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Termodinamica de

la atmosfera

INTRODUCCION

Se dice que el planeta Tierra debe-
ria llamarse planeta Agua, pues mas
del 70% de su superficie es acuosa,
pero el aire atn ocupa mas, y nos es
mas preciado si cabe a los animales te-
rrestres (si falta el aire, es cuestion de
vida o muerte en unos minutos), y par-
ticularmente a los ingenieros aeroespa-
ciales. Cuando se disenan sistemas de
soporte de vida (aeroespaciales, sub-
marinos u otros) las prioridades son:
aire, agua, y alimento. La termodina-
mica es una de las ciencias basicas
para comprender todos estos sistemas
y los procesos que en ellos tienen lu-
gar, puesto que es el calentamiento
desigual de la superficie planetaria la
fuente motriz de toda la maquinaria
del tiempo meteorolégico.

LA TERMODINAMICA Y
LA ATMOSFERA

La termodindmica es la ciencia de
la temperatura y el calor (que no es lo
mismo: temperatura es el nivel de la
energia interna térmica, y calor es el
flujo de energia interna térmica a tra-
vés de una superficie impermeable a la
materia). El observador elige una por-
cién de materia para el estudio (su sis-
tema termodindmico), y analiza los
efectos de la interaccién del sistema
con el entorno, que se pueden resumir
en que la energia ni se crea ni se des-
truye (sélo se transforma), y que la
energia siempre tiende a dispersarse.

Aunque a veces se dice que la ter-
modindmica clésica sélo estudia siste-
mas en equilibrio (e.g. agua caliente o
agua fria, pero no parte caliente y par-
te fria), lo que se quiere decir es que a
la termodinamica le conviene estudiar
sistemas en equilibrio porque son los
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mas sencillos, pero eso no es 6bice para
que se pueda aplicar a sistemas diné-
micos como la atmoésfera (que es un
océano de aire en permanente estado
de conveccién natural), e incluso a los
sistemas vivos (lo més alejado del equi-
librio termodinédmico).

Las sustancias més corrientes en
termodinamica son el aire y el agua, y
la atmoésfera es basicamente aire y
agua (el aire también esta disuelto en
el mar, y tanto el aire como el agua
forman parte del suelo). El aire, como
no se ve, parece algo dificil de com-
prender, aunque una vez aprendido el
modelo de gas perfecto, resulta muy
facil de estudiar. El agua en cambio,
como parece que se ve (aun siendo
transparente como el aire), nos parece
més asequible, incluso después de
constatar que, por estar la temperatu-
ra de la Tierra cercana a la del punto
triple del agua, ésta puede cambiar con
facilidad entre los estados sélido, liqui-
do y gaseoso. En contra de lo que siem-
pre se dice, lo que mas destaca de la
Tierra vista desde el espacio no es el
azul del agua del océano, sino el blanco
de las nubes, que cubren aproximada-
mente la mitad de la superficie del glo-
bo; también se ve el blanco del hielo
polar, y el marrén de las partes conti-
nentales no cubiertas de nubes.

La termodindmica de la atmésfera
se basa en observaciones atmosféricas
y trata de establecer modelos termodi-
namicos que sirvan de diagnéstico y
ayuden en la predicciéon fiable para
nuestra mejor defensa y provecho de
los fenémenos naturales (meteorologia,
aeronautica), y nuestro deseo de crea-
cién y control de sistemas artificiales
que sustituyan o modifiquen a los na-
turales (sistemas de soporte de vida,
atmosferas industriales controladas).
Hay libros con el titulo de ‘“Termodina-
mica de la atmoésfera’, el primero publi-



cado en 1911 por Alfred Wegener, el
creador de la teoria de la deriva de los
continentes (otros més modernos pue-
den verse en [1] y [2]).

La Organizacién Meteorolégica
Mundial (OMM, http://www.wmo.int)
celebra su aniversario el 23 de Mar-
zo, que en 2009 ha tenido por lema
“El tiempo, el clima, y el aire que res-
piramos”.

ESTRUCTURA TERMICA DE
LA ATMOSFERA

La atmésfera terrestre es una capa
relativamente muy delgada; su espesor
no se aprecia ni desde los satélites méas
cercanos, ni en la sombra de los eclip-
ses de Luna. Como el 99,9% de su
masa estd comprendida en los prime-
ros 48 km de altitud, el espesor equiva-
lente en una esfera manejable de
100 mm de didmetro (en lugar de los
12.740 km del diametro medio terres-
tre) seria de 0,38 mm, i.e. mas parecido
a la piel de una manzana que a la de
una naranja (y sin embargo se dice que
la Tierra es redonda como una naran-
ja, por la mayor redondez de ésta).

(Cémo se puede saber que a 48 km
ya sélo queda un 1%o (un uno por mil)
del aire atmosférico? No es necesario ir
alli y medirlo; basta medir la presién
atmosférica en la superficie terrestre,
integrar la ecuacién de la hidrostatica
(con ayuda de la ecuacion de los gases
ideales, y de una estimacién del gra-
diente térmico vertical, que no influye
mucho), para calcular que apenas que-
da un 1% de masa de aire desde 48 km
hasta... (hasta donde la atraccién gra-
vitatoria terrestre sea capaz de mante-
ner atrapados los gases). La ecuacion
de la hidrostatica

dp _
dz 125

ensefia cémo varia la presion, p, con la
altura, z, en un campo gravitatorio de
intensidad g, siendo p la densidad del
fluido. Aunque esta variacién de la
presion con la altura nos parezca obvia

(la fuerza por unidad de area que hace
un fluido, disminuye con la altura, de-
bido al peso unitario de la columna de
fluido que se descuenta), no fue hasta
el famoso experimento de Torricelli
(1643) con la columna de mercurio en
Florencia (50 m de altitud), cuando se
logré medir por primera vez la presion
atmosférica: el equivalente a 760 mm
de columna de mercurio; su variaciéon
con la altitud fue medida por Pascal
(1648) subiendo a un monte de 1,5 km
(se lo encargé a su cunado), y por Gay-
Lussac (1804) ascendiendo en globo
hasta 7 km (comprobando que la com-
posicién del aire no variaba con la altu-
ra, y que la temperatura decrecia con
la altura); fue Laplace quien desarrollé
ese mismo ano (1804) la ley de depen-
dencia de la presién atmosférica con la
altura.

