es multiplo de h; lo que implica
que la energia de los modos de vibracion es discreta. Es decir, desde su
formulacion, la energia de la radiacién emitida por un cuerpo negro tiene un
caracter discreto.

Planck fue acreedor al premio Nobel de Fisica en 1918. La fundacién
Nobel certificd a Max Planck el haber postulado “que la energia E de las
moléculas s6lo puede experimentar transiciones discretas maltiplos de hv
(siendo h la constante de Planck), por tanto, la energia correspondiente a
dichas transiciones se debe emitir en forma de paquetes o ‘“cuantos” de
energia’.

A partir de Planck se empieza a hablar de la discontinuidad. Aungue la
discontinuidad bien pudo haberse inferido cuando Rayleigh asumié que en el
interior de un cuerpo negro debia haber modos normales de vibracién para las
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ondas electromagnéticas, o cuando Wien utiliz6 la distribucion Maxwell-
Boltzmann.

Sin embargo, la ecuacion de Planck describe perfectamente la radiacion
del cuerpo negro y eso sin duda marcd la diferencia.

1.6.2.1 Efecto fotoeléctrico

Haciendo uso de la constante de Planck, Einstein describid el efecto
fotoeléctrico.

El efecto fotoeléctrico fue descubierto por Heinrich Hertz y Wilhelm
Hallwachs en 1887-1888. Es un fenémeno de interaccién de la radiacion con
la materia, en el cual la radiacién induce la liberacidn de electrones de ciertos
metales o semiconductores.

En su explicacion sobre el efecto fotoeléctrico, Einstein asumié que los
rayos de luz, que liberaban los electrones en un material fotosensible, debian
consistir en pequefios paquetes de energia, E =hv; los cuantos, implicitos en
la ley de radiacion de Planck.

La Ley de efecto fotoeléctrico de Einstein establece que la energia
adquirida por un electrén al ser liberado de un 4tomo ( E ) es igual a la energia

del fotdn (hv ) menos la energia de enlace, ¢, del electron liberado. Esto es
E=hv-¢ (1.23)
La naturaleza ondulatoria de la radiacion habia sido postulada con

anterioridad. Y si toda la radiacion electromagnética se propaga a la velocidad
de la luz. Dado que para cualquier onda electromagnética la velocidad en el

vacio es siempre C ,yque ¢ = Av y por tanto %: v Einstein presento la

ecuacion de Planck como

E=h"=hvy (1.20a)
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Por ello, algunas veces se refiere a esta ecuacion como la ecuacién Eins-
tein-Planck. A partir de la deduccion de Einstein los cuantos se denominaron
también fotones.®

La ecuacion de Planck pone en evidencia que la energia de la radiacion o
de las ondas electromagnéticas es mayor para longitudes de onda cortas y
altas frecuencias. Con mas precision, la energia de los fotones es directamente
proporcional a la magnitud de su frecuencia o inversamente proporcional a la
magnitud de su longitud de onda. Y puesto que toda la radiacion
electromagnética se propaga a la velocidad de la luz, si la longitud de onda es
pequefia la frecuencia es alta y viceversa.

1.6.3 Ley de Wien

Las observaciones experimentales de un cuerpo negro mostraron que la forma
de distribucion de la radiacion espectral de un cuerpo negro, I(4), es lamisma
para cualquier temperatura, y que conforme la temperatura aumenta la

longitud de onda méxima del espectro, Ay, disminuye (Figura 1.3).

La longitud de onda maxima, A,.,, se obtiene derivando la Ley de

radiacién de Planck (ec. 1.16) con respecto a la longitud de onda e igualando
a cero:

d 27hc?
a1 AR 1) =0 (1.24)

Al derivar puede verificarse que se obtiene la expresion

5(ehc/kT/1max _1) hc T

=T = (1.25)

& Einstein recibié el premio Nobel de Fisica en 1921, por su trabajo sobre el efecto
fotoeléctrico.
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Este enunciado (1.25) se puede simplificar usando el cambio de variable,

x= 1° kg
kTﬂmaX . ESTO es
5(e* —1) = xe*, o bien, x=51-e™) (1.26)

de donde se puede demostrar que X = 4.9663. Sustituyendo el valor de

. - . . hc
X en la expresion utilizada como cambio de variable, x = WL resulta

max

evidente que el producto de la longitud de onda, 4,4, por la temperatura
absoluta, T, es constante

hc
TA = 1.27
™ 4,9663 k (1.27)
Sustituyendo h, Cy k resulta la expresién
T4, =2.8976x10°mK (1.27a)

que se conoce como Ley de desplazamiento de Wien.” Esta ley, entre otras
cosas, permite medir la temperatura de un objeto (una estrella por ejemplo)
conociendo tan solo la longitud de onda méaxima de su espectro.

7 El nombre completo de Wien es Wilhelm Carl Werner Otto Fritz Franz Wien, con frecuencia se le
refiere simplemente con el nombre de Wilhelm Wien. Recibi6 el premio Nobel de Fisica en 1911 por
sus trabajos sobre el calor por radiacion. Sin embargo, puede no ser ésta su contribucion cientifica mas
importante. Mucho antes —en 1898— descubri6 una particula positiva de masa igual a la del atomo de
hidrégeno. Con ese descubrimiento se funda la Espectroscopia de Masas. A esa particula descubierta
por Wien se le dio el nombre de proton en 1919.
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FIGURA 1.3 Ley de desplazamiento de Wien

1.6.4 Ley de Stefan-Boltzmann

A mediados del siglo XIX, John Tyndall hizo mediciones de la cantidad de
energia radiada por unidad de tiempo por un cuerpo negro. A partir de esas
mediciones, Josef Stefan en 1879 concluy6 que la intensidad total de calor o
la energia emitida por unidad de tiempo —emitancia— es proporcional a la
temperatura absoluta, T, elevada a la cuarta potencia. La expresion corres-
pondiente es conocida como la Ley de Stefan-Boltzmann:

| = &oT* (1.28)
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donde: ¢ =5.67051 x10°W /m’K* es la constante de Stefan-Boltzmanny &
es el coeficiente de emision o la emisividad de un objeto, que depende de

manera fundamental de la naturaleza de su superficie (0 <& Sl); por

ejemplo, la emisividad del tungsteno a 3000°C es 0.39, la del wolframio a
2450°C es 0.3, la del hierro forjado a 800°C es 0.60.

La Ley de Stefan-Boltzmann puede también obtenerse integrando la Ley
de radiacién de Planck (ec. 1.16). Esto es

K dA
| =27 h CZI : (1.29)
0

/1 (ehC/k/lT _1)
Para ello es recomendable usar el cambio de variable, x = I:]ﬂ?r que en
esencia es el cambio de variable utilizado en la deduccién de la Ley de

desplazamiento de Wien. De esta manera, la ecuacion (1.29) se convierte en

3 27zk4T“T xdx
c’h® ¢ (e* -1

27K T &1
T (-

n:lni4
_27zK“T4 ﬂ _
c’h® (15
:3 K T4
15\ c*h?

donde, como puede apreciarse, con excepcion de la temperatura, todo los
términos son constantes. Simplificando, el conjunto de constantes resulta

(1.30)
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2 ( 75Kk W
_ 47X | _56705x10° 1.30
o 15[02h3j m?K * (1.30)

que es justo la constante de Stefan-Boltzmann.

1.7 Espectro electromagnetico

La separacion de la luz en sus colores provee una informacion estrictamente
cualitativa. Cada color corresponde con una longitud de onda, pero no expresa
de forma cuantitativa la intensidad, la energia o el niUmero de fotones por
color.

En espectrometria interesa cuantificar la intensidad de la radiacion,
longitud de onda por longitud de onda. En tal caso es mas apropiado definir
espectro como la distribucion en intensidades de cada uno de los
componentes de un cierto haz o una cierta banda de radiacion.

Para conocer la intensidad de cada longitud de onda de un espectro se
requiere un sistema de deteccion que permita no sélo separar las longitudes
de onda, sino también cuantificar el nimero de fotones por longitud de onda.

Un sistema o equipo que posibilita cuantificar la intensidad de la
radiacion, longitud de onda por longitud de onda, se Ilama espectrora-
didmetro. Su funcion es obtener la distribucién del espectro de la radiacion
electromagnética a partir de un haz de luz de una fuente cualquiera.

Todo objeto —el cuerpo humano mismo, el Sol, la Tierra, la Luna...—
emite radiacion dependiendo de su temperatura. En la Figura 1.5 se presentan
los espectros del Sol y de la Tierra considerados como cuerpos negros
(obsérvese la diferencia de escalas).

La luz visible comprende fotones cuya longitud de onda esta com-
prendida en un rango que va desde 0.400 um a 0.770 um (390 y 770 nm).

Utilizando la ecuacién de Planck (ec. 1.20a), a continuacion se presenta
el calculo de la energia de los fotones de luz de color amarillo, con longitud

de onda 4 =0.570 ym=0.570 x10° m,
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(6.62x10°% ~s{3x108 m
S

he j —3.4842x107°J

E = =
A 0.570x10°m

Como puede observarse, la energia de los fotones es muy pequefia.
Comunmente, en Fisica de Radiaciones, Fisica Atomica y Fisica Nuclear se
adopta una unidad de energia apropiada para entidades del mundo atémico:
electrén-volts, abreviado (eV).

Por definicion, un electron—volt (1 eV) es la energia que adquiere un
electron al ser acelerado por una diferencia de potencial de un Volt.

Por definicion, la energia potencial eléctrica que experimenta una carga
eléctrica, (, al ser sometida a un potencial eléctrico, V , es

E=qVv (1.31)

En el caso especifico de un electrén sujeto a una diferencia de potencial
de =€=16x10""C , Ia energia equivalente de 1 eV es

E=qV = (1.6x10‘19C)(1(J:) =1.6x10™°J

La cual es una de las unidades de energia reconocida en el Sistema
Internacional de Unidades. Haciendo uso de este factor unitario de
conversion, la energia del foton de luz amarilla es

leV

E =3.4842x10™°) (19} =2.1776 eV
1.6x10™

De forma similar a los fotones de luz amarilla, haciendo uso de la
ecuacién de Planck, se podra verificar facilmente que los fotones de luz
violeta —cuya longitud de onda es A=0.40 um— tienen una energia 3.1 eV;
y que la energia de los fotones de luz de color rojo —cuya longitud de onda
es A=0.77 um—es 1.6 eV.
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Esto pone en evidencia que el rango de energia de los fotones de luz
visible va de 3.1 a 1.6 eV. La luz mas energética es la de color violeta,
mientras que la menos energética es la de color rojo.

Usando la ecuacion de Planck se puede verificar la energia de fotones de
cualquier otra longitud de onda. En la Tabla 1.2 se presentan algunos valores
caracteristicos de la radiacion ultravioleta (UV), visible (Vis) e Infrarroja
(IR), haciendo énfasis en la radiacion visible. Se puede observar que la
energia de la radiacion UV es mayor que la visible y ésta a su vez es mayor
que la infrarroja.

La radiacidn electromagnética integra a toda la materia que se emite en
forma de cuantos de energia y que se propaga a la velocidad de la luz. El
conjunto de todos los tipos de radiacion electromagnética se le conoce como
espectro electromagnético. Incluye desde las ondas de radio, la radiacion
conocida de menor energia, hasta la radiacion gamma, la radiacion de mayor
energia (Figura 1.6). La radiacion visible, en realidad, es una banda muy
estrecha del espectro electromagnético.
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FIGURA 1.5. Espectros de radiacion del Sol y de la Tierra de acuerdo a
la Ley de radiacion de Planck
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TABLA 1.2. Caracteristicas ondulatorias de los fotones de radiacion
ultravioleta, visible e infrarroja

Color I?nagni%?ddge L?Qgizggn(izt?\?:a Frecuencia (Hz) E(g\e/r)gia
onda (nm)
Ultravioleta <400 254 11.8 x 10 4.8905
Violeta 400-425 410 7.31 x 10% 3.02973
Azul 425-490 460 6.52 x 10 2.70041
Verde 490-560 520 5.77 x 10% 2.38882
Amarillo 560-585 570 5.26 x 10% 2.17928
Anaranjado 585-640 620 4.84 x 10% 2.00353
Rojo 640-740 680 4.41 x 10% 1.82675
Infrarrojo >740 1400 2.14 x 10% 0.88728

*1eV=1.6x107"°)

El espectro electromagnético se clasifica en bandas. Algunas de esas
bandas corresponden con el origen de las radiaciones. La radiacion gamma
proviene del nucleo atdmico de isétopos emisores justamente de radiacion
gamma. Los rayos X son producidos por frenado de electrones de alta energia
en las nubes electronicas de atomos pesados aunque también pueden ser
resultado de desexcitacion de los electrones en las drbitas de ciertos &tomos.
La radiacion térmica o infrarroja es la forma de propagacion del calor en
forma de radiacion electromagnética.

La radiacion ultravioleta (UV), la visible (Vis), la infrarroja (IR) pueden
ser producidas como resultado de excitaciones moleculares y atomicas,
aunque no es la unica manera. De hecho el Sol es la fuente principal de este
tipo de radiaciones, en cuyo caso el origen sélo se atribuye al efecto de la
temperatura de la capa exterior del Sol, es decir, a su comportamiento como
CUerpo negro.

Para el caso de las radiaciones UV, Vis e IR es muy comun referirlas a
partir de su longitud de onda, la cual es del orden de centenas de nanémetros
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(nm). Un nandémetro equivale a 1x10° m. Es frecuente también encontrar la
longitud de onda reportada en términos de micrometro o millonésimos de
metro (um).

El rango, tanto de la energia como de la frecuencia de los fotones del
espectro electromagnético, es muy variable y abarca mucha amplitud. Para
designar multiplos de esas cantidades se requiere el uso de los prefijos: G
(giga) =10° M (mega) = 10°%y k (kilo) = 103,

La energia de la radiacion gamma es del orden de millones de eVo del
orden de los MeV (mega electron-volt), 1 MeV = 10° eV. La energia de los
rayos X es del orden de los keV (kilo eV), 1 keV= 1000 eV. La energia de la
radiacién UV y Visible del orden de los eV, como ya ha sido expuesto.

DE 0 DIE POI €1 0)0 ano
Ultraviol frarrojo
400 450 00 0 600 650 00 750 nm
| f I I
Rayos | Rayos Rayos X W Infrarrojo Radar UHF Onda media Frecuencia
csmicos | Gamma A/BIC VHF Onda corta Onda larga extremadamente
I baja
Microondas Radio

1fm 1pm 1A 1mm 1pm Imm lcm im 1km 1Mm

Longitud
de onda (m)

107 10 10 10 0™ 10 100 10F 107 10 10° 10* w0 w0? 1wt 10’ ' 1w w0 1w 10 w0 w0

T
i 23 2 21 20 19 18 17 16 15 14 3 12 11 10 9 8 7 3 5 4 3 2
Frecuencia (Hz) 30 10 10" 10”7 100 100 100 10" 100 107 w0° 10 10 10 1 1. 10 1. 1o 100 10 10

(1 ZettaHz) (1 ExaHz) (1 PetaHz) (1 TeraHz) (1 Glga-Hz) (1 Mega-Hz) (1 Kilo-Hz)

FIGURA 1.6. Espectro electromagnético
Fuente: http://www.zeitmaschinisten.com/svg/Spektrum.svg

Las microondas, radio-ondas u ondas de radio son la forma de radiacion
electromagnética de menor energia. Se caracterizan en términos de su
frecuencia en lugar de su energia. En el Sistema Internacional de Unidades la
unidad de frecuencia es el Hertz (Hz) que equivale a una oscilacion por
segundo. La frecuencia de las microondas es del orden de los Giga-Hertz
(GHz), la frecuencia de las ondas de radio van de los Mega-Hertz (MHz) hasta
los kilo-Hertz (kHz).
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1.7.1 Radiacion ultravioleta

A comienzo del siglo X1X, Johannes Ritter descubri6 que el Sol, ademas de
luz visible, emite una radiacion "invisible™ de longitud de onda mas corta que
el azul y el violeta. Esa banda recibi6 el nombre de "ultravioleta”.

La radiacion ultravioleta es definida como la parte del espectro
electromagnético comprendido entre los rayos X y la luz visible. En la
actualidad, la radiacion UV puede dividirse en dos formas: una en bandas
anchas y otra en bandas tan finas como fisicamente sea posible medirla. La
primera subdivision fue en bandas anchas, establecida con relacién a la
radiacion UV que proviene del Sol y es aun vigente.

En bandas anchas la radiacion UV se subdivide en: UV-A, cuyas
longitudes de onda estdn comprendidas entre 320 a 400 nm y antecede a la
radiacion visible; UV-B, con frecuencia llamada UV bioldgica, sus longitudes
de onda estan comprendidas entre 290 y 320 nm, y UV-C, cuyas longitudes
de onda estan comprendidas entre 220 y 290 nm.

La longitud de onda de los fotones de radiacion UV-C es la mas pequefia,
por tanto los fotones de esta banda son los méas energéticos. Y viceversa, la
longitud de onda de los fotones de radiacion UV-A es la méas grande, por lo
cual la banda menos energética es la de Planck. En la Tabla 1.3 se presentan
el rango tanto en longitud de onda como en energia para los fotones de las
tres bandas anchas que componen de radiacion UV.

TABLA 1.3 Caracteristicas de las bandas de radiacién ultravioleta

Banda Rango de longitud de onda (nm) Rango de energia por foton (eV)
UV-A 400-320 3.88-3.10
UV-B 320-290 4.28-3.88
Uv-C 290-220 5.64-4.28

Fuera de la atmdsfera, la radiacion solar ultravioleta comprende las
bandas UV-C, UV-B y UV-A. La banda UV-C (que va de 220 a 290 nm) es
totalmente absorbida por el oxigeno de la atmosfera. Las bandas UV-B (cuyas
longitudes de onda estan entre 290 y 320 nm) y UV-A (cuyas longitudes de
onda estan entre 320 y 400 nm) alcanzan la superficie de la Tierra.

Es comun encontrar en las fuentes una clasificacion mas completa,
también en bandas anchas, que no sélo incluye la radiacion UV del Sol que
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llega a la superficie de la Tierra. Un ordenamiento taxativo mas acabado
incorpora dos bandas mas energeticas que las tres mencionadas: la banda UV
lejana o extrema cuyas longitudes de onda estan comprendidas entre 190 y
220 nm y la radiacién UV Vacio cuyas longitudes de onda abarcan entre 40
y 190 nm.

1.7.1.1 Fotodisociacion inducida por la radiacion UV

El rango de energia de la radiacion UV parece ser muy estrecho, sin embargo
los fotones de radiacién UV tienen la propiedad de inducir reacciones
quimicas en forma muy selectiva. A las reacciones quimicas provocadas por
fotones se les denominan reacciones de fotodisociacién. Y al proceso de
disociacion se le conoce con el nombre de fotdlisis, e implica la conversion
de la energia del foton en energia quimica. En las reacciones de
fotodisociacion, la energia del fotdn se utiliza para romper el enlace molecular
y el excedente se convierte en energia cinética de los productos de la reaccion.

Las reacciones de fotodisociacién son muy especificas, dependen
fuertemente de la longitud de onda de los fotones de radiacion y por tanto de
la energia de los fotones.

1.7.1.2 Formacioén del ozono mediante fotdlisis
Los fotones de radiacién UV-C tienen la propiedad de romper las moléculas
de oxigeno, debido a que tienen una energia del mismo orden de magnitud

que la energia de enlace de las moléculas de oxigeno. Al romperse las
moléculas de oxigeno forman radicales de oxigeno (O°):

0,+UVC - 2(0) (1.32)

Los radicales libres son altamente reactivos y reaccionan con una
molécula de oxigeno, dando lugar a las moléculas de ozono:

0" +0, > O, (1.33)
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La radiacion UV-A y UV-B no tienen energia suficiente para
interaccionar con el oxigeno en la atmdsfera. Sin embargo si poseen energia
suficiente para romper las moléculas de ozono:

0,+UVAOUVB — 0, +(0) (1.34)

Pero la concentracion de ozono en la atmosfera es muy baja, en con-
secuencia las probabilidades de que la radiacion UV-A y UV-B encuentren
moléculas de ozono en la atmédsfera son muy reducidas y por tanto una buena
parte alcanza a llegar a la superficie de la Tierra. La radiacion UV-B tiene
maés posibilidades de interaccionar con el ozono, que la UV-A, porque sus
fotones tienen mayor energia, por esta razon la atenuacion de la radiacion
UV-B es de mayor proporcion afortunadamente.

La intensidad de la radiacion ultravioleta que llega a la Tierra depende de
la hora del dia y la época del afio (de la altura del Sol y duracion del dia), de
la latitud (mas intensa entre el Ecuador y los tropicos), de la altura (se
incrementa con la altura), del espesor de la capa de ozono (a mayor
concentracion de Os menor radiacion UV-B), del clima (en un dia nublado se
recibe en general menos radiacion que en un dia soleado, siempre y cuando
las nubes no sean brillantes), de la contaminacién atmosférica (mayor
contaminacion, menor radiacion), del horizonte (a mas amplios horizontes
corresponde mayor radiacion) y del "albedo” o capacidad reflectiva de la
superficie.

Los estudios sobre radiacién solar ultravioleta (UV) han adquirido gran
relevancia en los ultimos afios, por sus implicaciones en la salud, la fauna y
la flora. En los humanos el efecto mas preocupante es la induccion de cancer
en la piel, aunque también existe riesgo de induccion de cataratas y glaucoma.
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2. INTERCAMBIO DE ENERGIA EN LA ATMOSFERA

La radiacion que emite el Sol se difunde en el espacio en forma isotrépica —
en 4 estéreo-radianes— atravesando el Sistema solar.

La mayor parte de esa radiacion, como la de todas las estrellas, viaja en
el universo con muy pocas posibilidades de ser interceptada. Los planetas
aparecen como pequefios objetos circulares, lejos del Sol, s6lo logran obstruir
una fraccion muy pequefia del total de radiacién, aquella que va justo en su
direccion.

Visto desde el Sol podemos imaginarnos cada planeta como un circulo de
area, mR; ,—donde R, es el radio del planeta— fijo en una esfera invisible
que tiene como radio la distancia del Sol al planeta Rs.

Cada planeta solo recibe una pequefia fraccion de la energia que proviene
del Sol. Si I es el flujo total de la radiacion emitida por el Sol e I, es el flujo
de radiacion recibida por un planeta, la fraccién recibida por éste es
equivalente a la fraccion que representa su area circular, mR2, respecto al area

de la esfera imaginaria, 4R, situada a la distancia del planeta respecto del
Sol. Esto es

2
Ip an

—=— 2.1
Iy 4mR? @1

No es otra cosa que un caso particular de la ley inversa con el cuadrado
de la distancia. Implica que la intensidad de flujo de la radiacion disminuye o

. . . . 2
es inversamente proporcional al cuadrado de la distancia al Sol Ry .
Lo que significa que los planetas mas cercanos al Sol reciben mas

radiacion, justamente porque estan expuestos a un flujo mayor de radiacion
solar.

2.1 Radiacion solar en el exterior de la atmdsfera y constante solar

La radiacion del Sol que llega a la Tierra puede calcularse en forma
aproximada haciendo uso de la teoria sobre la radiacion (8 1.5). Para ello,
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primero es necesario conocer la temperatura de la superficie del Sol. Esta se
puede calcular haciendo uso de la Ley de Wien, que solo requiere la longitud
de onda méaxima del espectro del Sol, A,,,, = 502 nm.

Haciendo uso de la Ley de Wien (ec. 1.26a) la temperatura de la
superficie del Sol es

-3
728980 mK _ .59 k 2.2)

502x10°m

Considerando al Sol como un cuerpo negro (8 = 1), el flujo de radiacion

emitida por el Sol puede calcularse utilizando la Ley de Stefan-Boltzmann (ec.
1.27). Esto es

| =0 T* = (1)(5.65x108 T j(5677.9K)4 =

W W (2.3)
=62979616 —, =62.98

m m

Dado que el Sol es propiamente una esfera de radio, Ry = 6.95x10%m
, Su superficie es

S =4R,” = 47(6.95x10 ® m =6.07x10° m’ (2.4)

La potencia total emitida por el Sol hacia el espacio es

P=1S= (62979616%)(6.07x1018m2) =3.8228 x 10®°W (2.5)
m
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Esta potencia se difunde de tal forma que, a la distancia que se encuentra
. , ~ . ) 2
la Tierra, ésta aparece como un pequefio circulo de area, 7 Ry, donde
R, =6.5x10° m es el radio de la Tierra.

El flujo de radiacién o irradiancia, |, que llega a alcanzar a la Tierra® se
puede calcular dividiendo la potencia total del Sol, P, entre el area de una
esfera imaginaria de radio igual al radio de la orbita de la Tierra,
R+ = 1.4959789x10" m:

26
P _ 3.82286 x 10”°W =1359ﬂ2

47 RE; 47{1.4959789 x 10" mY m
(2.6)

Iy

Esto significa que cada metro cuadrado de superficie perpendicular a la
trayectoria de los rayos del Sol, a la distancia a la que se encuentra la Tierra
—fuera de la atmosfera— recibe un flujo de radiacion o irradiancia
equivalente a 1359 W.

La constante solar se define como el valor promedio de la irradiancia del
Sol producida fuera de la atmosfera terrestre. Pero dado que el Sol no es
precisamente un cuerpo negro, que su actividad experimenta variaciones y
que la distancia de la Tierra al Sol cambia a lo largo del afio, el valor de la
constante solar, a fin de que sea méas confiable, tiene que ser de naturaleza
experimental. Resultado de mediciones de la irradiancia solar fuera de la
atmosfera, efectuadas en forma continua mediante satélite. EI Centro de
Radiacién Mundial o WRC (por sus siglas en inglés de World Radiation

Center) en 1986 establecié un valor de la constante solar, 1, =1367 W/m?,
con una incertidumbre del orden de 1%. Durante el periodo comprendido
entre 1978 y 1998, como consecuencia de un promedio de mediciones diarias
efectuadas por seis satélites diferentes, se obtuvo el mas reciente valor de la
constante solar, I, = 1366.1 W/m? (Johnson, 2008). Este ultimo valor

8 El subindice o hace referencia al flujo de radiacion solar fuera de la atmésfera.
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difiere tan solo 7.1 W/m? respecto al valor calculado, lo que representa tan
solo un 0.52%.

Por su caracter experimental, se asume que la constante solar toma en
cuenta variaciones de la radiacion emitida por el Sol derivadas de la actividad
solar, asi como la variacion en la distancia de la Tierra al Sol.

El calculo de la irradiancia fuera de la atmosfera, haciendo uso de la teoria
de la radiacion (ec. 2.7), difiere entre 8 W/m?y 12 W/m? respecto a los valores
conocidos de la constante solar. Estas diferencias representan entre -0.6 y -
0.8% de error respecto a valores difundidos de la constante solar. Es decir, es
inferior al 1% de incertidumbre asociada a esta constante por el WRC. El
valor calculado es aceptable y sobre todo permite destacar la coherencia con
la Teoria de la Radiacion. Ciertamente en los calculos no se ha tomado en
cuenta la excentricidad de la 6rbita de la Tierra, pero se puede demostrar que
ésta tiene un efecto compensatorio.

En la Figura 2.1 se presenta el espectro estandar fuera de la atmdsfera
desarrollado por The American Society for Testing and Materials (ASTM,
2000).

El espectro ha sido escalado de tal forma que la integral de este espectro
entre 0.1195 a 1000 um se ajuste al valor de la constante solar, I, =

1366.1 W/m?.

A partir de este espectro se puede cuantificar la intensidad de las bandas
tipicas, integrando el espectro entre las longitudes de onda correspondiente a
cada banda. Asi, puede verificarse que

1) La banda UV-C (119.5 <X <290 nm) representa tan solo el 0.73% del
espectro (10.09 W/m?);

i) labanda UV-B (290 <A <320 nm), el 1.334% de la energia total del
espectro (17.97 W/m?);

iii) la banda UV-A (320 < A <400 nm), el 6.04% de la energia total del
espectro (82.17 W/m?);

iv) la banda Visible (400 <A <770 nm), el 45.85% de la energia total del
espectro (622.5 W/m?),

v) vy la banda Infrarroja (A >770 nm), el 46.8% de la energia total del
espectro (636 W/m?).
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FIGURA 2.1 Espectro de la radiacion solar fuera de la atmésfera
Fuente: The American Society for Testing and Materials (ASTM, 2000)

En la Figura 2.2 se muestra el espectro de la radiacién UV solar fuera de
la atmosfera y sus subdivisiones (UV-A, UV-B y UV-C).

El espectro de estandar de la radiacion solar permite cuantificar la
intensidad de las bandas tipicas, integrando el espectro entre las longitudes de
onda correspondiente a cada banda. Y, la integral de todo el espectro
corresponde o es equivalente a la irradiancia solar o a la constante solar.

El concepto de constante solar se puede generalizar para todos los
planetas del sistema solar. La constante solar de cada planeta es equivalente
a la irradiancia solar fuera de la atmosfera de cada planeta. Se puede calcular
de la misma manera como se hizo para la Tierra, y se define como el flujo de
radiacion solar que alcanza la vecindad de cada planeta. En la Tabla 2.1 se
muestran las constantes solares para Venus, Tierra, Marte y Jupiter.
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FIGURA 2.2 Espectro de la radiacion UV solar fuera de la atmésfera

TABLA 2.1 Radio y constantes solares de Venus, Tierra, Marte y JUpiter

Radio x10° m Constante solar (W/m?)
Venus 108 2632
Tierra 150 1367
Marte 228 589
Jupiter 780 51

La temperatura de cada planeta no depende exclusivamente de la
constante solar. La radiacion solar es la fuente de energia mas importante de
todos los planetas y satélites del Sistema solar, aunque puede no ser la Unica
fuente de energia. De manera adicional, el comportamiento térmico de cada
planeta no obedece de forma estricta al flujo de radiacion solar. La atmdsfera,
aunque no es una fuente de energia, juega un papel determinante en el
comportamiento térmico de la Tierra: almacena y transporta cantidades
importantes de energia y cumple el papel de un aislante que atenua o retarda
la pérdida de energia hacia el espacio.
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En el ANEXO 11 se describen las caracteristicas térmicas més relevantes
de los planetas del Sistema solar y su relacion con el tipo de atmdsfera.

2.2 Temperatura de la Tierra
2.2.1 Flujo de radiacion solar fuera de la atmosfera

La superficie de la Tierra recibe energia o radiacion electromagnética del Sol
—radiacion ultravioleta, visible e infrarroja—, también radiacién infrarroja
de la atmoésfera y reemite radiacion infrarroja tanto a la atmdésfera como al
espacio exterior.

La radiacidn solar, sin embargo, llega a la superficie de la Tierra con un
angulo de incidencia diferente y una intensidad variable que dependen del dia
del afio, la hora del dia, la latitud, la altitud y las condiciones meteoroldgicas.
La forma cuasi-esférica de la Tierra conjugada con los movimientos de
rotacion y de traslacion de la Tierra y la inclinacion del eje de rotacion de la
Tierra son variables que intervienen en definir la naturaleza de la radiacion
solar en cada punto de la superficie de la Tierra.

A simple vista la intensidad de la radiacién es mayor en el Ecuador y
menor en los polos, pero esto no es del todo cierto, justo por el efecto del
cambio en la declinacién solar a lo largo del afio.

Vista desde el Sol, la Tierra aparece como un disco, el radio de la Tierra
es Rt = 6380 km. La radiacion total recibida por la Tierra es estrictamente
aquella interceptada por la seccion transversal que presenta la Tierra al Sol
(Figura 2.2). Aunque debido a la forma de la Tierra, la radiacién solar incide
con diferente direccion en cada punto de la superficie de la Tierra y por lo
tanto llega con desigual intensidad.
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FIGURA 2.2 Flujo de radiacidon solar en el exterior de la atmésfera de la Tierra

Como hipotesis se puede definir una cantidad, |T , que dé cuenta de la

reparticion promedio sobre toda la Tierra de la radiacion solar en el exterior

de la atmésfera. Esta cantidad, a la que se puede llamar irradiancia promedio

global, se puede calcular dividiendo la radiacion solar interceptada por la

seccion transversal de la Tierra entre la superficie esférica de la Tierra. Esto
w

es
| (1372 sz(ﬂRT ?)
rT — oAseccién — m — 34372

Aesfera (47ZRT ? ) m

(2.7)

Este es un valor promedio sobre toda la Tierra; da cuenta de que la Tierra
recibe del Sol, en forma continua durante las 24 horas del dia, una cantidad
impresionante de energia repartida sobre toda la Tierra. Significa que cada
metro cuadrado de la superficie de la Tierra recibe 343 W, una cantidad de
energia del orden de la emitida por siete focos de 50 W. Como se trata de un
valor promedio hipotético es independiente de la latitud y longitud; y al
considerar la Tierra como una esfera, no toma en cuenta la orografia ni la
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geografia. Esta cantidad tiene una gran utilidad practica en los diferentes tipos
de balance que veremos a continuacion.

2.2.2 Temperatura de emision de la superficie de la Tierra

En una primera aproximacion, puede considerarse que la atmdsfera es
transparente a la radiacion solar incidente. Aunque bien sabemos que esto no
es cierto, esta aproximacion permite explicar algunos aspectos de la
transferencia de energia sobre la superficie de la Tierra, y visualizar qué
pasaria si en la Tierra no hubiera atmdsfera. Con certeza el nitrogeno y el
oxigeno, los componentes mas abundantes de la atmosfera, son relativamente
transparentes a la radiacion solar, pero juegan un papel importante en la
dispersion de la radiacién y en la retrodispersion de la radiacion hacia el
espacio exterior, de tal manera que no se pueden ignorar. En el desarrollo
siguiente se considera una atmdsfera transparente a la radiacion solar
incidente. Esto permite definir el concepto temperatura de emisién de la
Tierra e imaginar una Tierra sin atmosfera.

2.2.2.1 Albedo de la superficie de la Tierra

Aunque no se reflexione respecto al efecto de la atmdsfera sobre la radiacion
solar incidente, de cualquier manera hay que considerar que la superficie de
la Tierra no absorbe la totalidad del flujo de radiacion solar o de la irradiancia

promedio, |, repartidos sobre toda la Tierra. Igual ocurre con cualquier

planeta o satélite del Sistema solar, no todo el flujo de radiacion solar es
absorbido, una fraccion importante de ella es reflejada. De hecho la radiacion
solar reflejada, en el caso de los planetas y satélites del Sistema solar, es lo
que los hace visibles.

Se le llama albedo a la relacion entre la radiacion reflejada y la radiacion
incidente. A menudo el albedo es designado por la letra 4, porque la palabra
albedo comienza con a que en el alfabeto griego equivale a, a. En este texto
se utiliza siempre O, en virtud de que a se ha utilizado para designar el
coeficiente de absorcién. El albedo no es otra cosa que el coeficiente de
reflexion. Toma valores entre 0 y 1, esto es 0< p<1. El albedo depende de la
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naturaleza del medio reflejante. Obviamente no es igual para todos los tipos
de superficies. Los océanos absorben méas del 90% de la radiacion que
reciben, mientras que la nieve y el hielo entre el 10 y el 30%. En la Tabla 2.2
se presenta en porcentajes el albedo caracteristico de diferentes medios
geogréficos.

Aunque la superficie de la Tierra estd compuesta de una variedad de
zonas geogréficas, se considera que el albedo promedioes p =0.3.

TABLA 2.2 Albedo para diferentes tipos de superficies en la Tierra

Tipo de superficie Albedo (%)
Océano 2-10
Bosques 6-18
Ciudades 14-18
Pastizales 7-15
Suelo 10-20
Sembradios 16-20
Hielo 20-70
Desierto 35-45
Nieve fresca 75-95
Nieve acumulada 40-60
Nubes (estratos delgados) 30-70

Si a 'y P son los coeficientes de absorcion y reflexion de la superficie
de la Tierra, de acuerdo a la teoria de la radiacion (§8 1.4.2), a+p=1;
entonces si p=0.3, « =0.7. Luego, los flujos de radiacion solar reflejados y
absorbidos por la superficie de la Tierra son respectivamente

L =pl; = (0.3)[343\’\/2} =102.9ﬂ2 (2.8)
m m
| =1-p)l; = I, :(0.7){343\”2} :240.1ﬂ2 (2.9)
m m

De acuerdo a la Ley de Kirchhoff, un material absorbedor emite energia
en la misma proporcion que la absorbe, lo que en términos de sus coeficientes
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de absorcion implica que « — - . Por lo tanto el coeficiente de emision de
la superficie de la Tierraes £ =0.7.

De acuerdo a la Ley de Stefan-Boltzmann, la temperatura de la superficie
de la Tierra esta asociada a la reemisién de la irradiancia promedio global
recibida del Sol, la cual es equivalente a la radiacion absorbida,

I,=1,=al, =a T*. En efecto, ambos tipos de radiaciones no son de la

misma naturaleza, mientras que la radiacion incidente proviene del Sol,
comprende el espectro solar, la emitida por la superficie de la Tierra es, de
manera estricta, radiacion infrarroja. En ausencia de atmdésfera los procesos
de transferencia de energia se suceden en la superficie de la Tierra. La
temperatura de emision puede calcularse en forma simple a partir de la
radiacion emitida por la superficie de la Tierra:

T (0.7)343Wm=2) _

e l; °
. :i/ - —i/s 675010 *Wim 2K =2551 K=-17.9 °C

(2.10)

T, es llamada temperatura de emision, justo porque ignora el efecto de

la atmoésfera; en consecuencia ésta seria la temperatura de la superficie de
Tierra si no hubiera atmdsfera.

Evidentemente a esta temperatura el agua no estaria en estado liquido vy,
de existir vida, no seria como la conocemos.

Sin embargo, la temperatura promedio de la superficie de la Tierra es en

promedio T, =288 K =15°C. Esto sugiere que los procesos de trans-

ferencia de energia no son simplemente los que ocurren a nivel de la
superficie de la Tierra.

