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Introduccion al ciclo hidroldégico

Describe las transformaciones del agua al pasar por los distintos reservorios

Los principales reservorios de agua son:
- los océanos

- hielo, nieve

- agua superficial y subterranea

- la atmodsfera

- la biosfera.

; ] Los reservorios se conectan mediante la
AN transferencia de agua (en forma liquida,
solida o gaseosa)

m El ciclo hidrologico describe los movimientos
del agua entre la superficie de la Tierra, el
subsuelo, la atmésfera y los océanos.

W El agua pasa a la atmosfera a través de la
evaporacion en los océanos y continentes y
de la transpiracion de las plantas.




Introduccion al ciclo hidroldégico

Describe las transformaciones del agua al pasar por los distintos reservorios
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El agua es importante dentro del balance
energético del sistema climatico:

I Liberacion de energia (calor latente) en los
procesos de condensacion y congelacion (que es
empleada por la atmdsfera para conducir/modular
los sistemas de circulacion)

W Principal gas efecto invernadero (aprox. 50% del
efecto invernadero natural—® vapor de agua)

[ Sus fases liquida y sélida tb contribuyen a la
opacidad de la atmosfera a la radiacion térmica

I Albedo asociado a las nubes.




Distribucion de

agua en el SC Atmgg%hem
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Distribucidén de Atmosphere 0.001%

agua en el SC
Over Oceans 7% — Owver Land
Horizontal
‘ Transport of "
Water Vapour
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QGlaciers 2.1%
T Ground wafer (aguifers) 0.6%
- Lakes 0.008%
Surface S il moisture 0.002%
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Rivers 0.0008%
Biosphere 0.00007%

———w= Transport of water as= fraction of total global anmual precipitation



Vapor de agua en la columna es similar a la
distribucion de precipitacion

Total precipitation Annual mean Column integrated water vapour Annual mean

mmiday

2

A traves de los procesos de evaporacion, sublimacion y transpiracion, el agua
pasa de los océanos (y también de continentes y vegetacion) a la atmosfera.

Una vez en la atmosfera, el vapor de agua:
- es transportado y redistribuido por los vientos
- condensa y/o congela para formar nubes



Vapor de agua en la atmoésfera

¢, Porgue se formo esta nube, si el cielo estaba claro
hacia 4 horas ?



Vapor de agua en la atmoésfera

Toda parcela de aire se caracteriza por
propiedades termodinamicas:

Presion (P)

Temperatura (T)

Densidad (p)

En gral, en meteorologia, las
caracterizaremos ademas por presion de
vapor de agua (e)

Presion de vapor de saturacion

Te I e
Water Water
(a) Unsaturated (b) Saturated

FAg. 3.8 A box (a) unsaturated and (b) saturated with respect
to a plane surface of pure water at temperature T. Dots repre-
sent water molecules. Lengths of the arrows represent the
relative rates of evaporation and condensanion. The saturated

(i.e., equilibrium) vapor pressure over a plane surface of pure
water at temperature T is 2 as indicared in (b

Cuando e alcanza un punto en que la tasa de
evaporacion es igual a la tasa de condensacion:

el aire esta saturado respecto al agua a una cierta
T y una es, (presion de vapor de saturacion)



Vapor de agua en la atmdésfera
mSi e <es - parcela de aire subsaturada

SA HRAD_Q_ﬁ MSi e = es - parcela saturada (HR 100%) - el vapor
' que se le anada, condensara.

|

W

SOERIE | mESie>es - parcela de aire ha sobrepasado las
- condiciones de saturacion. El exceso de vapor

£ 2~ SATURADO
Q.
| - | condensay aparecen gotitas de agua.
| - INSATURADO
r' bt vty | Mecanismos a través de los cuales una parcela de
Lo e % %90 aire ala temperatura T y con una presion de vapor ‘e’
il alcanza la saturacion (e = es):