Hablando de dénde acaba la atmés-
fera, segin la Federacion Astroniutica
Internacional (IAF), para los ingenie-
ros aeroespaciales acaba en la linea de
Karman, a unos 100 km de altitud,
donde el vuelo con sustentacién aerodi-
namica requeriria una velocidad simi-
lar a la del vuelo orbital, separando el
dominio aerondutico del astrondutico.
Aunque, de momento, esta division tie-
ne poco interés practico por falta de
uso (desde los 20 km de altitud a los
200 km de altitud, es dificil mantener
la altitud de vuelo, salvo los globos
sonda (figura 1), que pueden llegar
hasta los 40 km; el récord esta en
53 km desde 2002), ya hay naciones
que adoptan los 100 km de altitud
como limite de su soberania del espacio
aéreo (segin el tratado de la ONU de
1967 y otros posteriores, sobre el espa-
cio exterior no hay soberania nacional).
Uno de los objetivos de la préxima co-
mercializacién de los vuelos espaciales,
es sobrepasar estos 100 km de altitud,
aunque sea durante pocos segundos,
para poder dar el ‘diploma de astron-
auta’. Tal vez sea entonces, con el de-
sarrollo de actividad importante en
esas altitudes, cuando sea necesario
ponerse de acuerdo en la legislacién.

Debido a su alta compresibilidad, la
atmésfera esta muy estratificada verti-
calmente, y, aunque la delimitacién de
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FIGURA 1.
Fotografia de la estratosfera a 30 km de altitud tomada en 2009 desde un
globo desarrollado por estudiantes [3]. Inserto: fotografia de la Tierra des-
de el Apolo 17 (1972) yendo a la Luna.

las capas de interés depende del fené-
meno a estudiar, y los limites no son
nitidos (y ademas varian temporal y
espacialmente), suelen considerarse
cuatro capas atendiendo al perfil verti-
cal de temperatura:

e Troposfera (0..10 km). Esta es la
capa mas préxima a la superficie,
donde tienen lugar la mayoria de
los fen6menos meteorolégicos
(contiene un 75% de todo el aire, y
mas del 99% del agua atmosféri-
ca). Aunque se ha dicho 0..10 km,
se quiere decir desde el nivel del
suelo (agua o terreno, que puede
ir desde depresiones como el Mar
Muerto hasta la cima del Everest,
aunque la altitud media del terre-
no a nivel global es de sé6lo 150 m
sobre el nivel medio del mar), has-
ta unos 10 km mas o menos (unos
8 km en las zonas polares, unos
11 km en latitudes medias, y unos
18 en la zona ecuatorial). La tem-
peratura disminuye con la altura
(v la cantidad de agua también)
en esta capa, y méas arriba au-
menta. El limite superior de la
troposfera es la tropopausa, que
la Organizacion Meteorolégica
Mundial define por la condicién

ar > -2 °C/km
dz

en altura.

Estratosfera (10..50 km). En esta
capa, que practicamente contiene
el 25% restante de la masa total
de aire, ya empieza a aumentar la
temperatura con la altitud (al
principio muy lentamente), lo que
la hace dindmicamente estable.
Este calentamiento es debido a la
absorcion solar ultravioleta que
transforma el oxigeno (O,) en ozo-
no (O,) y éste a su vez en aquél,
manteniendo una concentracién
casi-estacionario, alcanzandose
temperaturas maximas de unos
0 °C a los 50 km.

Mesosfera (50..90 km). En esta
capa la temperatura vuelve a dis-
minuir con la altitud hasta unos
-90 °C a unos 90 km, debido a la
escasa absorcion solar y la emi-
sién infrarroja del CO, hacia el
exterior. La composiciéon del aire
apenas varia desde el nivel del
mar hasta los 90 km (en base
seca, i.e. separando el H,O, queda
78% N,, 21% O,, 0,9% de Ar y
0,1% de otros gases, aunque las
concentraciones de estos ultimos
no son uniformes, como se ha vis-
to para el ozono).

Termosfera (90..500 km). Desde
los 80 km 0 90 km la temperatura
que es ahi de unos —80 °C 0 —-90 °C
empieza a subir asintéticamente
hasta unos 1.000 K o 2.000K a
unos 200 km (el maximo de tem-
peratura depende mucho de la ac-
tividad solar), por la absorcién de
la radiacién solar mas energética
(rayos X y rayos y) que descompo-
nen las moléculas del aire resi-
dual en radicales libres (oxigeno
atémico) iones y electrones (capas
ionosféricas E en 90..120 km, y F
en 120..400 km). A partir de unos
500 km, en lo que se llama la
exosfera, la influencia de la Tierra
en el enrarecido ambiente espa-
cial apenas cuenta mas que en la
desviacion del viento solar por el
campo magnético terrestre, i.e. la



magnetosfera, que se sittia a unos
diez radios terrestres (aunque en
realidad es un paraboloide apun-
tando al Sol), dentro de la cual
estan los cinturones de van Allen
de particulas atrapadas de muy
alta energia.