A la temperatura de emision de la superficie de la Tierra de 255 K, de
acuerdo a la Ley de Wienn (ec. 1.26a), la longitud de onda maxima de la
radiacion emitida es

2.898 x1073 (Km)
Amax = T(K) =
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_2.898 x1073(Km)

— 5 _
STAB K = 1.137x107>m = 11.37 um (2.11)

Longitud de onda correspondiente a la parte infrarroja del espectro
electromagnético.

2.2.3 Efecto invernadero

La atmdsfera no es transparente a la radiacion, una fraccion importante de la
radiacion permanece atrapada en la atmdsfera. Gran parte de la radiacion
infrarroja emitida por la superficie de la Tierra es absorbida por componentes
de la atmosfera tales como el vapor de agua, el bidxido de carbono, el metano,
los diversos productos de combustion y los contaminantes atmosféricos. A
esto se le conoce como efecto invernadero, a la retencion de energia por las
moléculas poliatomicas de la atmosfera.

Para explicar el efecto invernadero considérese que la atmosfera es
transparente a la radiacion solar incidente, pero es parcialmente opaca a la
radiacion infrarroja expulsada por la superficie de la Tierra.

La absorcién de radiacion infrarroja impide que gran parte de la radiacion
infrarroja despedida por la superficie de la Tierra sea expulsada hacia el
espacio. La absorcion en si es un proceso de transferencia de energia de la
superficie de la Tierra a la atmosfera. La absorcion de energia por los diversos
componentes de la atmésfera da lugar al aumento de la agitaciéon molecular y
en consecuencia al aumento de temperatura de la atmdsfera.

El hecho de que la atmdsfera tenga una cierta temperatura, T, , debe

hacernos pensar que igual que cualquier objeto, de acuerdo a la Ley de Stefan-
Boltzmann, emite radiacién. Y como su temperatura es cuando mucho del
mismo orden que la temperatura de la superficie de la Tierra, el tipo de
radiacion emitida es la infrarroja.

La atmosfera a la temperatura, T,, es un medio que expulsa un flujo de

« ez 4 . . . ey . , .
radiacion, 1, = oT, ", hacia el espacio, y dado que la emision es isotrépica,

despide otro flujo de radiacion de la misma magnitud hacia la superficie de la
Tierra.
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La superficie de la Tierra en consecuencia no sélo recibe la radiacion que
proviene del Sol, ademas recoge una cantidad adicional que corresponde a la
radiacion IR proveniente de la atmdsfera. De manera bésica en esto consiste
el efecto invernadero, en la captura de energia por la atmdsfera y su reemision
isotrdpica. De esta forma, la energia emitida por la superficie de la Tierra que
tenia como destino el espacio exterior es interceptada en la atmosfera. Luego
es reemitida de la atmosfera en forma isotropica. En consecuencia,
practicamente la mitad de ella tiene la posibilidad de regresar a la superficie
de la Tierra. Esto hace que la superficie de la Tierra reciba una contribucion
de energia adicional al flujo de radiacion solar. Como consecuencia, la
temperatura de la superficie de la Tierra es mayor que la temperatura de
emision calculada en el apartado anterior.

Al poner en juego la atmosfera, el sistema es un poco mas complejo y la
transferencia de energia ya no se reduce a la interaccion entre la radiacion
solar y la superficie de la Tierra, ahora se tiene un sistema Tierra-atmosfera
en equilibrio térmico con el espacio exterior. Es decir, que el flujo de
radiacion de entrada al sistema es igual al de salida.

Para analizar la puesta en juego de la atmdsfera se puede asumir, en una
primera aproximacion, que la atmdésfera es transparente a la radiacion solar
de entrada y parcialmente opaca a la radiacion infrarroja de salida.

De esta manera, se pueden formular dos ecuaciones de balance de
energia, una sobre la superficie de la Tierra y la otra en la parte superior de la
atmasfera.

i) En la superficie de la Tierra: la energia de entrada es la suma de

las energias correspondientes a la irradiancia global promedio, |T
, mas la radiacion emitida por la atmdsfera, I, =oT,*; y la energia

de salida es la suma de las energias concerniente a la radiacion
solar reflejada, p I, mas la radiacion emitida por la superficie,

|, =0 T,*. La ecuacion de balance conforme a lo expresado se
puede escribir como

L+l —pl -1 =0 (2.12)
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0 bien,

Q-p); =0T -1 (2.13)

a

i) En la parte superior de la atmosfera: la energia de entrada es

solamente la correspondiente a la irradiancia global promedio, |T

, mientras que la energia de salida es la suma de las energias
adecuada a la radiacion solar reflejada, p I,, mas la radiacion

, . . 4 ,
expulsada por la atmésfera hacia el espacio, |, =oT ™, mas la
radiacion despedida por la superficie que no fue absorbida por la
atmosfera, (1—053)IS ; donde «a, es el coeficiente de absorcion de

radiacion IR de la atmoésfera. La ecuacion de balance
correspondiente se puede escribir como

l=p 1 =1, -(L-a,)l; =0 (2.14)
0 bien,

Q-p); =0T, ~(1-0a,)0 T, (2.15)
Sumando las expresiones (2.13) y (2.15):

0-p0;
7(2_%) =ol, (2.16)

Hasta aqui no se conoce el valor del coeficiente de absorcion de la

atmodsfera, &, , que puede tomar un valor entre Oy 1; «,=0

corresponderia a una atmosfera transparente a la radiacion IR, en cuyo caso
la temperatura de la superficie de la Tierra se reduce a la temperatura de

emision, y en la ecuacion (2.16), T se sustituye por T, para dar
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1-p); =oT,° (2.17)

&

Sustituyendo la ecuacion (2.17) en (2.16) se puede obtener la relacion
entre la temperatura de la superficie de la Tierra, T, y la temperatura de

emision, T, , para una atmosfera transparente a la radiacién solar y
parcialmente opaca a la radiacion IR. Esto es

20T * .
£ =0l 2.18
2-a) 7 (2.18)

de donde

1

2 4
T = T, (2.19)

2-a,

Asumiendo que ¢, puede tomar un valor entre 0 y 1, la temperatura de
la superficie de la Tierra para «, =0 seria Tg =T, mientras que para «, =1

1
T, =2°T,.
Para una atmdsfera completamente opaca a la radiacion IR, dado que
T, =255 K, la temperatura de la superficie de la Tierra seria
T, = 303 K, resultado que es 15° superior al valor real.

Evidentemente en esta descripcion no se ha considerado que en la
realidad la atmdsfera no es transparente a la radiacion solar incidente. Eso

explica por qué T hasido sobrestimada. Sin embargo, el objeto de este tema

no fue propiamente obtener la temperatura de la superficie de la Tierra, sino
poner en evidencia el papel de la atmosfera como responsable del efecto
invernadero. Pero no esta demas enfatizar que, a pesar de la simplicidad de
esta descripcion, es una buena aproximacion.
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La temperatura de la atmésfera, T,, se puede obtener sustituyendo la
ecuacion  (2.17), (1—,o)lT =0 Tg4 en la ecuacion  (2.13),
Q-p); =0T, -0 T,* Estoes

T =T -1 (2.20)

a &

De tal manera que ambas temperaturas, T y [,, resultan ser

ligeramente mas grandes de lo que en realidad son. No obstante, el objeto de
este tema fue poner en evidencia el papel de la atmosfera como responsable
del efecto invernadero.

Por otro lado, tampoco se ha determinado el valor exacto del coeficiente

de absorcion de la atmosfera, «, . Si utilizamos la ecuacion (2.18), sabiendo

que T, =255K y que T, = 288K, se puede verificar que a, =0.77, lo

cual resulta sorprendentemente elevado. Mas hay que enfatizar que ésta es tan
s6lo una aproximacion extrema.

2.3 Balance energético de la Tierra

La Tierra tiene una gama de temperaturas que va desde -70°C en el caso de
los casquetes polares, hasta aproximadamente +50°C en el caso de los
trdpicos en verano o el Ecuador. En esta gama de temperaturas se desarrollan
las diferentes formas de vida. La temperatura promedio de la superficie de la
Tierra es 15°C (288 K).

2.3.1 Energia de entrada

La Tierra tiene dos fuentes de energia, la energia que proviene del espacio
exterior y la energia interna.

La energia venida del espacio exterior comprende la radiacién solar, los
rayos cosmicos y meteoritos. La fuente mas importante de energia sin punto
de discusidn es la radiacion solar, aunque hay una contribucion significativa
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de energia de origen cdsmico —rayos cosmicos y meteoritos— cuya cuan-
tificacion esté fuera del alcance de este texto.

La energia interna comprende: las interacciones océano-atmosfera, las
erupciones volcanicas, los movimientos teluricos, la energia gravitatoria que
aporta la Luna, los incendios forestales y la disipacion de energia resultado
de la actividad humana.

El flujo de radiacion solar o irradiancia promedio que recibe la Tierra,

I; = 343%, se distribuye de la siguiente manera (Figura 2.3):
m

o el 30% (106 Wm™) es reflejada al espacio exterior por las nubes, las
moléculas del aire y la superficie de la Tierra;

o el 20 % (68 Wm™) lo absorben las nubes y los aerosoles

o y el restante 50% (169 Wm™) se retiene en la superficie de la Tierra.

2.3.2 Energia de salida

De acuerdo a la Ley de Stefan-Boltzmann, todo objeto a una cierta
temperatura emite una cantidad de energia que es directamente proporcional
a la temperatura elevada a la cuarta potencia. Esto es

| =aoT* (1.27)

donde: € es el coeficiente de emisividad, (0<e<I), o =5.67051x10°W /m°K*
es la constante de Stefan-Boltzmann y T es la temperatura absoluta.

La superficie de Tierra tiene una temperatura promedio de 288 K. Para
un cuerpo negro e=1. Si se considera la superficie de la Tierra como un cuerpo
negro a esta temperatura, de acuerdo a la Ley de Stefan-Boltzmann, la Tierra
emite un flujo de radiacién IR.

Segun la Ley de Wienn (ecuacion 1.26a), a la temperatura promedio de
la superficie de la Tierra (288 K), la longitud de onda maxima del espectro de
emision de la superficie de la Tierra es
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N _2.898 x1073(Km) _2.898 x1073(Km)
max T(K) B 288 K
= 10.06 um
Y de acuerdo a la Ley de Stefan-Boltzmann, el flujo de radiacion
infrarroja emitido por la superficie de la Tierra es:

w
Is = eaT* = (1) (5.67x10-8 )(288 K)* =390 —
m

= 1.006x10"°m

m2K*

El flujo de radiacion emitido por la superficie de la Tierra se distribuye
de la siguiente manera (Figura 2.3):

e laatmosfera absorbe el 94 % (368 Wm™),
e el resto (22 Wm) atraviesa la atmdsfera sin ser absorbido y se pierde en
el espacio.

La atmdsfera regresa a la superficie de la Tierra en forma de radiacion
infrarroja 327 Wm2. Al mismo tiempo, del total de la energia completamente
absorbida por la atmdsfera (68 Wm de radiacion del Sol mas 368 Wm de
radiacion terrestre) se emite hacia el espacio exterior 215 Wm.

El balance energético total en la superficie de la Tierra es

Balance neto = la energia del Sol + la energia de la atmosfera

- la energia emitida

0 sea:
169 Wm? +327 Wm? -390 Wm™? = +106 Wm~?
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FIGURA 2.3 Balance global de energia en la atmdsfera de la Tierra

El signo mas en el balance sobre la superficie de la Tierra indica un
excedente de energia en la superficie de la Tierra. Esto significa que la Tierra
transmite 106 Wm2 a la atmosfera.

El balance puede repetirse tomando como referencia la atmdsfera. Esta
recibe energia o radiacion directa del Sol —ultravioleta, visible e infrarroja—
, radiacién infrarroja de la superficie de la Tierra y despide radiacién
infrarroja, tanto a la superficie de la Tierra como al espacio exterior. El
balance energético total es

Balance neto= energia del Sol + energia de la Tierra - energia hacia la Tierra
-energia hacia el espacio
0 sea:
68 Wm? + 368 Wm™ -327 Wm? - 215Wm? = -106 Wm?
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El signo menos en el balance de la atmosfera indica un déficit para la
atmosfera. Lo cual explica un intercambio continuo de energia. Esto implica
que la atmdsfera se calienta desde abajo, y no desde arriba como a primera
vista podria pensarse. Ademas esto muestra la disminucién de temperatura en
la tropdsfera a medida que aumenta la altitud. Como se vera mas adelante (8§
5.1.3) a la razén de cambio de la temperatura con la altitud se le llama
gradiente térmico, el cual es del orden de -6.5°C/km en la tropdsfera; lo que
significa que la temperatura de la atmdsfera disminuye 6.5°C en promedio
por cada kilometro de altitud.

2.4 Intercambio de la energia entre la Tierra y su atmosfera

El excedente de energia, que resulta del balance energético (106 Wm), se
puede interpretar como la energia que requiere la Tierra para dar lugar a los
fendmenos naturales. Esto implica que, para que los fendmenos naturales
tengan lugar, cada metro cuadrado de la Tierra requiere una energia
equivalente a la que utiliza un foco hipotético de 106 W. Esta comparacion
da relevancia a un hecho imperceptible a nuestros sentidos: la Tierra requiere
una cantidad enorme de energia, tan sélo para ser como es; y el que sea como
es a su vez conlleva que sea hospitalaria a la totalidad de las especies
vivientes.

La energia juega un papel especifico en funcion y dependiendo de su
naturaleza: es absorbida o dispersada. La radiacion solar, como es bien
sabido, no se reduce a luz visible, y la propia luz visible no es de un so6lo
color, sus componentes o colores no tienen las mismas proporciones; aporta
a la Tierra energia en forma de radiacion ultravioleta, luz visible, y radiacion
infrarroja, calor.

Muy probablemente, si el Sol tuviera otra temperatura, 0 no emitiera luz
blanca —si fuera una estrella méas vieja 0 mas nueva—, aunque la intensidad
de la radiacion fuera la misma, los procesos que ocurririan en la Tierra serian
de naturaleza diferente. De ahi la importancia espectral de la radiacion del
Sol.

La radiacion solar es en si una fuente de energia con caracter inagotable
que a su vez es fuente de otras formas de energia, algunas de ellas tambiéen
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ilimitadas como los vientos. Una porcion de la luz visible propicia la
fotosintesis que da lugar a la generacién de la biomasa, fuente de generacion
del oxigeno. La biomasa generada hace cientos de millones de afios dio lugar
a la generacion de los combustibles fosiles: petréleo, gas natural y carbon.

La temperatura de la superficie de la Tierra es resultado de la accion tanto
de la radiacién solar como de la radiacion infrarroja emitida por la atmdsfera.
En contacto con la atmdsfera induce grandes corrientes de conveccion de
calor, los vientos.

En los océanos y mares el calentamiento de la superficie induce un doble
gradiente, uno en la atmdsfera y otro en los océanos y mares. En la atmdsfera,
el gradiente térmico provoca la circulacion de la atmosfera y la evaporacion
del agua que da lugar a la formacion de nubes. En los océanos y mares
estimula las corrientes maritimas y oceéanicas que dan lugar a la circulacion
del agua.

La circulacion de la atmdsfera es el motor del clima, el vehiculo que
transporta las nubes por la faz de la Tierra. La condensacion del agua en las
nubes genera las lluvias que alimentan los rios y lagos.

Lo que sucede en la Tierra es una secuencia de procesos de transferencia
de energia. En su origen la energia solar es de naturaleza electromagnética,
se transforma primero en calor, que distribuido en la superficie de la Tierra,
eleva la temperatura de la corteza terrestre. El calor de la superficie se
transfiere al aire de la atmdsfera por conveccién, produciendo un gradiente
de temperatura que propicia la circulacion de la atmésfera que es el vehiculo
de las nubes. Como resultado final, el agua a grandes altitudes posee una
energia gravitacional muy superior a la que tenia en el lugar donde fue
evaporada. El Sol provee la energia suficiente para superar la gravedad de la
Tierra y llevar grandes masas de agua a grandes altitudes.

El balance presentado no es del todo preciso. El Sol no es la Gnica fuente
de energia que participa en el equilibrio térmico de la Tierra, sin embargo es
la fuente méas importante. Existen otras contribuciones pero de un orden de
magnitud practicamente insignificante. Entre ellas habra que contar: el flujo
de calor producido por el magma, los movimientos teldricos, las erupciones
volcanicas, la fuerza de gravitacion de la Luna que actla sobre las mareas, las
interacciones de meteoritos y rayos césmicos, los incendios forestales y la
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accion del hombre. Pero no todas han sido evaluadas. S6lo se conoce el flujo
de energia proveniente del magma.

En efecto, el proceso de enfriamiento de la Tierra no ha concluido, justo
porque la corteza de la Tierra actia como un aislante. El flujo de calor del
interior de la Tierra hacia la superficie de 0.03W/m2 representa menos del
0.2% de la energia intercambiada entre la Tierra y la atmdsfera. Asi las cosas,
aunque el balance presentado no es preciso es un modelo que muestra que las
principales causas de la temperatura de la Tierra son el flujo de radiacion solar
y el intercambio de energia entre la Tierra y la atmdsfera.

2.5 Comparacion con la energia utilizada por las actividades humanas

En el 2017 el consumo mundial de energia primaria ascendié a 13 511.2
millones de toneladas equivalentes de petroleo (Mtep). De los cuales el 85.2
% correspondi6 a fuentes fosiles: 4621.9 Mtep de petréleo (34%), 3 731.5
Mtep a carbon (27.6%) y 3 156.0 Mtep de gas natural (23.3%). El 14.8%
provino de fuentes limpias —hidroelectricidad (6.8%)), energia nuclear (4.4%)
y energias renovables (3.6 %)- y biocombustibles 0.6 %).

El equivalente en energia de una tonelada de petrdleo es 42 Giga-Joule
(GJ). Tomando en consideracion el tiempo en segundos (un afio), la
conversion a unidades de potencia del consumo mundial de energia es

42x10°)
ltep

t 365d(24hj[36003j
1d 1h

Esto es, en el 2017 las actividades consumieron 1.799x10% W, que
repartidos en la superficie de la Tierra (5.1x10%** m?) equivale a 0.03528 W/m?.
Esta cantidad es ligeramente superior al flujo de calor emitido por el magma
del interior de la Tierra; representa apenas el 0.0328% de los 106 W/m? que
dan lugar a los fendmenos naturales.

13.5112 x109tep( J
=1.799x10 W (2.21)
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No toda esa energia utilizada por la humanidad es disipada en forma
de calor. Si se considera una eficiencia del orden del 30%, el calor disipado
es 0.01038 W/m? ;Tendra efectos directos, el calor disipado por las
actividades industriales y humanas, sobre el Calentamiento Global de la
Tierra? En un dado caso de influir practicamente seria imperceptible.

El consumo mundial de energia —que en realidad es inmenso- equivale
tan solo a un 0.0328 % de la energia que requiere la naturaleza de manera
constante. Esta comparacién permite dar relevancia al sistema Sol-Tierra-
Atmosfera. Mantener la temperatura hospitalaria de la Tierra y el desarrollo
de los fendbmenos naturales, requiere una enorme cantidad de energia, y no
hay fuente capaz de remplazarla.

La energia utilizada por la humanidad es apenas significativa a una escala
global. Si el efecto del uso de la energia por la humanidad fuera tan sélo de
caracter térmico, no habria por qué alarmarse. El problema estriba en que
asociado con el uso de la energia se da la liberacién al ambiente de multiples
compuestos quimicos, de los cuales los efectos y su accion sobre la atmosfera
aun se desconocen. Se sabe que cantidades imperceptibles de ozono juegan
un papel vital para las especies vivientes. Nadie pudo haber imaginado en los
afios 30 que la produccion de los clorofluorocarbonos —notablemente el
fredn que revolucioné la refrigeracion y el aire acondicionado— fueran a
producir un efecto destructivo en la capa de ozono.

Asi pues, aunque el efecto térmico de la energia utilizada por la
humanidad es casi insignificante, no es descartable que algunas de las nuevas
especies quimicas puedan inducir modificaciones en las propiedades fisicas
de la atmosfera.

2.6 Incidencia de la radiacion solar en la superficie de la Tierra

La Tierra puede considerarse como un gran sistema en relacion con su entorno
que requiere energia para mantener el conjunto de fendmenos naturales, que
entre otras cosas, hacen posible la vida de millones de especies sobre la Tierra.

La radiacion solar es la fuente méas importante de energia. El
calentamiento de la superficie de la Tierra inducido con la radiacion solar,
combinado con la rotacion de la Tierra, genera en la atmodsfera gradientes
térmicos que producen grandes corrientes de conveccion de calor en forma de
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vientos —responsables de la circulacion de la atmosfera— vy, en los océanos
y en los mares, grandes corrientes de circulacion —responsables de la
circulacion de los océanos—.

Las interrelaciones entre océano y atmosfera conforman el clima,
fundamental en la vida de las especies.

La absorcidn de la energia solar en los océanos, lagos y rios produce la
evaporacion generadora de las nubes y la lluvia, que redistribuye el agua sobre
la superficie de la Tierra y alimenta los rios, lo que constituye el ciclo del
agua.

Matt Rodell y colaboradores,® investigadores de la NASA Goddard Space
Flight Center in Greenbelt, Maryland, en un estudio publicado en la revista
Journal of Climate, basado en recopilacion de datos a nivel global entre
2000 y 2010, reportaron que cada afio se evapora de los océanos 449500
kilémetros ctbicos (km?), del suelo y plantas 70 600 km®. La suma total de
agua evaporada es del orden de 520 100 km?®, 5% mas que la cantidad
reportada en estudios precedentes. Por su parte, las precipitaciones, bien sea
a través de lluvia, nieve o granizo, ascienden a 403 500 km? sobre los océanos
y 116 500 km? sobre la tierra. De las precipitaciones en tierra, 45 900 corren
a traves de los rios. El estudio agrega, en forma comparativa, que la
humanidad utiliza en agricultura, industria y consumo doméstico 9100 km?,
es decir, menos del 8% de las precipitaciones.

2.6.1 Intensidad de la radiacion solar

La radiacion proveniente del Sol y que llega a los diferentes puntos de la
superficie de la Tierra es mas compleja de lo dictado por el sentido comun.
La intensidad de la radiacion no es la misma en el Ecuador y en los
hemisferios ni es la misma a nivel del mar y en altitud. Tampoco lo es la
composicion espectral. Ambas, intensidad y composicion espectral, varian a

9 Rodell, M., Beaudoing, H., T. L’Ecuyer, Olson, W., Famiglietti, J., Houser, P., Adler, R.,
Bosilovich, M., Clayson, C., Chambers, D., Clark, E., Fetzer, E., Gao, X., Gu, G., Hilburn,
K., Huffman, G., Lettenmaier, D., Liu, W., Robertson, F., Schlosser, C., Sheffield, J. and
Wood, E. (2015), The Observed State of the Water Cycle in the Early Twenty-First Century,
in Journal of Climate, 28. 8289-8318, doi: 10.1175/JCLI-D-14-00555.1.
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lo largo del afio. Las diferencias y variaciones generan gradientes de
temperatura que inducen procesos de transferencia de energia y flujo
colosales de masas del aire.

Mas lejos del Ecuador los rayos del Sol llegan cada vez en forma mas
inclinada a la superficie de la Tierra, de tal manera que en los polos es
practicamente rasante. Sin considerar el efecto de la atmdsfera, la intensidad
de la radiacién solar en un punto cualquiera de la superficie de la Tierra con
un angulo de incidencia & varia de acuerdo a la relacion

1(6) =1(0)cos@ (2.22)

siendo & el angulo entre la normal de un plano horizontal en ese punto y
el plano que barre la direccion del Sol durante el dia en ese punto e 1(0) la

intensidad de la radiacién con incidencia @ = 0°, es decir, la intensidad de
la radiacion sobre un plano perpendicular a la direccion de la radiacion en el
mismo lugar.

Esto implica que la intensidad disminuye por efecto del angulo de
incidencia de la radiacion. Asi en los polos como & =90° la intensidad que
Ilega a la superficie es 0.

Adicionalmente, al haber un angulo de incidencia, la radiacién sigue un
trayecto Optico mas grande. Esto supone que los rayos del Sol han sido méas
expuestos a la atenuacion y/o dispersion con las moléculas de la atmosfera.

Factores como el angulo de incidencia y el trayecto Optico explican, de
manera parcial, por qué la temperatura de la superficie en la Tierra es mas
elevada en el Ecuador y disminuye paulatinamente hacia los polos.

Sin embargo, el angulo de incidencia y el trayecto Optico no son los
unicos elementos que interviene en definir la intensidad de la radiacion sobre
cualquier punto de la superficie de la Tierra. En un mismo punto sobre la
superficie de la Tierra y a la misma hora del dia, la intensidad varia a lo largo
del afio, debido a que el angulo de incidencia de la radiacion cambia como
resultado del movimiento de traslacion de la Tierra alrededor del Sol. Esto se
debe a que el eje de la Tierra mantiene una misma inclinacion (23.5°) durante
su recorrido alrededor de su érbita (Figura 2.4).

Por ello la radiacion solar no llega en forma perpendicular al Ecuador
durante todo el afo; como pudiera ser si el eje de la Tierra no tuviera
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inclinacion. En los tropicos, la radiacion solar pasa en forma perpendicular
Unicamente el 21 de junio —en el solsticio de verano— sobre el tropico de
Céncer y el 22 de diciembre —en el solsticio de invierno— sobre el tropico
de Capricornio. Mientras que sobre el Ecuador pasan en forma perpendicular
dos veces al afio: el 21 de marzo —en el equinoccio de primavera—y el 23
de septiembre —en el equinoccio de otofio—. Esto define las estaciones del
afio

La declinacion solar, &, es el angulo entre un vector unitario, $, dirigido
en la direccion del Sol a partir de la Tierra —en el plano de la orbita de la
Tierra o plano del ecliptico— y la proyeccion de ese vector, Se, en el plano
ecuatorial (Figura 2.5). El angulo, o la declinacion solar, solo es igual a 0°
durante los equinoccios de primavera y de otofio, cuando los planos ecuatorial
y del ecliptico se interceptan. Mientras que el solsticio de invierno es -23°27°
y en el solsticio de verano es +23°27.

La declinacion solar, o , varia dependiendo del nimero del dia del afio,
J , que vade 1 para el primero de enero al 365 para el 31 de diciembre 0 366
para los afos bisiestos.

La declinacion solar puede calcularse mediante la expresion siguiente
(Page, 1986):

5 =sen™[0.3978 sen[J'-80.2° +1.92° sen(J'-2.80°)]]
(2.23)

360J
365.25

donde J' es el angulo del dia, que es igual a J'=
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FIGURA 2.4 Inclinacion del eje de la Tierra durante su movimiento de traslacion
alrededor del Sol
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FIGURA 2.5 Interseccion entre el plano ecuatorial y el plano del ecliptico
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En la Figura 2.6 se presenta en forma gréafica la declinacion a lo largo del
afno.

Debido al movimiento de traslacion de la Tierra y a la declinacion solar
que cambia a lo largo del afio, la trayectoria aparente que sigue el Sol a lo
largo del dia, sobre cualquier punto de la superficie de la Tierra, describe un
plano que cambia a lo largo del afio (Figura 2.7). Sélo en los equinoccios de
primavera y otofio —entre los dias 21 y 22 de marzo y entre el 22 y el 23 de
septiembre, respectivamente— dicho plano es perpendicular en el Ecuador.
Mientras que en el solsticio de verano —entre el 21 y el 22 de junio— el plano
de la trayectoria aparente del Sol durante el dia es perpendicular en el trépico
de Céncer que se encuentra a 23.5° de latitud Norte. Y en el solsticio de
invierno —entre el 21 y 22 de diciembre— el plano es perpendicular en el
trépico de Capricornio localizado a 23.5° de latitud Sur.

Durante los equinoccios la intensidad de radiacién es mayor en el
Ecuador, durante el solsticio de verano es mayor en el trépico de Céancer y
durante el solsticio de invierno es mayor en el tropico de Capricornio.

El cambio en la declinacion a lo largo del afio hace que para cada punto
sobre la superficie de la Tierra varie el angulo de incidencia en el transcurso
del mismo afio; en consecuencia la intensidad de la radiacion solar se
modifica y esto da lugar a las estaciones del afio.
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Numero del dia

FIGURA 2.6 Declinacidn solar en el transcurso del afo
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FIGURA 2.7. Incidencia de los rayos del Sol a diferentes latitudes
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2.6.2 Composicion de la radiacion solar

Sélo una pequefia fraccidn de la radiacion solar es visible y s6lo una fraccion
puede ser percibida por los sentidos en forma de calor.

La naturaleza de la radiacion solar no se reduce simplemente a luz y calor.
La radiacion solar al descomponerse da lugar a un espectro que incluye
radiacion UV, Vis e IR. La forma del espectro de la radiacién solar es similar
a la distribucion espectral de un cuerpo negro.

Tanto el flujo de la radiacion solar o irradiancia (W/m2) como la
composicién espectral (W/m2nm) varian de un punto a otro de la superficie
de la Tierra, dependiendo de la latitud y de la altura sobre el nivel del mar, de
la estacion del afio y de la composicién de la atmosfera.

En la generacion fotovoltaica de electricidad, realmente las celdas
fotovoltaicas mas eficientes, se capta s6lo una region relativamente estrecha
del espectro electromagnético y no todo el espectro como pudiera esperarse.
En la Figura 2.8 se presenta el espectro de la radiacion solar fuera de la
atmosfera y la respuesta de las celdas solares fotovoltaicas (zona en blanco),
se puede observar (en achurado) que se desaprovecha una gran parte del
espectro.

Esto que sucede en el caso de un sistema fisico como las celdas
fotovoltaicas ocurre al respecto de cualquier sistema, por ejemplo en las
plantas.

Las diferencias, tanto en la intensidad de la radiacion solar (W/m?2) como
en la composicion espectral que recibe la vegetacion a distintas latitudes y a
distinta altura sobre el nivel del mar, hacen que las especies bioldgicas sean
diversas y en gran medida especificas o caracteristicas de cada zona
geografica.

Por otro lado, el cielo se ve méas azul en altitud, lo que es indicativo de
que la composicion en radiacion de longitud de onda corta (ultravioleta) es
maés elevada.

En resumen, las radiaciones que provienen del Sol tienen efectos
especificos. La probabilidad de interaccion en un cierto medio —molécula,
tejido, sistema— es especifica segun la estructura molecular del medio y
diferente para cada longitud de onda.
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No toda la radiacion participa en la fotosintesis. La banda ultravioleta de
radiacion solar no es visible, ni siquiera puede ser percibida por los sentidos,
sin embargo es nociva a los seres vivos. Entre menor sea su longitud de onda
mayor es su energia y en consecuencia mayor es su posibilidad de dafio.
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FIGURA 2.8. Espectro de la radiacion solar fuera de la atmdésfera y respuesta de
las fotoceldas solares de Silicio. Fuente: A. La Casiniére (1996)

La atenuacién de la radiacion solar es selectiva, en virtud de que las
diferentes longitudes de onda de la radiacion tienen diferente probabilidad de
interaccion con los componentes del aire y de la atmosfera. Por eso conviene
caracterizar las interacciones de la radiacion electromagnética de origen solar
en funcion de su longitud de onda, es decir, de manera espectral.
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2.7 Transmitancia espectral de la radiacion

A lo largo de su trayectoria en la atmdsfera, los fotones de radiacion solar son
parcialmente absorbidos y dispersados por las moléculas del aire y particulas
suspendidas o aerosoles. Ambos tipos de interaccion dependen tanto de la
longitud de onda o energia de la radiacion como de la naturaleza de los
componentes de la atmosfera con los cuales interaccionan. Es decir, en
general las interacciones son selectivas. Los componentes atmosféricos que
producen absorciones selectivas son el ozono (0), el vapor de agua (w), otros
gases (G) tales como CO2, Oz, N2O, SO,. Las moléculas del aire producen
dispersion molecular denominada dispersion de Rayleigh (R), mientras que
los aerosoles producen dispersiones llamadas dispersiones de Mie (a).

El ensamble del proceso de interaccion entre fotones y moléculas de la
atmosfera hace que a la superficie de la Tierra llegue un espectro disminuido
y deformado respecto a la forma con la cual llega al exterior de la atmosfera.

En la Figura 2.9 se presenta un ejemplo tipico que muestra la atenuacion
del espectro de radiacion solar. Existe una diferencia importante entre la
radiacion directa fuera de la atmosfera, I, y la radiacion directa sobre la
superficie de la Tierra, I;. En la figura se exhibe también el espectro de
radiacion difusa, D,;, y se indican algunas de las especies atdémicas
responsables de la atenuacion en ciertas regiones del espectro. La degradacion
mas importante no es debido a absorciones selectivas, sino a la dispersion o
difusion de Rayleigh, de la que se hablara mas adelante (§2.7.1).

Se les Ilama transmitancias espectrales, T;;, a la fraccion de radiacion que
logra atravesar la atmésfera habiendo experimentado el proceso de extincion,
i. Siendo i:(R) la difusion de Rayleigh; (a), la absorcion por los aerosoles;
(w), la absorcién por el vapor de agua; (0), la absorcién por el ozono, y (G),
la absorcidn por otros gases.

El modelo de transmitancias atmosféricas permite calcular el espectro de
radiacion que alcanza la superficie de la Tierra, tomando en cuenta los cinco
procesos de extincion.
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FIGURA 2.9. Espectro de radiacion fuera de la atmdsfera, 1, , espectro de radiacion
directa, I, , y difusa, Dp;, medido (m) y calculado (c)

De acuerdo al modelo de transmitancias, a un &ngulo cenital de incidencia
de la radiacion directa del sol, 0, la intensidad espectral o intensidad en
funcién de la longitud de onda de la radiacion directa puede ser expresada
mediante la ecuacion:

Iny = €1pp cos O T g3 TaaTwaTeaToa (2.24)

donde € = (1.000 + 0.03344 cos(I' — 2.8°)) es la correccion de la
distancia Sol-Tierra debida a la excentricidad de la 6rbita terrestre (la cual
depende del &ngulo solar, T, correspondiente al dia del afio, j), I,; es el
espectro solar fuera de la atmosfera, T;; son las transmitancias
correspondientes a cada uno de los cinco procesos de atenuacion o extincion
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(i) y 6 es el angulo cenital de incidencia de la radiacion directa, en un punto
especifico de la superficie de la Tierra.

Las transmitancias se definen como la relacion entre el flujo de radiacion
que llega a la superficie de la Tierra y el flujo de radiacion fuera de la
atmosfera. Las transmitancias espectrales, en los hechos, son los valores de
cada uno de los procesos de extincion (dispersién o absorcién) integrados
sobre toda la atmosfera. Dado que la difusion es de caracter exponencial,
generalmente, las transmitancias para cada uno de los cinco procesos tipicos
de atenuacion pueden expresarse como

T;; = e 840 (2.25)

siendo &;(4,60) el espesor dptico de la atmosfera para el angulo de
incidencia, 6. El espesor Optico es equivalente a la integral, a lo largo de la
trayectoria que sigue la radiacion directa, de los coeficientes espectrales de
extincion o secciones transversales macroscopicas, 2;(4, z):

® 2(4,2)
os 0

5.0 =

z=0

dz (2.26)

Los coeficientes espectrales de extincion o secciones transversales
macroscopicas, X;(4,z) , se definen como el producto de la densidad
molecular de la especie que produce el tipo de interaccion, N(z), por la
secciones transversales microscopicas, g; (1), de las moléculas suceptibles de
experimentar el tipo de interaccion, i:

(4, 2) = N(2)o;(1) (2.27)

Si el &ngulo de incidencia de la radiacion es perpendicular a la superficie
de la Tierra, (6 = 0°), la integral (2.26) se reduce a

5.(,0) = f ", 2)dz (2.28)

Esto se denomina profundidad o trayecto éptico de toda la atmosfera.
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A la relacion entre el espesor Optico y el trayecto dptico se le llama
trayecto dptico relativo o columna total de la atmosfera:

0;(4,0)
8;(4,0)

m,(,0) = (2.29)

Haciendo uso de la ecuacion (2.29) es comun encontrar las transmitancias
espectrales (ecuacion 2.25) expresadas en términos del trayecto dptico
relativo. Es decir,

T;y = e~ %iA0mr (2.25a)

El trayecto Optico relativo ha sido parametrizado en forma semi-
empirica, sobre todo para la radiacion visible, UVA y UVB, existiendo varias
expresiones mediante las cuales puede modelarse el espectro de radiacion que
alcanza la superficie de la Tierra.

Kasten (1989) utilizd el modelo ISO estandar de la atmosfera,'® tomando
el indice de refraccion del aire para la longitud de onda 0.678 um y propuso
la expresion

1
Mr = Siny + 0.50572(y + 6.0799)-1636%

(2.30)

Esta relacion es una mejora de una formula propuesta por el mismo autor
en 1965. Posteriormente, Young (1994) propondra la relacion

_ 1.0024432 sen?y + 0.148386 sin y + 0.0096467

Mr = sen3y + 0.149864 sen?y + 0.0102963 sin y + 0.000303978
(2.31)

1°El Modelo 1SO estandar se presenta en el Anexo I11.
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2.7.1 Difusion de Rayleigh

Con la finalidad de explicar el mecanismo de dispersion de la luz solar en la
atmosfera y encontrar las causas fisicas de la coloracion azul del cielo, a fines
del siglo XIX Rayleigh utilizd la teoria electromagnética. Supuso que las
moléculas, al ser excitadas por la radiacion electromagnética directa del Sol,
se convierten en fuentes secundarias emitiendo radiacion en 4w
esteroradianes. Para ello Rayleigh asumié que una molécula de la atmosfera
podia ser considerada como un objeto neutro compuesto de un nacleo puntual
de carga e* rodeado por una esfera de carga e~. Y, como se sabe de la
electrostatica, una esfera cargada equivale a un objeto puntual situado en el
centro de la esfera. De esa manera, cada molécula puede ser asimilada como
un ensamble de dos puntos confundidos portadores de cargas opuestas. El
campo eléctrico de una radiacion electromagnética de longitud de onda, A,
que alcance la molécula separa alternativamente un punto del otro segun la
direccion de su soporte, los dos puntos se convierten en un dipolo oscilante
que emite en todas direcciones radiaciones electromagnéticas de la misma
longitud de onda.