&2 aumentando el contenido de vapor de agua
m enfriando la parcela de aire



Vapor de agua en la atmdésfera

Humedad relativa (HR): cociente entre presion parcial de
vapor de agua (e) y maxima presion de vapor (es) que podria
contener a la T del aire en ese momento.

e r
HR =—-100(%) 3F 4
€,,- = saturated
o 2F (cloudy)
. o 5
S HR=100% - e = es: saturado N :
. --'C .............. A..
WSi HR>100% - e > e_: sobresaturado (excedente L —
condensara) R B e EE
T'(%C)
HR aumenta:

(1) Manteniendo T cte (i.e., manteniendo e, cte), aumentamos

conc. de vapor de agua (aumenta e).
(2) Manteniendo el contenido de vapor de agua constante (e
cte), enfriamos la parcela (si T disminuye - disminuye e_)

30




Vapor de agua en la atmoésfera

Temperatura del punto de rocio (Td):

. 3= =
La Td es una medida del 0
contenido de vapor de agua . saturated :
o
en la atm. L 2  (cloudy) -
o . :
e l / I
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Vapor de agua en la atmdésfera

e_depende solo de la Ty esta dado por la ecuacién de Clausius-Clapeyron:

1 des L, ~~
dT — R 72 o
e
: R,T o
L, 1 1 ~
G
€s =o€ 611
|
(fp]
(fp]
(si L, se considera constante) =

273
T =273K
L, = calor latente vaporizacion temperature (K)

R, =461 J/kg/K - cte de vapor de agua



Vapor de agua en la atmoésfera

Temperature

Ciclo diario de humedad relativa

1

Midnight 6:00 A M. Noon 6:00 P.M.

Relative Humidity

Midnight



Vapor de agua en la atmoésfera
Temperatura (rojo) y punto de rocio (azul)

20
15

Celsius

3
Dias transcurridos

. 7 [ 5 4 3 1 0
Dias transcurridos
NCARIECL

12:00:03 del jue. 22 de feb. de 2018



Vapor de agua en la atmdésfera
Humedad especifica

Masa de vapor de agua gue tiene una parcela de aire comparado con la masa

total de la parcela. _ masavapor deagua

masa total
Zonal-Average Specific Humidity (a/ka) Zonal-Average Saturated Specific Humidily (g/kg)
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Mientras que dicha masa no se mezcle con otras, el valor de ambos solo depende de la
evaporacion/condensacion de agua en su interior.






Estructura vertical: balance hidrostatico

ap

— = pg Si no existiera la gravedad no existiria la atmosfera
0z
Si la densidad
no es constante
PV=nRT P=pRT

y sigue la
ecuacion de
estado de los
gases ideales




Estabilidad atmosférica
—

Muchas nubes se forman
] conforme el aire asciende y se
enfria. ‘ , ' ,’

Hay veces que en la atmésfera si s \ ﬁ’ AV 2

se producen movimientos de Stable equilibrium
ascenso de aire y otras no. ! g

# ) / -
Para entender este _ - - - \*
comportamiento es necesario -
introducir el concepto de Unstable equilibrium

estabilidad atmosférica.




Stability in the atmosphere

&

An Tnitial Stable Unstable Neutral
Perturbation

Si desplazamos la parcela de aire de su altura original puede:
Valver a su altura original : ESTABLE

Continuar su movimiento debido a su empuje: INESTABLE
Mantenerse en el lugar que fue desplazada: NEUTRO
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Estabilidad atmosférica
]

Para determinar la estabilidad del aire
hay que comparar la temperatura de la
parcela con la del entorno.

La parcela de aire en la atmdsfera
asciende siempre y cuando su densidad
sea menor a la del entorno.