;De qué esta compuesta la atmosfe-
ra terrestre? Pues principalmente de
aire: oxigeno, nitrégeno y argén (sin
forma definida ni color, como dice la
cancién [4]), mas otros componentes
minoritarios pero importantisimos: ga-
ses (vapor de agua, di6xido de carbono,
ozono...), particulas liquidas en sus-
pensién (de agua o disoluciones acuo-
sas), y particulas sélidas en suspensién
(de hielo, polvo, microorganismos...);
los objetos macroscépicos (desde insec-
tos a aviones) se consideran aparte. En
los primeros 90 km de altitud la com-
posicién es muy homogénea salvo la
pequena fraccién de agua, que global-
mente es tan sbélo un 0,3% en masa,
incluyendo el vapor, las gotas y los
cristales de hielo, aunque en superficie
la media es del 1% y localmente llega
hasta el 3% sobre algunos mares cali-
dos. Sin embargo, esta pequena pro-
porcién de agua es la que controla los
fen6menos meteorolégicos y bioldgicos
(incluyendo los agroalimentarios).
Atendiendo a la composicién, la atmés-
fera se puede dividir en homosfera
(hasta 90 km de altitud) y heterosfera
(por encima de 90 km).

Sigue en proporcién una pequenisi-
ma fraccién molar de diéxido de car-
bono, un 0,04%, pero que es la princi-
pal causa de la amenaza del cambio
climatico; en los tltimos 100 anos, la
concentraciéon de CO, ha crecido un
25% (estamos emitiendo 50 millones
de toneladas de CO, al dia globalmen-
te); no ha habido tan altas concentra-
ciones de CO, (ni de CH, y otros gases
de efecto invernadero) en los Gltimos
500.000 anos, y este crecimiento va
en aumento. Tras el N,, O,, Ar, H,0, y
CO,, vienen en menor proporcién Ne,
O; (beneficioso en la estratosfera y
danino en la troposfera), He, CH, (du-
plicado en los ultimos 100 anos), Kr,
N,O (que contribuye al problema de

la lluvia acida), H,, CO y después al-
gunos gases sintéticos, principalmen-
te los clorofluorocarbonos (CFC) cau-
santes de la pérdida de ozono estra-
tosférico.

La composicion de la atmoésfera no
ha variado mucho desde que los vege-
tales se extendieran por toda la Tierra,
hace unos 400 millones de anos (perio-
do carbonifero); mucho antes, hace
3.000 millones de anos, la apariciéon de
las algas fotosintéticas empez6 a trans-
formar la atmésfera inerte primigenia
(con mucho CO,, N,, H,O y algo de H,,
en la atmésfera vital que conocemos,
condensando la mayor parte del H,0,
disolviéndose el CO, para formar sedi-
mentos de carbonato, perdiéndose el
H, al espacio, y apareciendo el O, por
hidrélisis fotosintética (se sintetiza el
hidrégeno del agua con el CO, para for-
mar compuestos organicos, quedando
libre el O,).

La atmosfera se manifiesta en fené-
menos térmicos (frio/calor), fenémenos
acuosos (nubes, precipitaciones), fené-
menos mecanicos (vientos, tormentas
de arena, erosién), fenémenos épticos
(nieblas, arco iris, auroras, rayos), fe-
némenos eléctricos (rayos), fenémenos
acuasticos (truenos), etc. La mayoria de
todos estos fenémenos vienen condicio-
nados por los fenémenos térmicos (e.g.
las precipitaciones y los vientos), y és-
tos a su vez por los factores astronémi-
cos (ciclo diario y anual); esta dltima
correlacion debié de conocerse muy
tempranamente, dando origen a los ca-
lendarios. Si no fuera por el calenta-
miento solar diferencial, la atmésfera y
los océanos estarian en reposo movién-
dose con toda la Tierra como un cuerpo
rigido (salvo el pequenio bombeo gravi-
tacional luni-solar).

Nos vamos a cenir aqui a la parte
baja de la atmésfera, i.e. a la troposfe-
ra, esa delgada primera capa de unos
10 km de altura (y 40.000 km de exten-
sién). Pese a esta limitacién de escena-
rio, todavia cabe enumerar muchos po-
sibles temas a tratar:

e La atmoésfera como bafno térmico,
a una temperatura que hace posi-
ble la vida, 15 °C de media a nivel
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del mar (quince grados Celsius,
igual a doscientos ochenta y ocho
kelvin, 288 K). ;Por qué tenemos
esa temperatura; ha sido siempre
asi o ya ha habido en el pasado
cambios climéaticos profundos
como los que se cree que se aveci-
nan? Piénsese que en la Luna, a
mediodia hay unos 150 °C y a me-
dia noche unos 150 °C bajo cero.
La atmoésfera como sumidero tér-
mico, que nos permite una comoda
transmision de calor al ambiente,
a todos los seres vivos y a todos
los artefactos activos, pues la fa-
mosa segunda ley de la termodi-
namica ensefa que todo sistema
activo en régimen estacionario ha
de disipar energia en forma de ca-
lor al ambiente (por eso necesitan
una fuente de alimentacién). El
confort térmico de los seres vivos
no sélo depende de la temperatu-
ra, sino del viento (que aumenta
mucho la conveccién térmica), y
de la humedad (que incide en la
transpiracion).

La atmoésfera como motor térmico.
Los desequilibrios térmicos en la
atmosfera sirven de fuente de
energia eélica (e hidraulica y so-
lar). Los vientos llevan el calor
del Sol hasta las regiones polares
(las corrientes oceanicas tam-
bién), y nos traen el agua del
océano a los continentes, ya pota-
bilizada por el Sol, en forma de
nubes, para el consumo humano,
animal y vegetal.