Sobre la base de estas hipétesis Rayleigh propuso una expresion para el
coeficiente de atenuacion correspondiente a la dispersion producida por las
moléculas del aire:

3 2 132
52(2) =/1—148” (m;/}\)] D" v (2.32)

Siendo m(A) = 1.0003 el indice de refraccién de aire; N, la densidad
molecular; F(d), un factor correctivo que toma en cuenta que las moléculas
no son exactamente dipolos ideales.

El hecho de que el coeficiente de atenuacion de Rayleigh sea proporcional

a /%4 establece que la difusion es mas importante para los fotones de longitud

de onda mas corta. Rayleigh interpretdé que, en consecuencia, el flujo total
difundido por las moléculas enriquece las longitudes de onda mas cortas; lo
que se manifiesta en el color azul del cielo.

En realidad las moléculas no tienen una simetria esférica como lo postulé
Rayleigh, lo que induce una ligera deformacion de la radiacién
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electromagnética de reemision. En el caso de una simetria perfectamente
esfeérica los fotones reemitidos en un angulo recto respecto a la radiacion
incidente son totalmente polarizados.

Existe en realidad una ligera despolarizacion del campo secundario

resultante: E' = E; + E,, observada a 6 = g y caracterizada con el factor de

despolarizacion, y,, definido como la relacion entre las intensidades
correspondientes a dos componentes, una paralela y otra ortogonal al plano
de observaciéna 8 = g

d, (2
_ M (2.33)

'}/ =
" an(y),

En virtud de esa despolarizacion, la transmitancia debe multiplicarse por
el factor correctivo:

6+ 3y,
6—7vp

F(d) = (2.34)

Este factor ha sido evaluado entre 1.023 y 1.048.
Haciendo una correccién a la teoria original, Penndorf (1957) pudo
expresar el coeficiente espectral volumétrico de difusion de Rayleigh como

1 87T3(m(/1)2 — 1)2NC (6 + 3yp> P TO

5r(2,0) = 7 N =7 BT (2.35)

Donde N, = 2.154x10%5cm™2 es el nmero de moléculas contenidas en
una columna de la atmoésfera de una seccion unitaria de un cm?, N es la
densidad molecular, y, es el factor de despolarizacion, P es la presion y T, la
temperatura.

El espesor Optico de la atmdsfera con un &ngulo de incidencia 6, de
acuerdo a la ecuacion (2.29), esta dado por 8§z (4, 8) = 8z (4, 0)m,., siendo m,.
la columna total de la atmdsfera o trayecto dptico relativo.
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Luego la transmitancia espectral para la difusion de Rayleigh, en
términos del trayecto dptico relativo es

Try = e Or(A0mr (2.36)

donde 6z(4,0) es llamado coeficiente de atenuacion o de extincién de
Rayleigh.

Existen varias formulas simplificadas del coeficiente de difusion de
Rayleigh, una de ellas es la de Grenier et al. (1994) en funcion de la masa de
aire, my:

1

~ 5.4729 + 3.0312m, — 0.6329mZ + 0.0911m3 — 0.00512m?*
(2.37)

Or

Existen varias relaciones semi-empiricas mediante las cuales se calcula
el coeficiente de difusion de Rayleigh. Una forma alterna de deducir la
transmitancia debida a la difusion de Rayleigh utiliza el factor de turbidez de
Linke, T;, y de la masa de aire, m,.

El factor de turbidez de Linke, T, , se define como la relacion entre la
transmitancia de la atmosfera en un cierto estado y una atmosfera hipotética
puray seca; es decir, sin aerosoles, sin vapor de agua y sin gases que absorban
la radiacion. Grenier et al. (1995) propusieron la expresion para el factor de
turbidez de Linke:

6, + 06, +06,+ 4
=1+
Or

(2.38)

Esta ecuacion permite interpretar el factor 7, como el numero de
atmosferas puras y secas que hay que superponer para obtener la misma
atenuacion de una atmosfera turbia.

En términos del factor de Linke y de la masa de aire es factible demostrar
que la transmitancia debida a la difusién de Rayleigh puede expresarse como

Try = e 9rTLMa (2.39)
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P " ; i
donde m, = —-m,. representa el trayecto oOptico corregido en funcion de
0

la presion a una altitud z, siendo P, = 101325 % la presion de una
atmosfera estandar a nivel del mar.

2.7.2 Difusion por los aerosoles

Aerosoles son, por definicidn, todas aquellas particulas del suelo suspendidas
en el aire. Se manifiestan en diferente talla, del mismo orden de magnitud o
una magnitud varias veces superior a la longitud de onda de los fotones de
radiacion solar.

El estudio tedrico de esta difusion, el cual es en extremo complejo, se
desarrollo por primera vez por G. Mie (1908). Contrariamente a la difusion
de Rayleigh, la difusion por los aerosoles se caracteriza por una importante
disimetria. El flujo difundido hacia atras o retrodispersion, en general, es muy
pequefio comparado con el difundido hacia adelante; a esto se le ha llamado
efecto Mie. Angstrom (1929-1930) propuso una formula analitica semi-
empirica que ha sido adoptada por el modelo de transmitancias:

5,(1,0) = A~ (2.40)

B es llamado coeficiente de turbidez de Angstrém, un término
adimensional que caracteriza la cantidad de particulas contenidas en una
columna de aire sobre toda la atmdsfera, representa también el espesor dptico
de los aerosoles a la longitud de onda de 1 micrometro; 3 varia entre 0.00
(para una atmoésfera muy pura) hasta 0.25 (para una atmésfera muy
contaminada).

o es un coeficiente también adimensional que toma en cuenta la
distribucion de la talla de los aerosoles; o puede variar entre 0 y 4, este ultimo
valor corresponde a la difusion molecular; mientras que para particulas de
muy grande talla, o puede tomar valores negativos.

La transmitancia correspondiente a los aerosoles se expresa como

Ty, = e FA " ma (2.41)
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Grenier et al. (1995) desarrollaron un modelo espectral para el célculo
tanto de a. como de S. Los autores determinaron que la relacion de o con la
longitud de onda depende, fundamentalmente, de los angulos, altura solar, vy,
y angulo azimutal, ¥, (ambos asociados a la radiacion directa solar) y del
factor de turbidez de Linke, T;, para una masa de aire equivalente a m, =2
(designado por T, ). Esto se expresa mediante

oy = ay + g+ o A2 (2.42)
Siendo

@y = —0.2535 — 0.00434y + 0.31705T,,, , — 0.0005318)
a; = 3.51363 + 0.00898y — 0.88281T,,,_, — 0.0047979y
@, = —0.04533 — 5.7455x10~*y + 0.0151T},,,_, + 0.00023736)

el factor de turbidez de Linke, T;, para una masa de aire equivalente a
mg =2, (Tym,2) €s lafuncion de la masa de aire, m, y se puede determinar
mediante la expresion

3 4
TLmaZ = z z aijmaj (TL)i
i=0 | j=0

Los coeficientes a;; para 1.6 <w < 2 cm, siendo

j=0 j=1 j=2 j=3 j=4
i=0 -1.6010 1.4986 -0.47879 0.073617 -0.0042818
i=1 1.6582 -0.51902 0.17870 -0.027070 0.0015660
i=2 -0.050727 0.0045026 -0.013305 0.0019667 -0.000112665
i=3 | 8.1967 e-4 -1.0673 e-3 45071 e-4 -6.9064 e-05 3.96332 e_06

mientras que para2 <w < 4 cm:
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j=0 j=1 j=2 j=3 j=4
i=0 | -2.0477 1.9361 -0.62668 0.096814 -0.0056447
i=1|  1.6870 -0.62050 0.18918 -0.028740 0.0016650
i=2 | -0.048754 | 0.043599 | -0.130011 | 0.0019250 | -0.00011021
i=3| 7.0327e4 | -9.5804e4 | 41325e4 | -6.2191e5 3.5204 e-6

En cambio la expresion para el factor de turbidez de Angstrém, £, en
términos del espesor de agua condensable es

B :zl: iﬁijwj (TLmaZ)i
i=0 | j=0

Los coeficientes f;;, siendo

j=0 j=1 j=2 j=3
i=0 | -0.10545 -0.020050 0.0050689 -0.00052020
i=1 | 0073554 | -0.0029011 0.00075553 -7.8281E-05

2.7.3 Transmitancia debida al ozono

El ozono de origen natural se encuentra en concentraciones muy
pequefias, diseminado en la estratosfera entre 10 y 40 km de altitud. El espesor
reducido de la capa de ozono, [,,, es el espesor que resultaria al conformar una
capa de la atmosfera exclusivamente de ozono. El espesor de esta capa es del
orden de 3 milimetros de espesor. El ozono tiene la propiedad de absorber en
forma selectiva fotones de radiacion solar.

La transmitancia debida al ozono, de manera general, se puede presentar
en términos del coeficiente lineal de absorcion del ozono, k (1), y del espesor
reducido de la capa de ozono, ,:

Tyy = e~ SoA0mr — g=ko(D)lomr (2.43)

Siendo
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ko(A) = zl f 0060 (A, 0)dz (2.44)
o0 J0

2.7.4 Transmitancia debida al vapor de agua

El vapor de agua se encuentra en las capas mas bajas de la atmosfera, el 50%
debajo de 2000 m de altitud, el 95% debajo de 5000 m de altitud. EI parametro
comunmente utilizado para cuantificar la cantidad total de vapor de agua se
Ilama espesor de agua condensable, w, que es el espesor de la capa de agua
liquida que se formaria en la superficie de la Tierra si todo el vapor de agua
se condensara. Tipicamente w queda comprendido entre 0.5 y 5 cm. Este
pardmetro puede evaluarse mediante relaciones empiricas, en funcion de la
presion parcial de vapor, B,, y/o la humedad relativa en el ambiente, H,
ademas de la temperatura ambiente en unidades absolutas.

La humedad relativa se define como la relacion porcentual de la presion
parcial de vapor y la presién de saturacion del aire, Pg,;. ESto es

Py
H =100 (2.45)
f@at

Mientras que Pg,; puede evaluarse mediante la expresién empirica,

2795 )

P, = Patm(17.443—T—3.86810gT (2.46)

Definiendo el coeficiente lineal de absorcion del agua, k, (1) =
% f0°° 6w (1,0)dz, Leckner (1978) desarrolld la expresion siguiente para la
transmitancia del vapor de agua:

—0.2385k,, (1) w m,
(1 + 20.07k,, (1) wm,.)04>

Tya = exp (2.47)
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2.7.5 Transmitancia debida a otros gases

El término otros gases hace referencia, esencialmente, a 0, CO, y NO,.
McClatchey (1972) propuso la expresion siguiente para la transmitancia
debida a otros gases:

—1.41k (1) my
(1 + 118.93 k; (1) my)0*s

Tea = exp (2.48)

2.7.6 Reconstitucion espectral de radiacion directa

El modelo de transmitancias espectrales permite reconstituir el espectro de
radiacion solar directa en cualquier punto de la superficie de la Tierra. Para
ello es necesario conocer el angulo de incidencia de la radiacion solar;
disponer del espectro de la irradiancia solar fuera de la atmésfera, I,,; de los
coeficientes de absorcion, k, (1), k,, (1) ks (1); calcular los parametros a y 3;
conocer el espesor reducido de la capa de ozono, [,, y el espesor de agua
condensado, w, y estimar el coeficiente de difusion de Rayleigh.

En seguida hay que deducir las transmitancias espectrales, haciendo uso
de las ecuaciones (2.40), (2.42), (2.43), (2.47) y (2.48).

En el Anexo | se presenta el espectro de radiacion solar fuera de la
atmdsfera y, en el Anexo IV, se muestran los coeficientes de absorcion del
0zono, vapor de agua y otros gases.

Pero si se trata de modelar los espectros a una altitud z, el modelo de
transmitancias ya no es Util. Adicionalmente, en el caso de regiones del
espectro como la radiacion UVC, no existen formulas semiempiricas para los
espesores Opticos de la atmosfera, entre otras cosas, porque como se asume
que este tipo de radiacion no llega a la superficie de la Tierra, no se ha visto
la necesidad de modelar.

En tal caso es necesario retomar la naturaleza de los fendmenos para
evaluar en forma detallada la interaccion en la atmoésfera. Es necesario
calcular las densidades moleculares de los diversos componentes de la
atmosfera sin restringirse exclusivamente a aerosoles, vapor de agua, 0zono
y otros gases; deducir los coeficientes de dispersion de Rayleigh a partir de la
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férmula de Penndorf (ec. 2.35); disponer de las secciones transversales en
funcidn de la longitud de onda de todos los componentes de la atmosfera, y
estimar las reacciones de reaccion de longitud de onda por longitud de onda,
en funcion de la altitud.

En el Anexo V se presenta en forma grafica las secciones transversales
de los compuestos de componentes de la atmdsfera suceptibles de intera-
ccionar con la radiacion UV y visible. Como puede observarse la dependencia
de las secciones transversales con la longitud de onda es sumamente variable
y, adicionalmente, puede depender de la temperatura y de la presion. Por lo
tanto, reconstituir un espectro partiendo de las secciones transversales resulta
ser muy complejo.

Si se quiere conocer con la mayor precision posible el espectro de
radiacién solar en cierto punto e instante, no hay otra forma de hacerlo mas
gue midiendo dicho espectro. Un espectro obtenido en forma experimental es
mucho mas exacto que uno modelado, pero su forma no se explica por si sola
o en forma automatica; para ello hay que hacer intervenir la teoria. Y los
modelos justo cumplen la funcién de confrontar la teoria con las mediciones,
también son Utiles para entender fenomenologicamente el papel de la ra-
diacion en la atmosfera.
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SEGUNDA PARTE: ESTRUCTURA DE LA ATMOSFERA



3. ESTRATIFICACION DE LA ATMOSFERA

La atmdsfera de la Tierra es en realidad una capa de gases muy delgada que
se enrarece muy rapidamente con la altitud. Su densidad disminuye con
aproximacion en forma exponencial a partir de la superficie de la Tierra,
disminuyendo con un factor de e a una altitud del orden de 7 km. Alrededor
del 94% de la masa de la atmdsfera esta contenida debajo de 20 km de altitud;
en comparacion con el radio de la Tierra (6370 km) es una capa muy delgada,
que en multiples aplicaciones se puede aproximar mediante un geometria
plana. La masa total de la atmdsfera ha sido estimada en 5.29x108 kg, menos
de 4 milésimos de la masa de los mares (1.35x10%! kg) o menos de una
millonésima de la masa total de la Tierra (5.98x10%* kg).

La atmosfera juega un papel central en la transferencia de energia entre
el Sol y la Tierra. Dicha transferencia mantiene el equilibrio térmico, de-
termina el climay hace la Tierra habitable. La atmdsfera de la Tierra mantiene
una interaccién continua con los océanos y los procesos que ocurren en la
superficie de la Tierra. Uno de esos procesos, denominado vida, distingue a
la Tierra de cualquier planeta y hace que la atmosfera sea Unica.

En forma macroscépica, la atmdsfera esta constituida por un fluido,
objeto de una gran variedad de movimientos entre los que se incluyen los
vientos locales, los huracanes y la propia circulacion de la atmosfera, la cual
es de dimension global.

La movilidad del sistema como un fluido hace que su descripcion sea
dificil. La circulacion de la atmdsfera redistribuye los constituyentes en
configuraciones extremadamente complejas. Las leyes que gobiernan el
comportamiento de la atmdsfera son las de la mecanica de medios continuos,
que se derivan generalizando las leyes de la mecanica de fluidos y
termodinamica para un elemento discreto de un fluido a un sistema continuo.

El comportamiento de la atmoésfera puede describirse mediante dos
grandes modelos: la descripcién Euleriana que utiliza propiedades de campo
como la distribucion de los constituyentes y temperatura instantanea, etc., la
cual es gobernada por la ecuacion de difusion; y la descripcion Lagrangiana
que recurre a las propiedades individuales de cada elemento en términos de
la posicion, temperatura y concentracién de sus constituyentes.
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Los factores més importantes que determinan el comportamiento de la
atmosfera son: la gravedad, la compresibilidad del aire, los intercambios de
energia y la rotaciéon de la Tierra. La gravedad impide que las moléculas
escapen hacia el espacio y determina la composicion y distribucién vertical o
estratificacion de los constituyentes. La compresibilidad permite cambios de
presion que a su vez se traducen en cambios de concentracion en los
componentes. La expansion posibilita el intercambio de energia entre masas
de aire a través del trabajo que ellas ejercen con el medio que las rodea. La
condensacion del vapor de agua implica una transferencia del calor latente de
vaporizacion hacia las moléculas de aire seco.

3.1 Formacion de la atmosfera

La Tierra se formd al mismo tiempo que el Sol y el resto del Sistema solar
hace aproximadamente 4570 millones de afios. Se cree que la atmoésfera de la
Tierra lo hizo un poco después, 4500 millones de afios; aunque no se ha
encontrado evidencia para conocer la composicion de la atmésfera primitiva.

Es evidente que la atmosfera no ha sido la misma a lo largo de la
evolucion de la Tierra. La atmosfera primitiva debid ser muy densa y estar
compuesta de vapor de agua y gases expulsados por la desgasificacion del
interior de la Tierra. El origen y evolucion ha sido resultado de la actividad
quimica de compuestos diversos, propiciada por la temperatura de la corteza
de la Tierra.

Las primeras evidencias sobre la composicion de la atmosfera datan de
hace alrededor de 4300 millones de afios. En esa época cerca del 25% de la
composicion de la atmosfera era vapor de agua, el 10% bioxido de carbono y
el 65% nitrogeno (Figura 3.1).
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Figura 3.1 Evolucion de la atmésfera

Al enfriarse la Tierra, la mayor parte del vapor de agua de origen
volcanico se condensd, dando lugar a los antiguos océanos. El vapor de agua
de la atmdsfera primitiva se extinguié en menos de 50 millones de afios, al
mismo tiempo que se formo la hidrdsfera por condensacion del vapor de agua.
Paralelamente el CO> aumentd hasta alcanzar casi el 25% pero se fue
extinguiendo de forma paulatina hasta llegar a ser menos del 1% hace
alrededor de 3500 millones de afios. El dioxido de carbono debio reaccionar
con las rocas de la corteza terrestre para formar carbonatos, algunos de los
cuales se disolverian en los nuevos océanos.

Durante un periodo del orden de 1000 millones de afios, el nitrégeno era
practicamente el inico componente de la atmosfera. EIl oxigeno aparecio hace
apenas unos 2500 millones de afios. Cuando la vida primitiva evolucion6 en
los océanos y fue capaz de realizar la fotosintesis, los organismos marinos
recién aparecidos empezaron a producir oxigeno. En 500 millones de afios la
composicion en la atmosfera pasd de 0 a un poco mas de 20%, proporcion
gue se ha mantenido durante 2000 millones de afios.
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3.2 Estratificacion vertical de la atmdsfera

La distribucion vertical de la atmosfera puede describirse en funcion de varios
parametros: el grado de estratificacion o composicion, la absorcion de
radiacion solar, la temperatura, la presion, la densidad.

En funcidn del grado de estratificacion de la atmosfera se encuentra la
clasificacion méas amplia de la atmdsfera, aunque no es la méas comdn. De
acuerdo a este criterio la atmosfera se divide en homosfera, heterosfera y
exosfera.

Homosfera es la region de la atmdésfera ubicada desde nivel del mar hasta
alrededor de 100 km de altitud, en la cual la composicidon del aire y por tanto
el peso molecular permanece constante.

Mas arriba de 100 km, la disminucion de la densidad trae consigo que el
camino libre medio de las moléculas aumente de forma impresionante (84.4).
Esto induce la supresion de la turbulencia en el aire y en su defecto
predominan la difusion de momentum y de calor como mecanismos de
transporte. La transicion entre flujo turbulento y laminar delimita la
homopausa.

Mientras que a nivel del mar el camino libre medio de las moléculas es
del orden de 10" m (§ 4.4.1) a 100 km es de 1 m. El camino libre medio es
determinante de la viscosidad y conductividad térmica. Ha sido demostrado
que a una altitud por encima de 100 km el flujo del aire es de tipo laminar
(84.4.2).

A la region comprendida entre 100 y 500 km se le llama heterosfera,
justamente por el grado de estratificacion de los componentes del aire. La
difusién provoca una estratificacion de la masa y por tanto de la composicién
del aire. En consecuencia el peso molecular del aire deja de ser constante y
disminuye con la altitud.

El oxigeno, que es el de mayor peso molecular, aunque por difusion logra
alcanzar grandes altitudes no lo hace en la proporcion que lo hacen los
componentes mas ligeros. Es decir, su concentracion disminuye con la altitud.
El nitr6geno alcanza altitudes un poco mayores que el oxigeno. Otras especies
monoatomicas ganan una mayor altitud tales como: el oxigeno atomico, el
helio, el hidrégeno.
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Por una parte, la radiacion ultravioleta extrema y C juega un papel
importante en la estratificacion puesto que produce oxigeno atémico por
fotodisociacion de las moléculas de oxigeno. Por otra parte, la fotodisociacion
del vapor de agua en la troposfera por radiacion ultravioleta A y B genera
hidrogeno atomico que alcanza la heterosfera.

En la homosfera y la heterosfera las moléculas del aire tienen colisiones
frecuentes. A 500 km de altitud se encuentra lo que se Ilama nivel critico, a
partir del cual las colisiones entre moléculas son tan raras que una fraccion de
las moléculas practicamente no experimenta colisiones.

La exosfera es la region mas alta de la atmdsfera, estd comprendida desde
una altitud del orden de 500 km hasta el espacio exterior. En esta region la
temperatura es del orden de los 1000 K. En ella coexisten las moléculas y
especies atomicas que por alguna interaccion adquirieron suficiente velocidad
para dejar la atmosfera densa. Estas moléculas casi conviven con el espacio
exterior sin desligarse del potencial gravitatorio de la Tierra, de esta manera
describen trayectorias parabolicas regresando al nivel critico. Dependiendo
de su velocidad algunas tienen posibilidades de escapar hacia el espacio
exterior.

3.2.1 Estructura de la atmdsfera de acuerdo a la absorcion de la
radiacion solar

La atmdsfera no es totalmente transparente a la radiacion solar. La mayor
parte de la radiacion del Sol que llega al exterior de la atmosfera alcanza la
superficie de la Tierra. Sin embargo una importante fraccion de la radiacion
interacciona con algunos componentes de la atmédsfera en forma selectiva.
Las interacciones pueden ser de dos tipos: absorcion y dispersion de la
radiacion solar y cosmica. En ambos tipos de interaccion hay intercambio de
energia. En el caso de las reacciones de absorcion, los fotones transfieren su
energia a las moléculas con las cuales interaccionan, dando lugar a reacciones
fotoquimicas, excitaciones moleculares e ionizacion. En el caso de las
dispersiones, los fotones no pierden toda su energia, solo transfieren una parte
de ella a los componentes de la atmdsfera, induciendo agitacion molecular y,
en consecuencia, elevacion de la temperatura de la atmdsfera.
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La termosfera o iondsfera y la estratdsfera son dos regiones de la
atmosfera en las cuales los niveles de interaccion de la radiacion dan lugar a
una importante elevacion de la temperatura en esas regiones.

La termosfera o ionosfera es la region de la atmosfera en la que se
absorbe la mayor cantidad de radiacion cosmica, y de radiacion gamma y
ultravioleta extrema (A<100 nm) proveniente del Sol. La ionosfera se ubica
entre 300 y 500 km.

En la ionosfera tienen lugar diversos tipos de reacciones:

i) ionizacion producida por la radiacion electromagnética —radiacién
gamma, rayos X y UV extrema—,

i) fotolisis causada por la radiacion electromagnética y principalmente por
radiacién UV C y extrema,

iii) interaccion de rayos cosmicos y particulas cargadas tanto con las especies
atomicas de la atmosfera como con el campo eléctrico generado por los
electrones libres y

iv) la interaccion de particulas cargadas bajo la influencia del campo
magnético de la Tierra.

i) La ionizacion es un mecanismo de atenuacién o de interaccion de la
radiacién electromagnética con la materia, en el cual cada fotdn de radiacion
utiliza una fraccion de energia —llamada funcion de trabajo— para ionizar
un atomo o molécula expulsando un electron, por lo general de las capas
electronicas externas. La ionizacion da lugar a la formacion del par ion-
electrdn, siendo el ion el &tomo ionizado. La energia de ionizacion o energia
necesaria para producir un ién se llama funcién de trabajo. En el caso del aire
la energia de ionizacion es del orden de 29 eV. Un sdlo foton de radiacion
gamma con una energia de 1 MeV puede generar pares ionicos del orden de
34500. Esto explica por qué la iondsfera es una zona altamente ionizada; cada
foton es capaz de producir un nimero enorme de iones. Y es en la iondsfera
donde se da la ionizacidn porque es la primera region de la atmésfera que
encuentra la radiacion electromagnética mas energética de origen solar y
césmico.

Cabe aclarar que las radiaciones visible, infrarroja y ultravioleta A, B y
C, no son capaces de producir ionizacion porque tienen una energia inferior
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a4.5eV, y se requieren del orden de 29 eV para poder ionizar las moléculas
del aire.

La denominacién iondsfera se debe justamente a que en esta delimitacion
casi la totalidad de las especies quimicas que la componen estan en forma
ionizada.

La ionosfera reflejan las ondas de radio y television. Esta propiedad es
usada para las telecomunicaciones y al mismo tiempo es una prueba fe-
haciente de que la ionosfera es una region de la atmosfera altamente ionizada.

i) La fotolisis es un tipo de interaccion entre la radiacion
electromagnética y especies moleculares, en la cual la radiacion produce
disociacién o rompimiento de los enlaces moleculares, dando lugar a la
formacion de iones o radicales libres y liberacion de electrones. En la
atmosfera, la fotolisis es producida principalmente por radiacion ultravioleta
extrema. En este tipo de reacciones la energia de la radiacion se utiliza en
romper los enlaces covalentes que mantienen unidas las moléculas. Como
resultado se liberan especies monoatomicas en forma de radicales libres.

Las moléculas de la atmdsfera mas susceptibles de sufrir fotdlisis son las
moléculas de Oz, puesto que poseen la menor energia de enlace entre los
atomos, ademas de que un importante namero de los fotones de radiacion UV
tienen energia superior a la energia de enlace de las moléculas. En general
todas las moléculas poliatomicas tienen ciertas probabilidades de ser
disociadas, siempre y cuando la energia de los fotones sea suficiente.

La fotolisis o reacciones de disociacion, en esencia, son reacciones de
conversion de energia; la energia de los fotones de radiacion UV permite
romper los enlaces de las moléculas poliatomicas —en iones y radicales
libres—. Esta se da siempre y cuando la energia de los fotones sea superior a
la energia de enlace intermolecular, de otra manera no habria rompimiento.
Una parte de la energia de los fotones debe ser suficiente para romper una
molécula y debe haber otra cantidad de energia para hacer emigrar las
especies monoatomicas generadas. En consecuencia la energia en exceso se
convierte en energia cinética de las especies monoatémicas generadas, lo que
da lugar a un aumento de la agitacion gaseosa.

iii) Los rayos coOsmicos incluyen una variedad de particulas vy
subparticulas de alta energia que tiene la posibilidad de interaccionar con las

-114-



especies atomicas y moleculares de la ion6sfera por dispersion. En dichas
interacciones los rayos cosmicos transfieren gran parte de su energia a las
especies atdbmicas con las que chocan. Las especies monoatémicas generadas
no tienen la propiedad de liberar el exceso de energia en forma de radiacion
infrarroja, como lo hacen especies poliatomicas como el CO2 y el NHa4. En
consecuencia, la energia producida por las dispersiones da lugar a un aumento
de la agitacion gaseosa y por tanto al aumento de la temperatura. En la parte
superior de la iondsfera la temperatura es tan elevada que alcanza los 1000 K
cuando la actividad solar es normal y hasta 2000 K en caso de aumentos en
la actividad solar. Justamente, la denominacion termosfera se debe a las
elevadas temperaturas de esta region de la atmdésfera.

iv) De manera adicional, la interaccion con el campo magnético de la
Tierra de los rayos cdsmicos y particulas subatomicas procedentes del Sol con
los 4tomos ionizados da lugar a fendmenos luminosos llamados auroras
polares —Aurora Boreal en Polo Norte y Aurora Austral en Polo Sur—.

La estratosfera es la region de la atmosfera cuya naturaleza depende
fuertemente de la interaccion con la radiacion solar. Esta situada entre 10 a
50 km. Su nombre se debe a que ha sido considerada como una zona altamente
estratificada. Es el lugar de residencia del ozono, el cual esta distribuido entre
20y 30 km de altitud. El ozono se encuentra en concentraciones tan pequefias
gue no impactan significativamente en el peso molecular promedio de esta
region de la atmosfera. Por tanto la composicion del aire es casi igual que el
de la troposfera.

En la estratdsfera sucede la absorcion de la mayor parte de la radiacion
solar UV-B y UV-A. La interaccién de la radiacion UV con el ozono en la
estratdsfera da lugar a la liberacion de una importante cantidad de energia, la
cual contribuye a la elevacién de la temperatura. Dentro de esta capa hay
movimientos horizontales de aire, pero no verticales como sucede en la
tropdsfera.

En los acontecimientos, el caracter estratificado de la estratdsfera se da
por la presencia del ozono, el aumento de temperatura debida a las reacciones
de fotodisociacion del ozono producidas por la radiacion UV-B y UV-Ay el
hecho de que los aerosoles de origen volcéanico que alcanzan la estratosfera
tienen largos periodos de residencia.
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Es interesante observar que mientras la temperatura de la estratésfera
alcanza el maximo alrededor de 50 km de altitud —en la estratopausa—, la
concentracion de ozono logra su méximo mas abajo, entre 20 y 30 km (Figura
3.2). Esto se debe a que la disociacion del ozono no es la principal causa del
aumento de la temperatura de la estratdsfera. En efecto, la fotodisociacion del
oxigeno molecular da lugar, primero, a la generacion de radicales libres de
oxigeno y a la liberacion de una importante cantidad de energia que
contribuyen a aumentar la agitacion molecular. Los radicales libres de
oxigeno, por su parte, al asociarse con moléculas de oxigeno, dan lugar a la
generacion de moléculas de ozono. Como las moléculas de ozono tienen
mayor peso molecular que las del nitrégeno y las del oxigeno —principales
constituyentes de la atmésfera— las moléculas de ozono tienden a descender,
por tanto se distribuyen en una extensa zona de la estratosfera, donde alcanzan
el equilibrio termodinamico.

3.2.2 Estructura de la atmosfera de acuerdo a la temperatura

La temperatura es el criterio méas utilizado o méas conocido para describir la
distribucion vertical de la atmdsfera. La estructura térmica determina las
propiedades individuales de cada regidn. La temperatura es el resultado de los
procesos que ocurren en cada zona.

La temperatura varia tanto en funcién de la latitud como de la altitud. Esto
ha hecho pensar que puede describirse mediante modelos simples, llamados
perfiles de temperatura, los cuales por lo general son especificos de una latitud
y una cierta época del afio. Los perfiles de temperatura permiten visualizar en
forma simplificada varios fendmenos a gran escala que ocurren en la
atmosfera. Sin embargo, un solo perfil no es gobernado por una sola ley.

De acuerdo al criterio de temperatura, la atmdsfera se divide en
troposfera, estratosfera, mesosfera, iondsfera o termosfera y exosfera
(Figura 3.2). La exosfera, la ionosfera y la estratosfera han sido ya descritas
en funcion de la interaccion de la radiacion solar en dichas regiones. Sélo
resta hacer una somera descripcion de la troposfera y de la mesésfera.

La troposfera es la region mas baja de la atmdsfera, esta en interaccion
directa con la superficie de la Tierra. En esta zona ocurren importantes flujos
convectivos de aire, verticales y horizontales, producidos por los gradientes
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de presion y temperatura. Estos dan lugar a los vientos y a diversos fenémenos
meteoroldgicos. La troposfera es lugar de residencia de las nubes y de origen
de las precipitaciones.

El aire de la tropdsfera se calienta a partir del calor emitido por la
superficie terrestre. La temperatura de la tropOsfera es méxima en la
superficie de la Tierra. La temperatura promedio de la superficie de la Tierra
es del orden de 15°C, y a partir de ahi comienza a descender con la altura a
razon de 6.5°C por kilometro, lo que se llama Gradiente Térmico Vertical
(GTV). La temperatura desciende hasta llegar a -56.5°C en la tropopausa,
limite superior de la tropdsfera o region que separa la troposfera de la
estratdsfera. La altura promedio de la tropopausa en latitudes polares es de 10
a 12 km y en latitudes ecuatoriales de 15 a 17 km.

El oxigeno y nitrogeno practicamente no intervienen en el com-
portamiento térmico de la tropdsfera. Esto se debe a la insensibilidad dptica
de estos gases, tanto al espectro de radiacion solar residual que llega a la
trop6sfera como al espectro de emision de la Tierra. Los constituyentes
determinantes de los regimenes térmicos y radiativos en la tropdsfera son en
un principio el vapor de agua y de diéxido de carbono.

La estratdsfera es una capa de la atmésfera con un gradiente positivo de
temperatura, que va desde los -56.5°C en la tropopausa hasta -2.5°C en la
estratopausa. Es la region donde sucede la absorcion de la mayor parte de la
radiacion UV-B y UV-A. Sin embargo, la elevacion de la temperatura no se
debe estrictamente a las reacciones de fotodisociacion de la radiacion UV-B
y UV-A con el 0zono; de otra manera el punto de inflexion de la temperatura,
0 méaximo, se ubicaria en la mitad de la estratosfera. La elevacion de la
temperatura en la estratdsfera se debe, ademas de a la fotodisociacién del
ozono, a las reacciones de fotodisociacion del oxigeno producidas por la
radiacion UV-C y UV extrema, sucedidas por encima de la estratopausa, es
decir, en la parte baja de la mesésfera. La estratopausa constituye el punto de
inflexion en la temperatura y se ubica a una altitud promedio de 47 km.

La mesosfera es la parte de la atmosfera situada por debajo de la
iondsfera y encima de la estratosfera; es la tercera capa de la atmésfera de la
Tierra a partir de la superficie, la cual tiene un gradiente negativo de
temperatura. Contiene solo el 0.1% de la masa total del aire. La parte alta de
la mesdsfera es la zona mas fria de la atmdsfera, pudiendo alcanzar entre -
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70°C y -90°C. Se extiende desde la estratopausa a 47 km de altitud (zona de
contacto entre la estratésfera y la mesdsfera o estratopausa) hasta la
mesopausa a unos 80 km de altura (zona de contacto entre la mesdsfera y la
iondsfera 0 mesopausa). La mesopausa es el punto de inflexién de la
temperatura entre la mesdsfera y la iondsfera. La baja densidad del aire en la
mesosfera combinada con las bajas temperaturas determina la formacion de
turbulencias y ondas atmosféricas.
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FIGURA 3.2 Divisién de la atmdsfera en funcion de la temperatura
Fuente: http://www.icarito.cl/2010/03/26-8960-9-la-atmosfera.shtml/
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3.3 Ecuacidn general de balance hidrostatico
3.3.1 La aceleracion de la gravedad y su dependencia con la altitud

La Ley de gravitacion universal establece que la fuerza de atraccion de un
objeto de masa, M, sobre otro objeto de masa, m, separados por una distancia
radial, r, estd dada por

GMm
F, =

(3.1)

r2

41 Nm? PR
donde G =6.67x10™"* d es la constante de gravitacion universal.

De acuerdo a la segunda Ley de Newton, toda fuerza produce una
aceleracion, por tanto la fuerza de atraccidn gravitatoria de la Tierra sobre
dicho objeto puede también calcularse mediante

F,=mg (3.2)

donde g representa la aceleracion de la gravedad.

En virtud de que las expresiones (3.1) y (3.2) hacen referencia a la misma
fuerza, igualando se puede calcular la aceleracién producida por un objeto de
masa, M, a una distancia, r:

GM
9 =— (33)
A ésta se le denomina aceleracion de la gravedad porgue es debida a la
fuerza de gravedad. La ecuacion anterior pone en evidencia que g es funcion
der.
La ecuacion (3.3) puede aplicarse para calcular la aceleracién de la
gravedad de cualquier planeta o satélite. Para ello basta conocer la masa y el
radio del planeta.
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En el caso de la Tierra M, =5.98x10%*Kg es la masa de la Tierra y su

radio R; = 6.38x10°m Sustituyendo en la ecuacion (3.3) puede verificarse
facilmente que la aceleracion de la gravedad es

2
6.67x10* "™ |5 98x10%*kq)
GM; kg m
gO = 2 = 6 2 = 9872
Ry (6.38x10°m) s

(34)
A una altitud z, dado que la distancia respecto al centro de la Tierra

aumenta: I =Ry +Z y la ecuacion (3.3) se convierte en

9(2) = ( M i =4 (3.5)

R, +2

donde, de la ecuacion (3.4) GM; = gO(RT )2; la ecuacion (3.5) permite

destacar la dependencia de la aceleracion de la gravedad con la altitud z. La
Figura 3.3 muestra el comportamiento de la aceleracion de la gravedad en
funcién de la altitud.