Sea p,, la densidad del entorno. De la ecuacion de
estado se obtiene que:
pﬂnt = PIRTEnt

Sea p,,, la densidad de la parcela de aire, entonces:
P~ PRI,

Tanto la parcela como el entorno a la misma altura se
encuentran a la misma presion:

Cuando TFH,F % T Ppa™ Pt
Cuando TMr * T Poar< Pent

Altitude (m)




Estabilidad atmosférica

Cuando las parcelas de aire
ascienden (descienden) en la
atmosfera, éstas se expanden
(contraen) y como consecuencia de

ello se enfria (calientan).

Si durante el proceso de ascenso y
enfriamiento, o descenso y
calentamiento, esa parcela no
intercambia calor con el entorno,
entonces se dice que el proceso

es adiabatico.

Altitude (m)

2000

1000 |

Expands

Compresses
and
warms




Estabilidad atmosférica
.

Gradientes térmicos
Tasa de cambio de T con la altura
2 gradientes termicos:

! Del entorno

Medido (por ejemplo con sondeos)

™ De la Parcela:

Cambio de T que experimenta una
parcela al desplazarla verticalmente

Se asume es adiabatico



Estabilidad atmosférica
.

Mientras que la parcela no esté
saturada (T>Td), entonces la variacion
de la temperatura si la parcela asciende
sigue el gradiente adiabatico seco

[d=-10°C/km. 2000
(Constante)

En caso de saturacion, la variacion de 3

la temperatura con la altura sigue el '?g
gradiente adiabatico humedo (Nv=- £ 1000
6°C/km.). e

(No es constante — se puede

aproximar)




Estabilidad atmosférica
| |

Gradientes de la parcela

I Gradiente adiabatico seco
Si la parcela contiene vapor de agua, pero no llega a saturar, a medida que
asciende se enfria por expansion adiabatica.

La parcela se enfria porque usa parte de su energia interna para expandirse y
hacer trabajo sobre el entorno.

En este caso se la considera una parcela “seca” y la tasa de cambio de T con la altura
esta dada por dT/dz=-9.8°C/km.

mnGradiente adiabatico humedo
Si la parcela contiene vapor de agua y satura, entonces el calor liberado por la
formacion de agua liquida disminuye el enfriamiento por expansion de la parcela.

En este caso la tasa de cambio de T con la altura depende dela Ty lap
- cerca de la superficie en masas de aire humedas dT/dz~ -4 C/km
- en la atmosfera libre dT/dz ~ -6-7 C/km



;- \
A\
Estabilidad \ o\
‘ ‘ \ % A
. v C o
La atmosfera es: ‘% '% J
\ ’%/ %, 0 Absolutely
- estable si la tasa de cambio del 0 7z Stable
entorno es menor que el gradiente ® ' A
adiabatico humedo o \ \
= 1‘\. \\
. . . = A\ \
- Inestable si la tasa de cambio del i \ 2
entorno es mayor que el gradiente il 22
. ;- A [t
\
adiabatico seco. 3 ' 'z
%) \ %
- condicionalmente inestable si la Absolutely fg%\ ‘\%
tasa de cambio del entorno se encuentra Unstable %‘(\ L
entre los gradientes seco y humedo %‘\ \"?&
@’p\\ B
A\ =
%0 \\\ =

Temperature



Temperatura potencial 6

T que alcanzaria una parcela de aire si se comprimiera o expandiera adiabaticamente
(sin transferencia de calor) hasta una P de referencia (1000 hPa)

P,=1000 hPa
R,/c, e :
_ P, Cp = calor especifico a P cte aire seco
6=T (? ) (1004 J/kg/K)

R = cte gases ideales (287.04 J/kg/K)



Estabilidad atmosférica
.

En el caso de una parcela no saturada:

I La estabilidad se puede establecer
calculando la temperatura potencial del entorno 6e

Recordar que
M Si la parcela no esta saturada su 6 se mantiene constante cuando se
desplaza hacia arriba.
M La parcela se ajusta siempre a la misma presion que el entorno
m En la nivel inicial la parcela tiene la misma 8 que el entorno.