La atmoésfera como gobernadora
del tiempo meteorolégico. La
energia térmica y la humedad en
la atmoésfera son los principales
condicionantes de la meteorologia
y la climatologia, tan importantes
en todo tipo de actividad humana:
urbanismo, edificacién, agricultu-
ra, industria, transporte, ocio y
turismo. Las nubes no son mas
que conjuntos de microparticulas
liquidas o sélidas, invisibles una
a una, pero que juntas son capa-
ces de taparnos el Sol y hasta los
objetos proximos, ademaés del
mencionado efecto fertilizante del

agua que transportan (nos traen
unos 30 - 10" m®/afio de agua des-
tilada sobre los continentes). Por
cierto, que es en la atmosfera don-
de se encuentra en sus tres fases
el agua, sélida, liquida y gaseosa
(aunque esta ultima muy diluida
en aire), siendo la Ginica sustancia
presente en sus tres fases en la
naturaleza.

e La atmésfera como escudo radiati-
vo. Dejando aparte el escudo con-
tra las radiaciones daninas ultra-
violetas y ionizantes, las nubes
son el principal mecanismo de
control del clima global en la Tie-
rra, pues, ademéas de controlar la
energia que se absorbe del Sol
(son los mejores escudos solares,
pues las nubes reflejan mucho, i.e.
tienen un gran albedo o blancura,
al menos por la parte superior),
controlan la energia que emite la
superficie de la Tierra hacia el ex-
terior (i.e. el efecto invernadero).
El balance neto es que las nubes
enfrian la Tierra (aunque en las
nubes altas el efecto neto es de
calentamiento).

e La atmésfera como sumidero de
desechos, no s6lo de energia tér-
mica, sino de gases y particulas
contaminantes, que el viento ayu-
da a dispersar, y la lluvia arrastra
hacia el suelo (las gotitas y crista-
litos favorecen la adsorcién y las
reacciones heterogéneas), hasta
alcanzarse concentraciones tolera-
bles en la mayoria de los casos. El
transporte aéreo de particulas es
también importante biolégicamen-
te, tanto para la polinizacién como
en la propagacién de enfermeda-
des. La atmésfera es también un
buen sumidero de residuos astro-
nauticos (los volatiliza) y nos pro-
tege contra la mayoria de los me-
teoritos.

e Y por ultimo, la atmésfera como
medio de transporte de personasy
mercancias, ya que el aire permi-
te el vuelo sustentado dinamica-
mente, que es muy eficiente (re-
quiere un empuje muy inferior al
peso).



EL MODELO DE ATMOSFERA
ESTANDAR

La termodinamica de la atmoésfera es
tan importante en aerondutica, que dio
origen el modelo de atmésfera estandar
internacional (ISA, en sus siglas ingle-
sas), inicialmente propuesto por NACA
(National Advisory Committee on Aero-
nautics) en 1922, adoptado por la OACI
en 1941, la CGMP-9 en 1948 (al igual
que la Organizacion Meteorolégica
Mundial, OMM), y la ISO-2533 en 1975.
Actualmente el modelo ISA se extiende
hasta la mesopausa (hasta 86 km de al-
titud, i.e. cubre toda la homosfera).

El modelo ISA en la troposfera es el
de una capa esférica que se extiende
desde el nivel medio del mar (z=0)
hasta 11 km de altitud geopotencial
(11.019 m geométricos), de gas ideal
(pV=mRT), de composiciéon fija (aire
seco, con R =287,06 J/(kg - K)), calori-
ficamente perfecto (c, = 1004,7 J/
(kg - K), o bien y =¢,/(c, - R) = 1,4000),
en reposo mecanico (sin vientos), some-
tido al equilibrio hidrostatico (dp/dz =
= —pg), con una presioén a nivel del mar
(sea level pressure, SLP) p, = 101.325 Pa
y una temperatura a nivel del mar (sea
level temperature, SLT) T, = 288,15 K,
con un gradientes de temperatura (lap-
se rate) constante

r=-9 _65°c/km
dz

(nétese el cambio de signo en la defini-
cién de este gradiente), y una gravedad
uniforme g, =9,80665 m/s”>. Con este

modelo, la presién en la troposfera es:

g
I'R
DPisa (8) =P, (1 - %Zj
0
Podria pensarse que un modelo que
supone que el aire no se mueve, ni va-
ria sus propiedades con los ciclos dia-
rios y estacionales, y es igual de un lu-
gar a otro, no serviria para nada, més
que tal vez como valor medio (como un
modelo que dijera que la precipitacion
sobre el terreno es de 2 mm de agua al
dia). Pero el modelo ISA es muy bueno
(figura 2), y todavia sirve para ordenar
el trafico aéreo en altura.

(Por qué se han adoptado esos valo-
res para el modelo ISA? Todo proceso
de estandarizacién de variables fisicas
se basa en unas medidas (aproxima-
das), y un valor exacto (o casi) adopta-
do por acuerdo institucional en un
cierto momento para poder comparar
sin ambigiiedades las medidas reales.
En el modelo ISA parece que se fijan al
menos 5 cifras significativas para cada
variable, excepto para el gradiente tér-
mico (6,5 °C/km), pues bien este valor
data de antes de 1920 [5], y fue pro-
puesto por un sabio profesor que prefi-
ri6 el ajuste mas simple (lineal) de las
temperaturas medidas a gran altura
(unos —50 °C a 10 km), con la tempera-
tura media a nivel del mar (unos
15°C). Si se mide I'=-dT/dz en un
punto y un instante dados en la tro-
posfera (por cociente incremental)
puede resultar cualquier valor (grande
0 pequeno, positivo o negativo), porque
los cambios de temperatura son bas-
tante bruscos, aunque, superados los
mil primeros metros (donde el gra-
diente parece cadtico), suele tender a
un valor medio entre I'=4°C/km y
I'=9 °C/km, que justifica el valor es-
tandar ISA, I'=6,5°C/km. El valor
estandar de la temperatura a nivel del
mar, T, = 288,15 K, proviene del valor
aproximado T, =15 °C antes comenta-
do [5], y del valor estandar de 273,15 K
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FIGURA 2.