Puede comprobarse con facilidad que la aceleracion de la gravedad
disminuye apenas del orden de 3% a 100 km de altitud, 13.8% a 500 km y del
orden de 25% a 1000 km.
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FIGURA 3.3 Aceleracion de la gravedad en funcion de la altitud
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Si se considera una atmosfera estatica, la presion en cualquier nivel de la
atmosfera depende de la presion ejercida por el peso de la columna de aire
sobre ese nivel.

El balance de fuerzas en una capa o nivel de la atmosfera se puede obtener
de la siguiente manera. Si a una cierta altura de la atmésfera z imaginamos
una capa de una altura infinitesimal de altura, dz, y area horizontal, A (Figura
3.4), el volumen de esta capa es A dz y por tanto su masa es

M(z) =p(z) Adz (3.6)

donde p(z) es la densidad de la atmdsfera a esa altura.

Tal capa de la atmosfera soporta una presion correspondiente al peso de
la columna de atmosfera situada en la parte superior del elemento diferencial
de la atmosfera.

Si designamos con P(z) a la presion en la parte inferior de esa capa de la
atmosfera, P(z + dz) = P(z) + dP es la presion en la parte superior de esa
capa de la atmdsfera, donde dP es el cambio de presion debido al cambio de
altura, dz, o la diferencia de presién entre la parte inferior y superior de la
capa.

La fuerza gravitacional o peso de esa capa diferencial es

Fy=M(2)g= p(z)gAdz (3.7)
donde: g es la aceleracion de la gravedad.

La aceleracion de la gravedad no varia apreciablemente hasta una altura
de 100 km (83.2) por tanto se ha considerado como constante.
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(P +dP)A
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FIGURA 3.4 Capa diferencial en la atmésfera

La fuerza, en la parte superior del elemento diferencial de atmdsfera, esta
relacionada con la presion por la ecuacion

F, = P(z+dz2)A = (P(2) + dP)A (3.8)

Mientras que la fuerza en la parte inferior del elemento diferencial de
atmosfera serd

—F; = —P(2)A (3.9)
Luego, el balance de fuerzas es
FE+F,—-F=0 (3.10)

Y en términos de la presion, es decir, haciendo uso de las ecuaciones
(3.7), (3.8) y (3.9) la ecuacion de balance es
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(P(z) +dP)A+p(z)gAdz—P(2)A=0 (3.10a)
Reduciendo se obtiene

dP(z)
dz

=—p(2) g (3.11)

Esta expresion es la forma general de la ecuacion de balance
hidrostatico, la cual pone de manifiesto que la presion disminuye con la
altura.

En 1648 el fisico y matematico francés, Blaise Pascal (1623-1662),
intuyd que si la presion disminuia con la altura, debia de haber una altura
donde ya no hubiera atmdsfera, es decir, predijo que fuera de la atmdsfera
debia existir el vacio. Esta observacion, que ahora forma parte del sentido
comun, puede formularse como una condicion a la frontera para la ecuacion
anterior. Esto es

lim P(z) =0 (3.12)
Z—00

Integrando (3.11) desde z hasta infinito, se obtiene la expresion general
de la presion en términos de la altitud. Esto es

(0]

P(z) = gf_ p(z)dz (3.13)

z=0
Equivalente al peso de la atmésfera por encima de una altura z.

3.3.2 Gradiente de temperatura

A medida que aumenta la altitud z, la presion disminuye; por tanto, de
acuerdo a la Ley de los gases ideales PV = nRT, la temperatura disminuye
en forma lineal, esto implica que debe existir un gradiente de temperatura
negativo. Sin embargo en la atmdsfera no se cumple exactamente la Ley de
los gases ideales, porque ocurren intercambios de energia 0 generacion de
calor. El intercambio de energia ocurre en el caso del efecto invernadero y la
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generacion de energia ocurre como resultado de la interaccion de la radiacion
solar y rayos cosmicos con las moléculas de la atmdsfera. En consecuencia
no existe un solo gradiente de temperatura para toda la atmosfera sino
diferentes gradientes, dependiendo del tipo de procesos y de componentes en
la atmosfera.

Las capas de la atmosfera estan definidas en funcion del tipo de procesos
de transferencia térmica que en ellas ocurren. La troposfera tiene un sélo
gradiente negativo y la tropopausa un gradiente cero.

En realidad los gradientes no son estrictamente lineales, sin embargo, con
objeto de facilitar los célculos se han aproximado en forma lineal. En la
estratosfera, a medida que aumenta la altitud, ocurre un aumento de
temperatura hasta llegar a un maximo vy, posteriormente, la temperatura
disminuye hasta llegar a la mesopausa; ambas variaciones de la temperatura
con la altitud no son lineales. Sin embargo, para preservar la idea de los
gradientes lineales se han definido varios gradientes para la misma capa, con
lo cual podria considerarse que cada uno de ellos corresponde a una subcapa.

De forma general para cualquier sub-capa (n) de la atmosfera, el gradiente
de temperatura, A,, puede expresarse como la razén de cambio de la
temperatura con la altitud:

d—T =, (3.15)
dz
Integrando, para cada capa, la temperatura puede expresarse como

T(z) =T, + A,(z — z,,) (3.16)
siendo n la capa anterior.
En la Tabla I11.1 se presentan los gradientes de temperatura de las ocho

primeras capas de la atmdsfera de acuerdo a la Organizacion Internacional de
Estandarizacion, ISO (The International Organization for Standardization).
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TABLA I11.1 Caracteristicas de la atmosfera estandar ISA

Altitud Altitud . Presién
. . Gradiente | Temperatura L

Nivel geopotential | geométrica t6rmico base atmosférica

base base (°C/km) T (°C) base

z (km) z (km) P (Pa)
Troposfera 0.0 0.0 —6.5 +15.0 101325
Tropopausa 11.000 11.019 +0.0 -56.5 22632
Estratdsfera 20.000 20.063 +1.0 -56.5 5474.9
Estratosfera 32.000 32.162 +2.8 —44.5 868.02
Estratopausa 47.000 47.350 +0.0 =25 110.91
Mesosfera 51.000 51.413 -2.8 -2.5 66.939
Mesosfera 71.000 71.802 -2.0 —58.5 3.9564
Mesopausa 84.852 86.000 — —86.2 0.3734

Haciendo uso de tales gradientes térmicos, en la Figura 3.5 se muestra
el perfil de temperatura de la homdsfera, es decir, hasta una altitud de 100
km. Donde hay que evidenciar que el ultimo gradiente correspondiente a la
parte baja de la termosfera ha sido estimado.
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FIGURA 3.5 Perfil de temperatura en la homoésfera (0 < z < 100 km)
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3.4 Relacion entre presion, densidad y temperatura

De acuerdo con la ecuacion general de balance hidrostatico (ec. 3.11), para
determinar la presion en funcién de la altitud se requiere hacer uso de una
ecuacion de estado que permita relacionar P(z) y p(2).

De acuerdo a la Ley general de los gases ideales,

PV = nRT (3.17)
donde R = 8.3142 JK~mol™? es la constante de los gases.

El nimero de moles contenido en una porcién o parcela de aire es la
relacion entre la masa de esa parcela y el peso molecular del aire:

m
n(moles) = L‘;) (3.18)
M (7267)
Luego, de la Ley general, la presion se puede escribir como
_nRT_mRT_mR 3.17
TV MV VM (3.172)
Donde se puede distinguir la densidad,
_I 3.19
P=7 (3.19)
y la constante especifica del aire,
R
Ra =1 (3.20)

. . k
Conociendo el peso molecular del aire, M = 0.02896 m—i’l, la constante
especifica del aire equivale a
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;
. 8.3142 (mol K) ey
a- kg © 7 \kgK
0.02896 (W)

El peso molecular del aire permanece invariable en la homdsfera, es decir,
hasta una altitud de 100 km.

3.4.1 Modelacion de la presion en la atmdsfera

3.4.1.1 Célculo de la presion en la superficie de la Tierra
La presion a nivel del mar puede calcularse en una primera aproximacion,
evaluando el peso total de la atmdsfera y dividiéndolo entre la superficie de

la Tierra:

Matmg — Matmg
S 4T R’

P, = (3.14)

La masa de la atmoésfera ha sido evaluada en M,;,,, = 5.29x108 kg,
mientras que Ry = 6356.766 km, por tanto,

(5.29x10' kg) (9.80665 ’S”—z)

Po = 106 m?2
km? )

N
= 10187441 —
m

41(6356.766 km)? (

La presion estandar a nivel del mar ha sido valoradaen P, = 101325 %

En consecuencia, el calculo anterior arroja un error de 0.542%, lo que implica
una buena aproximacion del valor estandar.

A unaaltitud z por encima del nivel del mar, la presion se puede expresar
en funciédn de la densidad y la temperatura, sustituyendo las ecuaciones (3.19)
y (3.20) en la Ley general de los gases ideales (ec. 3.17a). Esto es
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P(z) = p(2)R, T(2) (3.21)
donde se ha enfatizado la dependencia con la altitud, dado que de acuerdo
a las ecuaciones (3.13) y (3.16) tanto la presion como la temperatura
dependen de la altitud.
Despejando la densidad,

(2) = &) 3.21
P =R T (3.21a)
y sustituyendo en la ecuacidn (3.11) se obtiene
ar  P(z)g(2)
- RTG) (3.22)
que puede reescribirse como
dP P(2) 392
dz _  H(2) (3.22)
Siendo
R, T(2)
H(z) = 3.23
) == (3:23)

un factor de escala.
La ecuacion (3.22a) puede escribirse en forma logaritmica como

d(ilnP) 1
dz  H(2)

(3.22b)

Integrando desde z = 0 (nivel del mar) hasta cualquier altitud z se obtiene
una expresion que permite aproximar la presion en términos de la presion a
nivel del mar:

[In 1, = - HZZ) (3.24)
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P(z) = Pyexp{— C a4z (3.24a)
L=O H(z)

expresion que puede llamarse modelo exponencial de la presion.

3.4.1.2 Factor de escala en la tropdsfera

En la tropdsfera la temperatura disminuye 6.5°C por cada kilémetro, lo que
se conoce como gradiente térmico es 4, = —6.5 K/km (8 3.3.1). Es decir, la
temperatura tiene un comportamiento lineal que puede expresarse como

T(z)=Ty+ Az (3.16a)

La temperatura promedio de cualquier region de la atmédsfera que se rige
en forma lineal puede evaluarse utilizando el teorema del valor medio. Esto
es

jT(z)dz

T==2 3.25
Az (3.25)

Asumiendo que la troposfera va de 0 a 11 km y que T, =288 K 1la
temperatura promedio de la tropdsfera resulta

z=11

J'(T0 —6.52)dz

_ 1 51211
T= =~ T,z-3252%  =252.25 K
Az Az 0

Luego en la tropdsfera el factor de escala, H (z) , resulta
(287 J kg'lK'l)(ZSZ.S K)

H= 5 =7387.3 m=7.387 km
9.8 ms
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Esto significa que tanto la presion como la densidad de la atmdsfera
disminuyen en un factor de e cada aproximadamente 7.387 km. En efecto, el
factor de escala es del orden de 8 km para regiones templadas y de 6 km para
regiones muy frias.

El problema en rigor obliga a disponer de un factor de escala para cada
capa de la atmosfera y, aun asi, los factores de escala representan un
comportamiento promedio para cada capa.

Alternativamente, separando la presion en la ecuacion 3.22

ar  g(z)dz

P~ R,T(2)

(3.22¢)

y sustituyendo el gradiente de temperatura, Z—Zz/ln (ec. 3.15), la
ecuacion general de balance hidrostatico (ec. 3.22¢) puede reescribirse como

dP z)dT
— = _L (3.26)
P ARy T(2)
0 bien, en forma integral
Pdp g deT (3.263)
- — .26a
p, P AnRo Jp T
siendo n el indice de la capa anterior.
Resolviendo la ecuacion (3.26a),
mt o 9 ] 3.27
"B T LR T, (5:27)
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Aplicando exponenciales,

P@ _ (T(Z)>_A’;LR“ (3.272)

P Tn

Luego, sustituyéndola ecuacion (3.16), T(z) =T, + 1,(z — z,)),
g

P(z) [Ty + (2 —2,)\ ZnRa
P, < Tn ) (5:28)
0 bien,
9
/1n(Z - Zn) AnRq
P(z) =B, <1 + T—> (3.28a)

Y en el caso de una capa isotérmica (k,, = 0) dado que In(1+¢) =¢
cuando € — 0:

__9 (,_
P(2) = Py TaRa" (3.28b)

Haciendo uso de las ecuaciones (3.28), es decir, asumiendo el perfil de
temperatura de la atmosfera estandar ISA, en la Figura 3.6 se presentan el
perfil de la presion en la homosfera. Donde puede observarse coémo los efectos
de los gradientes de temperatura sobre la presiéon parecen practicamente
imperceptibles.
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FIGURA 3.6 Perfil de presién en la homdsfera (0 < z < 100 km)
3.4.2 Modelacién de la densidad en la atmosfera
3.4.2.1 Calculo de la densidad en la superficie de la Tierra

La densidad del aire a una altitud z sobre la superficie de la Tierra esta
definida mediante la ecuacion (3.21a):

P(2)
R, T(2)

p(z) = (3.21a)

La densidad del aire en la superficie de la Tierra se puede calcular con
esta expresion (3.21a), haciendo uso de la temperatura y la presion estandar,

PO
RaTO

po = (3.21b)
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Numeéricamente,

1.01325x105%

pO = ]
(287 05 kg K

k
— 1.2250 -2

) (288.15 K) m

En altitud pueden desarrollarse al menos dos expresiones para el célculo
de la densidad del aire. La primera de ellas haciendo uso del factor de escala.
Para ello, basta con sustituir la ecuacion (3.24a) en la (3.21a). Esto es

P Z dz
p(z) = RT @) exp (— -L:oH(Z)) (3.29)

expresion que puede Ilamarse modelo exponencial de la densidad.

Esta expresion, de manera semejante al modelo exponencial de la presion,
tiene el problema de que no hay un factor de escala estandar para todas las
capas de la atmosfera.

Alternativamente, en rigor se deben sustituir las ecuaciones (3.28) en la
ecuacion (3.21a). De esta manera se obtiene

g
- _/‘Ln a
po 1+ 2ale2)) T
n

RT, ( /1 (zn Zn))

B
P A(z—z AnRq
=R; <1+ ”(T ”)> (3.30a)
n n
Y para una capa isotérmica:
P
p(z) = RT’IL“ e Tn R TaRa” 70 (3.30b)
n
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En la Figura 3.7 se presenta el comportamiento de la densidad en funcién
de la altitud. De forma similar a la presion, en forma grafica, los efectos del
gradiente de temperatura y la presion son imperceptibles. Sin embargo,
cuantitativamente, existe una gran diferencia entre el comportamiento
exponencial (ec. 3.29) y el comportamiento que toma en cuenta el perfil de
temperatura para cada una de las capas de la atmdsfera (ecs. 3.30).

100

0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 1.2
p (kg/m’)
FIGURA 3.7 Perfil de la densidad en la homésfera (0 < z < 100 km)
3.4.2.2 Célculo de la presién en la superficie de la Tierra
Una vez desarrollado un modelo para el célculo de la densidad se puede
retomar el calculo de la presion en la superficie de la Tierra, tomando en
cuenta el perfil de temperatura de la atmésfera.

Haciendo uso de la ecuacion (3.13) la presion en la superficie de la Tierra
puede expresarse COmo
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P’y = gf p(z)dz (3.13a)
z=0

Habiendo establecido un modelo para calcular el perfil de densidad de la
atmosfera en funcion de la altitud, ecuaciones (3.30); integrando la densidad
entre 0 < z < oo,y al multiplicar por la aceleracion de la gravedad para
obtener la presion, la integral resulto

® k
f p(z)g(z)dz = 10 395.858—g2
Zg m

Y la presion resulté P’y = 101 879.4 % Este valor es 554.4-—, superior

mZ
al valor estandar: P, = 101 325 %; lo que representa un error de 0.547%.

Este error es del mismo orden que el obtenido cuando se calcula la presién
en la superficie de la Tierra haciendo uso de la masa total de la atmdsfera (8
3.3.1).

Sin embargo, cabe mencionar que este calculo sélo toma en cuenta la
homosfera. La masa de la heterosfera es del orden de 0.2% de la masa de la
atmosfera, de tal forma que el error debe aumentar, pero sin duda ser4 menor
a 1%.

En el modelo de densidad utilizado para el calculo de la presion se ha
utilizado el perfil de temperatura de la atmosfera estandar ISA. La diferencia
encontrada es explicable, puesto que en realidad no existe un solo perfil de
temperatura para toda la atmésfera. Evidentemente no pueden ser similares
los perfiles de temperatura en el Ecuador, los tropicos, medias latitudes y los
casquetes polares; ni tampoco pueden ser similares a lo largo del afio.

Sin embargo, la similitud en los calculos habla muy bien respecto a la
representatividad de la atmdsfera estandar.

3.4.3 Modelacion de la densidad molecular en la atmésfera

La densidad molecular en la atmésfera, o nimero de moléculas por unidad de
volumen, N, es la relacién entre el nimero de moléculas, N;, contenidas en
una parcela de la atmosfera y el volumen, V, de la misma:
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En términos del ndmero total de moléculas, N;, el nUmero de moles
contenidos en la parcela puede obtenerse como la relacién

TL—NA

(3.18a)

siendo N, = 6.022x1023 el nimero de Avogadro.

La presion en funcion de la altitud sobre el nivel del mar se puede
expresar en términos de la densidad molecular. Sustituyendo la ecuacion
(3.18a) en la ecuacion de los gases ideales, PV = nRT (ec. 3.17), y
despejando P,

N.R N, R

p = —_t
N, V' T VN,

(3.17b)

Dado que la densidad molecular estd dada por % y la relacion Ni es la
A
constante de Boltzmannk (8§ 4.1.2.), la presion se puede formular como

P(z) =k N(2)T(2) (3.32)
donde se ha expresado la dependencia P, T y N con la altitud z.
Diferenciando la ecuacidn (3.32),
dP(z) =k T(z)dN(z) (3.33)

De acuerdo a (§ 3.3) la presion ejercida por una capa diferencial de la
atmosfera puede enunciarse con

dP(2)
dz

=—p2) g (3.11)
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Como p(2) = %y la masa de una capa de la atmosfera puede expresarse

en términos del nimero total de moléculas, N;, y de la masa molecular, m,,.
Es decir, m = Nym,,. La ecuacion (3.11) puede articularse como

dP = —N(z)m,, g(z)dz (3.34)
Igualando las ecuaciones (3.33) y (3.34) se obtiene

dN  mpy g(2)dz

N = KT (3.35)
Integrando se obtiene
_@fg(Z)dz
N(z) =Nge k ~ T@) (3.36)

Si g(z) y T(z) se aproximaran mediante su valor promedio
— m —
gto=(976676+0.02338) = yT + 0 = (22946 £ 24.92) K

se obtendria el modelo simplificado de la densidad molecular al que se
puede llamar modelo exponencial

Mmmgz

N(z) = Nje kT (3.37)
Alternativamente, la densidad molecular puede expresarse mediante la ecuacion
p(z) Ny
N(z) = 3.38
@)=~ (3:38)
0 en términos de la presion por
P(z) Ny
N(2Z)= —F—— 3.38
@)= 77 @ (3.38a)

donde M es el peso molecular del aire.
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3.4.3.1 Calculo de la densidad molecular en la superficie de la Tierra

La densidad molecular a nivel del mar se puede calcular a partir de la ecuacion
(3.38), utilizando el valor de la densidad obtenido mediante la ecuacién
(3.21b). Esto es

023 moleculaS)

kg
oo N, (LZZSW) (6.022x1 o

N0= =

M 0.0289644 <9
mol
moleculas moleculas
= 2.5469x10%°> ————— = 2.5469x10° ———
m3 cm3

En altitud es necesario utilizar las ecuaciones de la densidad (ecs. 3.30) y
de la temperatura (ec. 3.26) y sustituir en la ecuaciones (3.38). De esa manera
la densidad molecular en las capas donde se observa un gradiente de
temperatura es

9
NA Pn An(z - Zn) AnR
N(z) = M RT, (1 + T (3.39a)
Y N, P 9
N(z) = AT o TR0 (3.39h)

en el caso de capas isotérmicas.

En la Figura 3.8 se presenta el comportamiento de la densidad molecular
haciendo uso de las ecuaciones (3.39) y su comparacion con el modelo
exponencial.

Mientras que a nivel del mar la densidad molecular es N, = 2.547 x10%°
moléculas por cm?, a 100 km es N;,, = 1.15 x10*3 moléculas por cm®. Es
decir, a 100 km de altitud la densidad molecular es inferior a una millonésima
de la densidad molecular a nivel del mar.
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FIGURA 3.8 Comparacion entre el modelo exponencial y el modelo ISA para la

densidad molecular en la homésfera (0 < z < 100 km)

Aparentemente los comportamientos son similares, pero comparando
ambas curvas puede verificarse que el modelo exponencial acarrea una sub-
estimacion de 32.3% respecto a los calculos hechos mediante las ecuaciones
gue toman en cuenta los perfiles de temperatura de las diferentes capas de la
atmosfera (ecs. 3.39). Lo que permite destacar la importancia de los modelos

que toman en cuenta el perfil de temperatura de la atmosfera.

3.5 Masa total de la atmoésfera

La masa diferencial de una capa de la atmédsfera de espesor dz puede definirse

como

aM

= p(2)S(z)dz
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siendo S(z) la superficie esférica de la capa diferencial; o dV = S(z)dz,
el volumen diferencial de la capa.

La masa total de la atmosfera, teéricamente, se obtiene integrando desde
una altura sobre el nivel del mar, z,, hasta el espacio exterior a la atmdsfera:

M, = f M = f Oop(z)dV (3.41)

Dada la geometria cuasi-esférica de la Tierra la diferencial de volumen
para una capa diferencial, dV puede expresarse en coordenadas esféricas
como

dV = r?sen@d®dé

siendo r = Rz la distancia de una capa a partir del centro de la Tierra;
@, el angulo zenithal, y 6 el angulo azimutal; en consecuencia: 0 < @ < m,
mientras que 0 < 6 < 2.

El problema radica en que la densidad se modifica en funcion de la altitud
de una forma variable dependiendo del estado termodinamico de cada capa
de la atmosfera.

Utilizando la expresion de la densidad (ec. 3.30) para cada capa de la
atmosfera con gradiente de temperatura, la masa de esa capa puede calcularse

mediante
P, (* Az — 2,)\ B "
n+1 zZ—Z n
M. ., =—- 14 s R

n+1 RTn Ln < + Tn > ( T
T 21

+ z)zdzf sen@d@f de
0 0

(3.42a)
Y en el caso de una capa isoterma, sin gradiente de temperatura,
utilizando la ecuacion (3.30a) la masa de esa capa puede calcularse mediante

P Zn+1 g . T 2T
Mn+1 — ﬁf e TnR(Z Zn) (RT + Z)Zde Sen@d@f d9
nJz 0 0

(3.42b)
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En consecuencia, la masa total de la atmésfera es la suma de las masas de
las diferentes capas:

n=
My= ) My (3.43)
n=0

Los calculos, tanto de la masa total como de cada capa de la atmdsfera,
implican efectuar la integracion de las ecuaciones (3.42) entre los limites o
altitudes correspondientes a cada capa.

Dada la complejidad de las ecuaciones (3.42) la integracién analitica
resulta ser muy complicada, lo recomendable es utilizar integracion numérica.

En la Figura 3.9 se presenta el perfil de la masa en funcién de la altitud,
haciendo uso de las ecuaciones (3.42).

Se puede verificar de esa manera que la masa de la homosfera (z <
100 km) resulta 5.28x10'® kg; es decir el 99.79% de la masa total reportada
de la atmosfera (5.29 x10'® kg).

e La masa de la tropdsfera (0 < z < 11 km) resulta 3.87 x10' kg; es
decir, el 73.15% de la masa de la atmosfera.

e Lamasa de la estratdsfera (11 < z < 47 km) deviene 1.16 x10*® kg; el
21.88% de la masa de la atmosfera;

e La masa de la mesosfera registra 5.90723 x10%; es decir 0.11% de la
masa de la atmosfera.

e La masa de la atmdsfera desde el nivel del mar hasta 20 km (0 <z <
20 km) es 4.99 x10' kg, o0 sea el 94.37% de la atmosfera de la Tierra.
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FIGURA 3.9 Perfil de la masa de la atmésfera de acuerdo a los perfiles de temperatura
del modelo ISA (0 < z < 100 km)

La masa de la heterosfera representa el 0.2098% de la masa de la
atmosfera. No se simuld por falta de datos del perfil; esto podria ser muy facil
conociendo el perfil de temperatura de la atmdsfera por encima de 100 km.

3.5.1 Masa de aire
La masa de aire se define como el peso de una columna de aire sobre cada

metro cuadrado de la superficie de la Tierra. Esta se puede calcular mediante
la ecuacion

my = foop(z)dz (3.44)
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Factor utilizado en modelacién de la irradiacion solar y en odptica
atmosférica.

La presion atmosférica a nivel del mar determinada, entre otras formas,
mediante el barémetro de mercurio de Torrichelli, es P, = 101325 Nm ™2,
equivalente a la integral

Py=g f p(@)dz = gm, (3.45)
Zo

Luego despejando de esta expresion la masa de aire y sustituyendo los
valores de P, y g resulta

o Py 101325 Nm™2 )
my = f p(z)dz = i =10339.3 Kgm™2
Zo

9.8 ms—2

Por otro lado, haciendo uso del modelo estandar de la densidad, la integral
sobre toda la homosfera deviene

j p(z)dz =10 395.858 Kgm ™2
Zo

Lo que implica 0.54% de error respecto al valor tedrico de la masa del
aire.
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TERCERA PARTE: FUNDAMENTOS DE TEORIA CINETICA



4. LEYES DE DISTRIBUCION DE MAXWELL Y BOLTZMANN

El comportamiento de los gases a nivel macroscopico es muy conocido desde
mediados del siglo XIX. Fue elegantemente resumido en la Ley general de
los gases ideales, deducida por Emile Clapeyron en 1834. Esta ley, con
frecuencia denominada sélo como la ecuacion de estado reunio las leyes de
Boyle-Mariotte, de Charles, de Gay-Lussac y de Avogadro. A nivel
macroscopico, con la Ley general del estado gaseoso, los gases habian sido
dominados, sin embargo estaba ausente una interpretacion microscoépica. La
Teoria cinética de los gases vino a llenar ese vacio. Surgi6é a mediados del
siglo XIX, sobre los principios afiejados por més de un siglo de las ideas de
Bernoulli (1738). Los principales promotores de la Teoria Cinética fueron: K.
A. Groning (1856), R. Clasius (1957) y J. J. Waterson (1892). Aunque la
teoria fue dotada de una matematica precisa por James Clerk Maxwell (1860)
y por Ludwig Boltzmann (1868).

4.1 Energia cinética y temperatura

La teoria cinética de los gases considera que la presiéon de gas en un medio
cualquiera es el resultado macroscopico de las fuerzas producidas por las
colisiones de las moléculas.

Considérese un gas encerrado en un cubo cuyo volumen es V(cm®) y cuyas
paredes tienen un area A(cm?). Asumiendo que el gas tiene una densidad
moléculas

cm
una de las seis paredes del cubo. Si consideramos que cada molécula tiene
una velocidad promedio, |, (mj dimensionalmente se puede demostrar que

molecular N ( J la sexta parte de las moléculas chocarian con cada

S
el nimero de moléculas, N, , que chocan en un intervalo de tiempo, t(s),
sobre cada una de las paredes es

N, = N(mo'é‘:‘:'asju[mjA(cmz) t(s) (4.1)

6 cm S
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Cada molécula al chocar experimenta un cambio de momentum:

Ap =mu, —mu, =m(u, —u,) (4.2)

donde U, eslavelocidad antes del choque y U, es la velocidad después

del choque.
Por definicion, fuerza es la razén de cambio de momentum con respecto
Ap

al tiempo. Estoes F, = ;'Y la presion es la fuerza ejercida por unidad

de érea, P = ';. Combinando ambas definiciones, la presion que ejercen

cada una de esas moléculas sobre una de las paredes esta dada por

F, Ap
p—_x-2F 4.3
A At (4-3)

Considerando que los choques con las paredes son elasticos y solo
implican un cambio de direccion, u, =-u,. En cada choque hay un cambio de

momentum, AP =2mu. Luego, la presion ejercida por cada molécula es
2mu o .

P = AL y la presién ejercida por el total de moléculas que chocan sobre

cada pared sera

.= PN, - 2”‘“{“%} N () (4.4)
At | 6 3

La densidad molecular o numero de moléculas en el gas por unidad de

N -
volumen puede expresarse como N = Vt donde el subindice, N,, representa

el nimero total de moléculas en el volumen, \/ .
Sustituyendo N en la ecuacion 4.4 se obtiene

PV = L N,mu? (4.4a)
3 t



2

Haciendo uso de la definicion de energia cinética, g, = m; , la ecua-
cién anterior se convierte en
PV = gNtEk (4.4b)

Generalizando para cualquiera de las paredes del volumen, V, se puede
omitir el subindice, x:
PV — thEk (4.40)

El lado izquierdo de la ecuacién (4.4c) es similar a la Ley de los gases
ideales:
PV =nRT (4.5)

donde N es el nimero de moles y R =8.3142JK 'mol™ es la

constante de los gases ideales. Luego, sustituyendo la ecuacion (4.5) en la
ecuacion (4.4c) se obtiene una expresion para la energia cinética promedio de
las moléculas de un gas ideal:

3
E( = > nRT (4.6)
4.1.2 Constante de Boltzmann
Haciendo uso del nimero de Avogadro, N, = 6.022x10*° moleu:las el
mo
numero de moles se puede escribir como
Nt
n= N. 4.7)
A

Y sustituyendo en la ecuacion (4.5), la Ley general de estado gaseoso
puede expresarse como
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PV = N RT (4.5b)

A

que es aimplemente la Ley de los gases ideales en funcion del niamero de
particulas, N, .
Luego, igualando las ecuaciones (4.4b) y (4.5b),

2 N
—N,E, =_'RT (4.8)
3 N,
de donde
3R
E,.=—T 4.9
TN (4.9)

Dadoque R y N A Son constantes, su relacion es

-1 1
k=R B3I Mol ~_ ) senimexio @ikt (4.10)
N, 6.023x10”mol

conocida como la constante de Boltzmann.

Utilizando la ecuacién (4.10) en la ecuacion (4.9):

E, = 2kT (4.11)

Ecuacion que demuestra que la energia cinética promedio de las
moléculas de un gas ideal depende estrictamente de la temperatura y es
independiente del tipo de gas.
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4.2 Funcién de distribucion de Maxwell

En un gas se puede considerar que las moléculas tienen una velocidad
promedio constante, pero de forma individual las moléculas al experimentar
choques intercambian energia entre ellas de tal forma que existe toda una
distribucion de velocidades.

Sea U la velocidad de las moléculas y U,, U, y U, sus componentes

en coordenadas rectangulares. Es decir, U =U, +U, +U,, por lo tanto la
magnitud de la velocidad sera

2 2 2 2
u?=lo" =u,”+u,” +u, (4.12)

La velocidad promedio de las moléculas en un gas permanece constante,
sin embargo, pueden existir variaciones infinitesimales en las componentes
de la magnitud de la velocidad.

La probabilidad de que la componente U, pueda tener variaciones entre
u, y u, +dUX es Unicamente en funcion de U, , por tanto puede escribirse
como f(u,)du,. Esta cantidad expresa el nimero de moléculas con la
componente U, en un intervalo dUX. De manera similar, para las
componentes U, y U,:f(u,)du, sefiala la probabilidad de que la
componente U, tenga variaciones entre U, y U, +du,, y f(u,)dy,
enuncia la probabilidad de que la componente U, encuentre variaciones entre
U,y u,+du,.

Como las probabilidades son independientes, de acuerdo a la propiedad
multiplicativa, la probabilidad de variacion total de la velocidad en los

intervalos infinitesimales du, , duy y du, puede escribirse como
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P(@)du = f(u,)f(u,)f(u,)dudu du, (4.13)

El producto f (u,) f(u,) f(u,) determina el ndmero de moléculas

con componentes Uy, U,y U, .

Para un sistema cerrado la velocidad promedio de las moléculas
permanece constante, por tanto la diferencial total de esta cantidad debe ser
igual a cero. Esto es

d(f(u,)f(u,)f(u,))=0 (4.14)

o0 bien,
fru)fu)f)+fu)f'u)f)+fu)f,)f'u,)=0
(4.15)

Dividiendo la ecuacion (4.15) entre f (u,) f (u,) f (u,) se obtiene

f'(ux) + f(uy) + f(uz) :O
f(u) fuy) fu,)
Multiplicando a cada componente por un factor y sumandolo a cada
término, la ecuacion anterior se convierte en

{fl(uX) +a ux}+[f(uy) +a Uy}{f(uz) ta Uz}zo
f(u,) f(u,) f(u,)

(4.17)

(4.16)

Donde cada término de la suma debe ser igual a cero.

El primer término puede reescribirse entonces como
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» (4.18)

Integrando, resulta
au,

In[f(u)]=- +In A (4.19)

Donde In A es una constante de integracion.

Por las leyes de los logaritmos la ecuacién (4.19) puede reescribirse como

a u?

f(u)=Ae 2 (4.20%)

Para el segundo y tercer término de la ecuacién (4.17) se obtienen
expresiones parecidas. Esto es

2

fu,)= Ae 2 (4.20b)
fu)=Ae 2 (4.200)

Sustituyendo en la ecuacion las ecuaciones (4.20) en la ecuacion (4.13):

(04
—7[uxz+uy2+uzz]

P(u)du = A’e du, du,du, (4.21)

Luego, utilizado la ecuacion (4.12) se obtiene

1 2
P(u)du =A% 2° du,du,du, (4.21a)

La probabilidad no debe ser superior a 1 para cualquiera de las
componentes de la velocidad. Entonces
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© 1 2
[Ae? " du, =1 (4.22)

La integral de la ecuacion (4.22) es una integral impropia que se resuelve
utilizando coordenadas polares. Previamente, para simplificar es conveniente

utilizar el cambio de variable X=U, y dX=du, la integral se puede escribir
por tanto como

) 1 5
I =Afe 2" dx (4.23)

El cuadrado de | por simetria se escribe como

IzzATe_; dx ATe_; dy | = Azjje k)

(4.24)
Integral que se puede resolver en coordenadas polares. Para eso deben

usarse los cambios de variable: X* + y2 =r? y dA=rdrd@&. Los limites
de integracion estan comprendidos entre =0 < X <0 y —o0 <Yy <00, los

limites correspondientes en coordenadas polares son: O<r<ow vy
0<@<2r.Asi

© 1 2
12= A% [fe 2" rdrdo (4.25)
0
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Conviene, para simplificar, utilizar un cambio de variable adicional. Si
1
u= _;a r2,du=—¢ rdr, (rdr= —EdU) y los limites de integracion son

U; =0 y U; =—o0. De esta manera la ecuacion (4.24) se puede resolver de
la forma siguiente

227 - 2 2
1” :—’Zjd@je“du :{—A}(Zﬂ)(—l):m
0 0

a o
(4.26)
De donde
T ax 27
I=Afe? dx:\;A (4.27)
Luego, igualando las ecuaciones (4.22) y (4.27)
o
A:\ - (4.28)
Sustituyendo A en la ecuacion (4.21a) resulta
3 1
dn(u o |2 —av
P(u)du = rf ) (27:) e? du,du,du, (4.21b)
Cambiando a coordenadas esféricas
3
a \2 Lo
P(u)du :(an e ? u’dusendddde (4.29)
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donde du,du du, =u?du sen®@ d@ de.

La ecuacion (4.29) expresa la probabilidad de que una molécula tenga
velocidad cuya magnitud esté comprendida entre U y u + du y su direccion

esté vislumbrada entre f y 6+d&,yentre ¢ y @ + do.
Integrando la ecuacion (4.29) sobre todas las direcciones:

3 1 5 T 2z
P(u)du = (;;jze_zau u’du !sene dH!d(ﬁ (4.30)
Dado que
]r'sean 0 =—|cosg|; =2 (4.31)
o
[dp=27 (4.32)
La ecuacion 4.30 se ZOnvierte en
3
P(u)du = dn(u) = 47[(0()28_%“2“2(1“ (4.30a)
n 27

La ecuacion (4.30a) expresa la probabilidad de que una molécula tenga
una velocidad cuya magnitud simplemente esté comprendida entre U vy
U + du . Esta probabilidad es igual a la fraccién de moléculas que tienen
una velocidad cuya magnitud esté abarcada entre U y u + du . Esto es

dn(u)

P(u)du = (4.30b)
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4.2.1 Velocidad cuadratica media
La constante & se puede obtener calculando la velocidad cuadratica media.