Vapor de agua en la
atmosfera/estabilidad

ejemplo

Se tienen las siguientes observaciones en superficie:
Presion 1013 hPa

Presion de vapor 825 hPa,

temperatura 15° C

Presion de vapor de saturacion (a 15 -C)=1704 hPa

Calcule a partir de estos datos:
1) La humedad relativa en superficie

HR=5.100%) — » HR=(825/1704)*100
&

A}

HR=48%



Vapor de agua en la
atmosfera/estabilidad

ejemplo

Se tienen las siguientes observaciones en superficie:
Presion 1013 hPa

Presion de vapor 825 hPa,

temperatura 15° C

Presion de vapor de saturacion (a 15 -C)=1704 hPa

Calcule a partir de estos datos:

1) La humedad relativa en superficie

2) Si la temperatura del aire a 1000m es 8 °C, ¢ cudl seria el tipo de estabilidad
atmosférica?

Una parcela que INSATURADA asciende de sup a
Tsup=15°C 1000m disminuye su T 10°C/km
T1000mM=8°C > Tparcelal000m=5°C

GradTatm=-7°C/km

Una parcela que SATURADA asciende de sup a
1000m disminuye su T 6°C/km
Tparcelal000m=9°C

Condicionalmente inestable




e Masa de aire

« Gran volumen de aire cuyas
propiedades de temperatura y
humedad se mantienen aprox.
constantes en cualquiera de las
direcciones horizontales, salvo en
los extremos donde sufren un
abrupto cambio.

« Extension espacial:

« Horizontal: varios miles de
km?2

e Vertical: varios km a alguna

e




Temperatura Potencial (©)

Es la T que una parcela de aire seco a una A RIC
Presion P y Temperatura T, tendria si fuera 1000 | aprog(
comprimida o expandida adiabaticamente hasta 0 =T — 0.286
una P de referencia p

Pref=1000hPa

Es una cantidad conservativa de una parcela de
aire gue se mueve en la atmosfera bajo
condiciones adiabaticas.



Ejemplo

Considere una atmodsfera de aire seco que en superficie, a una presion de 1000 hPa registra
una temperatura de 21 °C.

Si en 700 hPa la temperatura registrada en un radiosondeo es de 7°C, se podria tratar de la
misma masa de aire que encontramos a 1000hPa?

R

1000 |\ X0

0 =T — O.p286
P



Ejemplo

Considere una atmosfera de aire seco que en superficie, a una presion de 1000 hPa registra
una temperatura de 21 °C.

Si en 700 hPa la temperatura registrada es de 7°C, se podria tratar de la misma masa de aire
gue encontramos a 1000hPa?

= R/Cp ©,=294°K(1000/1000)™ Estabilidad
1000 | Mo atmosférica??

0 =7 — Sf’zré’é ©,=294°K (considerar,
p atmosfera no

62:2800K(1000/700)0'286 saturada)

©,=310° K
6,=310° K > 6,=294°K No se trata de la misma masa de aire



» ;COmMo se forman las masas de
aire?
« Gran volumen de aire estacionado

(o con movimiento muy lento)
durante varios dias e incluso alguna
semana sobre una determinada
superficie donde las propiedades de
T sup Yy humedad son uniformes.

— En esas condiciones, la masa de
aire va adquiriendo las propiedades
de dicha superficie por encontrarse
en contacto con ella.

| )
|Isobaras blancas: presion media al nivel del mar
| Flechas blancas: patrones de flujo en la superficie







Formacion de rocio, heladas, nieblas y nubes

Formacidn: en noches calmas, sin nubosidad y sin viento, cuando el aire
contiene humedad.

Las gotitas de agua se forman cuando el aire se enfria durante la noche y el
| vapor se condensa sobre superficies cuya T es menor que la temperatura del
punto de rocio (Tsup < Td).