Variacion de la presién con la altitud con el modelo ISA, y superposicién de
los perfiles reales de presion medidos en los sondeos de medianoche y me-
diodia sobre Madrid el 1-Ene-2009 y el 1-Jul-2009 (el que mas se desvia).
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adoptado para la definicién de la esca-
la Celsius. Por debajo de 1 km de altu-
ra sobre el terreno, las irregularidades
espaciales y temporales en el estado
real de la atmdsfera hacen que el mo-
delo ISA sea poco representativo (no
debe olvidarse que el interés original
del modelo era para calibracién de las
capsulas aneroides usadas como alti-
metros en vuelo, no cerca del suelo).
La presiéon medida a nivel del mar
varia poco de un punto a otro; lo nor-
mal es que esté entre 98 kPa y
104 kPa, con una media global de
101,3 + 0,2 kPa (el récord mundial es
de 87 kPa en el ojo de un tifén en 1979,
y de 108,3 kPa en el anticiclén siberia-
no el 31-12-1968 en Agata). Para pun-
tos del terreno que no estan a nivel del
mar, se define la presién a nivel del
mar como la extrapolacion de la pre-
sion en superficie con la ecuacién de la
hidrostatica, la temperatura media
diaria superficial y el gradiente estan-
dar. Para un mismo lugar, la variacién
diurna tipica es de 0,11 kPa (de ciclo
semidiurno, con maximos hacia las 10
de la manana y las 10 de la noche),
mientras que las grandes variaciones
temporales son de *1 kPa entre el
buen tiempo y el mal tiempo. El valor
estandar de la presion del aire a nivel
del mar, p,=101.325 Pa (101,325 kPa,
0 1.013,25 hPa en unidades meteorol6-
gicas que antes usaban el milibar,
1 mb =1 hPa =100 Pa), proviene de
adoptar como valor exacto estandar el
valor aproximado de 760 mm de co-
lumna de mercurio del barémetro de
Torricelli, y multiplicar por la densi-
dad del mercurio a 0 °C y una acelera-
cién de la gravedad estandar. Nétese
que igualmente podria haberse elegido
como estandar de la presion del aire a
nivel del mar un valor mas redondo
como p, = 10° Pa (que corresponde a
750 mmHg en vez de a 760 mmHg),
pues, aunque, si bien es verdad que la
media espacio-temporal extendida a
todo el globo (con las correcciones por
altitud del terreno) estdn mas proxi-
mas a 760 mmHg, las fluctuaciones
meteorolégicas en un punto dado tie-
nen una amplitud tipica de 1 kPa
(equivalente a 7 mmHg), lo que hace

inservible el modelo ISA para vuelo a
baja cota (1 kPa de incertidumbre en
superficie corresponde a una incerti-
dumbre de 84 m de altura), necesitan-
do ajustar el barémetro del avién a la
presiéon real en tierra, aunque, para
vuelo a gran altura, y para todos los
demas tipos de industrias, es insignifi-
cante que se adopte una referencia u
otra (la IUPAC ya cambi6 en 1982 al
estandar de p,= 100 kPa). De modo
analogo, la adopcién de otros valores
estandar con muchas cifras significati-
vas (g, =9,80665 m/s* c,=1.004,7J/
(kg - K), T,=288,15K...), que en la
practica se eluden (g, = 9,8 m/s?, cuan-
do no se toma simplemente g, = 10 m/s?,
¢, =1.000J/(kg-K), T,=288 K...), no
se fundamentan mas que en el deseo
(muy loable) de minimizar cambios de
referencia (que pudieran ocasionar
errores, como los de cambio de sistema
de unidades), manteniendo asi la tra-
dicién y el legado de los pioneros.

La temperatura medida del aire a
nivel del mar varia mucho mas que la
presion; desde los —90 °C medidos cer-
ca del Polo Sur a los 58 °C medidos en
el desierto del Sahara. No es raro que
en un mismo lugar (e.g. Madrid, cuya
temperatura media anual es 14,3 °C),
la amplitud térmica diaria llegue a ser
de 15 °C, y la amplitud térmica esta-
cional de otros 15 °C. En la superficie
del mar, en cambio, la temperatura del
agua s6lo varia desde los —1,9 °C de
congelacién del agua salada y los 32 °C
de méxima del Mar Rojo o el Golfo Pér-
sico, con amplitudes térmicas diarias
menores de 0,5 °C y estacionales me-
nores de 4 °C en mar abierto. La media
global de la temperatura superficial
del aire, 2 m sobre el terreno que es
donde se mide, es de 15,2+ 0,3 °C
(15,5 °C sobre el océano algo menos de
15 °C sobre los continentes). No con-
fundir con la temperatura del agua en
superficie, a 1 m por debajo del nivel
medio que es donde se mide, que es de
casi 17 °C. También en media toda la
atmoésfera estd bastante mas fria
(T,, =—-15°C) que el océano en su con-
junto (T, = 3,5 °C).

Ya se ha dicho que en el modelo ISA
la tropopausa estda a 11 km y tiene



-56,5 °C y 22,6 kPa, cuando en la rea-
lidad, la tropopausa ecuatorial estd a
unos 18 km de altitud y tiene unos
-85 °C y 10 kPa, mientras que la tro-
popausa polar esta a unos 8 km de alti-
tud y tiene unos —40 °C y 35 kPa.