La velocidad cuadratica media se define como el promedio estadistico:

B TuZP(u)du

ut=0 (4.33)
IP(u)du

Como el denominador equivale a 1, la definicion se reduce a

u* = [u*P(u)du (4.332)
0
Y utilizando la ecuacion (4.30a):

— o 1 2
u? :47[(05)2 e?2 u*du (4.34)
2 )

Para resolver la integral de la ecuacion (4.34) convienen los siguientes
dw 2W \2
cambios de variables: si w = ;a u2, udu =—— y us :(j Ly
o

(24

los limites de integracion son W, =0 y U =0 Luego, la integral se puede
escribir como

3
£ 1 5 e §
Ie 2" ytdu = 1(2jzjewwzdw (4.35)
0 a\a 0
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4.2.2 Funcion gamma

0
. X n-1 .,
Las integrales de la forma _[e X"dX se conocen como funcion
0
gamma. Esto es

I'(n) = Te‘xx”‘ldx (4.36)

3 5
En el caso de la ecuacion (4.35);: N—1= 5 luego N = 5 Por tanto la

integral equivale a
0 E 5
Ie_WWZdW = F[] (4.37)
5 2

., . |
Para evaluar la funcion gamma de orden superior a ) se hace uso de la

formula de recurrencia:

[(n+1)=nI(n) (4.38)
Mientras que
r[;j = (4.39)

De esta manera la funcion gamma de la ecuacion (4.37) resulta

(e )

(4.37a)

Sustituyendo en la ecuacion (4.35) y en la ecuacion (4.34):
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de donde
_ 3

u2

(04

(4.40)

(4.41)

Remplazando la ecuacion de la energia cinética en la ecuacion (4.11):

2
E, 3y _mu
2

Y despejando la velocidad cuadratica media resulta

u? = KT
m

Igualando las ecuaciones (4.39) y (4.42) y despejando:

m

azi
KT

Sustituyendo la ecuacién (4.43) en la ecuacion (4.30a):

que es la funcidn de distribucion de Maxwell.
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La funcién de distribucion de Maxwell puede escribirse también en

2 _
términos de la energia cinética. Tomando E = m;‘ , dE=mudu y ¢° = 2E
m

y supliendo en la ecuacion (4.44) se puede verificar facilmente que la ecua-
cion se convierte en

27
3

(KT )2

E
P(E)dE = e “ ./EdE (4.45)

Esta ecuacion expresa la probabilidad de que la energia de una molécula
esté entre E y E + dE . Esta probabilidad es igual a la fraccion de
moléculas que tienen una energia entre E y E + dE . Esto es

p(E)dE = INE)

(4.46)

4.2.3 Velocidad mas probable

La velocidad mas probable, U, , se define como la velocidad correspondiente

al maximo de la funcion de distribucion. Esta se puede obtener derivando la
ecuacion (4.44) e igualando a cero

3

dP(u):47z[ m jZd e—g%‘uz o
du 27kt ) du

(4.47)

Derivando y simplificando puede verificarse facilmente que
ué = 2KT 0, por lo tanto, Uy = /Zk—T (4.48)
0 m ) p y 0 \ m .
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Sustituyendo U, en la funcion de distribucion de Maxwell, ecuacion
(4.44), se obtiene

4 u2 _iﬂ
P(u)du = N u—ge 2 KT du (4.49)
0

que es la funcion de distribucion de Boltzmann.
4.2.4 Velocidad promedio

La velocidad promedio se define como el promedio estadistico:

_[uP(u)du
u=°——— (4.50)
[Pu)du
0
m Yo im
De la ecuacion (4.44), P(U)du=4z] —— | e 2 ¥ u*du
(a8), P72
Luego, el numerador de la ecuacion (4.50) es
o 3, mu?
m \2¢ —S—
uP(U)du=4z —— | e ZTu’du 4.51
! “ (2;sz) ! (4.51)
Para solucionar la integral de la ecuacion (4.51) conviene usar el cambio
_ mu? ,  2kTw KT
de variable, W = —— dedonde U™ = ———,

udu = —dw
2KT m m ylos
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limites de integracion son W, =0 y U, =00 Luego, sustituyendo en la
ecuacion (4.51):

3
jUP(U)dU=47Z'( m jZ(ZkT)(kTJJ‘e‘WWdW:
) 27KT m m )y
3 2
_ Az m 2kT %
e (2

\/ﬁfewd /W

Donde, resolviendo la integral por partes, resulta Ie_WWdW =1,
0

(4.52)

El denominador de la ecuacion (4.50) es

.[P(u)du = 47{ j

Para solucionar esta integral conviene usar el mismo cambio de variable
_ mu? L2 = 2KTw
2kT m

N w

J' 2kT u? (4.53)
0

utilizado en la ecuacion  (4.51):

T . . -
udu = de y los limites de integracién: W, =0 y U, =00 Entonces,

remplazando en la ecuacion (4.53):
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3 1

TP(U)dU=47r m e[ 2kT (kT TeWW;dW:
0 27KT m m

0
b m
2 \24kT

0 1
_ 2 je_WWZdWZZF(Bj _ le(lj R

AT

(4.54)

Luego, sustituyendo las ecuaciones (4.52) y (4.54) en la ecuacion (4.50)
se obtiene la velocidad media

—[8KT
U= m (4.55)

Notese que hasta el momento se han desarrollado, conceptualmente, tres
tipos diferentes de velocidades relacionadas con las funciones de distribucion:

) la velocidad cuadratica media:
3kT
u>="--
m (4.42)
ii)) la velocidad mas probable:
U - 2kT (4.48)
0 \ m .

y iii) la velocidad promedio:
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u= 8k—T 4.55
_'\ m ( : )

En la Figura 4.1 se ubican estas tres velocidades en una distribucion de
Boltzmann para las moléculas de hidrégeno en la ionosfera (1000 K).

o
N

(|

0 2000 4000 6000 8000 10000
u(m/s)

FIGURA 4.1 Distribucién de Boltzmann para las moléculas de H2 a 1000 K
4.2.5 Calculo de la energia cinética molecular promedio

La energia cinética promedio puede expresarse como un promedio estadistico
de manera similar a la velocidad promedio:
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TEP(E)dE
E=°% (4.56)
IP(E)dE

Utilizando la distribucion de Maxwell en términos de la energia, ecuacion
(4.45):
o _E
IE e K \/EdE
E=® ¢ (4.57)
Ie kT \/EdE

0

Para resolver ambas integrales conviene el cambio de variable, W = KT

, de donde E = kTwy dE = KTdw. De esta manera la energia
promedio resulta

5% 32
(kt)ijuze‘“du r 5) §\E 3
E=—2 =kT—§=kT‘1‘—:—kT
(kt)zguze“du r 2) ST

(4.58)
donde se han utilizado las funciones gamma correspondientes.
La ecuacion (4.58) es esencialmente la ecuacion (4.11). Lo relevante es

la coherencia de la funcién de distribucion de Maxwell con los postulados de
la Teoria Cinética.
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4.3 Distribucion clasica o Ley de distribucion de Maxwell-Boltzmann

La distribucion de Maxwell es un caso de una ley més general, basada en la
teoria de probabilidades y de la mecanica estadistica: la Ley de distribucién
de Maxwell-Boltzmann, también llamada distribucion clésica.

La deduccion considera que si un sistema esta formado por N moléculas

idénticas, entre las cuales N; moléculas poseen una energia El, n,
moléculas poseen una energia E2, etc., el numero total de moléculas es la
sumade n;, n,, N;... mientas que la energia total del sistema es la suma de

nE;, n,E,, nE,... Estoes
n=>n, y E=>nE (4.59)

Luego, aunque haya variaciones en el nimero de moléculas para cada

energia dN, | el nimero total de moléculas y la energia total permanecen

constantes. Esto implica que sélo puede haber un intercambio de energia
interna:

dn=>"dn, =0 y dE =) E;dn; =0
| | (4.60)

El sistema puede tener infinidad de combinaciones o infinidad de formas
en las cuales se pueden ordenar las moléculas. De acuerdo a la mecéanica
estadistica, la probabilidad, W , de que un sistema de particulas esté ordenado
de una forma especifica es proporcional al nimero de formas diferentes en
que se pueden distribuir las particulas:

Wo ———— (4.61)



O bien,

W =c (4.61a)

donde c representa una constante.

La ecuacion (4.61) puede expresarse en forma logaritmica como

INW =Inn! —> Inn;! +Inc (4.62)

que se puede simplificar utilizando la férmula de Stirling: INn!=nln—n
. De esa manera la ecuacion se convierte en

INW =ninn->"n, Inn; +Inc (4.63)
i

El equilibrio se obtiene cuando la probabilidad de que el sistema se

encuentre ordenado es méxima es decir cuando d(an)= 0. Esto implica
que

2 d(niInn;)=0 (4.64)
Donde, diferenciando,

> (Inn, +1)dn, =0 (4.64a)

Si las ecuaciones 4.60 se multiplican por unas constantes arbitrarias &y
L Y se suman a 4.64a:

> (Inn +1+a+ BE)dn, =D (Inn, +a + FE; Jdn, =0 (4.65)
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Como todas las diferenciales dni son iguales, cada término dentro del
paréntesis debe ser igual a cero. Esto es

Inn, +a+ fE, =0 (4.66)
Inn, =—(a + fE,) (4.66a)
n, =e @) — Ce /& (4.66b)

Esta expresion permite calcular diversas magnitudes termodindmicas. El
valor de g para el caso especifico de la energia puede obtenerse evaluando

la energia promedio. Se infiere que g debe ser el inverso de la energia pro-
medio, es decir, B = le en cuyo caso la ecuacion (4.66) toma la forma

n =Ce ¥ (4.67)

Justamente, la Ley de distribucion de Maxwell-Boltzmann. De acuerdo
a esta ley el nimero N; de moléculas que posee una energia determinada

E. esta dado por la ecuacion anterior. O bien, en forma diferencial por
E
p(E)JE =Ce ¥ dE (4.67a)

La energia promedio de acuerdo a la Ley de distribucion Maxwell-

Boltzmann puede expresarse como
E

[E e 7 dE
E = OTKE (4.68)
e T dE

0
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de donde, efectuando las integrales, puede verificarse facilmente que
E=kT (4.69)

Una aplicacion practica de este resultado es el calculo de la energia de
una particula en equilibrio térmico con la materia a temperatura ambiente
(293 K):

E=(1.38x10‘23 i)(293 K(l.leO‘lg e}’j =0.025 eV

4.3.1 Deduccion alterna de la distribucion Maxwell-Boltzmann

De acuerdo a la seccion (84.1), la presion se puede expresar en términos de
densidad molecular —o numero de moléculas en el gas por unidad de

t . /
volumen—, N = v donde N, representa el nimero total de moléculas

N
contenido en un volumen, V . Para ello, la ecuacion (4.5b), PV :N—‘RT ,
A

puede reescribirse como

N, R
p=_t 7 (4.5¢)
V N,

R
Y dado que la relacion N es la constante de Boltzmann, K , la presion
A

se puede expresar como
P = NKT (4.5d)
de donde diferenciando:

dP = kTdN (4.70)
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De acuerdo a (§ 3.3), la presion de una capa diferencial de atmosfera
puede enunciarse por
ap = 3.11
- P9 (3.11)

Como p = % y la masa de una capa de la atmosfera puede formularse en

términos del nimero total de moléculas, N;, y de la masa molecular, m,,. Es
decir, m = N m,,. La ecuacién (3.11) puede articularse como

dP = —Nm,, gdz (4.71)
Igualando las ecuaciones (4.70) y (4.71) se obtiene

dN _ mpgdz

m T (4.72)
Integrando resulta
_mg,
N(z) =Nye ¥ (4.73)

Esta expresion entre otras cosas permite calcular la altura promedio a la
cual se pueden encontrar cierto tipo de moléculas. Esto es

T zN(2)dz T zef%zdz
0 _ 0

z=" =% n (4.74)
_[N(z)dz Ie KT dz
0 0

. . : : mgz
Para resolver ambas integrales conviene el cambio de variable: U = KT

kT
,por lotanto dz = mig du . De esta manera la ecuacion (4.74) se convierte

en
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[ kT jw - mg (4.75)

Puede verificarse facilmente que ambas integrales en la ecuacion anterior
resultan igual a 1.

Como la energia potencial de cada molécula esta dada por U = MQZ |a

ecuacion (4.73) puede representarse en términos de la energia potencial

como
U

N(z) = N,e ¥ (4.76)

Esta ecuacion se puede generalizar para cualquier tipo de energia en un
sistema de particulas. Tal es el caso de la energia cinética, en cuyo caso la

ecuacién puede escribirse como
E

N(z) = Nye ¥« (4.77)

Haciendo uso de esta distribucion, para efectuar el calculo de la energia

cinética puede verificarse que se logra el mismo resultado que con la ecuacion
(4.67a):

. _E
jE e T dE
E=2———=kT (4.78)

o _E
je T dE
0
Esto demuestra que la ecuacion (4.77) es una forma alterna y compacta

de la Ley de distribucion Maxwell-Boltzmann. La ecuacion (4.78) es
exactamente la misma que la ecuacion (4.68).
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4.4 Interaccion molecular
4.4.1 Camino libre medio

La interaccion de las moléculas en un gas se reduce a colisiones o choques
entre ellas. Las moléculas interaccionan en un instante muy pequefio, durante
el cual intercambian energia y momentum y son completamente
desordenadas. Por ello las distancias entre choque y chogque pueden ser muy
diferentes. Sin embargo se puede definir una magnitud llamada camino libre
medio (l), hipotéticamente igual al promedio de las distancias entre
interaccion e interaccion. Esta magnitud, surgida del desarrollo de la cinética
molecular, es de gran utilidad en varias disciplinas de la Fisica y notable en
la Fisica Nuclear.

El camino libre medio esta asociado al tiempo de interaccién, T , y a la
velocidad promedio de las moléculas, U , por la ecuacion

= (4.79)

c|| -

: . . —{ CM .
Una molécula esférica de radio, I', con velocidad, u(sj’ podra

interaccionar con las moléculas que se encuentren en un cilindro paralelo a su
trayectoria, a una distancia inferior a 2r (Figura 4.2).

. . , / 2
Esto implica que el blanco es un circulo, cuya area o =47 r° se
denomina seccion transversal.

, . — €tm . t
Una molécula con velocidad, U ? , en un tiempo, (S) , recorre una

distancia promedio igual a u t(cm) . En ese tiempo la molécula barre un

espacio cilindrico cuyo volumen es o th(cm3) y chocara con todas las

moléculas que se encuentren en el volumen del cilindro. En el cilindro,
evidentemente, no s6lo hay una molécula. De hecho el medio contiene un
determinado nimero de moléculas por unidad de volumen. A la relacién entre
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el nimero de moléculas que existen por unidad de volumen se le llama

moléculas -
) y, en general, es una caracteristica

propia de todo medio gaseoso.

densidad molecular, N [

FIGURA 4.2 Modelo longitudinal (a) y transversal (b) de interaccién molecular

En el cilindro hipotético, formado por el espacio de interaccion de una
molécula, dimensionalmente se puede mostrar que la cantidad de moléculas

enel cilindro sera Nou t (moléculas) . Por lo tanto la cantidad de colisiones

en ese tiempo serd de manera numérica igual al total de moléculas. EI camino
libre medio sera la distancia promedio recorrida, dividida entre el nimero de
colisiones. Esto es

I t L
“Nout No (40

Puesto que el namero de colisiones en el tiempo, €, es Nout, la
frecuencia de colision o el namero de colisiones por unidad de tiempo es

f =Nou y el inverso sera el tiempo promedio entre colisiones:
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= (4.81)

El desarrollo anterior se ha hecho considerando que las moléculas del
cilindro estdn inmoviles. Si se toma en cuenta el movimiento de todas las
moléculas del cilindro, la velocidad relativa promedio estara dada como la

raiz cuadrada de la suma de las componentes al cuadrado. Es decir,
—2 = — 2 ' m .
U~ =Ua" +Us" y, como Uay Up son iguales, por tanto

- _ _ _ Ur
u, = xEua = xEu , la velocidad promedio sera U = —E Entonces
N
_ut 1
= 4.
Nout -2No (4.802)
y
. 1
\ﬁiN(TG
(4.81a)
La ecuacidn (4.5d) se puede escribir como
P(z)= N(z)kT (4.5d)
de donde
N(z)= P@) (4.82)

kT

Asumiendo que el radio de las moléculas del aire es del orden de 1X10™°m
, utilizando la ecuacion (4.82), la densidad molecular a nivel del mar y a 288
Kes
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1.013x10° N ]
P, m?2 _ 2 56x10% moléculas

0 = __- = 3
kT (1.38x10‘23 U(288K) m

Por lo tanto el camino libre medio de las moléculas del aire es

1 1
I = = =
J2No /2N (4ar?)
_ 1|, | = 2.20x10 7 m
4&;{2.5&1025 Wj(lxlO‘lo m)
m

Este valor es del orden de 2200 veces mayor que el diametro de las
moléculas de aire.

La velocidad promedio de las moléculas del aire a nivel del mar se puede
obtener mediante la ecuacion (4.55)

(1.38x10‘23 ij(288K )(6.023xl

8
[akT
"= \/; ) 1k
;z(zs.% gj g
mol | 10%g

0% moléculasj
mol ) 4™
s

Luego, la frecuencia de colision de las moléculas a nivel del mar es

450 ™M

=S =204x10°s™
2.25x107"m

_‘ C\
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Y el tiempo entre colision y colision es

1 1 =4.78x10%s

f 2.09x10%°s "

A 100 km de altitud, es decir, cerca de la homopausa, se puede asumir
que la presion es del orden de 3x10™* mb (1mb=100Pa) y la temperatura del
orden de 190 K, la densidad molecular sera

100 N

(3x10“mb) — ™
Imb

P(100Km) ~114x10" moléculas

kT m?

N(100 Km)=

(1.38x10‘23 ij(woK)

Por lo tanto el camino libre medio de las moléculas del aire es

1 1
(100 km) = = =
( )= one J2N(47r?)
= ﬁ, i ~05 m
4\En(1.14x1019 moec;”"sj(lxlolom)2
m

La velocidad promedio de las moléculas del aire a 100 km de altitud,
nuevamente haciendo uso de la ecuacion 4.55:

(1.38x1023 ij(lQOK)(G.023x1023 moleculas

8
-

mol | 10%g
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Luego, la frecuencia de colision es

f=Y_ S _745 g1
I 0.5m

Y el tiempo entre colision y colision es

T = i = % =1.3x1073%s
f  745s

Esto pone en evidencia que el camino libre medio pasa de ser del orden

1(0) = 2.2x10 " Ma nivel del mar a 1(100 km)=0.5 ma 100 km de altitud, es

decir, aumenta el orden de magnitud en 2.5x10’. Mientras que el tiempo entre
colision y colisién aumenta al orden de 2.7x10°.

4.4.2 Relacion entre viscosidad y flujo del aire
La viscosidad es la propiedad que caracteriza la resistencia al flujo. Los

fendmenos de transporte permiten demostrar que la viscosidad de un gas esta
dada por

1 -
u=§pm (4.83)
0 hien,
2~/mkT. TkT (4.84)
3r2r?

donde mes lamasay r, el radio de las moléculas del gas.

El ndmero de Reynolds es una cantidad adimensional que permite
determinar si un flujo es laminar o turbulento, es la relacion entre los términos
convectivos y los términos viscosos que gobiernan el movimiento de los
fluidos:
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Npe = — (4.85)

Si el nimero de Reynolds es menor de 2000, el flujo ser& laminar, y si es
mayor de 4000, el flujo sera turbulento. EI mecanismo y muchas de las
razones por las cuales un flujo es laminar o turbulento es todavia hoy objeto
de discusion.

A dos altitudes diferentes,

pouD
I\IRe — ﬁl

Np.(z2) p(2)u(z)D (4.86)

u(z)

up 3
de la ecuacién (4.83): 7 = T En seguida, al sustituir en la ecuacion
(4.86):

Nee _1(2)

Nee(2) | (487

Tomando los valores del camino libre medio en la troposfera (2.2x10 m)
y el camino libre medio a 100 km de altitud (0.5 m) de la ec. (4.55):

Nee 05
Ne (z) 2.2x107

=2.27x10°

Esto implica que mientras que en la tropdsfera el aire se comporta en
forma turbulenta arriba de 100 km evidentemente el flujo es laminar.
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4.4.3 Velocidad de escape de las moléculas en la exdsfera

Las moléculas que tienen posibilidad de escapar de la gravedad de la Tierra
deben poseer una energia cinética superior a la energia potencial gravitatoria
en esa region (Figura 4.3).

La energia potencial de las moléculas de la exdsfera con posibilidad de
dispersarse hacia el espacio esta dada por

E, = j mg(z)dz (4.88)

donde Z = a es la altitud inferior de la exdsfera.

Utilizando la expresion de la gravedad en funcion de la altitud (ec. 3.5),
2

— RT .
9(2) =9, W e integrando:

Todz 1
EP = mgoRsz(R+Z)g = mgORT2 -
a \\y

Heterésfera

Homésfera

Figura 4.3 Escape de moléculas en la exdsfera
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MgoR;”

. T . .01 2
Al igualar la energia cinética con la energia potencial: Emue =R
+a
.

, se puede verificar que la velocidad de escape esta dada por

2g,R.
= o (4.90)
T

2(9.8 2)(6.38x106 m)’

Sustituyendo,

~10 768

Ue :\ 6 3
6.38x10° m +500x10°m S

Esto implica que la velocidad que necesitan las moléculas para escapar
de la gravedad de la Tierra debe ser superior a 11 km/s.

Si se considera una temperatura de 1000 K, se pueden calcular la
velocidad mas probable de las moléculas de diversos componentes de la

2kT
atmosfera: U, :\T’ y, posteriormente, calcular la distribucion de

velocidades de acuerdo a la funcion de distribucion de Boltzmann.

En la Figura 4.1 se presenta la distribucion de velocidades para el
hidrdgeno en la ionosfera. La fraccion de las moléculas con velocidades
superiores a 11 km/h es imperceptible en la figura, sin embargo se puede

calcular integrando la funcion de distribucion desde U=U, hasta U =00 .
Esto es

gw 1mu?
n, m )2 e
o :4;{2 J j e 2K y? du (4.91)

Para U, =11 KM/s se puede verificar que la fraccién de las moléculas

con velocidades superiores a U, es del orden de 10,
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Las moléculas de hidrogeno —el méas ligero componente de la
atmosfera— dificilmente alcanzan la velocidad de escape de la gravedad de
la Tierra, por tanto es ain menos probable que moléculas més pesadas tengan
posibilidades de escapar.

En el caso del oxigeno, puede demostrarse que s6lo una fraccién del
orden de 10* moléculas puede alcanzar la velocidad de escape.
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CUARTA PARTE: COMPOSICION DE LA ATMOSFERA



COMPONENTES DE LA ATMOSFERA

Sélo tres gases que componen la atmdsfera, el nitrdgeno, oxigeno y argon,
constituyen casi el 100% del total; los otros quimicamente pueden
considerarse como impurezas, sin embargo su funcién puede ser maés
importante de lo que nos dice el sentido comin. La composicion actual de la
atmosfera se presenta en la Tabla 5.1.

TABLA5.1. Composicion actual de la atmdsfera

Gases en proporciones estables
Oxigeno 02 |20.953+0.004%
Nitrégeno N2 |78.11+0.001%
Argon Ar |0.934+0.001%
Nebn Ne |0.001818+0.000004%
Helio He |0.000524+0.000004%
Cripton Kr |0.000114+0.000001%
Xenon Xe | 0.0000087+0.0000001%
Hidrdgeno H. | 0.00005%
Metano CHa4 | 0.0002%
Oxido nitroso N>O | 0.000033%
Componentes en proporciones cambiantes o evolutivas
Agua H.0 |de0a7%
Di6xido de carbono CO2 | 0.040% ...
Anhidrido Sulfuroso SO | de 02 0.001%
Metano CH4 | de 0.000185%...
Ozono 0s |de 0a0.000054%
Peroxido de Nitrégeno | NO» | Trazas

Cada uno de los componentes tiene una funcién en el equilibrio térmico
o0 en las propiedades oOpticas de la atmosfera. Entre otros, el ozono, cuya
proporcion es ligeramente mayor que la del hidrégeno, es responsable de las
propiedades térmicas de la estratdsfera y de manera adicional cumple la
funcion vital de filtrar la radiacion solar UV hasta niveles permisibles para
los seres vivos. El ozono absorbe el total de radiacion UV-C, una gran
proporcidn de la radiacion UV-B y una pequefia fraccion de la radiacion UV-
A
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Algunos constituyentes experimentan grandes variaciones en funcion de
la altitud, la latitud, las actividades humanas y las estaciones del afio. Tal es
el caso del vapor de agua, el dioxido de carbono y el ozono que juegan un
papel central en el control de la temperatura de la atmésfera y a su vez de la
temperatura de la superficie de la Tierra y, por tanto, son factores
determinantes de la naturaleza de las especies vivas sobre la Tierra.

5. EL AGUA EN LA ATMOSFERA

La cantidad total del agua liquida que existe en nuestro planeta equivale en
volumen a 1.4x10° kilémetros clbicos o 1.4x10%* metros clbicos y es la
misma desde hace millones de afios. Sin embargo, més del 97% se encuentra
en los océanos Yy lagos salados. El agua dulce representa menos del 3% —
4.2x10% metros clbicos (Figura 5.1) —. Gran parte del agua dulce esta
almacenada en los casquetes polares y glaciares —Ila criosfera—. El agua
dulce de los rios, lagos y mantos freaticos no constituye mas que 1.3x10
metros cubicos, o sea, 0.31% del total de agua dulce del planeta.

Agua Dulce
2.69% (4.2x10'*m?)

Rios, Lagos y Mantos Freaticos
0.31% (1.3 x10** m3)

FIGURA 5.1 Proporciones del agua en la Tierra
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La cantidad total de agua contenida en la atmosfera es alrededor de
4.3x10* metros clbicos. Esto implica que la atmdsfera contiene del orden de
1% del total de agua dulce que existe en la Tierra. El vapor de agua contenido
en la atmdsfera asciende a 1.2 x10'2 metros clbicos, lo cual equivale a 36
veces menos que el agua de las nubes y 3500 veces menos que el agua dulce
total.

En la atmdsfera el agua experimenta multiples procesos. Por tal motivo
la atmdésfera es un medio de transformacion, de transporte, de alma-
cenamiento temporal, cuya funcidn final es la redistribucion del agua sobre la
superficie de la Tierra en forma de lluvia, granizo, nieve y neblina o bruma.

La atmdsfera a través de las nubes y sus precipitaciones provee el agua
dulce indispensable para la vida. Si dejara de llover todas las reservas de agua
se agotarian muy rapidamente.

El ciclo del agua comienza con la evaporacion. Gracias al calor del Sol,
el agua de los rios, lagos, mares y océanos se transforma en gas —vapor de
agua—, el cual es invisible.

El vapor de agua es muy ligero, una molécula de agua tienen una masa
de 18 unidades de masa atémica (u) —16 u corresponden al &tomo de oxigeno
y 2 u, a los 2 atomos de hidrégeno de cada molécula—. Sin embargo en la
atmosfera predominan: el nitrégeno (N2) —cuyas moléculas tienen una masa
de 28 u, 14 u por cada uno de los dos atomos de nitrogeno— y el oxigeno
(O2) —cuyas moléculas tienen una masa de 32 u, 16 u por cada atomo—.
Evidentemente el vapor de agua es mas ligero y por eso asciende en la
atmosfera.

Pero en altitud el aire de la atmdsfera es mas frio y, a medida que la
temperatura baja, el vapor de agua tiende a condensarse y se transforma en
gotas o cristales diminutos formando las nubes. Mientras que esas diminutas
gotas tienen un didmetro entre 2 y 500 um pueden mantenerse suspendidas
en la atmdsfera, gracias a las fuerzas de agitacion del medio gaseoso.

El vapor de agua se encuentra repartido en la atmdsfera en forma variable.
La concentracidn disminuye con la altitud y varia fuertemente de una region
a otra sobre la superficie de la Tierra y de una estacion del afio a otra. Las
mayores concentraciones estan en las capas bajas de la tropdsfera, sobre los
océanos, lagos, rios, suelo hiumedo y vegetacion. En las regiones tropicales
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himedas, cerca de la superficie terrestre, el vapor de agua llega a representar
el 4% de los gases de la atmdsfera. A 10 km de altitud es apenas del orden de
0.001%. Alrededor del 50% del vapor de agua se encuentra a menos de 1500
m de altitud y el 90% a menos de 5000 m.

Sobre cada metro cuadrado de superficie terrestre hay en la atmosfera en
promedio 24 kg de vapor de agua. Esto implica que si toda el vapor de agua
se condensara y precipitara, formaria sobre la superficie de la Tierra una capa
de 2.4 centimetros de espesor (24 mm). Pero la cantidad disponible varia
considerablemente con la geografia y las estaciones del afio. En las regiones
polares continentales el espesor de agua condensable es tan s6lo de 1 a 2
milimetros (mm), en los desiertos tropicales de 50 a 60 mm y en la regién
ecuatorial 50 a 60 mm.

5.1 Humedad absoluta, humedad relativa y relacion de mezcla

El aire himedo es una mezcla de aire seco y vapor de agua. Para caracterizar
el contenido de vapor de agua en el aire se utilizan tres conceptos: la humedad
absoluta, la humedad relativa y la relacién de mezcla.

La humedad absoluta se define como la masa volumeétrica, es decir, la

masa de vapor de agua, M, (g), dividida entre el volumen (m?®):

h="1 (5.1)

A nivel del mar, a 40°C, la humedad absoluta maxima que se puede
observar es del orden de 50 g/m®. Mientras que a -20°C es tan sélo del orden
de 1 g/m3. Sin embargo, la humedad absoluta es una cantidad poco préctica
puesto que un mismo volumen a diferentes altitudes puede contener muy
diferentes cantidades de aire.

Por otra parte, el aire no admite una cantidad de vapor indefinida. El aire
admite una cantidad de vapor de agua variable en funcion de la temperatura.
Se Illama nivel o punto de saturacién a la concentracion maxima de vapor de
agua que puede haber en el aire. Es un estado en el que se ha alcanzado un
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nivel de equilibrio. A la mezcla de aire saturada de vapor de agua se le
denomina mezcla saturada de vapor.
La humedad relativa es la cantidad que define la tasa de saturacion del
aire por el vapor de agua:
m, (100)

"~ m,(a Saturacién)

(5.2)

Cuando la humedad relativa alcanza el 100%, el aire ya no admite mas
moléculas en estado de vapor.

La humedad relativa es una cantidad muy préactica que permite saber qué
tan lejos se encuentra un volumen de aire del nivel de saturacion sin necesidad
de conocer su temperatura y su presion. A 25°C, por ejemplo, el nivel de
saturacion del aires es de 20.4 g de vapor de agua por kg de aire. Si el aire en
esas condiciones contiene tan s6lo 10.2 g de vapor, se concluye que la
humedad relativa es de 50%.

Sin embargo un 100% de humedad relativa a diferentes temperaturas no
representa la misma cantidad de vapor de agua. A nivel del mar la cantidad
méaxima de vapor que puede ser mezclada en un kg de aire seco —o0 humedad
de saturacién— es de tan s6lo 3.8 g a 0°C, mientras que a 25°C es 20.4 g. La
saturacion del aire depende de la temperatura que a su vez depende de la
presion y de la altitud.

Para estudiar la evolucion de una masa de aire en funcion de la
temperatura, la presion o el volumen, es mas practico utilizar una cantidad
llamada relacion de mezcla vapor de agua-aire seco. Esta se mide en gramos
de vapor de agua por kilogramo de aire seco:

m
I:zmezcla = (53)

aire

Aun cuando el volumen del aire cambia, esta relacion permanece
constante. En la Figura 5.2 se presenta la relacion de mezcla saturada en
funcion de la temperatura a nivel del mar. Puede verse que ésta varia
practicamente en forma exponencial con la temperatura.
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¢Por qué la concentracion de vapor de agua no sobrepasa 50 g de vapor
de agua por kg de aire a TPS?

60

o))
o

N
o

w
o

N
o

Mezcla saturado de vapor (g /kg_, )
=
o

-40 -30 -20 -10 0 10 20 30 40
T°C

FIGURA 5.2 Mezcla de vapor saturado en funcion de la temperatura a nivel del mar

5.2 Aerosoles

Podria esperarse que cuando se alcanza una humedad relativa de 100%
comienza de inmediato la condensacion de vapor y la formacion de nubes.
Tedbricamente esto seria posible sobre una superficie de agua liquida, pero en
la atmosfera las moleculas de vapor no encuentran con facilidad una
superficie a la cual adherirse, por tanto, la condensacion y la formacion de
nubes puede comenzar a humedades relativas mucho mas altas del 100%. De
hecho, en aire puro la formacién de nubes puede iniciar, a humedades
relativas al orden de 400%, la formacion de embriones de hielo a temperaturas
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del orden de -40°C. Sin embargo, la formacion de las nubes empieza mucho
antes, debido, entre otras cosas, a la intervencion de los aerosoles.

Los aerosoles constituyen una diversidad de particulas en suspension en
el aire, generadas de mdltiples maneras. Las diminutas gotas de agua y
cristales de hielo que componen las nubes y la niebla constituyen un primer
grupo de aerosol. El viento, sobre la superficie de Tierra, induce erosion y
dispersion de infinidad de particulas de diferente origen, naturaleza y talla.
Polvo resultado de la erosién, materia organica emanada de los bosques y
pastizales y humo resultado de incendios de origen natural es transportado
por el viento por centenas y miles de kilometros.

Sobre los océanos y mares, los vientos provocan la difusion hacia la
atmosfera de compuestos salinos como el cloruro de sodio y el cloruro de
zinc, aerosoles de mayor proporcion en la atmdsfera maritima. Los volcanes
emiten grandes cantidades de cenizas, polvo y gases. Los meteoritos
provenientes del espacio exterior, al desintegrarse en la atmdésfera, producen
cantidades de polvo, estimadas en 40 mil toneladas por afio. La
descomposicion de materia organica origina la liberacion de diversos
compuestos, entre otros, el amoniaco y moléculas organicas.

La mayor parte de los aerosoles son de origen natural y muy
probablemente han sido de naturaleza similar durante milenios. Esto explica
que hayan tenido la misma funcion desde que la atmoésfera llegé al equilibrio.
Sin embargo, a partir de la expansion industrial, las actividades humanas han
aumentado en forma progresiva la liberacion a la atmdsfera de infinidad de
particulas —como resultado de la utilizacion de combustibles fésiles, de la
explotacion minera y la industria cementera—, entre otras, cenizas, polvo y
compuestos volatiles. Indudablemente la concentracion de aerosoles en la
atmosfera esta aumentando y, por tanto, es de suponer que debe haber
consecuencias impredecibles.

Los aerosoles juegan un doble papel en la atmosfera. Por una parte
participan en la dptica de la atmdsfera, absorbiendo y dispersando radiacién
solar. Por otra parte, dependiendo de su talla y naturaleza, juegan un papel
fundamental en la condensacién del vapor de agua en la atmdsfera, actuando
como nucleos de condensacion.

No todos los aerosoles tienen la facultad de propiciar la condensacion del
vapor de agua. Los aerosoles de gran talla, debido a su peso no alcanzan
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altitudes importantes y su permanencia en la atmosfera es muy breve y, por
lo general, no pueden actuar como nucleos de condensacion. Los aerosoles de
talla muy pequefia dificilmente pueden tener una actividad importante como
nucleos de condensacion porque no presentan una superficie de captacion de
agua importante. Los aerosoles mas eficaces para inducir condensacién de
vapor de agua son compuestos de sustancias hidrofilias o que pueden ser
solubles en agua, tales como las sales. Los menos eficaces son las sustancias
hidrofébicas como granos de arena. Y, con relacion a su tamafio, los mas
eficientes son los de mayor talla, puesto que ofrecen una mayor superficie de
captacién y permiten crear gotas mas grandes y mas estables.

Con frecuencia sélo los aerosoles de diametro superior a 0.2 um sirven
de nucleos de condensacion en la atmosfera.

Ciertos aerosoles comienzan a absorber moléculas de agua desde una
humedad relativa de 70%. Sin embargo, la formacién de las gotas que
componen la neblina o las nubes necesita humedades relativas ligeramente
superiores a 100%. A partir de una humedad relativa de 100.5% los nucleos
de condensacion son bastante numerosos para favorecer la formacion de
nubes. Sin embargo adn en las nubes mas activas como los cumulonimbos, la
humedad relativa jamas sobrepasa el 106%.

5.3 Movimiento vertical de la atmosfera y teoria de la parcela

Para representar el movimiento vertical consideremos un cierto volumen con
una mezcla de aire y vapor de agua cerca de la superficie de la Tierra, lo que
denominaremos parcela de aire. Por conveccion, debido a su temperatura, la
parcela asciende en la atmosfera y dado que la presion disminuye con la
altitud, a medida que asciende, encuentra regiones de la atmésfera con una
presion cada vez mas baja; por tanto, la parcela se expande. Si se piensa que
esta expansion se realiza sin intercambiar calor con el exterior, la expansion
es tipicamente adiabatica y en tal condicion la ecuacion general del estado
gaseoso establece que a medida que el volumen aumenta la temperatura
disminuye. Por lo tanto, el aire es cada vez mas frio y mas ligero.

De acuerdo a 85.1, si la temperatura disminuye la humedad relativa
aumenta.
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Supdngase que a nivel del mar la temperatura es 30°C y que la parcela
inicialmente tiene una concentracion de 10 g de vapor de agua por kg de aire,
como se presenta en la Figura 5.3, a esta temperatura la relacion de mezcla
saturada de vapor es de 27.7 g/kg, con lo cual la humedad relativa es 36%.

Humedad Relativa (——)
i - & % 100 (%)
| L | | | | R

Altitud (km)

30% 0 2 4 s 85 10 12 (z/kg)

Relacion Vapor-Aire ------- )

FIGURA 5.3 Saturacion de una parcela de aire en funcién de la altitud

Se asume que en un proceso adiabatico la temperatura de la atmosfera
disminuye 10°C cada km, a esto se le llama gradiente adiabatico. Asi,a 1 km
de altitud la temperatura de la parcela es de 20°C. A esta temperatura, la
concentracion de mezcla saturada es de 15 g/kg, por consiguiente, la humedad
relativa es del orden de 67%. Cuando la parcela ha alcanzado una altitud de 2
km su temperatura es de 10°C y a esta temperatura la relacion de mezcla
saturada es de 7.8 g/kg. Dado que en un incio la parcela tenia una
concentracion de 10 g de vapor de agua por kg de aire, quiere decir que un
poco antes de los 2 km la concentracion habia rebasado los 7.8 g/kg y, por
tanto, la humedad relativa debid haber excedido el 100% y la mezcla debid
haber propasado el nivel maximo de saturacion y, en consecuencia, debid
haber comenzado la condensacion y la formacion de nubes.
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La parcela puede seguir ganando altitud al mismo tiempo que la
condensacion continla puesto que la relacion de vapor saturado sigue
descendiendo, como consecuencia sigue favoreciéndose la condensacion de
vapor de agua. Sin embargo, a medida que ocurre la condensacion, el vapor
pierde moléculas mientras que las gotas de agua se multiplican. Este cambio
de estado, de vapor a liquido, se acompafia de una liberacién importante de
calor. La condensacion de un gramo de vapor produce un aumento de
temperatura de 2.5°C a un kg de aire. Si la parcela esté saturada, el gradiente
adiabatico saturado es del orden de 6°C por cada km. Entonces a 3 km de
altitud la temperatura es ahora de 4°C (y no 0°C), mientras que a 4 km la
temperatura es de -2°C y a 5 km de -8°C.