Los episodios en los que se forma una mayor cantidad de rocio suelen ser
' aquellos en los que una masa de aire célido y himedo se desplaza hacia zonas
donde la T en superficie es muy baja.

] Si Tsup < Td y esa temperatura sigue disminuyendo hasta alcanzar valores por
debajo de los 0°C - las gotitas de rocio se congelan y forman la escarcha.



Formacion de rocio, heladas, nieblas y nubes

Las condiciones idoneas para la formacion de heladas son las noches frias (Tsup < 0°C), sin
nubes (mas pérdida de OL al espacio - se enfria mas la superficie) y calmas (sin vientos).

En estos casos, como no hay humedad en el ambiente no se forma una capa de cristales de hielo
alrededor de la planta protegiéndola del frio.

Este tipo de heladas son perjudiciales porque las destruye a nivel interno. Pueden ser mortales para
algunos cultivos.



Formacion de rocio, heladas, nieblas y nubes

Surgen en dias calmos y noches con HR cercana al 100%. Requieren de la presencia de
ndcleos de condensacion (aerosoles). El tamafio tipico de las gotitas de niebla es 10-20pum.

Mecanismos de formacidn:
" 1) Enfriamiento de la capa de aire que se encuentra junto al suelo — si T disminuye

manteniendo ‘e’ constante - la presion de vapor saturante ‘e_' va disminuyendo hasta que
e =es - HR=100%. Si T sigue disminuyendo - e >e_ - HR>100% - condensacion.

| (2) Incorporacion de vapor de agua al ambiente hasta que HR=100%.

Visibilidad inferior a 1km == niebla, mayor a 1km neblina. Sobre el mar: bruma



Formacion de rocio, heladas, nieblas y nubes

Nubes

Para que se formen nubes: el vapor de agua debe condensar.

Segun lo visto hasta ahora, para ello serian necesarias HR>100%.

Sin embargo, en la realidad observamos que con HR<100% ya existe precipitacion.

Esto es debido a la existencia de nucleos de condensacion higroscopicos en la

atmosfera que permiten la condensacion del vapor de agua sobre ellos con HR <100%.

Esos nucleos de condensacion son los aerosoles




Formacion de rocio, heladas, nieblas y nubes

Formacion de nubes — nicleos de condensacion

Tipos de nucleos de condensacion:

- Aitken nuclei: r < 0.2um
- Large nuclei: 0.2um<r < 1pym
- Giant nuclei: r>1pym

A

Y
X

Hygroscopic nuclel Hydrophobic nuckei

¢, Como llegan a la atmoésfera?

" Polvo, erupciones volcanicas, incendios, humo de fabricas, sal marina, ...
] Principales nucleos de condensacion: sulfatos

" Muy ligeros --> Pueden permanecer en la atmdésfera muchos dias



Formacion de rocio, heladas, nieblas y nubes

Formacion de nubes

Formacion de goticulas

La condensacion de vapor debido a supersaturacion:

Nucleacion Homogénea (poco frecuente)
|

En la atmoésfera, las gotitas nubosas se comienzan a formar
cuando el aire ascendente alcanza la saturacion

y

Nucleacion Heterogénea
[ |

Hygroscopic nuclei Hydrophobic nuclei

Existencia en la atmoOsfera de concentraciones de particulas
microscopicas, que tienen una gran afinidad con el agua y
actuan como centros de condensacion: nucleos de
condensacion




Formacion de nubes

Formacion de goticulas

Nucleacion homogénea:

[ |

Para gue una gotita sea estable se requiere una
saturacion muy grande, cuando la supersaturacion es del
1% las gotitas cuyos radios son menores a 0.121 u son
inestables y se evaporan.

Como los cocientes de saturacion que son observados
en la atmosfera, es del orden del 1%, la nucleacion
homogénea de agua a partir de vapor, es un proceso de
importancia secundaria, respecto a la nucleacion
heterogénea.