LA TERMODINAMICA

La termodinamica naci6 en 1824
con Sadi Carnot como la ciencia de la
generacién de trabajo a partir del ca-
lor, pero hoy dia se usa para explicar
todos los procesos relacionados con la
distribucién de las variables conserva-
tivas (masa, momento, energia) en los
procesos disipativos (que son todos, los
naturales, como el mezclado o la trans-
misién de calor, y los artificiales, como
la produccién de frio o la propulsion).
El propio Carnot reconocia en su dnica
obra “Sobre la potencia motriz del fue-
go y las maquinas que la desarrollan”,
que el calor es la causa de los vientos,
de la formacién de las nubes, de la llu-
via, y que la atmésfera es un gigantes-
co motor térmico.

La termodindmica clasica se basa
en el modelo continuo de la materia,
no entrando en el detalle atémico-mo-
lecular que estudia la mecénica esta-
distica, pero siempre conviene tener
presente la realidad microscépica y
saber que la mayoria de las moléculas
en el aire tienen tamanos de unos
10" m, se mueven cadéticamente a
unos 400 m/s recorriendo en tiempos
del orden de 107" s distancias tipicas
(camino libre medio, A) de unos 107" m
antes de chocar con otras. Este modelo
de medio continuo deja de ser valido
cuando el camino libre medio A es com-
parable al tamano de los objetos de in-
terés; por ejemplo, para objetos de
L =1m, esto (A = L) ocurre a partir de
unos 110 km de altitud, en la termosfe-
ra. Por tanto, en todo el dominio aero-
nautico es apropiado el modelo conti-
nuo (a 50 km de altitud, el modelo de
medio continuo todavia es aplicable a
sistemas mayores de 1 milimetro),
mientras que en todo el dominio astro-
nautico hay que recurrir al modelo ci-
nético de particulas.

Las ecuaciones que usa la termodi-
namica pueden agruparse en los si-
guientes tipos de leyes:

¢ Leyes de conservacion, i.e. de in-
varianza temporal de la masa, el
momento y la energia en un siste-
ma. El balance energético para un
sistema cerrado (que intercambia
trabajo y calor con el exterior, sin
intercambiar masa) es:

dE . .
a - Wre

siendo W'y @ los flujos de trabajo y
de calor recibidos por el sistema a
través de su frontera. La energia
suele dividirse en dos términos, las
energias mecénicas E,, (cinética y
potencial, que dependen del siste-
ma de referencia elegido), y la ener-
gia interna U, tal que E =E, + U.

¢ Ley del equilibrio, que ensena que,
si se aisla un sistema de su exte-
rior, el sistema evoluciona con el
tiempo hacia un estado muy sim-
ple, llamado de equilibrio, en el
que la temperatura es uniforme en
todo el sistema, desaparece todo
movimiento macroscopico relativo,
y (para sistemas homogéneos sin
campos de fuerza externos) las con-
centraciones de los componentes de
una mezcla son uniformes, todo lo
cual se puede resumir diciendo que
existe una funcién de distribucion
de la energia interna (U), del volu-
men (V), y de las cantidades de
sustancia (n,), de cada especie qui-
mica i presente en el sistema, lla-
mada entropia, S (U, V, n,), que en
la evolucion de un sistema aislado
tiende hacia un valor maximo. La
unidad de energia es el julio, la de
volumen el metro cibico, la de la
cantidad de sustancia el mol
(1 mol = 6,02 - 10* particulas), y la
de la entropia es el julio dividido
por kelvin; esta funcién de distri-
bucién (la entropia) tiene la si-
guiente expresion diferencial en el
estado de equilibrio:

dS==dU-2av+Y & qn,
T T

1
T
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donde la temperatura, T, mide la
‘fuerza de escape’ de la energia
interna térmica (i.e. el nivel de
equilibrio térmico), la presion, p,
mide la fuerza de escape de la
energia mecanica (i.e. el nivel de
equilibrio mecénico), y el poten-
cial quimico de cada especie, u,,
mide la fuerza de escape de la
energia quimica (i.e. el nivel de
equilibrio quimico). Para el equili-
brio multifasico, la igualdad de
potenciales quimicos conduce a la
ecuaciéon de Clapeyron para sus-
tancias puras, o a la ecuacién de
Raoult para el equilibrio liquido-
vapor de mezclas ideales.

Leyes constitutivas de la materia
en el equilibrio, que relacionan las
variables dependientes (que apa-
recen en las ecuaciones de conser-
vaciéon) con las independientes.
Para el caso del aire, si se supone
que no varia la composicion, bas-
tan dos relaciones constitutivas,
que con el modelo sencillo de gas
perfecto toman la forma:

— Ecuacion de los gases ideales:

pV=mRT

siendo para el aire, de masa
molar
M = 0,029 kg/mol

R =%
M

=287 J/(kg - K)

con la constante universal de los
gases R, = 8,314 J/(mol - K).
— Sustancia calorificamente per-
fecta:
AU =mc, AT
o bien
AH =mc, AT

siendo H la entalpia (una varia-
ble energética que no es mas
que la suma de la energia inter-
na U y el producto presién volu-
men pV, ie. H=U +pV), y don-
de ¢, y ¢, son las capacidades
térmicas especificas a volumen
y a presion constante, respecti-
vamente, antiguamente llama-
dos calores especificos, relacio-

nados en los gases ideales a tra-
vés de c,—c,=R (relacién de
Mayer), y que para el aire to-
man los valores

¢, = 1.000 J/(kg - K)
y ¢,=c¢,—R=T713J/(kg-K)

Al cociente de capacidades tér-
micas se le llama gamma:

S
c

v

Y

para el aire vale 1,4.