Cuando la parcela ha alcanzado una altitud donde la temperatura es
inferior a 0°C la tasa de enfriamiento se puede reducir aun mas, debido a que
a esta temperatura comienza la congelacién de moléculas de agua,
produciendo la liberacién del calor latente de congelacion, mismo que es
aportado por las moléculas del aire.

5.4 Naturaleza de las nubes

Las nubes en general constituyen combinaciones de tres tipos elementales de
nubes: los cumulos, los estratos y los cirros. En nombre de las nubes
provienen del latin. Los cimulos se asemeja a bolas de algodon esparcidas en
forma separada; los estratos a aglomeraciones de cumulos formando capas.
Ambos, cimulos y estratos, son nubes formadas a altitudes moderadas. Los
cirros son nubes finas con forma de estelas formadas a gran altitud. Las nubes
que producen lluvia se llaman nimbos. Los estratonimbos son nubes grises a
relativamente baja altura que producen lluvia. Las nubes méas gigantescas se
llaman cumulonimbos, pueden tener una altura y un ancho de decenas de
kilometros y producir hasta 4000 toneladas de agua por segundo.

Un cumulonimbo gigante es una gran fabrica de procesamiento de agua
en sus tres estados. Se alimenta de una masa de aire de 700000 toneladas de
aire por segundo, inducida por una corriente ascendente de aire que genera
vientos en su interior, los que pueden alcanzar los 200 km/h. El aire arrastra
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hacia el interior vapor de agua del orden de 9000 toneladas, de las cuales méas
del 80% se condensan y precipitan practicamente en forma instantanea. Pero
en su caida, menos de la mitad (4000 ton) logran caer hasta el suelo, la mayor
parte es diseminada en el interior del cumulonimbo en forma de vapor y
diminutas gotas. El rendimiento de una nube es la relacion entre la cantidad
de agua precipitada y el vapor de agua alimentado. Asi, el rendimiento de un
cumulonimbo puede ser del orden del 40%.

¢Por qué las nubes flotan? Las nubes flotan mientras que las gotas de agua
o cristales de hielo tienen un peso del mismo orden que las moléculas de
oxigeno o nitrégeno o mientras existen corrientes de aire que las mantengan
en agitacion o en movimiento. Mientras las gotas tengan una talla inferior a
50 um no producen precipitacion.

Mientras el didmetro de las gotas de agua esta entre 2 y 50 pum se
mantienen en suspension en forma estable sin ninguna posibilidad de lluvia,
formando nubes blancas. Si el diametro de esas diminutas gotas esta entre 20
y 100 pm las nubes son mas densas menos luminosas pero se mantienen en
equilibrio. Para que se dé la lluvia es necesario que esas diminutas gotas y
cristales crezcan y alcancen un peso tal que venza las fuerzas de agitacion.
Pero eso no es tan facil ni tan espontaneo, porque la agitacion gaseosa impide
que las gotas se encuentren con mucha frecuencia, e incluso que, aunque
alcancen talla suficiente, se mantengan en suspension debido a las corrientes
de aire en el interior de la nube.

Las gotas de lluvia requieren un diametro entre 100 um y 6 mm (6000
pum). La precipitacion y el crecimiento de las gotas se pueden explicar
mediante dos procesos, uno llamado efecto Bergeron-Findeisen y otro, efecto
de coalescencia o captacion.

5.4.1 Efecto Bergeron-Findeisen

En la parte superior de las nubes densas, mientras que la temperatura es
inferior a -41 °C, coexisten cristales de hielo y gotas de agua liquida. La
condensacion alrededor de un cristal de hielo interviene a tasas de humedad
mas bajas que las que se requieren alrededor de una gota de agua. Hay
entonces una transferencia de vapor de agua de las gotas a los cristales; es
decir, se induce una evaporacion de las gotas y una condensacion en los
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cristales, mismas que las hacen crecer. Se dice también que los cristales
presentan una afinidad mas grande que las gotas por el vapor de agua. En el
caso de los cristales, cuando la masa de éstos es suficientemente grande,
precipita atravesando la nube a medida que los cristales descienden, en-
contrando temperaturas cada vez mayores, lo que hace que, si la duracion de
la caida lo permite, los mismos se fundan y se conviertan en gotas de agua.

El crecimiento puede ocurrir entre dos gotas a diferentes temperaturas, la
mas fria crece en detrimento de la més caliente y, entre dos gotas de talla
diferente, la méas grande crece en detrimento de la mas pequefa.

Las nubes con temperaturas muy bajas en la parte superior, en un 97%,
dan lugar a lluvia por el efecto Bergeron. Mediante el efecto Bergeron, una
gota de lluvia de 2 mm de diametro puede formase en 4 horas, mientras que
la formacion de una gota de 4mm puede tomar 16 horas.

5.4.2 Efecto de coalescencia o captacion

El crecimiento de las gotas puede también darse por fusién, como resultado
de choques entre gotas o cristales provocados por turbulencias o caidas. De
esta manera las gotas pueden formarse en tan sélo dos horas.

Las gotas de didmetro menor a 100 um son formadas estrictamente
mediante el efecto Bergeron; entre 100 y 400 um, por una combinacion entre
los efectos Bergeron y de coalescencia, y las gotas mayores a 400 um,
también de manera estricta, por efecto de coalescencia.

La neblina estd compuesta de pequefias gotas de agua de entre 60 y 600
pum, cayendo a una velocidad de entre 20 y 200 centimetros por segundo.

5.5 Distribucion del vapor de agua en la atmdsfera

El vapor de agua esta presente en la atmdsfera en cantidades muy variables.
Resulta de la evaporacion del agua de los océanos, mares, lagos y rios y
superficie de la Tierra.

El vapor de agua en la atmosfera es muy importante: primero porque es
el precursor de la formacion de nubes; segundo, desde el punto de vista de la
Optica de la atmosfera, por el poder de interaccion que tiene tanto con la
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radiacion que proviene del Sol como con la radiacion infrarroja proveniente
de la superficie de la Tierra y, en consecuencia, por su participacion en el
efecto invernadero.

El vapor de agua no es el inico componente determinante en la dptica de
la atmdsfera, sin embargo es un componente muy significativo en virtud de
su abundancia. Desde el punto de vista de su participacion en el efecto
invernadero, el vapor de agua es relevante gracias a su gran capacidad de
absorcion y emision de radiacion infrarroja en longitudes de onda del orden
de 10 um. Ciertamente, el poder de recalentamiento es inferior al del CO;
pero la abundancia del vapor de agua, aunque es muy variable, puede ser de
entre dos y seis veces superior al CO2. En muchas aplicaciones es necesario
conocer la cantidad de vapor de agua en el trayecto de la radiacién. En otras,
es preciso saber de la cantidad de vapor en una columna vertical de atmosfera,
esta cantidad esta asociada con la humedad relativa de la atmdsfera.

El mayor contenido de humedad se ubica en la region méas baja de la
atmosfera, hasta 12 0 15 km de altitud. Arriba de esta altitud la concentracion
es infinitesimalmente pequefia y la concentracion en la estratdsfera es casi
insignificante.

El contenido vertical de humedad puede con facilidad ser determinado
con suficiente exactitud a partir de datos meteoroldgicos. El valor promedio
de contenido de humedad en una columna vertical en latitudes moderadas es
equivalente a una capa de agua de entre 1.6 y 1.7 cm. A esta cantidad se le
conoce como espesor de agua condensable. Sin embargo, estas magnitudes
varian de un lugar a otro y de un dia a otro.

El vapor de agua tiene influencia en practicamente todos los procesos que
ocurren en la tropésfera. La humedad del aire en gran medida es determinante
de la temperatura en la troposfera. La distribucion espacial del vapor de agua
depende tanto por la localizacién y la intensidad de la fuente (evaporacion),
la extincion (condensacion), asi como de los procesos de transporte mecanico.
Tanto la produccion de vapor de agua como la extincion obedecen a la
temperatura, la distribucion de la humedad, la transformacion de fase, el
viento y la humedad de la tropdsfera.

La distribucién de temperatura, vientos y humedad en la tropdsfera estan
mutuamente relacionados. Consecuentemente, el problema teérico de la
distribucion de la humedad en la tropdsfera es parte de un problema mas
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general de balance del clima. No obstante, la distribucion espacial y temporal
es un problema sin solucion. A lo mas que se ha llegado, como resultado de
muchos afios de observaciones, es a la compilacion de tablas y mapas de
humedad del aire. La vida del vapor de agua en la troposfera es
aproximadamente de 10 dias, aunque puede haber diferencias en este valor
dependiendo de las condiciones del clima.

Para determinar la cantidad de vapor de agua en el aire deben tomarse en
cuenta tres caracteristicas: la presion parcial de vapor de agua, la presion de
saturacion de vapor de agua y la humedad relativa —relacion entre la presion
de vapor y la presion de vapor saturado expresada en porcentaje a una
temperatura dada—. Estas caracteristicas junto con la temperatura de bulbo
humedo —temperatura a la cual el vapor, a presion total y parcial constantes,
Ilega a saturacion— se encuentran en tablas psicométricas.

6. GASES QUE PRODUCEN EFECTO INVERNADERO

Los gases de efecto invernadero tienen la propiedad de ser transparentes a la
radiacion que proviene del sol —visible y ultra violeta (UV)— pero no son
totalmente transparentes a la retrasmision hacia el espacio de la radiacion
infrarroja emitida por la Tierra.

Los gases de efecto invernadero han sido vitales en la evolucion de la
vida sobre la Tierra. Han favorecido a que la temperatura de la superficie de
la Tierra haya sido adecuada para el desarrollo de la vida. De hecho, sin la
atmosfera y los gases de efecto invernadero, la temperatura de la superficie
de la Tierra hubiera sido reducida a la temperatura de emision,

T, =-18 °C (§2.2.2). A esta temperatura toda el agua de la Tierra estaria

en forma de hielo.

Los gases que producen efecto invernadero son moléculas poliatomicas
que tienen la propiedad de absorber y remitir radiacion infrarroja proveniente
tanto de la superficie del suelo como del espectro solar. Durante la evolucion
de la Tierra su concentracién fue cambiando paulatinamente como resultado
de los proceso de interaccion entre la superficie de la Tierra y los océanos con
la atmosfera.

Los gases de efecto invernadero de origen natural son el dioxido de
carbono, el vapor de agua, el metano y el éxido nitroso.
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Con el crecimiento de la poblacion mundial y, de manera especial, con la
industrializacion mundial, ha aumentado la liberacién a la atmosfera de gases
de efecto invernadero, en su mayoria del mismo tipo que los de origen natural.
Adicionalmente, se han agregado a la atmosfera cantidades importantes de
CFCs que, ademas de su papel de induccion en la destruccion del ozono
estratosférico (8§ 7.2), producen efecto invernadero. En su origen nadie
hubiera sospechado que los CFCs fueran a provocar la destruccion del ozono
estratosférico y, mucho menos, que fueran a producir efecto invernadero. De
hecho la sistematizacion de esas propiedades ha sido reconocida hace
relativamente poco tiempo.

6.1 Gases determinantes en el efecto invernadero
6.1.1 Dioxido de Carbono

El CO, de origen natural fue producido desde tiempos de la atmdsfera
primitiva. Las primeras evidencias sobre la composicion de la atmoésfera
datan de hace alrededor de 4300 millones de afios. La presencia del CO2debié
haber sido resultado de la exhalacion de gases del interior de la Tierra. La
atmosfera primitiva estaba compuesta de alrededor del 25% de vapor de agua,
10% de dioxido de carbono y 65% de nitrogeno (8§ 3.1). Al enfriarse la Tierra,
la mayor parte del vapor de agua de origen volcanico se condensé y el agua
en estado liquido propicid una actividad geoquimica intensa, dando lugar a
un aumento del CO> hasta alcanzar casi el 25%. Dejé de aumentar una vez
que las reacciones que lo generaban alcanzaron el equilibrio geoquimico,
seguramente también como resultado de la disminucion de temperatura de la
corteza de la Tierra. Enseguida comenzé una etapa de disminucion paulatina;
el CO, debio reaccionar con las rocas de la corteza terrestre para formar
carbonatos hasta que su concentracion llegd a ser menos del 1% hace
alrededor de 3500 millones de afios. La actividad geoquimica que dio lugar
al CO2 debi6 haber disminuido poco a poco hasta alcanzar el equilibrio con
una composicion de alrededor del 0.03% de los gases de la atmosfera. Desde
la revolucion industrial (1780) el equilibrio comenzo6 a romperse a causa del
aumento progresivo de su liberacién en todo tipo de proceso de combustion.
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La concentracion de CO; en la atmdsfera varia en forma estacionaria.
Durante la primavera y verano la concentracion de €O, disminuye en forma
natural como resultado de la actividad fotosintética de la vegetacion.

La fotosintesis es el mecanismo mediante el cual las plantas logran la
transformacion de luz visible en energia quimica consumiendo CO; y
liberando oxigeno en el proceso. La palabra fotosintesis estad formada
por dos partes, foto que significa luz y sintesis que se refiere a la
elaboraciéon de glucosa (azucar) por parte de la planta gracias a la
energia obtenida de la luz. Las moléculas de clorofila de las plantas
actlan como antena captando los fotones de luz. La energia del fotdn
sirve para liberar uno o dos electrones e inducir las reacciones de
biosintesis (Clayton, 1973).

En otofio e invierno el CO2 aumenta, a razon de que gran parte de la
vegetacion pierde sus hojas y con ello la produccion por fotosintesis
disminuye apreciablemente. EI CO2 se reduce también ligeramente por
fotodisociacion producida por la radiacion UV-C. Y se produce como
resultado de incendios forestales de origen natural y por intercambio entre
océano y atmosfera.

Hasta la época de la revolucién industrial la concentracion de CO> era
estable, practicamente era de origen natural; las actividades humanas no
producian un aumento significativo en su concentracion.

Como es bien sabido, el CO, se produce durante la combustion de
cualquier combustible o material que contiene 4&tomos de carbono. La
combustién es una reaccion espontanea en la que cada atomo de
carbono del material que se quema, se combina con dos atomos de
oxigeno liberando energia y produciendo CO,.

C+0,>A+CO,

siendo A la cantidad de energia liberada.

El uso industrial de los combustibles fosiles —carbdn, petroleo, y gas
natural— vino a incrementar de manera sustancial la concentracion de CO,
en la atmosfera. Y, aungue hay variaciones estacionales, la fotosintesis global
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no alcanza a asimilar o a metabolizar el excedente de CO2 producido por las
actividades humanas; por tanto existe una acumulacion paulatina.

En la Figura 6.1 se presentan las mediciones hechas en la estacion de
Manua Loa, Hawai, de fines de los afios 50 a marzo de 2016. Se puede
observar en rojo las variaciones estacionarias y en negro la tendencia. En el
2014 se alcanz6 el umbral de 400 ppm de CO, en la atmdsfera. La
concentracion ha aumentado 31% desde mediados del siglo.

El CO, se redistribuye en forma relativamente homogénea en la
tropdsfera, aunque existe una dependencia significativa de la concentracion
con la altitud. Debido a que la produccion de CO, se da en la superficie de la
Tierra, dado que el peso molecular es superior al del 0, y al de N,, la
concentracion de CO2 es ligeramente mayor en la tropésfera. Por fortuna; de
esta manera estd mas al alcance de la vegetacion. Hay que remarcar que la
extincion del CO, se da a través de la fotosintesis.

Atmospheric CO, at Mauna Loa Observatory
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FIGURA 6.1 Cambios en la concentracion de CO2 medidos en Manua Loa, Hawai
(En el recuadro variaciones tipicas estacionarias)
Fuente: http://www.esrl.noaa.gov/gmd/webdata/ccgg/trends/co2_data_mlo.png
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La magnitud de las variaciones estacionales disminuye con la altitud. A
una altitud de 5 km hay una concentracion del orden de 10 ppm, por arriba de
la troposfera, 6 ppm vy, en la estratdsfera, 2 ppm. Por arriba de 100 km la
cantidad de CO, es una constante (Kondrayev, 1973). En la Figura 6.2 se
presentan los niveles de concentracion del CO, en la tropésfera y estratosfera.
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FIGURA 6.2 Variacion estacionales del €O, para diferentes altitudes: de
5km (1), 7 km (2), 9 km (3), 11 km (4) y para la estratésfera a altitudes
de 9 km (5) y 11 km (6). Fuente: Kondrayev (1973)

6.1.2 Vapor de agua

Las moléculas de agua, en tanto que moléculas poliatémicas, tienen la
propiedad de absorber radiacion infrarroja. Por tanto el vapor de agua vy el
agua en general producen efecto invernadero. A medida que aumenta su
concentracion en la atmosfera absorbe mas radiacion infrarroja que proviene
0 bien de la superficie de la Tierra o del Sol, lo que contribuye a la elevacidn
de la temperatura de la atmdsfera por efecto invernadero. Conforme la
temperatura en la atmosfera se eleva, el aire es més caliente; en consecuencia,

- 199-



la relacién de mezcla —o la capacidad de saturacion del aire— aumenta; es
decir, el aire admite mas vapor de agua y esto resulta en que mas agua puede
ser evaporada de la superficie de la Tierra.

El hecho de que la atmdsfera por efecto de absorcion de radiacidn
infrarroja se calienta y aumenta su capacidad de retencion de humedad es
referido como un bucle de retroalimentacion positivo (positive feedback
loop). A medida que el vapor de agua aumenta en la atmédsfera, mas cantidad
se condensa en forma de nubes.

El aumento de agua en la atmosfera puede llegar a un nivel en que las
nubes llegan a ser tan densas a tal grado que impiden que una fraccién
importante de la radiacién que proviene del Sol llegue hasta la superficie de
la Tierra. En tal caso la superficie de la Tierra comienza a bajar su
temperatura, la emision de radiacion infrarroja disminuye y, aunque las
moléculas de agua tengan propiedad de captar radiacion, su nivel de captacion
puede descender drasticamente porque la intensidad de radiacion infrarroja
baja drasticamente.

El papel que juegan las nubes hace que sea muy complejo determinar
hasta qué punto un aumento del agua en la atmésfera deja de producir efecto
invernadero y por el contrario produce enfriamiento. Las nubes reflejan la
radiacion de Sol hacia el espacio evitando que una parte alcance la superficie
de la Tierra. Es muy complicado evaluar su participacion en el aumento del
efecto invernadero.

6.1.3 Metano

El metano (CHs4) es un gas con extraordinaria capacidad de absorcion de
radiacion infrarroja. Tiene una PRG = 23, lo que significa 23 veces mayor
capacidad de absorcion de radiacion IR que el CO..

Es un gas de origen tanto natural como antropogénico. Producido por
descomposicion de todo tipo de materia organica, entre otras, es generado en
los bosques de edad avanzada y en los pantanos. De forma antropogénica,
liberado por fugas en la explotacion de petréleo y gas natural y minas de
carbon, derivado de actividades agricolas, notablemente, en la produccion de
arroz, ademas procedente de la descomposicion de todo tipo de desechos
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organicos en los depdsitos de basura y lagunas de aguas negras y originado
por los rumiantes.

La concentracion del metano en la atmdésfera parecia haberse estabilizado
entre 1999 y el 2007, sin embargo ha retomado una tendencia ascendente
desde ese tiempo, seguro como resultado de la efervescencia del Shell gas y
el aumento en la produccién de carbono.

La contribucion del metano al efecto invernadero es del orden de la cuarta
parte de la contribucion del CO., a pesar de que la concentracion del metano
en la atmdsfera es 220 veces inferior que la concentracion de CO.. Ello se
debe a que tiene un PRG elevado. Una ventaja relativa del metano es que su
tiempo de vida en la atmosfera es relativamente reducido comparado con la
vida de otros gases (entre diez y doce afios). Aunque este dato a su vez es
engafioso, puesto que la tasa de acumulacion de metano en la atmosfera es
menor que la tasa de produccion del metano. Es un gas que debe de preocupar,
justo porque, a pesar de su vida media corta, su produccion va en aumento
sostenido a razon de 0.4% por afio.

6.1.4 Oxido nitroso

El Oxido nitroso, N2O, comenzd a aumentar a partir de la revolucion
industrial. Es generado en procesos microbioldgicos en suelos y agua, mismos
que han aumentado como resultado del uso de fertilizantes que contienen
nitrégeno y también por reacciones que ocurren entre oxigeno y nitrégeno en
todo tipo de procesos de combustion.

6.1.5 Monoxido de carbono

El monoxido de carbono (CO) se produce como resultado de una combustién
incompleta. No es propiamente un gas que provoque efecto invernadero,
porque no tiene la propiedad de absorber radiacion infrarroja, sin embargo es
capaz de modular la generacion de metano y ozono troposférico.

En el hemisferio Norte la concentracion de CO es del orden del doble que
en el hemisferio Sur. Razonablemente porque la mayor parte de la produccion
de CO se da en el hemisferio Norte por las actividades de los paises
industrializados y de manera especial por el uso en los motores de combustién
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interna. Hasta los afios 80 la concentracion de CO aumentaba de forma
significativa. A partir de entonces comenzé a declinar, muy probable como
resultado de la introduccion de los convertidores cataliticos en los
automoviles.

6.1.6 Clorofluorocarbonos (CFCs)

Los CFCs o halocarbonos son compuestos que contienen atomos de carbono,
haldgenos y eventualmente hidrogeno.

A fines del siglo XIX y principios del siglo XX los refrigeradores
utilizaban el amoniaco (NHs3) y el cloruro metilico (CICHs) como
refrigerantes. Sin embargo estos materiales al ser toxicos e inflamables fueron
la causa de innumerables intoxicaciones e incendios derivados de fugas. Tres
corporaciones americanas: Frigidaire, General Motors y Du Pont,
promovieron el desarrollo de materiales mas seguros para remplazo en
refrigeracion. Thomas Midgley en 1928 desarroll6 el diclorodiflouormetano,
CCI2F: (abreviado CFC-12), conocido comercialmente como fredn, y con ello
se desatd el desarrollo de sustancias similares a las que se les llamo
clorofluorocarbones (CFCs).

Este tipo de sustancias son muy estables, no son tdxicas y tienen un bajo
punto de ebullicion, lo que permite llevarlos con facilidad del estado liquido
al gaseoso y viceversa, de ahi su utilidad en la refrigeracion.

A fines de los afios 40, los CFCs fueron ampliamente utilizados como
propelentes de diversos aerosoles, entre otros, insecticidas, pinturas,
acondicionadores para el cabello y productos del cuidado médico. A fines de
los afios 50 y principios de los afios 60 los CFCs hicieron posible la
implementacidn de aire acondicionado en edificios publicos, automdviles, el
hogar y oficinas.

En forma paralela al desarrollo de los CFCs se desarroll6 otro tipo de
compuestos de caracteristicas similares a los CFCs, los cuales contienen
ademas bromo; es decir contienen carbono, bromo, cloro, flGor e hidrégeno.
Estos fueron llamados halocarbonos o, simplemente, halons. En virtud de su
gran estabilidad, estos compuestos se utilizaron en los extinguidores; puesto
que requieren o absorben mucha energia para ser destruidos. Los halons méas
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comunes: bromoclorodiflourometano, bromotriflourometano y dibromotetra-
fluoretano.

Durante décadas, los CFCs como los halons fueron considerados
moléculas de innovacion, tanto asi que Thomas Midgely fue acreedor al
Premio Nobel de Quimica, por ser el fundador de los CFCs.

Cincuenta afios después de su prometedora expansion resultd que
producen un doble efecto negativo para la atmdsfera. Por una parte son
agentes aniquiladores del ozono estratosférico y por otra contribuyen de
manera importante en el aumento del efecto invernadero.

Debido a su naturaleza poliatomicas, tienen una capacidad de absorcion
y remision de la radiacién infrarroja, con una eficiencia mucho muy superior
a la de los gases de efecto invernadero de origen natural.

6.1.6.1 Nomenclatura de los CFCs

Los CFCs se etiquetan en forma abreviada con un sistema de numeracion
nico, el cual de manera implicita indica el nimero de 4&tomos de cloro y
explicitamente el nimero de atomos de carbon (C), de fluor (F) y de
hidrdgeno. En general CFC significa clorofluorocarbono. En el caso de
compuestos que contienen hidrogeno, la letra H precede a CFC.
El nimero total de los 4&tomos de cloro (Cl) debe corresponder con la
formula
Cl=2(C+1)-H-F (6.1)

Asi, la notacion abreviada del triclorofluorocarbono (CClsF) es CFC-11.
El primer 1 después de CFC indica que contiene un a&tomo de carbono, el
segundo 1 indica que contiene un atomo de flior, no contiene 4tomos de
hidrégeno. Por tanto, dado que C=1, F =1y H =0, y el nimero de &tomos
de cloro es Cl = 2(2) -0-1=3.

El freon o diclorodifluorocarbono (CCI2F2) contiene un atomo de
carbono, dos de fldor, ningdn hidrégeno y dos atomos de cloro; es decir, C=1,
F=2H = 0. El nimero de atomos de cloro (2) debe estar implicito en la
formula. Esto es Cl = 2(2) -0-2=2. Por lo tanto el fredn es abreviado CFC-
12.
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Siguiendo esa notacion, puede verificarse que el CFC-13 es el
triclorofluorocarbono (CCIsF). O que HCFC-22 es el clorodifluorometano
(CHCIR).

6.2 Reconocimiento del impacto de los gases que producen efecto
invernadero

La acumulacion de gases de efecto invernadero ha traido como consecuencia
un aumento importante en la cantidad de sustancias que producen efecto
invernadero. En consecuencia, es l6gico esperar una alteracion en los ciclos
naturales que mantenian equilibrio en las propiedades térmicas de la
atmasfera.

A raiz del reconocimiento de los efectos de estos gases se constituyo6 una
cadena de eventos internacionales con el fin de comprometer a los paises
industrializados a reducir sus emisiones de gases de efecto invernadero.

La identificacién del aumento de los gases de efecto invernadero y la
alerta sobre sus eventuales efectos comenzo en los afios 70 como resultado de
las inquietudes de intelectuales, criticos y cientificos.

En 1968, el italiano Aurelio Peccei y el escocés Alexander King con-
vocaron en Roma a un grupo de cientificos e intelectuales para estudiar los
problemas que a mediano plazo aquejarian al mundo. EIl grupo se denominé
el Club de Roma y su objetivo fue sensibilizar a los gobiernos y a la sociedad
sobre los problemas derivados de la expansion demografica y la
industrializacion. EI primer reporte generado por el Club de Roma fue
coordinado por Donella Medows y publicado en 1972 con el titulo Los limites
del crecimiento (The Growth Limit), con un tiraje de 12 millones de
ejemplares y traducido a 30 idiomas; dicho informe puso la pauta sobre los
problemas globales.

La alerta llam6 la atencién de diversos Estados y en los 80 la
preocupacion por los cambios climaticos era ya objeto de atencion de la ONU.
En 1988, organismos de las Naciones Unidas —The World Meteorological
Organization (WMO)— vy el Programa Ambiental de las Naciones Unidas —
The United Nations Environment Program (UNEP)— fundaron el Panel
Intergubernamental sobre Cambio Climatico —The Intergovernmental
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Panel on Climate Change (IPCC)—. El objetivo fue evaluar los riegos de
cambio climatico causado por el incremento en la concentracion de los gases
de efecto invernadero resultado de las actividades humanas.

El Panel Intergubernamental sobre Cambio Climatico elabor6 su primer
reporte en 1990, el que actualiz6 en 1992 y que sirvio de base para la “Cumbre
de la Tierra y del Cambio Climatico” celebrada en junio de 1992 en Rio de
Janeiro.

La cumbre de Rio reconocid la existencia de los cambios climaticos y la
responsabilidad de las actividades humanas en el aumento de los gases que
producen efecto invernadero, recomendo a los estados reducir las emisiones
a niveles de 1990 y abrid la via para la realizacion de la cumbre de Kioto,
Japén.

El 11 de diciembre de 1997 se celebro en Kioto, Japdn, la cumbre en la
que 141 paises se comprometieron a ejecutar un conjunto de medidas para
reducir los gases que producen efecto invernadero, teniendo como meta
reducir las emisiones globales para 2010 en un 5% con respecto a las
emisiones de 1990.

El protocolo de Kioto entrd en vigor el 16 de febrero de 2005. Sin
embargo para esa fecha las emisiones ya rebasaban alrededor del 5% las
emisiones de 1990.

Varios eventos internacionales se sucedieron después de la entrada en
vigor del Protocolo de Kioto con el fin de precisar las acciones para reducir
las emisiones de gases de efecto invernadero, sin embargo, aunque ha habido
avances, los compromisos no se han cumplido a cabalidad y la meta fijada en
el Protocolo de Kioto estd muy lejos de ser alcanzada.

Los problemas tienen una gran inercia:

e Lapoblacion mundial aumenta y todo el mundo aspira a mejorar su nivel
de confort, lo cual induce al aumento en el consumo de energia y, en
consecuencia, una elevacion en la produccion de GEI.

e Sin embargo, entre el 2005 y 2015, el consumo de energia aumenté con
una tasa de 2.03% mientras que la poblacién mundial aumentd con una
tasa de crecimiento de 1.33%, lo que implica que no es s6lo el aumento
de la poblacién lo que induce al consumo de energia y a la liberacion de
GElI a la atmosfera.
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El aumento en el consumo de energia, la liberacion de GEI y el
despilfarro de materias primas son inherentes a la economia de mercado,
para la cual el crecimiento econdmico Yy la circulacion de las mercancias
son los preceptos fundamentales; se produce mercancias en exceso, se
consume materias primas y energias en exceso y se producen GEIl y
desechos que la naturaleza no puede procesar; para asegurar la cir-
culacion de las mercancias se induce el consumismo mediante campanas
permanentes e intensivas de publicidad, se promueven diversos instru-
mentos financieros, se reducen los limites de obsolescencia de las
mercancias, etc.

El 86.5% de la energia primaria es de origen fésil y el consumo de
carbén, la fuente de energia primaria que produce mayor proporcion de
contaminantes, aumenta a una tasa de crecimiento mayor que la del resto
de los combustibles fésiles.

Aunque progresa la participacion de energias renovables, en el 2015 sélo
representaban el 2.2% del consumo mundial de energia.

Los gobiernos no tienen vision o poder o recursos juridicos para someter
a los sectores mas consumidores de energia a reducir sus emisiones

y la sociedad misma, en los hechos, no estd dispuesta a reducir sus
emisiones.

En diciembre de 2015 se celebrd en Paris la Conferencia de las Naciones

Unidas sobre Cambio Climéatico, COP-21 por sus siglas en inglés (Conference
of Parties). Los paises participantes se comprometieron a reducir las
emisiones a la atmdésfera de GEI con el objetivo de evitar que se rebasen 2°C
de aumento de la temperatura de la Tierra. Sin embargo se adolece de
mecanismos juridicos para obligar a los paises que no cumplan su
compromiso. Se corre el mismo riesgo que en anteriores COP de que los
resolutivos no rebasen el plano declarativo.

6.2.1 Poder de Recalentamiento Global (PRG)

Para caracterizar la el potencial o la influencia en el calentamiento de la
atmosfera de los gases que producen efecto invernadero se ha definido una
cantidad Illamada Poder de Recalentamiento Global (PRG).
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La referencia es el didxido de carbono, al que se le ha asignado un poder
de recalentamiento global unitario. En la Tabla 6.1 se presenta el PRG de los
principales gases, tanto naturales como artificiales, que producen efecto
invernadero.

TABLA 6.1 Poder de recalentamiento global (PRG) y vida media de los gases que
producen efecto invernadero

Gas Férmula PRG qua me(1|a
efectiva (afios)
Didxido de carbono CO, 1 200 (variable)
Metano CH, 23 12.243
Oxido nitroso N.O 310 120
Diclorodifluorocarbono
CCILF -
(CFC-12) o) 6200-7100 102
Chlorodifluorometane
CHCIF .
(HCFC-22) ) 1300-1400 12,1
Tetrafluoruro de carbono CF, 6500 50000
Hexafluoruro de azufre 5F6 23900 3200

6.3 Impacto Global de los gases que producen Efecto Invernadero

6.3.1 Cantidad en la atmosfera correspondiente a 1 ppm de
cualquier sustancia traza

Una ppm es una unidad en la que se expresa la fraccion f;,, del peso de un

compuesto w; con relacion al peso total de una mezcla w,, que contiene al
compuesto

fui = (62)

wit — WM "

En general, la fraccion de un componente respecto al peso total de una

mezcla puede expresarse en diferentes unidades; una de ellas es el porciento

en peso. Sin embargo en el caso de trazas de un compuesto las unidades mas

comunes son partes por millén, ppm. Una ppm implica que, en una mezcla,
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la millonésima parte del peso de la mezcla corresponde a un compuesto
particular. Por tanto una ppm equivale a f,, = 107°. Para el caso de trazas
existen unidades alin mas pequefias: partes por billon, ppb (107°%) vy partes
por trillon, ppt (10712).

Para calcular el peso correspondiente a 1 ppm de cualquier contaminante
en la atmosfera, es necesario hacer extensiva esa ppm a toda la atmdsfera.
Para ello hay que conocer el peso total de la atmosfera. Este, ha sido evaluado
en 5.29x10'8 kg. Por lo tanto, el peso correspondiente a 1 ppm es

W1 ppm) = fwWn = 1x107° % 5.29x10"8(kg) = 5.29x10"*(kg)  (6.3)

Si la pendiente de la tendencia de la concentracion del €0, en los Gltimos
4 afios es de 2.5 ppm, implica, que en estos Ultimos 4 afios se han acumulado
52 900 Mt adicionales de CO,.

Este tipo de razonamiento puede ser extensivo a la ppb, (unidades en las
que se expresan las concentraciones de CH, y N,0), y a las partes ppt
(unidades en las que expresan las concentraciones de los CFCs). Esto es

W1 ppp) = fwWwn = 1x107° % 5.29x10' (kg) = 5.29x10°(kg) (6.4)

En el caso del N,0 haciendo un ajuste lineal entre 1997 y 2017 se obtiene
una tasa de crecimiento de 0.777 ppb por afio. Si 1 ppb = 5.29x10°(kg)
Esto implica que en los ultimos 15 afios ha habido una acumulacién adicional

de N, 0 de 61. 65x109 kg = 61.65 millones de toneladas.

Para calcular el peso correspondlente a 1 ppt, es igualmente necesario
hacer extensiva esa ppt a toda la atmosfera

Wi ppt) = fwWn = 1210712 % 5.29x10'% (kg) = 5.29x10°(kg)  (6.5)
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6.3;2 Cuantificacion de los GEIl acumulados en la atmosfera desde
la Epoca Preindustrial

En la Tabla 6.2 se presentan las concentraciones de los GEI en la época

preindustriales y las alcanzadas en el 2016.

El calculo de la masa total de cada uno de los GEI en un cierto momento
se puede efectuar si se conoce la concentracion de ese momento. Para ello
debe hacerse uso de la definicion de fraccion en peso de cada componente
(ecs. 6.3, 6.4 y 6.5 segun coresponda).

TABLA 6.2. Concentraciones de los principales gases de efecto invernadero en el
2015, vida y potencial de recalentamiento global

. . iy PRG
Concentrationes || Concentration Duracion
GEl Formula || o eindustriales || (2016) (afios) a100
anos
Vapor deagua || H.0 3 %o 3 %o ~0,02 Ns
(1-2 semaines)
Bioxido de
carbono CO; 280 ppm 405 ppm 100 1
| Metano || CH: | 0640,7ppm || 1,8ppm 12 [ 25
Protoxido de
nitrégeno N20 0,270 ppm 0,327 ppm 114 298
Diclorodifluoro-
metano CClyF; 0 0,52 ppb 100 10 900
(CFC-12)
Clorodifluorome-
tano CHCIF, 0 0,105 ppb 12 1810
(HCFC-22)
Tetrafluoro de
metano"* CF4 0 0,070 ppb 50 000 7390
Hexafluorurode || 0 0,008 ppb 3200 || 225800
azufre

co,

Si en la época preindustrial la concentracion de €O, en la atmosfera era en
promedio 280 ppm, la cantidad total era
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Wco,(1890) = fro,Watmssfera = 280x107° % 5.29x10'® kg
= 1.4812x10'5 kg
(6.6)

Si en el 2016 la concentracion en la atmdsfera fue en promedio 405 ppm,
la cantidad total en la atmdsfera era
Wco,(2016) = fro,Watmssfera = 405x107° % 5.29x10'® kg
= 2.1425x10%5 kg
(6.7)
La diferencia entre ambas cantidades es

Aweo, = 6.613x10™ kg (6.8)

Lo que implica una acumulacion de 44.6% de CO, adicional al existente
en la época preindustrial.

CH,
Si en la época preindustrial la concentracion de CH, en la atmosfera era en
promedio 650 ppb la cantidad total era

Wei, (1890) = feu, Warmssfera = 650x107° * 5.29x10'8 kg
= 3.4385x10'% kg
(6.9)
Si en el 2016 la concentracion en la atmosfera fue del orden de 1800 ppb,
la cantidad correspondiente era

Wcn, (2016) = fou, Watmessfera = 1800x107° * 5.29x1018 kg
= 9.522x10%? kg
(6.10)
La diferencia entre ambas cantidades es
Awcy, = 6.0835x101 kg (6.11)

Lo que implica una acumulacion de 176 % de CH, adicional al existente
en la época preindustrial.
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N,O0
Si en la época preindustrial la concentracion de N,O en la atmosfera fue
en promedio 270 ppb, la cantidad total era

Wn,0(1890) = fiy,0Warmssfera = 270x107° x 5.29x10'8 kg
= 1.4283x10% kg
(6.12)

Y si en el 2016 la concentracion en la atmdésfera fue en promedio 328 ppb,
la cantidad correspondiente fue

Wn,0(2015) = fy,0Watmésfera = 327x1079 * 5.29x10'8 kg
= 1.7351x10'% kg
(6.13)
La diferencia entre ambas cantidades es

Awy,o = 3.0682x10™ kg (6.14)

Lo que implica una acumulacion de 21.5% de N, 0 adicional al existente
en la época preindustrial.

CFCs

La presencia de los CFCs en la atmosfera es relativamente reciente. Todos
esos compuestos, fueron producidos a partir de los afios 30’s del siglo XX.

El més abundante de los CFCs en la atmdsfera es el freon (CFC-12) su
concentracion en el 2016 fue de 520 ppt. Por tanto masa total en ese momento era

Wepc-12(2016) = fepc—12Watmesfera = 520610712 + 5.29x10'° kg

= 2.75x10° kg
(6.15)

La concentracion del CFC-11 en el 2016 fue 220 ppt. Por tanto, su masa
en la atmosfera era

Were-11(2016) = fepc-12Watmssfera = 220x107'%  5.29x10"° kg

= 1.163x10° kg
(6.16)
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En términos cuantitativos el incremento del CO, es del orden de 1000 veces
superior al incremento del CH, y este es apenas del orden del doble que el N, 0.

Sin embargo los incrementos relativos en las concentraciones de los tres
principales GEI desde la época preindustrial son muy diferentes: 44.6% de
CO0,,176% de CH, y 21.5% de N,0.

Estos incrementos tan diferenciados deben tener una explicacion. El gran
incremento del metano puede ser resultado de una sobre produccion de
desechos orgénicos, asi como una sobreexplotacion de yacimientos
petroleros, donde el metano se ha liberado como resultado de fugas o bien
deliberadamente dado el problema que significa su licuefaccion, alma-
cenamiento y transporte.

6.3.3 Tasas de crecimiento de los GEI

En la Figura 6.3 se presentan las tendencias de los principales GEI.
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FIGURA 6.3 Tendencias en las concentraciones CO2 N:O, CHsy CFC-11y CFC-12.
Fuente: http://www.esrl.noaa.gov/amd/aggi/

-212-


http://www.esrl.noaa.gov/gmd/aggi/

Se puede observar que el CO, y el CH, tienen variaciones estacionarias,
no asi el N,0 ni los CFCs. Las variaciones estacionarias indican que en una
época del afio la concentracion disminuye, mientras que en otra aumentan. De
hecho variaciones estacionarias ha habido en toda la evolucion de la
atmosfera. Era de esperarse que cada afio las concentraciones de los GEI
regresaran al nivel del afio anterior. Sin embargo lo que se observa en esas
gréaficas es que las concentraciones no regresan a nivel de los afios anteriores,
sino que en contraparte, observan un incremento sostenido.En el caso del €O,
se observa que la pendiente ha ido aumentado en los ultimos afios. Entre 1980
y el afio 2000 la pendiente era de 1.6 partes por millon (ppm) por afio; entre
2000 y 2013 la pendiente fue de 2.2 ppm por afio y los ultimos 4 afios 2013-
2017 la pendiente es ya del orden de 2.5 ppm por afos.

En el caso del CO, y del N,O se puede observar una ligera modificacion
en la tendencia mas o menos en la misma época (1997-2002). Lo que puede
ser indicativo de que existe una relacion entre la liberacion de ambos gases.

Haciendo un ajuste lineal se puede verificar que entre 1980 y el 2002 la
concentracion de CO, tenia una tasa de crecimiento (o pendiente) de 1.6 ppm
por afio. Mientras que del 2002 al 2017 tendencia fue de 2.2 ppm/afio.

Si 1 ppm = 5.29x10'2 kg Esto implica que en los ultimos 15 afios ha
habido una acumulacion adicional de CO, de 11.638x10'? kg /aiio, 0 11638
millones d toneladas.

En el caso del CH, las tendencia en el crecimiento de la concentracién no
es lineal, con excepcion de los Gltimos diez afios.

En el caso de los CFCs, se observa que el crecimiento en la concentracién
de CFC-11 y el CFC-12 disminuy6 a partir de los afos 90’s, seguramente
como resultado de la prohibicion e su produccion a partir del Protocolo de
Montreal. Lo que se puede observar, sin embargo, es que su presencia en la
atmosfera no ha disminuido notablemente.

7. OzONO
El ozono fue descubierto por el cientifico aleman Christian Friedrich Schon-

bein en 1839, él mismo acufié el nombre a partir de la palabra ozein del griego,
por su significado oler. El ozono es una forma alotropica del oxigeno que
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tiene tres &tomos en cada molécula, Osz. Es una molécula angular, polar y
diamagnética. Es un agente oxidante, quimicamente, mas activo que el oxi-
geno molecular.

El ozono estratosférico fue descubierto en 1913 por el francés Charles
Fabry (1867-1945).

En la atmdsfera, el 0zono es casi escaso, representa apenas el 0.00001%
de la composicion de la atmosfera, lo que implica que hay aproximadamente
tres moléculas de ozono por cada 10 millones de moléculas de aire. No
obstante, el ozono atmosférico juega un papel vital que niega estos pequefios
numeros. Absorbe la mayoria de la radiacion UV-B y una parte importante de
la radiacion UV-A que proviene del Sol, permitiendo que s6lo una pequefia
parte llegue a la superficie de la Tierra.

El ozono se encuentra en dos regiones de la atmdésfera terrestre. Cerca del
90% del ozono reside en la estratosfera, entre aproximadamente de 10 a 50
km sobre la superficie terrestre; mientras que el restante 10% del ozono se
encuentra en la troposfera, extendiéndose hasta una altitud de 10 km. El
origen de ambos es diferente, en la estratdsfera es resultado de la fotdlisis del
oxigeno; en la tropdsfera, consecuencia de reacciones entre productos de
combustion, aunque una pequefia fraccion se produce de forma natural por
las descargas eléctricas en la atmosfera.

El ozono estratosférico normalmente se destruye por fotodisociacion
(81.7.1.2) al absorber la radiacion UV-A y UV-B solar. La energia de los
fotones se utiliza en romper los enlaces moleculares de las moléculas de
ozono y el excedente se convierte en energia cinética de la molécula de
oxigeno producida y del oxigeno atomico liberado en la disociacion. La
energia cinética de los productos de la fotodisociacion da como resultado un
aumento en la agitacion gaseosa y por tanto la generacion de un gradiente de
temperatura en la estratésfera. De esta manera el ozono juega un papel
estructural de la temperatura en la atmosfera.

En la Figura 7.1 se presenta un esquema aproximado de la atenuacién
de la radiacion UV en la atmosfera y la concentracion de ozono.

En la estratdsfera el ozono participa de un doble papel; ambos benéficos
para las diferentes formas de vida sobre la Tierra. Por una parte blinda a la
superficie de la Tierra de las radiaciones UV-B y UV-A y por otra parte
desempefia un rol estructural en la temperatura de la atmosfera. Sin embargo,
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el ozono en vecindad con la superficie de la Tierra, al entrar en contacto con
las formas de vida, tiene la propiedad de reaccionar fuertemente con un gran
namero de moléculas y, por tal motivo es, en el aspecto quimico, toxico para
los seres vivos: las plantas, animales y el ser humano.

TABLA 7.1 Caracteristicas de las bandas de radiacion ultravioleta

Banda | Rango de longitud de onda (nm) | Rango de energia por foton (eV )
UV-A 400-320 3.88-3.10
UV-B 320-290 4.28-3.88
Uv-C 290-220 5.64-4.28

Unidades Dobson (DU)

La cantidad de ozono en la atmdsfera es medida en unidades Dobson, DU por
sus siglas en inglés: Dobson Unit. Una unidad Dobson equivale a 2.69x10'®
moléculas de 0zono contenidas en una columna de la atmdsfera con una base
de un cm? de area. EI promedio en los niveles de ozono es de 300 DU, las
cuales podrian ser proporcionales a una capa de 3 mm de espesor conteniendo
de manera estricta ozono. Tipicamente el rango del espesor de la capa de
ozono puede variar entre 100 DU hasta 600 DU. A esta capa se le conoce
como espesor reducido de la capa de ozono.
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Figura 7.1 Concentracién del ozono en la atmoésfera y procesos de atenuacién de la
radiacion UV en funcién de la latitud. Fuente: ccpo.odu.edu.

7.1 Formacion de la Capa de ozono

Se considera que la fotosintesis comenzo en la Tierra dentro del orden de mil
mill6n de afios. Los organismos acuaticos primitivos llamados algas verde-
azules empezaron a usar la radiacion solar para fraccionar moleculas de H.O
y CO. y recombinarlas hasta formar componentes organicos y oxigeno
molecular. Este proceso de conversion de la energia solar, conocido como
fotosintesis, ha sido el mecanismo mediante el cual el oxigeno inici6 su
acumulacion en la atmdsfera en detrimento del CO..

A medida que la abundancia del oxigeno en la atmdsfera aumentd, la
fotolisis del oxigeno con los fotones de radiacion UV-C dieron lugar a la
formacion de radicales libres de oxigeno, tal como fue expuesto (§ 1.6.3):
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0,+UVC - 0-+0- (1.25)

Los radicales libres de oxigeno al atacar a la molécula de oxigeno
formaron el ozono:

0+0, » O, (1.26)

Observando la escaza abundancia del ozono en la atmosfera pareciera
I6gico el interrogarse sobre ¢por qué la concentracion de ozono en la
atmosfera durante milenios no se acumulo en la forma espectacular que lo
hicieron otros gases? La respuesta tiene que ver con la escaza proporcion de
la radiacién UV-C del espectro solar.

Desde hace unos 2500 millones de afios, la concentracion de oxigeno en
la atmosfera es casi la misma (8 3.1). La abundancia del oxigeno fue
suficiente para que todos los fotones de radiacion UV-C tuvieran la
probabilidad de encontrar moléculas de oxigeno en su trayecto por la
atmosfera. Sin embargo, por un lado, el nimero de fotones de radiacion UV-
C provenientes del Sol es muy pequefio y, por tal motivo, la formacion de
ozono fue y sigue siendo en manera suma reducida. Por otro lado, las
moléculas de ozono son relativamente inestables —se destruyen bajo la
accion de los fotones de radiaciéon UV-B y UV-A (87.1.1)— por tanto la
competencia entre formacion y destruccion fue tal que la concentracion del
ozono en la atmosfera llego tan solo a niveles de trazas (~3.56 moléculas de
O3 por cada 10 millones de moléculas de la atmosfera).

7.1.1 El oxigeno y la dispersion de Rayleigh como blindaje de la
radiacion UV-C

La importante concentracion del oxigeno en las capas superiores de la
atmosfera y su relativamente elevada probabilidad de interaccionar con los
fotones de radiacion UV-C propiciaron la formacién y acumulacion del ozono
en la atmosfera hasta alcanzar el equilibrio. Al mismo tiempo, la interaccion
entre radiacion UV-C y moléculas de O ha sido uno de los mecanismos que
impiden en gran medida que la radiacion UV-C no alcance la superficie de la
Tierra.
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El otro mecanismo que reprime la llegada de la radiacion UV-C a la
superficie de la Tierra es la dispersion de Rayleigh (§ 2.7.1). De hecho, como
puede interpretarse de la ecuacion (2.35), la dispersion de Rayleigh es mayor
para longitudes de onda bajas; lo que implica que los fotones de baja longitud
de onda o alta energia —caso de la radiacion UV-C— sean mucho més
suceptibles de ser dispersados en todas direcciones por las moléculas del aire.
Por tanto, asumiendo que las dispersiones son isotrépicas, la mitad de los
fotones de radiacién UV-C son reemitidos hacia el espacio exterior por
dispersiones de Rayleigh. Y ésta es con probabilidad la primera causa que
evita que la radiacion UVC arrive a la superficie de la Tierra.

7.1.2 El ozono como blindaje de la radiacion UV-B y UV-A

Los fotones de radiacion UV-B y UV-A tienen menor energia que los de
radiaciéon UV-C, pero tienen suficiente para descomponer al ozono en la
molécula de oxigeno original y un &tomo de oxigeno en forma de radical libre:

O,+UVA oUVB— 0-+0, (1.27)

La destruccion de las moléculas de ozono es el mecanismo mediante el
cual se evita que toda la radiacién UV-B y UV-A llegue a la superficie de la
Tierra. Los atomos de oxigeno liberados en forma de radicales libres poseen
una gran reactividad y puede con facilidad combinarse con una molécula de
oxigeno, creando otra molécula de ozono, o puede tomar también un 4tomo
de oxigeno de una molécula de ozono existente para crear dos moléculas de
oxigeno:

0-+0, - 0, 1y 0,+0-- 0, +0, (7.1)

La destruccion del ozono se ha dado de forma natural a lo largo de la
evolucion de la atmésfera. Pero no ha sido fatal justo porque el radical libre
liberado (ec. 1.27) tiene posibilidad de formar una nueva molécula de ozono
(ec. 7.1). De esta manera se tiene una reaccion en cadena.

En el espectro solar la radiacion UV-A es més abundante que la UV-B y
ésta a su vez que la UV-C. Sin embargo la escasez de moléculas de ozono es
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tal que muchos de los fotones no encuentran a su paso moléculas de ozono y
pueden llegar hasta la superficie de la Tierra sin producir fotolisis.

El hecho de que la concentracion de ozono no haya aumentado en forma
espectacular significa el alcance de un equilibrio y que la destruccion de las
moléculas de ozono se da en forma simultdnea y en la misma proporcién que
su formacion.

La escasez del ozono demuestra, por una parte, que la razon de
produccién de moléculas de ozono realmente no es muy grande y, por otra
parte, que la razon de destruccion ha sido del mismo orden que la de
produccidn. Y si durante la evolucion de la atmosfera el nivel de acumulacion
ha sido tan escaso, esto pone en evidencia que en caso de destruccién masiva
del ozono, la naturaleza no tiene capacidad de regeneracion.

Dado que el ozono se produce por la interaccién de la radiacion UV con
el oxigeno, como el angulo de incidencia de la radiacion solar cambia en el
transcurso del afio y éste trae consigo un canje en la intensidad de la radiacion
solar, la produccién de ozono muta en el transcurso del afio. A esto se le llama
cambios estacionales.

Existen factores de origen natural que inducen variaciones o
perturbaciones en la concentracién del ozono que, dependiendo de su
magnitud, pueden ser locales o zonales. Por un lado se sabe que las erupciones
volcanicas de gran intensidad inyectan cantidades importantes de HCI en la
estratdsfera, dando como resultado la destruccion de moléculas de ozono por
la accion del CI. Por otro lado se conoce que las variaciones en la actividad
solar producen un aumento en el flujo de radiacidn solar y éstas pueden dar
lugar a aumentos en los niveles de ozono del orden de 2 a 4%. De manera
adicional, no se desconoce que las descargas eléctricas en la atmosfera
inducen la formacién de ozono; pero esto ocurre en la tropésfera. En
consecuencia todos estos factores no son propiamente de caracter estacional,
en todo caso su influencia debe tener el caracter de perturbaciones. Aunado a
esto, las variaciones en los ciclos naturales del ozono también son asociadas
con un fendmeno conocido, la “oscilacion cuasi-bienal”, en la cual cada 26
meses cambian de direccion los vientos tropicales de este a oeste.
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7.2 Destruccion no-natural del ozono
7.2.1 Clorofluorocarbonos (CFCs)

Los clorofluorocarbonos (CFCs) son gases poliatomicos, no tdxicos, no
inflamables, no solubles en agua, es decir, altamente estables e inertes a
temperatura ambiente, que se desarrollaron en los afios 30 con el caracter de
sustancias de innovacion y con el fin de modernizar la industria de la
refrigeracion.

Desde fines del siglo XIX y principios del siglo XX, los refrigeradores
utilizaban amoniaco (NHs), cloruro metilico (CICHz) y dioxido de azufre
(SO2) como gas de refrigeracion. Estos gases, en caso de fugas o cortos,
producian innumerables incendios e intoxicaciones fatales. Tres corpo-
raciones americanas: Frigidaire, General Motors y Du Pont, promovieron la
busqueda de gases de remplazo para la refrigeracion.

El pionero en la produccién de los CFCs fue el estadounidense Thomas
Midgely! (1889-1944), quien cred en 1928 el diclorodifluorocarbono
(CCI2F2) —abreviado CFC-12—. En 1930 General Motors y Du Pont crearon
Kinetic Chemical Company para industrializar la produccién del CCl2F, con
el nombre de Fredn. Y para 1935 habia ya en los Estados Unidos 8 millones
de refrigeradores usando Fredn-12 (CFC-12). En forma practicamente
simultanea, en 1932, Carrier Engineering Corporation produjo el fredn-11
(CFC-11) para unidades de aire acondicionado.

Después de la Segunda Guerra Mundial el uso de los CFCs se extendié a
los propelentes o dispersores, también Ilamados atomizadores o aerosoles.
Estos, como es bien sabido, se han usados en dispersores de insecticidas,
pinturas, acondicionadores del pelo, productos del cuidado médico, etc. Pero
sin duda la mayor parte de la produccion industrial tuvo como destino la
refrigeracion y climatizacion.

1 Thomas Midgley (1889-1944), ingeniero y quimico americano que en 1921 descubri6 la
eficacia del tetraetilo de plomo (Pb4-C,Hs) como aditivo antidetonante de la gasolina, en 1928
inventd el diclorodifluorocarbono (CCIyF;), poco después llamado Freén, y en 1930
desarroll6 el tetrafluoruro del carbén (CF.) utilizado como agente de limpieza.
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A fines de los afios 50 y principios de los afios 60, los CFCs hicieron
posible una solucion barata para la implementacion de aire acondicionado en
edificios publicos, automoviles, el hogar y oficinas. Mé&s adelante, el aumento
en el uso de CFCs se generalizo en todo el mundo. Las ventas anuales fueron
del orden de miles de millones de ddlares en los Estados Unidos y los
volumenes de la produccién rebasaron mas de un millon de toneladas
métricas de CFCs por afio.

Los CFCs fueron la innovacion, porque durante varias décadas se
consideraron que no eran perjudiciales al medio ambiente: no reaccionan con
ningun material a temperatura ambiente, incluyendo la piel humana, y no son
solubles en agua. Pero justo estas propiedades hicieron que no pudieran ser
eliminados o arrastrados por mecanismos naturales como la lluvia, la nieve ni
el granizo. Por lo tanto perduran en la atmdsfera, emigrando de forma
paulatina hacia la estratosfera por difusion y agitacién gaseosa.

7.2.2 Nomenclatura de los CFCs

Los CFCs, y en general los halocarbonos, son compuestos que contienen
atomos del carbono, haldgeno y eventualmente hidrégeno. La nomenclatura
de los CFC sigue un sistema de numeracion muy particular; por ejemplo, en
el caso del CFC-12, el nimero 12, indica al mismo tiempo el nimero de
atomos del carbono, de hidrégeno, de fltor y de cloro.

En general, el nimero total de los atomos de cloro (CI) es calculado por
la expresién

Cl=2(C+1)-H-F (7.2)

Asi, el CClaF», tiene un carbon, C=1; ningun hidrégeno, H = 0; 2 fltor, F
= 2. Por lo cual, de acuerdo a la ecuacion 7.2, el nimero de atomos de cloro
es Cl = 2(2) - 0- 2 = 2, correspondiente con su formula. Luego, en la forma
abreviada: CFC-12, el 1 corresponde al numero de atomos de carbono por
molécula y el 2 al nimero de atomos de fldor.

El triclorofluorocarbono, CCIsF, tiene un atomo de carbon, C=1; ningun
hidrégeno, H = 0; un flbor, F = 1, y 3 &omos de cloro. De esta forma, el
nimero de atomos de cloro es Cl = 2(2) -0-1=3. Es decir, el primer 1
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corresponde al C y el segundo 1 al F. Por tanto, la abreviatura del CCIzF es
CFC-11.

7.2.3 Halons

Otro grupo importante de compuestos de caracteristicas similares a los CFCs
son los compuestos halocarbonados, también conocidos como halons, los
cuales contienen carbono, bromo, fltor y (en algunos casos) cloro, éstos han
sido muy usados como extinguidores de fuego.

Los halons son compuestos en los que se utiliza el bromo en lugar del
cloro, estas sustancias fueron usadas en extinguidores en virtud de que son
poco reactivas, es decir, requieren mucha energia para ser destruidas; justo
esta propiedad los hace utiles como extinguidores. Los halons mas comunes
son: bromoclorodiflourometano, bromotriflourometano y dibromotetrafluoretano.

7.2.4 Descubrimiento de la accién de los CFCs sobre el ozono
estratosférico

En 1973 Mario Molina y Sherwood Rowland, investigando el destino de
los clorofluorocarbonos (CFCs) acumulados en la atmoésfera, predijeron la
destruccion del ozono estratosférico por la accion de estos compuestos.

La evidencia de las predicciones de Molina fue encontrada en 1984,
cuando Joe Farman, Brian Gardiner y Jonathan Shanklin descubrieron lo que
se llamo el hueco de la capa de ozono en la Antartida.*®

El 11 de octubre de 1995, 22 afios después de la prediccion de la
destruccion del ozono estratosférico, Mario Molina, Sherwood Rowland
junto con el danés Paul Crutzen, del Instituto Max-Planck de Quimica de
Mainz Alemania, recibieron el Premio Nobel de Quimica en reconocimiento
por el descubrimiento del efecto de los CFCs en la destruccion del ozono —

12 Molina, M. J. and Rowland, F. S. (1974), Stratospheric sink for chlorofluoromethanes:
chlorine atom-catalyzed destruction of ozone, Nature, 249, 810-812. DOI:10.1038/24-
9810a0.

13 Farman, J. C., Gardiner, B. G. and Shanklin, J. D. (1985), Large losses of total ozone in
Antarctica reveal seasonal CIOX/NOXx interaction, Nature, 315, 207-210.
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Crutzen descubri6 que los CFCs tienen un efecto destructor en esa capa sin
descomponerse—.

La intervencion de los CFCs en la destruccion del ozono se da bajo la
siguiente secuencia:

UV +CCIL,F—»> O+CCl,F+Cl-
Cl-+0, » ClO+0, (7.3)
O-+ClI0O—> CI-+0,

Esta secuencia muestra que el cloro liberado de los CFC, por la accion de
la radiacion ultravioleta, puede actuar destruyendo moléculas de ozono en
repetidas ocasiones. En tal caso el cloro opera como catalizador de la
destruccion del ozono.

7.2.4.1 Potencial de Agotamiento del Ozono

No todos los CFCs tienen el mismo poder de destruccion del ozono. Los CFCs
se han clasificado de acuerdo a su Potencial de Agotamiento del Ozono
(ODP) por sus siglas en inglés, Ozone Depetion Power. La referencia es el
diclorodifluorocarbono (CFC-11) que tiene un potencial ODP =1; el metil
dicloroformo, un ODP =1.1; el tetracloruro de carbono (CCls), un ODP =1.2,
mientras que los halons poseen un ODP =10.
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Fuente: Farmar et al. (1985)

7.2.4.2 Reacciones de Chapman
La destruccion de las moléculas de ozono no se da estrictamente en forma
natural, como se explico en el apartado anterior (§ 7.1.1). Con la incorpo-
racion de agentes quimicos reductores en la atmdsfera tales como ClI, Br, NO,

OH y O, la fotodisociacion del ozono es asistida en forma catalitica por un
mecanismo referido como Reacciones de Chapman:

0, +X-—>X0+0, (7.4)

donde X puede ser O, NO, OH, Br o Cl.
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7.2.5 Destruccién del ozono e intervencion de N20O, NO, NHa4

La formacion de radicales de mondxido de cloro se puede acelerar bajo la
influencia de gases que existen en la atmdsfera de forma natural: N2O, NO,
NHa, y que han aumentado como por resultado de la accion del hombre. Estos
gases también juegan un papel importante en el aumento del efecto
invernadero. La intervencion de esos gases en la produccion de radicales de
monoxido de cloro se da de la siguiente manera:

Primeramente, los radicales de monoxido de cloro reaccionan con las
especies NO2, NO, NH4, dando lugar a CIONO; y HCI:

CIO-+NO ,-—CIONO

7.5
ClO-+NO+NH , »2HNO , +2HCI (7.5)

Ni el HCI ni el CIONO:? reaccionan en forma directa con el ozono, pero
pueden ser condensados sobre cristales de hielo en las nubes estratosféricas y
de esta manera ambos compuestos reaccionan uno con otro para formar cloro
molecular (Cl):

CIONO | + HCl »HNO | +Cl | (7.6)

El cloro molecular es estable y no reacciona con el ozono. Sin embargo
se rompe muy facilmente con la radiacién ultravioleta proveniente del Sol,
formando radicales libres:

Uv +Cl, - 2Cl - (7.7)

Los radicales libres de mondxido de cloro son los que atacan y destruyen
al ozono de acuerdo al mecanismo de Chapman (ec. 7.4).

7.2.7 Destruccion de la Capa de ozono en la Antartida

Las nubes estratosféricas son el medio que propicia todas estas reacciones. Se
forman a muy bajas temperaturas y estan compuestas de gotas y cristales de
hielo de &cido nitrico CO; y agua.
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En la Antértida, el vortice —generado por la combinacion de los vientos
frios que provienen del Polo con la rotacion de la Tierra— es en extremo frio.
Concentra durante la noche polar una masa de aire estratosférico a
temperaturas suficientemente bajas (T<-80°C) para permitir la formacion de
nubes estratosféricas polares. Tales nubes, como todas las nubes, estan
conformadas de diminutas gotas o cristales y constituyen infinidad de
diminutos medios en fase liquida que favorecen la interaccion de las
moléculas de o0zono con los compuestos de cloro diseminados en la atmosfera.
Al inicio de la primavera —fines de septiembre—, a medida que el dia polar
aparece y con él la radiacion ultravioleta, la destruccidn de ozono se acelera.
A mediados de noviembre, la elevacién de temperatura hace que las nubes
estratosféricas se desvanezcan y con ellas la destruccidn de ozono disminuye.

En el hemisferio norte el vértice polar no es tan fuerte como en el sur, se
rompe a causa de las cadenas montafiosas en el noroeste de Canada y Alaska.
Por tanto se puede desintegrar y reformar varias veces durante el curso del
invierno inhibiendo la formacion de nubes estratosféricas.

El hecho de que las nubes estratosféricas se constituyan de manera
periodica en la region del Polo Sur y, ocasionalmente, en la regién del Polo
Norte explica por qué la destruccion de la capa de 0zono es mas severa sobre
el casquete polar del Sur.

7.2.8 Migracion del cloro a la estratdsfera

En la naturaleza muchos compuestos que contienen cloro son liberados
continuamente a la atmosfera. Pero no todos tienen la posibilidad de alcanzar
la estratosfera. La Unica manera en que el cloro de origen natural puede llegar
a la estratdsfera es emitido en forma de HCI en erupciones volcanicas. Pero
para esto es necesario que las erupciones tengan una gran potencia.

Grandes cantidades de cloro en forma de sales (cloruro de sodio) son
liberadas a la atmosfera por evaporacion de los océanos. Sin embargo, en
forma de sal el cloro no alcanza grandes altitudes porque es muy soluble en
agua. Este cloruro de sodio es rapidamente asimilado en las nubes por hielo,
nieve, gotas de lluvia y no se libera hacia la estratosfera.

De forma similar, el cloro de uso doméstico y el usado en piscinas no
tiene posibilidades de alcanzar la estratdsfera porque es soluble en agua.
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Con excepcion del Cloro en forma de HCI de las erupciones volcanicas,
que es inyectado directamente en la estratosfera, s6lo pueden llegar a la
estratosfera los compuestos de cloro no solubles en el agua. Y éstos no pueden
ser otros que los CFCs, es decir, compuestos hechos por el hombre. De
manera adicional a los CFCs, algunos cohetes liberan en la estratosfera algo
de cloro como subproducto de combustion. Este representa menos del 1% de
la concentracion de halocarbonos presentes en la estratdsfera. Esta fuente de
cloro en la estratosfera también es resultado de las actividades del hombre.

De manera inequivoca, el deterioro del ozono estratosférico es
responsabilidad exclusiva del hombre.

En la atmdsfera los elementos inertes, bien sea mas ligeros que el aire
como el nedn o mas pesados que el aire como el argon y el cripton, se
encuentran distribuidos de manera uniforme. Esto evidencia que la
distribucion de los componentes de la atmosfera —siempre y cuando éstos
sean inertes— no depende de sus pesos.

La atmdsfera no es estéatica. EI viento mezcla los diferentes componentes
de la atmdsfera a altitudes por arriba de la estratdsfera, sin dar tiempo a que
las moléculas insolubles como los CFCs puedan acomodarse de acuerdo a su
peso.

Mediciones realizadas en globos aerostaticos, aeronaves y satélites
muestran que compuestos artificiales mucho mas pesados que el aire, como
el tetrafluoruro de carbono (CFs4) y el CFC-11 (CCIsF), se encuentran
distribuidos de manera casi uniforme a través de la atmosfera.

El cloro de los CFCs no ataca al ozono mientras esta molécula no se
rompa. La estratosfera es la region en donde el nivel de la radiacion
ultravioleta libera los &tomos de cloro de algunos de los CFCs. En esta region
se forma el ozono, zona en la cual el cloro ataca al ozono.

7.2.9 Acuerdos globales para la proteccion de la Capa de 0zono

Tras el reconocimiento de la destruccion del ozono estratosférico y la
responsabilidad de la humanidad se promovieron a nivel internacional
acciones para tratar de revertir la tendencia.

En 1985 se realizé la Convencién de Viena, evento en el que veinte
naciones acordaron promover medidas para proteger la capa de ozono,
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fomentar la investigacion y la cooperacion general entre los paises, asi como
el intercambio de informacion. Histéricamente fue el primer evento inter-
nacional dedicado a atender un problema ambiental a nivel mundial, de él
surgid lo que se llamo Convenio para la Proteccion de la Capa de Ozono.

Tras la Convencion de Viena las Naciones Unidas promovieron la
realizacion del Protocolo de Montreal que se celebré el 16 de septiembre de
1987. El objetivo fue firmar un convenio internacional en el que se proscribio
la produccién y uso de los CFCs y compuestos que deterioran la capa de
0zono.

El Protocolo de Montreal entr6 en vigor el 1 de enero de 1989. Para
entonces 29 paises y la CEE (Comunidad Econémica Europea) lo habian
suscrito. Estos representaban aproximadamente el 82% del consumo mundial
de CFCs y compuestos que destruyen el ozono.

En 1992 la enmienda de Copenhague llamo a prohibir la produccién de
los CFCs y a promover el desarrollo de materiales sustitutos; prohibicién
programada para iniciar en 1996.

Posteriormente, la resolucion de diciembre de 1994 en el seno de la
Asamblea General de las Naciones Unidas establecio y se instituyé los dias
16 de septiembre —fecha en que se celebro el Protocolo de Montreal— como
el Dia Internacional de la Preservacion de la Capa de Ozono.

En la Figura 7.3 se presentan las tendencias de la acumulacion hemis-
férica de los CFCs en la atmosfera. En los afios 60 las concentraciones de
CFC-12 en la estratosfera eran menores a 100 partes por trillon en volumen
(ppt). Entre 1975 y 1987 las concentraciones de fredn crecieron de manera
impresionante, pasando de cerca de las 200 ppt hasta alrededor de 400 ppt.
La cantidad de cloro en la estratosfera se incrementd por un factor de 2 a 3.
En los afios 90 la mayoria de los CFCs, con excepcion del fredn, alcanzaron
la concentracion maxima en la atmoésfera. El fredn logré el méaximo
practicamente en el afio 2000. A partir de entonces comenzo a disminuir la
concentracion de todos los CFCs, pero es evidente que su concentracion en la
atmosfera sigue siendo importante.
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FIGURA 7.3 Acumulacién hemisférica de CFCs
Fuente: NOAA/PMEL, en John.L.Bullister@noaa.gov

7.3 Tendencias en el comportamiento de la columna total de ozono

Los niveles de ozono en la atmosfera han sido monitoreados por estaciones
terrestres en multiples puntos de la superficie de la Tierra desde los afios 50
y por satélite desde fines de los afios 70.

Total Ozone Mapping Stratospheric (TOMS) fue un programa de la
NASA dedicado a monitorear la columna total de 0zono usando mediciones
satelitales. Constituye la base de datos mas grande, mas completa y mas
detallada de registros diarios de la columna total de ozono sobre toda la
Tierra, puede dar cuenta del comportamiento de la columna total de ozono
durante 26 afios. TOMS fue relevado por OMI (Ozone Monitoring
Instrument) en julio de 2004.

El principio de mediciones de la columna total de ozono mediante satélite
es tal que, a medida que el satélite da vueltas alrededor de la Tierra, los
instrumentos de medicion a bordo del satélite realizan un mapeo global de la
columna total de ozono.

Los instrumentos de medicion —en su inicio TOMS y en la actualiadad
OMI— tienen un espectroradiometro, el cual registraba seis frecuencias
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individuales de luz UV reflejada por la superficie de la Tierra: 313 nm, 318
nm, 331 nm, 340 nm, 360 nm y 380 nm, cada una con una resolucién de 1nm.
La exactitud de los instrumentos esta estimada en +5%. La columna total de
0zono se determina por la comparacion de la radiacién incidente del Sol con
la radiacion reflejada y registrada por los instrumentos de medicion en las
longitudes de onda anteriores.

Los archivos del TOMS contienen una imagen global por dia de los
niveles de la columna total de ozono en la Tierra y el archivo de datos
correspondientes (Figura 7.4). La imagen es coloreada en funcién de los
niveles de la columna total de ozono. Cada imagen es la compilacién de cerca
de 50000 mediciones individuales contenidas en los archivos de datos.

A lo largo de sus 26 afios de historia, TOMS necesité la puesta en orbita
de cuatro satélites: Nimbus-7, que recab mediciones entre el 1 de noviembre
de 1978 y el 6 de mayo de 1993; Meteor-3, que cubrio desde el 22 de agosto
de 1991 al 25 de noviembre de 1994; hubo una interrupcién de 18 meses tras
la falla de Metor-3; luego se puso en orbita el satélite ADEOS que hizo
mediciones desde el 17 de agosto de 1996 hasta el 29 de junio de 1997, pero
los datos no pudieron ser validados. Antes de la falla de ADEOS se envi6 un
nuevo satélite, Earth Probe, el 2 de julio de 1996 para remplazar ADEOS.
Earth Probe permanecio desde julio de 1996 hasta el 14 de diciembre de 2005.

El 14 de julio de 2004, antes de la falla de Earth Probe, se puso en 6rbita
el satélite AURA y durante 17 meses realizo6 las mediciones en forma paralela
a Earth Probe. AURA es parte de Earth Science Projects Division, un
programa dedicado a monitorear la complejas interacciones que afectan la
Tierra y esta dotado de un sistema de monitoreo de ozono llamado OMI,
sistema que suplié al TOMS, funcional en la actualidad.

TOMS tenia una cobertura casi global de la Tierra. Desde NIMBUS-7
hasta Earth Probe las mediciones captaban una superficie de la Tierra de 1°
de latitud por 1.25° de longitud. EI principio de las mediciones tiene como
base el registro de espectro de absorcion en la atmdsfera de la radiacién solar
reflejada por la superficie de la Tierra. Por tal razon no se cubren las regiones
polares durante noches polares; cosa que implica la ausencia hasta de 29° de
latitud en la vecindad de los polos en las noches polares. Igualmente, por falta
de visibilidad, cerca de los equinoccios se presenta la ausencia maxima de 6°
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de latitud vecinos a los polos; en esta época los rayos de Sol pasan en forma
rasantes sobre los polos.

Como puede verse en la Figura 7.4, las im&genes del TOMS presentan
zonas en blanco correspondientes a los casquetes polares. Ademas, las
imagenes muestran franjas oblicuas en blanco proporcionales a las zonas en
las que el angulo de visidn de los instrumentos del TOMS no tuvo acceso.

Aun asi, cuando hay menos cobertura (21 de marzo y 22 de septiembre)
cada archivo del dia contiene 48600 mediciones y el 22 de diciembre y 21 de
junio se registran 43200 valores.

La estructura de los archivos mejoré en la reciente etapa OMI. Los
archivos comenzaron a publicase en dos tipos de archivos de datos. Uno en el
cual los pasos longitudinales se redujeron a 1.00° mientras que los lati-
tudinales permanecieron iguales en 1.00° y otra en el que las iméagenes tienen
0.25° de longitud por 0.25° de latitud.

Los archivos de datos con imagenes de 1.00°x1.00° contienen 360
mediciones que van de 179.5°0 a 179.5°E, en lugar de las 288 mediciones
latitudinales que se tenian en los archivos del TOMS desde Nimbus-7 hasta
Earth Probe.

7.3.1 Comportamiento de la columna total de ozono en funcién de
la latitud

Como puede verse en la Figura 7.4, aunque de forma irregular, los niveles de
la columna total de ozono tienen un cierto comportamiento en funcion de la
latitud. Los niveles méas bajos se encuentran entre el Ecuador y los tropicos,
los més altos en las latitudes medias y altas. Sin embargo, las imagenes diarias
del TOMS, aun con ayuda de la escala de colores, son propiamente de caracter
cualitativo, por tanto no son muy rentables para analizar tendencias a lo largo
de tiempo.
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Publicadas por el TOMS

GEN:298,/2005

-232-



Para analizar tanto el comportamiento de la columna de ozono a dife-
rentes latitudes —periodicidad y cambios estacionales— como el efecto de
episodios, por ejemplo erupciones volcanicas, es necesario recurrir a los
archivos de datos.