Cuando sea preciso considerar
el aire como una mezcla gaseosa
con n; moles de cada gas i, el
modelo de mezcla ideal (i.e. sin
excesos energéticos ni volumé-
tricos) tiene como ecuaciéon de
estado

pV=> nR,T=

=nR,T=mRT
con

R=f; y M=YxM,

siendo

x; = b
l Eni

la fraccién molar de cada espe-
cie 7, con

Cp = 2 xicpi

Es costumbre llamar presion
parcial a

Di =X;p

siguiendo a Dalton (1803), que
fue el primero en estudiar el
efecto del vapor de agua en el
aire.

e Leyes constitutivas de la materia
en los procesos cinéticos (o de
transporte), que relacionan los
flujos (que aparecen cuando no
hay equilibrio) con las fuerzas que
los originan (los gradientes de las
‘fuerzas de escape’ anteriormente
mencionadas), y sirven para pre-
decir la velocidad a la que evolu-
cionaran los procesos de relajacion



hacia el equilibrio, y los procesos
forzados por condiciones de con-
torno de no aislamiento. En reali-
dad, la termodinamica cléasica sélo
estudia procesos muy rapidos o
muy lentos, encargidndose otras
ciencias de estudiar la velocidad
real (la transmisiéon de calor y
masa, la mecénica de fluidos, y la
cinética quimica). Un sisstema
aislado tiende al equilibrio maxi-
mizando su entropia (i.e. s6lo son
posibles los procesos con dS > 0),
pero un sistema no aislado sino en
contacto con un ambiente a T y
Do, tiende al equilibrio minimizan-
do su funcién de Gibbs,

G=U+pV-TS=H-TS

(con lo que se consigue maximizar
la entropia del conjunto siste-
ma + ambiente). Pero ahora ve-
mos que hay dos caminos para
minimizar G (a T =cte): perder
entalpia H (equivalente a perder
energia), o ganar entropia, S. Por
ejemplo, la materia condensada
(s6lidos y liquidos) tiene poca en-
tropia, asi que tiende a perder
energia y caer a la posicion mas
baja posible, mientras que los ga-
ses tratan de maximizar su entro-
pia ocupando todo el volumen dis-
ponible (por esa misma razén no
se caen las gotitas y cristalitos de
las nubes, pese a que su densidad
es mil veces mayor que la del aire,
ni se segregan apreciablemente el
oxigeno y el nitrégeno del aire,
pese a su diferencia de densidad).

De las leyes constitutivas de trans-
porte no haremos aqui uso, méas que
para resaltar lo poco eficiente que es la
difusién de masa, momento y energia
en el aire. Las correspondientes leyes
son: la ley de Fick para la difusion de
especies quimicas,

ji =-D, Vp;

que establece que el flujo de masa de la
especie i que atraviesa la unidad de
area por unidad de tiempo, j;, es pro-
porcional al gradiente de la densidad

de la especie i, p;, laméandose ‘difusivi-
dad masica’ al coeficiente de proporcio-
nalidad, D,, que depende de la especie i
considerada en la mezcla; la ley de
Newton de la viscosidad,

T=-uVv

que dice que el flujo de momento (o es-
fuerzo viscoso), 7, es proporcional al
gradiente de la velocidad, v, llamando-
se viscosidad dinamica al coeficiente
de proporcionalidad, u (o viscosidad ci-
nematica a v = u/p); y la ley de Fourier
para la transmisién de calor

g=-k VT

que dice que el flujo de calor que atra-
viesa la unidad de area por unidad de
tiempo, ¢, es proporcional al gradiente
de la temperatura, T, llamandose con-
ductividad térmica al coeficiente de
proporcionalidad, £ (o difusividad tér-
mica a o =k/(pc,)). La teoria cinética
ensena que en los gases todas las difu-
sividades son del mismo orden de mag-
nitud, i.e.

D =v=a«a

Los procesos de relajacion son muy
grandes (e.g. para que se mezcle por
difusién una capa de un metro de aire,
han de pasar unas 24 h), asi que los
procesos de mezclan son muy lentos, y
los proceos maés corrientes son adiaba-
ticos y con escasa disipacion (i.e. casi
isentrépicos).

Uno de los procesos mas importan-
tes en la termodindmica es el de la evo-
lucién adiabatica y sin friccion de un
gas perfecto, que conduce a la relaciéon
pV? = cte., y expresion equivalente:

o = cte.

p

de la que haremos uso al estudiar la
estabilidad atmosférica.

LA ATMOSFERA COMO SISTEMA
TERMODINAMICO

Ya se ha mencionado que la atmoés-
fera es una capa muy delgada (11 km
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Escala
(horizontal)

Macro

(o global, o planetaria)

Sinodptica

(Gr. oyv —nodoac, union)

Meso

Micro

de media la troposfera), pero horizon-
talmente es muy extensa y se suelen
considerar varios tamafos para su es-
tudio, como se detalla en la tabla 1.
Con el formalismo termodindmico
clasico, diriamos que la atmoésfera en
su conjunto es un sistema abierto, pues
intercambia masa con su entorno (por
arriba y por abajo): del espacio exterior
recibe polvo césmico y meteoritos, y
por abajo intercambia agua, gases y
particulas con la hidrosfera, la litosfe-
ra y la biosfera (biota global); en pri-
mera aproximacion, la ecosfera en su
conjunto (atmésfera + hidrosfera + li-
tosfera + biosfera) si se puede conside-
rar un sistema cerrado. Considerando
periodos plurianuales, podemos decir
que la atmoésfera estda en estado casi-
estacionario, pues las variaciones plu-
rianuales de su masa y su energia son
pequenisimas (hasta el temido cambio
climéatico que se avecina apenas incre-
mentaria la temperatura media unas
centésimas de grado cada ano).
Globalmente la masa de la atmdsfe-
ra apenas varia (es de unos 5- 10" kg
desde hace millones de anos), pero re-
cibe anualmente 500 - 10'® kg de agua
del océano, aunque se compensan con
la precipitacién anual correspondiente,
y globalmente la atmésfera pueda con-
siderarse en estado casi estacionario.
Globalmente si, pero las fluctuaciones
locales temporales y espaciales son
muy importantes. La atmésfera no
esta en equilibrio, ni térmico (hay gra-
dientes de temperatura), ni mecénico

TABLA 1.