En la Figura 7.5 se presenta en forma grafica el comportamiento
promedio de la columna total de ozono para ciertas latitudes durante todo el
periodo de campafia del TOMS. Con el fin de exhibir las diferencias entre el
Hemisferio Norte y el Hemisferio Sur se han puesto en forma adjunta latitudes
similares de ambos hemisferios.

Puede observarse que de manera sistémica los niveles de la columna de
ozono son mas altos en el Hemisferio Norte y en éste son mas altos a latitudes
medias y altas. Los niveles s6lo son similares en ambos hemisferios entre el
Ecuador y los tropicos (23.5°N y 23.5°S). Y, contrariamente a lo que pudiera
esperarse, los valores mas bajos de todo el planeta corresponden al Ecuador.

En el Hemisferio Norte los valores més altos en la columna de ozono se
observan en la vecindad al Polo Norte. Puede considerarse que de manera
general los valores en la columna total de ozono incrementan con la latitud.
No ocurre lo mismo en el Hemisferio Sur. Desde 1980 los valores mas altos
se observan entre 59.5°S y 45.5°S. En la interpretacién esto se debe al severo
agotamiento ocurrido en la Antartida. Es de suponerse que antes de que
ocurriera el deterioro de la capa de ozono los niveles eran similares a los del
Hemisferio Norte; es decir, los niveles aumentaban con la latitud, pero no
ocurre asi
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FIGURA 7.5 Columna total de ozono promedio a diferentes latitudes de acuerdo a los
archivos del TOMS (1978-2012): (1) 74.5°S, (2) 74.5°N, (3) 59.5°S, (4) 59.5°N, (5)
44.5°S, (6) 44.5°N, (7) 23.5°S, (8) 23.5°N, (9) Ecuador +0.5°S.

Puede interpretarse que el deterioro del ozono sobre la Antartida se ha
estado propagado por el Hemisferio Sur y sobre todo que tiene un caracter
irreversible.

Curiosamente los niveles y las variaciones interanuales mas altas se
tienen en regiones donde la radiacion solar pasa por la atmésfera en forma
oblicua y no perpendicular como en los Trépicos y el Ecuador.

En las regiones polares, mientras que en la Antartida los valores
promedios diarios varian entre 100 y 300 DU (Gréfica 1), en el Artico oscilan
entre 250 y 500 DU (Gréfica 2).

A 59.5°S los valores cambian entre 300 y 350 DU (Grafica 3), mientras
que a 59.5°N los valores mudan entre 300 y 450 DU (Gréfica 4).

A 44.5°S los valores permutan entre 270 y 370 DU (Grafica5), y a44.5°N
los valores flucttan entre 280 y 400 DU (Gréfica 6).
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En el Tropico de Capricornio (23.5°S) los niveles vacilan entre 250 y 300
DU (Grafica 7), y en el Trdpico de Cancer (23.5°N) los niveles se mueven
entre 250 y 320 DU (Gréfica 8).

En el Ecuador los niveles varian entre 240 y 260 DU (Grafica 9).

7.4 Deterioro de la columna total de ozono

En la Figura 7.5 se observa una disminucion evidente en los niveles de la
columna total de ozono en ambos hemisferios. Sin embargo la tendencia en
el transcurso del tiempo no ha sido la misma pudiendo apreciarse o
distinguirse dos propensiones con diferencias significativas entre 1978 y
2012. La primera correspondiente a una disminucion severa puede ubicarse
entre 1978 y 1994. La segunda, a una disminucion moderada o una
disposicion a la estabilizacion, se puede ubicar de 1994 hasta fines de 2011.

En la Tabla 7.1 se presentan datos caracteristicos de la etapa de
agotamiento mas severo de la capa de ozono (1978-1994) a diferentes
latitudes.

El reporte Scientific Assessment of Ozone Depletion de la WMO (2002)
reconoce una disminucion de 4% por década, puede verse en la Tabla 7.1 que
esta disminucidn puede ser caracteristica tan s6lo del Hemisferio Norte, con
excepcion del Trépico de Cancer y el Ecuador, donde las disminuciones son
de 1.5 y 0.5% respectivamente. Sin embargo, en el caso del Hemisferio Sur,
la disminucion de 4% s6lo sucede para latitudes menores a 59.5°S. A 74.5°S
la disminucion por década es de 13.3%, mientras que a 89.5°S es de 15.9%.

En la Tabla 7.2 se presenta el cambio en la columna total de ozono para
el periodo comprendido entre 1997 y 2011. Se observa una disminucion
pequefia en la mayoria de las latitudes estudiadas con excepcion de 74.5°S.
Ciertamente la disminucidn es tan pequefia que puede no ser significativa. Sin
embargo, en los hechos no se observa una recuperacion; cuando mucho, el
cambio en la columna de ozono puede traducirse en una estabilizacion, pero
no hay indicios de una recuperacion. La disminucion mas importante se
observa en ambos polos (a 89.5°N y S).

Una tendencia aparentemente contradictoria aparece en ambas regiones
polares. Mientras que a 89.5°N hay una disminucion por década de 7.8 DU (-
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2.3%), en contraste, a 74.5°N hay un aumento de 6.5 DU (1.9%). De forma
similar, a 89.5° se da una disminucién de 7.1 DU (-3%), y a 74.5°S se registra
un aumento de 5.1 DU (2.2%). En virtud de que esto tiene lugar en la region
de los vortices polares puede interpretarse como un efecto compensatorio,
dado que la disminucion en el polo es casi del mismo orden que el aumento
vecino (74.5°). Pero, independientemente de la interpretacion, lo interesante
es que esta tendencia ocurre en ambos polos, lo que indica que la dindmica de
los vortices sigue mecanismos especificos.

TABLA 7.1 Disminucion de la columna total de ozono entre 1978 y 1994

Latitud Neta Neta Anual Anual Por década Por década
(D) (%) (DY) (%) (DY) (%)
89.5° N 25.8 7.2 1.6 0.5 16.2 45
74.5° N 18.7 5.0 1.2 0.3 11.7 3.2
59.5° N 24.9 6.8 1.6 0.4 15.6 4.2
445° N 23.5 6.7 1.5 0.4 14.7 4.2
23.5°N 6.6 2.4 0.4 0.2 4.1 1.5
0.5°N 2.0 0.8 0.1 0.1 1.2 0.5
0.5°S 2.1 0.8 0.1 0.1 1.3 0.5
23.5°S 6.9 2.5 0.4 0.2 4.3 1.6
445° S 14.9 4.6 0.9 0.3 9.3 2.9
59.5° S 35.3 10.4 2.2 0.7 22.0 6.5
745°S 65.3 21.3 4.1 13 40.8 13.3
89.5° S 75.7 25.4 4.7 1.6 47.3 15.9

La Tabla 7.2 evidencia una disminucion paulatina en el nivel de la
columna total de ozono en el Ecuador. Esta disminucion es mas importante
en este segundo periodo que en el periodo en que se acentud la disminucion
de la capa de ozono en la Antartida. Durante el periodo de agotamiento (1987-
1994), la concentracion en el Ecuador fue tan solo de 1.2 DU (0.5%) para
0.5°N y de 1.3 DU (0.5%) para 0.5°S por década. En contraste, durante el
periodo llamado de estabilizacion (1997-2011) la disminucién es de 3.7 DU
(1.4%) para 0.5°N y de 3.5 DU (1.4%) para 0.5°S. Esto significa que la
disminucion se multiplicé por un factor de 2.7. Aunque la disminucion parece
no ser importante, en los hechos lo es, porque el Ecuador representa una
region muy extensa del planeta.
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TABLA 7.2 Cambio en la columna total de ozono entre 1997 y 2012

Latitud | Cambio Cambio Cambio | Cambio Cambio Cambio
neto neto (%) Anual Anual por por

(DU) (DL) (%) Década Década
(bL) (%)
89.5°N -12.5 -3.7 -0.8 -0.2 -7.8 -2.3
74.5°N 10.3 3.1 0.7 0.2 6.5 1.9
59.5°N 3.7 1.1 0.2 0.1 2.3 0.7
445° N 3.6 1.1 0.2 0.1 2.2 0.7
23.5°N 1.6 0.6 0.1 0.0 1.0 0.4
0.5°N -5.9 -2.3 -0.4 -0.1 -3.7 -1.4
0.5°S -5.7 -2.2 -0.4 -0.1 -3.5 -1.4
23.5°S -1.6 -0.6 -0.1 0.0 -1.0 -0.4
445° S -3.9 -1.3 -0.2 -0.1 -2.4 -0.8
59.5° S -1.4 -0.5 -0.1 0.0 -0.9 -0.3
74.5°S 8.5 3.5 0.5 0.2 5.3 2.2
89.5° S -11.4 -4.8 -0.7 -0.3 -7.1 -3.0

7.5 Otras fuentes de inyeccion de cloro a la Estratosfera
7.5.1 Erupciones volcanicas

Las erupciones volcanicas son la fuente mas importante de origen natural de
liberacion de aerosoles a la atmdsfera y de inyeccion de cloro a la estratdsfera,
por lo tanto la causa natural mas importante de destruccién de la capa de
0zono.

En el caso de las erupciones volcanicas se ha desarrollado una escala de
potencia para las mismas similar a la escala de Richter, llamada indice de
Explosividad Volcanica (VIE) por sus siglas en inglés, The Volcanic
Explosivity Index, de tal forma que una potencia de dos es diez veces mas
potente que una potencia de uno.

Entre las erupciones mas violentas, la del volcan Katmai Novarupta en
Alaska en junio de 1912 fue la méas grande de todo el siglo XX. En esa época
la Vulcanologia estaba naciendo y no habia medios para dar seguimiento a
los acontecimientos. Se considera que emitié materia volcanica del orden de
21 kilémetros cubicos.
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Entre las erupciones mas importantes desde mediados del siglo XX, la de
Mt. St. Helen's en Estados Unidos en 1980 tuvo una intensidad de 5, se
considera que emitio tan solo la treintava parte de la materia volcénica emitida
por el volcan Novarupta. La erupcion del Chichonal en México del 28 de
marzo a abril de 1982 tuvo también una intensidad de 5, mientras que la de
Pinatubo en Filipinas, en erupcion entre abril y junio de 1991, tuvo una
intensidad de entre 5y 6.

En la Tabla 7.4 se presenta la intensidad y las cantidades estimadas de
aerosoles y de HCI expulsadas a la atmdsfera. Mount St. Helens liberd
aerosoles del orden de 55 millones de toneladas; EI Chichonal, 12 millones
de toneladas, y el Pinatubo, 30 millones de toneladas. Las cantidades son en
si enormes, sin embargo hay que considerar que las erupciones liberan
ademas del orden de mil veces la cantidad de vapor de agua. Asi que el 99%
del HCI que se arroja se convierte en lluvia acida. Cada afio las erupciones
volcénicas son responsables de la liberacion a la atmosfera de 0.3 millones de
toneladas de HCI.

Tabla 7.4 Intensidad, aerosoles y HCI liberados a la atmdésfera por las tres Gltimas
erupciones del siglo XX

Volcan Pais Erupcién VIE* Aerosoles | HCI (t)
(Mt)
Novarupta Junio 1912 6
St. Helen USA 1980 5 55 55
Chichonal México 28 de marzo — 4+ 12 120
abril de 1982

Pinatubo Filipinas abril y junio de 1991 6 30 310
Eyjafjoll Finlandia marzo-abril 2010

Puyehue Chile 5 junio 2011

Fuente: http://www.allcountries.org/ranks/volcano_explocivity_index_ranks.html
7.5.2 Misiones espaciales

Una estimacion de la NASA de 1991 mostraba que cada lanzamiento con
destino al espacio producia una liberacién de Cl del orden de 75 toneladas a
la atmdsfera por el tipo de combustible utilizado. Esta cantidad es del orden
de la cuarta parte de la emitida por el VVolcan Pinatubo. De ser cierta, dada la
frecuencia de lanzamientos, las cuales evidentemente son superiores a
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erupciones de una intensidad 4, las misiones espaciales constituyen la
principal fuente de ClI, después de la emision de los CFCs.
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ANEXO |

TABLA 1.1 Espectro Solar fuera de la atmésfera (WRC)

A |0}\‘ A |o}\‘ A |0}\, A |0}\’
(um) (W/mzpm) (um) (W/mzp_m) (um) (W/mzpm) (um) (W/mzum)
0.290 535.00 0.490 1920.00 0.770 1187.50 1.850 149.01
0.295 560.00 0.495 1965.00 0.780 1195.00 1.900 136.01
0.300 527.50 0.500 1862.52 0.790 1142.50 1.950 126.00
0.305 557.50 0.505 1943.75 0.800 1144.70 2.000 118.50
0.310 602.51 0.510 1952.50 0.810 1113.00 2.100 93.00
0.315 705.00 0.515 1835.01 0.820 1070.00 2.200 74.75
0.320 747.50 0.520 1802.49 0.830 1041.00 2.300 63.25
0.325 782.50 0.525 1894.99 0.840 1019.99 2.400 56.50
0.330 997.50 0.530 1947.49 0.850 994.00 2.500 48.25
0.335 906.25 0.535 1926.24 0.860 1002.00 2.600 42.00
0.340 960.00 0.540 1857.50 0.870 972.00 2.700 36.50
0.345 877.50 0.545 1895.01 0.880 966.00 2.800 32.00
0.350 955.00 0.550 1902.50 0.890 945.00 2.900 28.00
0.355 1044.99 0.555 1885.00 0.900 913.00 3.000 24.75
0.360 940.00 0.560 1840.02 0.910 876.00 3.100 21.75
0.365 1125.01 0.565 1850.00 0.920 841.00 3.200 19.75
0.370 1165.00 0.570 1817.50 0.930 830.00 3.300 17.25
0.375 1081.25 0.575 1848.76 0.940 801.00 3.400 15.75
0.380 1210.0 0.580 1840.00 0.950 778.00 3.500 14.00
0.385 931.25 0.585 1817.50 0.960 771.00 3.600 12.75
0.390 1200.00 0.590 1742.49 0.970 764.00 3.700 11.50
0.395 1033.74 0.595 1785.00 0.980 769.00 3.800 10.50
0.400 1702.49 0.600 1720.00 0.990 762.00 3.900 9.50
0.405 1643.75 0.605 1751.25 1.000 743.99 4.000 8.50
0.410 1710.00 0.610 1715.00 1.050 665.98 4.100 7.750
0.415 1747.50 0.620 1715.00 1.100 606.04 4.200 7.00
0.420 1747.50 0.630 1637.50 1.150 551.04 4.300 6.50
0.425 1692.51 0.640 1622.50 1.200 497.99 4.400 6.00
0.430 1492.50 0.650 1597.50 1.250 469.99 4.500 5.50
0.435 1761.25 0.660 1555.00 1.300 436.99 4.600 5.00
0.440 1755.02 0.670 1505.00 1.350 389.03 4.700 4.50
0.445 1922.49 0.680 1472.50 1.400 354.03 4.800 4.00
0.450 2099.99 0.690 1415.02 1.450 318.99 4.900 3.75

- 249-




0.455 [ 2017.51 0.700 1427.50 1.500 269.99 5.000 3.47
0.460 [ 2032.49 0.710 1402.50 1.550 273.99 6.000 1.75
0.465 [ 2000.00 0.720 1355.00 1.600 247.02 7.000 0.95
0.470 [ 1979.99 0.730 1355.00 1.650 234.02 8.000 0.55
0.475 [ 2016.25 0.740 1300.00 1.700 215.00 9.000 0.35
0.480 2055.0 0.750 1272.52 1.750 187.00 10.000 0.20
0.485 [ 1901.26 0.760 1222.50 1.800 170.00 25.000 0.12
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ANEXO 11
I1.1 Caracteristicas térmicas de los planetas del Sistema solar

Mercurio (Figura Al) tiene una temperatura promedio elevada del orden
de 440 K (167°C). Sin embargo, a pesar de ser el planeta mas cercano al Sol
no posee la temperatura més alta en el Sistema solar. De dia la temperatura
llega a ser del orden de 620 K (343°C) mientras que en la noche desciende
hasta alrededor de 100 K (-173°C). La diferencia tan grande entre las
temperaturas del dia y de la noche y la apariencia de la superficie —
severamente marcada por el impacto de meteoritos— indica que la atmdésfera
es muy tenue y de muy baja densidad.

Venus (Figura A2) ha sido denominado el infierno del Sistema solar. Su
temperatura en la superficie es del orden de 753 K (480°C); suficiente para
fundir el plomo, casi tres veces mayor que la temperatura de Mercurio. Las
altas temperaturas se deben de manera fundamental al efecto invernadero de
la atmoésfera, compuesta en un 97% por COx.

El CO: es un de los gases méas asociados con la produccion del efecto
invernadero. Aunque su potencial en realidad es moderado, en grandes
cantidades su efecto es tan grande que justo puede ser determinante, como en
el caso de Venus. EI COz tiene la propiedad de dejar entrar la radiacion visible
y UV proveniente del Sol, pero no permite la difusion de la radiacion
infrarroja (calor); actia como un aislante térmico.

La Tierra (Figura A3) tiene una temperatura promedio de 288 K (15°C).
La atmosfera, de casi 10000 km de espesor, contiene 5.15x10% toneladas de
gases cuyo papel fundamental es regular la temperatura y el clima, evitando
que la diferencia de la temperatura ambiente entre el dia y la noche sea
abismalmente diferente. La Luna, expuesta a un flujo de radiacién solar
semejante al que recibe la Tierra, no tiene atmosfera, por tanto las
temperaturas promedio en la superficie varian desde -153°C en la noche lunar
hasta los 107°C en el dia lunar. La temperatura maxima en la superficie es
123°C y la minima -233°C; aunque en el fondo de los créateres del Polo Sur,
donde nunca da la luz del Sol, la temperatura es del orden de -240°C.

La temperatura de la Tierra es tal que el agua existe en sus tres estados.
En forma liquida el agua es fundamental para los seres vivientes, en forma de
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vapor es esencial para propiciar las lluvias que abastecen de agua la corteza
terrestre y en forma solida —glaciar— comprende una gran reserva de agua
que entre otras cosas amortigua las fluctuaciones de temperatura durante los
cambios estacionales.

Marte (Figura A4) tiene una temperatura promedio de 218 K (-55°C).
En el Ecuador la temperatura maxima puede exceder los 283 K (10°C) pero
por las noches puede disminuir a 223 K (-50°C). En el invierno en los polos
la temperatura puede descender hasta —130°C. Su atmdsfera esta compuesta
en un 95% por CO2 con una cierta proporcion de nitrogeno, argon y
cantidades muy pequefias de agua. Sin embargo, la densidad de la atmosfera
es apenas un centésimo de la densidad de la Tierra. En invierno con el
descenso de la temperatura entre el 25 y 30% del CO; de los polos se
condensa. La elevacién de la temperatura en primavera hace que el CO; se
sublime —pasa del estado sélido al estado gaseoso—, traducido en cambios
bruscos de presién que inducen tormentas de polvo que alcanzan los 200
km/h.

Jupiter (Figura A5) es el quinto planeta desde el Sol, el mayor del
Sistema Solar: 1400 veces méas voluminoso que la Tierra, pero su masa es
solo 318 veces la de nuestro planeta. La densidad media de Jupiter es una
cuarta parte de la densidad de la Tierra, lo que indica que debe estar formado
por gases y no por rocas como los primeros cuatro planetas. Su distancia
media al Sol es del orden de cinco veces la distancia del Sol a la Tierra. Su
periodo de traslacién es 11.9 afios y de rotacion 10 horas.

Jupiter tiene 16 satélites confirmados. Galileo descubrié los cuatro
mayores: o, Europa, Ganimedes y Calisto. Las densidades medias de las
lunas mayores siguen la tendencia aparente del propio Sistema solar. o y
Europa, cercanos a Jupiter, son densos y rocosos. A diferencia, Ganimedes y
Calisto, que se encuentran a mas distancia, estan compuestos principalmente
de hielo de agua y tienen densidades mas bajas.

La atmdsfera de Japiter estd compuesta de amoniaco, sulfuro de
hidrogeno y agua. El ascenso y descenso de este material gaseoso mezcla de
modo diferente todos estos elementos. Los colores marrones y anaranjados se
deben a elementos procedentes de zonas mas profundas de la atmosfera, o
bien son subproductos de reacciones quimicas causadas por la luz ultravioleta
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solar. Las areas azules situadas sobre el Ecuador son lugares que presentan
menos nubes y que muestran zonas ligeramente mas profundas del planeta.

Saturno (Figura A6) es el sexto planeta del Sistema solar y el segundo
mas grande. La caracteristica méas conocida es su sistema de anillos. Fue
descubierto en 1610 por Galileo utilizando uno de los primeros telescopios.
Tiene 18 satélites reconocidos més seis descubiertos en el afio 2000, ain no
confirmados. Sus diametros varian entre 20 a 5150 km. Los cinco satélites
mas grandes son: Mimas, Encélado, Tetis, Dione y Rea, son mas 0 menos de
forma esférica y compuestos en su mayor parte de hielo.

Urano (Figura A7) es el septimo planeta del Sistema solar, el sexto en
magnitud, por lo que es poco observable a simple vista. Urano fue descubierto
de forma accidental en 1781 por el astronomo britanico William Herschel.
Tiene un diametro de 52200 km y su distancia media al Sol es de 2870
millones de kildmetros. Su periodo de traslacion es 84 afios y el de rotacién
de 17 horas y 15 minutos. Su eje tiene una inclinacion de 8° con relacion al
plano de la oOrbita. Su atmdsfera estd compuesta fundamentalmente de
hidrégeno y helio, con algo de metano. A través del telescopio el planeta
aparece como un disco verde azulado con un contorno verde palido.

Urano tiene 21 satélites: Oberon y Titania fueron descubiertas por
Herschel en 1787; Umbriel y Ariel, por el astronomo britanico William
Lassell en 1851; Miranda, el satélite mas interior, en 1948 por el astrbnomo
estadounidense Gerard Pieter Kuiper. Adicionalmente, en 1977, mientras se
observaba el ocultamiento de una estrella detras del planeta, el astronomo
estadounidense James L. Elliot descubri6 la presencia de cinco anillos que
rodeaban a Urano en el plano de su ecuador. Los llamo Alpha, Beta, Gamma,
Delta y Epsilon, los cuales forman un cinturén de 9400 km de ancho,
extendiéndose hasta una distancia de 51300 km del centro del planeta.

Ademas de ello, en 1985 y 1986, el Voyager 2 permitié a los cientificos
descubrir diez nuevas lunas con diametros inferiores a los 100 kilometros y
cuatro anillos mas.

Neptuno (Figura A8) es el octavo planeta del Sistema solar y el cuarto
en tamafo. La distancia media de Neptuno al Sol es de 4500 millones de
kilometros y su diametro es de aproximadamente 49400 km, o sea, cerca de
3.8 veces el de la Tierra. El periodo de rotacion es de cerca de 16 horas y el
periodo de traslacion es de 164.79 afos.
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La temperatura de la superficie de Neptuno es de unos -218°C, parecida
a la de Urano a una distancia de 1500 km mas cerca del Sol; por ello se asume
que Neptuno debe tener alguna fuente interna de calor. La atmosfera se
compone de manera fundamental de hidrégeno y helio, pero la presencia de
maés del 3% de metano da al planeta su sorprendente color azul.

Se conocen ocho satélites que giran alrededor de Neptuno, dos de los
cuales se pueden observar desde la Tierra. El mayor y mas brillante es Triton,
descubierto en 1846, afio en el que se observd Neptuno por vez primera.
Triton, con un didmetro de 2705 km es poco menor que la luna terrestre.
Nereo, el segundo satélite, tiene un diametro solo de unos 320 km. La sonda
planetaria Voyager 2 descubri6 otros seis satélites en 1989. Neptuno también
estd rodeado por cinco anillos. Su campo magnético esta inclinado mas de
50° respecto al eje de rotacion.

El descubrimiento de Neptuno fue uno de los éxitos de la astronomia
matematica. En 1846, para explicar las alteraciones en la 6rbita de Urano, el
astrénomo francés Urbain Le Verrier calculo la existencia y la posicion de un
planeta nuevo. El mismo afio, el astronomo aleméan Johann Gottfried Galle
descubrid el planeta.

Plutén (Figura A9) es el Unico planeta que rota en sincronia con la érbita
de su satélite Caronte. Al contrario que la mayoria de los planetas, pero igual
que Urano, Pluton rota con los polos casi en su plano orbital, su eje de rotacion
estd inclinado 122°. Su superficie estd compuesta de metano en estado de
hielo, a temperaturas inferiores a los 200°C bajo cero. Se cree que, ademas,
contiene gran abundancia de nitrégeno helado con pequefias cantidades de
monoxido de carbono en las zonas brillantes de su superficie. Las areas
oscuras son todavia mas desconocidas.
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FIGURA Al. Mercurio

FIGURA A2. Venus

FIGURA A3. Tierra
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FIGURA A5. Jupiter y su luna Ganimedes
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FIGURA AG6. Saturno

FIGURA A7. Urano
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FIGURA A8. Neptuno

FIGURA A9. Plutén

Fuente: http://www.astromia.com/fotosolar/rotacionpluton.htm
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ANEXO I
I11.1 La Atmdsfera Estandar Internacional (ISA)

Por sus siglas en inglés, International Standard Atmosphere es un modelo que
representa los cambios de presion, temperatura, densidad y viscosidad de la
atmosfera sobre un amplio rango de altitudes. Lo desarrollé en 1975 la Organizacion
Internacional de Estandarizacién, 1SO (The International Organization for
Standardization) y fue publicado con el titulo Standard Atmosphere 1976. El
modelo ISA fue basado en condiciones promedio de la atmésfera a media latitud y
ha sido revisado regularmente desde mediados del siglo XX.

ISA divide la atmoésfera estandar en capas con distribucion de
temperatura lineal (Tabla I11.1). Los estandares consisten en tablas de valores
a varias altitudes, ademéas de las formulas mediante las cuales fueron
derivados esos valores. Mientras que la tropésfera esté dividida en una region,
la estratdsfera y mesdsfera son divididas en dos regiones.

TABLA I11.1 Caracteristicas de la Atmdsfera Estandar, ISA

Altitud Altitud . Presion
. oy Gradiente | Temperatura g
. Geopotencial | Geométrica o atmosférica
Nivel térmico base
base base (°C/km) T(°C) base

z (km) z (km) P (Pa)

Troposfera 0.0 0.0 -6.5 +15.0 101325

Tropopausa 11.000 11.019 +0.0 -56.5 22632

Estratosfera 20.000 20.063 +1.0 -56.5 5474.9

Estratosfera 32.000 32.162 +2.8 —44.5 868.02

Estratopausa 47.000 47.350 +0.0 -2.5 110.91

Mesdbsfera 51.000 51.413 -2.8 -2.5 66.939

Mesdésfera 71.000 71.802 -2.0 —58.5 3.9564

Mesopausa 84.852 84.852 +0.0 —86.2 0.3734
Baja 86.000 100.000 +18 86.2

londsfera
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http://en.wikipedia.org/wiki/Stratopause

111.2 Atmésfera Estandar, ICAO, 1993

La Organizacién Civil Internacional, ICAO, por sus siglas en inglés, The
International Civic Aviation Organization, ha desarrollado una Atmosfera
Estandar por el interés de la aviacion internacional. De acuerdo a esta
clasificacion, la atmdsfera hasta la mesosfera se divide en tres regiones, cuyas
caracteristicas son:

Tropodsfera (0<z<11 019 m)

Gradiente térmico: 1 =-6.5x10"3 K
m

Temperatura a nivel del mar: 1, = 288.15 K

Presion a nivel del mar: P, =101 325 Pa
Densidad del aire a nivel del mar: 0, =1.225 k—g3
m
Temperatura a la altitud Z : T(2)=T,- X
9
Presion a la altitud Z : P(z) = PO[TO _/12] v
0
T,—Az) ®
Densidad a la altitud Z : p(2) :po( OT_ Z}
0
Tropopausa (11 019<z <20 063 m)
Gradiente térmico: A=0 K
m
Temperatura base (a 11019 m): 1, = 2165 K
Presion a 11019 m: P, =22 552 (Pa)
Densidad a 11019 m: p, =0.3629 9
m
-g(z-11019
Presion a la altitud Z : P(z)=Pe *
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—g(z-11019
Densidad a la altitud Z : p(z)=pe F

Baja estratosfera (20 063<z<32 162 m)

Gradiente térmico: 21=1x1073 K
m
Temperatura a 20063 m: T, =216.5 K
Presion a 20063 m: P, =5474.9 Pa
Densidad a 20063 m: Py = 0.0:’>99k—(‘:]3
m
Temperatura a la altitud Z : T(z) =T, — A(z—20063)
RA
Presion a la altitud Z : P(z) = P{}j
2
9,
— RA
Densidad a la altitud Z : p(z) = pz(Tz +ﬂ(%|_ 20063)j
2

Alta estratdsfera (32 162 <z <47 350 m)

Gradiente térmico: A=28x10"° :;
Temperatura a 32162 m: T, =228.7 K
Presion a 32162 m: P, =868.02 Pa
Densidad a 32162 m: Py = 0.0399:;93
Temperatura a la altitud Z : T(2)=T,-Az- 32162)

-9
Presion a la altitud Z : P(z) = P{-TI-ZJ "

3
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"
T, +A(z - 32162)JM '

Densidad a la altitud Z : p(2) = p:{ -
3

Estratopausa (47 350 <z <51 413 m)

Gradiente térmico: A1=0 K

m
Temperatura base (a 473500 m): 1, = 270.65 K

Presion a 47350 m: P, =110.91 (Pa)
Densidad a 47350 m: P, =0.3629 k—g3
m
—g(z-47350
Presion a la altitud Z : P(z)=Pe &
—g(z—-47350
Densidad a la altitud Z : p()=pe &

Baja mesosfera (51 413<z<71 802 m)

Gradiente térmico: 1=-2.8x10"2 K
m
Temperatura a 51413 m: T, =270.7 K
Presion a 51413 m: P, = 66.939 Pa
Densidad a 51413 m: p, =0.0399 X9
m

Temperatura a la altitud Z : T(z) =T, —/1(2 —51413)

-g

RA
Presion a la altitud Z : P(z) = p{}]

5
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9,
— RA
Densidad a la altitud Z : p(2) = pS(TS T /1(21_ 51413)}
5
Alta mesosfera (71 908 <z <84 852 m)
Gradiente térmico: A=-2.0x10"° E
Temperatura a 71000 m: T, =214.6 K
Presion a 71000 m: P, =3.9564 Pa
Densidad a 71000 m: O3 = 0.0399k—(“:'3
m
Temperatura a la altitud Z : T(z) =T, —A(z—71802)
-9
RA
Presion a la altitud Z : P(z) = P{IZJ
6

Densidad a la altitud Z :

9,
T. +A(z—-71802) \R4
p(2) = pe( s (T )j
6
Mesopausa (84 852 <z <86 000 m)
Gradiente térmico: A=0 K
m
Temperatura base (a 84852 m): 71, =183.3 K
Presion a 84852 m: P, =0.3734 (Pa)
Densidad a 84852 m: p, =0.3629 k—g3
m
—-g(z-84852
Presion a la altitud Z : P(z)=Pe
—g(z-84852
Densidad a la altitud Z : p(2)=pe F
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Baja ionosfera (86 000 <z <100 000 m)

Gradiente térmico: A=1.8x10"° r};
Temperatura a 86000 m: T, =186.8 K
Presion a 86000 m: P, =3.9564 Pa
Densidad a 86000 m: O3 = 0.0399:]:“:’3
Temperatura a la altitud Z : T(z) =T, - A(z -86000)

-9

RA
Presion a la altitud Z : P(z) = PSGZJ

8
9,
RA

Densidad a la altitud Z : p(z) = p{ o Mz~ 86000)}
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ANEXO IV

TABLA V.1 Coeficientes de absorcion del ozono

Mupm) | ,acmL) | Mpm) | g, Aem™L) | AMum) | §,A(cm™L)
0.290 38.000 0.485 0.017 0.595 0.120
0.295 20.000 0.490 0.021 0.600 0.125
0.300 10.000 0.495 0.025 0.605 0.130
0.305 4.800 0.500 0.030 0.610 0.120
0.310 2.700 0.505 0.035 0.620 0.105
0.315 1.350 0.510 0.040 0.630 0.090
0.320 0.800 0.515 0.045 0.640 0.079
0.325 0.380 0.520 0.048 0.650 0.067
0.330 0.160 0.525 0.057 0.660 0.057
0.335 0.075 0.530 0.063 0.670 0.048
0.340 0.040 0.535 0.070 0.680 0.036
0.345 0.019 0.540 0.075 0.690 0.028
0.350 0.007 0.545 0.080 0.700 0.023
0.355 0.000 0.550 0.085 0.710 0.018
0.445 0.003 0.555 0.095 0.720 0.014
0.450 0.003 0.560 0.103 0.730 0.011
0.455 0.004 0.565 0.110 0.740 0.010
0.46000 0.006 0.570 0.120 0.750 0.009
0.46500 0.008 0.575 0.122 0.760 0.007
0.47000 0.009 0.580 0.120 0.770 0.004
0.47500 0.012 0.585 0.118 0.780 0.000
0.48000 0.014 0.590 0.115 0.790 0.000
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TABLA 1V.2 Coeficientes de absorcion del vapor de agua

A(um) 5, A(cm™L) A(um) 8, Alcm™) Mpm) 8, Alcm™1)
0.690 0.016 0.930 27.000 1.85 2200.0
0.700 0.024 0.940 38.000 1.90 1400.0
0.710 0.0125 0.950 41.000 1.95 160.0
0.720 1.000 0.960 26.000 2.00 2.900
0.730 0.870 0.970 3.100 2.10 0.220
0.740 0.061 0.980 1.480 2.20 0.330
0.750 0.0010000 0.990 0.125 2.30 0.590
0.760 1.0000e-05 1.000 0.0025 2.40 20.30
0.770 1.0000e-05 1.050 1.0000e-05 | 2.50 310.00
0.780 0.0006 1.100 3.200 2.60 15000
0.790 0.0175 1.150 23.000 2.70 22000
0.800 0.036 1.200 0.016 2.80 8000.0
0.810 0.330 1.250 0.00018 2.90 650.00
0.820 1.530 1.300 2.900 3.00 240.00
0.830 0.660 1.350 200.00 3.10 230.00
0.840 0.155 1.400 1100.0 3.20 100.00
0.850 0.0030000 1.450 150.00 3.30 120.00
0.860 1.0000e-05 1.500 15.00 3.40 19.500
0.870 1.0000e-05 1.550 0.0017 3.50 3.60
0.880 0.0026 1.600 1.0000e-05 | 3.60 3.10
0.890 0.063 1.650 0.010 3.70 2.50
0.900 2.100 1.700 0.510 3.80 1.40
0.910 1.600 1.750 4.000 3.90 0.170
0.920 1.250 1.800 130.00 4.00 0.0045
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TABLA 1V.3 Coeficientes de absorcion de otros gases

A(um) SgA(cml) A(um) ScA(cml) | AMum) 8gA(cm™)
0.760 3.000 1.750 1.0000e-05 | 2.800 150.00
0.770 0.210 1.800 1.0000e-05 | 2.900 0.130
1.850 0.000145 3.000 0.0095
1.250 0.0073 1.900 0.0071 3.100 0.0010
1.300 0.0004 1.950 2.000 3.200 0.800
1.350 0.00011 2.000 3.000 3.300 1.900
1.400 1.0000e-05 2.100 0.240 3.400 1.300
1.450 0.064 2.200 0.00038 3.500 0.075
1.500 0.00063 2.300 0.0011 3.600 0.010
1550 0.010 2.400 0.00017 3.700 0.00195
1.600 0.064 2.500 0.00014 3.800 0.004
1.650 0.00145 2.600 0.00066 3.900 0.290
1.700 1.0000e-05 2.700 100.00 4.000 0.025
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ANEXO V

Secciones transversales de gases que absorben radiacion
electromagnética UV y Visible en la atmdsfera
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Fuente: The MPI-Mainz UV/VIS Spectral Atlas of Gaseous Molecules of Atmospheric

Interest, en: www.uv-vis-spectral-atlas-mainz.org
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El uso de los combustibles fosiles en la
produccion industrial y las actividades urbanas
han afiadido a la atmésfera una diversidad y una
cantidad enorme de compuestos quimicos con
propiedades, muchas de ellas, desconocidas,
modificando sustancialmente los componentes
de la atmosfera y provocando, entre otras cosas,
los cambios climaticos. Ante lo dramético de los
cambios climaticos, estudiar y comprender la
atmosfera es cada dia mas importante, pero, aun
sin estos fendmenos, analizar la atmosfera resulta
sumamente necesario tan sélo por preservar y
cultivar el conocimiento sobre su naturaleza.

Preservar la atmdsfera tal como se formé a lo
largo de la evolucion de la Tierra con seguridad
seria imposible. Por tal motivo, entre lo poco que
podemos hacer es dar cuenta del caracter
insustituible de sus propiedades.

Diversas ramas de las ciencias tienen
injerencia en estos temas. Nosotros, desde la
Optica de la fisica de la atmdsfera, pretendemos
promover su comprension con bases cien-tificas.
Deseamos que sirva un poco para alimentar la
conciencia social sobre la responsabilidad de la
humanidad en el deterioro de la atmosfera.

La realizacion de esta segunda edicion se debe
a que la primera tuvo una circulacion muy
limitada, de tal forma que se puede considerar
que fue practicamente desconocida.