(hay vientos), ni quimico (llueve, y a
veces, lluvia acida).

(Por qué la atmésfera no estd en
equilibrio? Porque esta expuesta al flu-
jo de energia solar, que varia con el dia
y la noche y las estaciones; toda la me-
teorologia es debida en dltimo término
a este bombeo radiativo solar, que es
muy efectivo porque desestabiliza la
atmosfera, al originar un calentamien-
to de abajo a arriba, al ser la atmésfera
casi transparente a la radiacién solar y
absorberse ésta mayoritariamente en
la superficie terrestre. El hecho de que
la insolacién media terrestre disminu-
ya desde el Ecuador a los polos, da lu-
gar a una clasificaciéon zonal de la at-
mosfera en las siguientes bandas: zona
ecuatorial (o mejor, zona de convergen-
cia intertropical (ITCZ en sus siglas in-
glesa), pues depende de la distribucién
de masas continentales y varia con las
estaciones como se ve méas adelante),
zonas tropicales, zonas subtropicales,
zonas templadas o de latitudes medias,
zonas subpolares, y zonas polares.

(Por qué hace més frio sobre una
montafa o altiplanicie, que a nivel del
mar, si el calor del Sol viene de arriba?
De hecho, en un dia despejado de vera-
no se reciben menos de 1.000 W/m® a
nivel del mar y més de 1.200 W/m” a
5 km de altitud (y no es por estar mas
cerca del Sol). La respuesta es que el
aire se calienta desde abajo, por con-
veccion y por radiaciéon infrarroja, y la
absorcién atmosférica de radiacién in-
frarroja terrestre (el efecto invernade-

Escalas espacio-temporales en el estudio de la atmosfera.

Extension Tiempo
horizontal caracteristico
(46.10%‘0klr<nm) 10°s (10 dias)
~10°km 10° s (1 dia)
~10 km 10*s (1 h)
<Tkm <10°s (10 min)

Fenomenos

Circulacién general: grandes células convectivas,
vientos dominantes, capa limite planetaria.

Ciclones y anticiclones, dorsales, vaguadas, tormentas
tropicales, mapas del tiempo.

Tormentas, tornados, tiempo en un drea metropolitana.

Torbellinos y réafagas de viento, penachos de
chimeneas y escapes.



ro) disminuye con la altura; es decir,
sobre los altiplanos hay menos ‘manta’
(manto de aire).

Pero una cosa es que el aire esté
mas frio cuanto més alto, y otra cues-
tion es el por qué el aire se enfriara si
asciende rapidamente, que no es por
contacto con el aire frio de arriba (como
podria pensarse) porque la difusividad
del aire es muy pequena, sino por en-
friamiento adiabéatico, que es la pérdi-
da de energia térmica necesaria para
que, al ir disminuyendo su presion con
la altura, el aire se expanda empujan-
do contra el resto de aire ambiente:

dU=dW+dQ — mc,dT=-pdV —

- cte.

G-y
Db

Si se combina esta expresion con la del
gradiente hidrostatico de presion se
obtiene

dT _-g _ 98,

—_—=—= C/m
dz ¢, 1.000
i.e. un gradiente constante
=- 4ar =9,8 °C/km
dz

que influye grandemente en la estabili-
dad atmosférica cuando no hay con-
densacién de vapor de agua, como se
vera después.

Y todavia es mas sorprendente que
el aire no se enfrie mas y més con la
altura, sino que su temperatura suba
desde unos —60 °C a los 20 km a casi
0 °C a unos 50 km, para luego bajar a
casi —100 °C a los 80 km, y empezar a
subir desde 90 km hasta alcanzar mas
de 1.000 °C por encima de los 200 km.
La respuesta es: porque en esas capas
si que absorbe parte de las radiaciones
del Sol y se calienta.

Otra dificil cuestién que resuelve la
termodinamica es la siguiente. Si pare-
ce que esta demostrado que no es posi-
ble predecir el tiempo atmosférico mas
alla de una o dos semanas, ;qué valor
tienen las predicciones del cambio cli-
matico para dentro de un siglo? La
respuesta es que, debido al caracter
cadtico de las ecuaciones que se usan

en meteorologia (aun siendo determi-
nistas), las predicciones concretas loca-
les van perdiendo precisién con el
tiempo (cronoldgico), pero hay otro tipo
de predicciones que son globales y de
caracter probabilistico, que van ganan-
do precisién con el tiempo, que son
aquéllas que corresponden a la tenden-
cia hacia el equilibrio. Es como la espe-
ranza de vida humana, que para una
persona concreta es una prediccién in-
util, pero que para un gran conjunto la
prediccién es muy precisa. La termodi-
namica, como ciencia estadistica que
es, tiene ese gran poder de prediccion
(como dice mi profesor y amigo Manuel
Abejon: en la transmision de calor, es
mas facil ser profeta que historiador).

Por tltimo, conviene senalar que la
termodinamica de la atmoésfera no es
s6lo termodindmica del aire sino que
tiene mucho de termodinamica del
agua [6] ya que, como se ha dicho an-
tes, el agua atmosférica, pese a su
marginalidad ponderal (0,3% de la
masa total), es el constituyente domi-
nante en toda la dindmica atmosférica,
a través de los cambios de fase vapori-
zacién/condensacién, sublimacién/de-
posicién, y fusién/congelacion, los cua-
les van siempre acompanados de gran-
des flujos de energia (la interaccién
atmosfera-océano [7] es vital en el es-
tudio de ambas masas fluidas).
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