Formacion de goticulas

Nucleacién heterogénea:

o Las gotitas se forman sobre aerosoles. La velocidad de formacion de
las gotitas nubosas depende del nro de nucleos.

| Los aerosoles se clasifican segun su afinidad con el agua, en
higroscopicos, neutros e hidréfobos.

' La nucleacion sobre un aerosol neutro requiere igual
supersaturacion que la nucleacion homogénea; sobre un aerosol
hidrofobo es mas dificil y requiere mayor supersaturacion.

Sobre las particulas higroscopicas, que son solubles y tienen
afinidad con el agua, la supersaturacién necesaria es menor que
para la nucleacion homogénea.




Formacion de nubes

Crecimiento de goticulas

Crecimiento de una poblacion de goticulas que llevan a la formacion de una nube

Consideremos una poblacién de gotitas: éstas compiten por el vapor de agua disponible, su velocidad
de crecimiento depende de la concentracion, tamafio y naturaleza del nucleo y de la intensidad de
movimientos turbulentos en la nube.

Dos mecanismos explican la formacion de gotas de lluvia:

™ Proceso de Bergeron

" Proceso de colision - coalescencia.



Formacion de nubes

Formacion de goticulas

Proceso de Bergeron

DAnéIogo a la formacién de una goticula de agua pura a partir
de vapor. En aguel caso es necesario supersaturacion para
gue moléculas de vapor se unan, a traves de colisiones para
formar goticulas suficientemente grandes para subsistir.

DEn el caso de congelamiento, debe existir bajas T para que
un “embrion” de hielo de tamafo suficiente se forme por
agregacion.

DEI congelamiento ocurre a T mayores, cuando goticulas
superenfriadas se agrupan sobre la superficie de un ndcleo
de congelamiento.

DEstos son menos abundantes en la atmdésfera y se tornan
activos a T de al menos -10° C.

o Iz anly (glaciatad)
7E00 A0FC
(25,000 ft) ol

S5C0m Mixad ice and water
(18,000 ft) {-20° )

Freazing leval (0°C)

Llquid watsr only

1000 m
{3000 )
e SR s I e
D T 0 -10° C, Nubes compuestas de goticulas de
agua liquida.

Entre -10° C y -20° C las goticulas liquidas
coexisten con cristales de hielo.

Debajo de -20° C, (T de activacion de muchos
nacleos de deposicion) las nubes consisten en
cristales de hielo.



Formacion de nubes

Formacion de goticulas

Proceso de Bergeron

Consideremos una nube con T -10° C, donde cada cristal
de hielo esta rodeado por muchas goticulas liquidas:

Si el aire esta saturado con relacion al agua liquida, esta
supersaturado con relacion a los recién formados cristales
de hielo. Asi los cristales de hielo colectan mas moléculas
de agua por sublimacion.

La deposicion remueve vapor de agua de la nube,
disminuye la HR por debajo de 100%, y las goticulas se
evaporan.

La evaporacion continua de las goticulas suministra una
fuente de vapor y los cristales de hielo crecen a expensas
de las goticulas de agua superenfriada

Temperatura —15°C



Formacion de nubes

Proceso de Bergeron

Los cristales de hielo crecen y pueden comenzar a caer
Proceso de Bergeron

Ll (o de Cristales de hielo)

Durante el descenso los cristales aumentan al interceptar goticulas
superenfriadas de nube que se congelan sobre ellos.

El granizo es un caso extremo de crecimiento de hielo por acrecion:

| Se produce en cumulonimbus, donde las corrientes ascendentes son
fuertes y hay suministro de agua.

| Comienza como pequefios embriones de hielo que crecen colectando
goticulas al caer a través de las nubes. Si encuentran una corriente
ascendente, son levantadas y recomienzan el trayecto.

| cada viaje a través de la region de agua superenfriada de la nube
puede representar una capa adicional de hielo.




Formacion de nubes

Proceso de Bergeron

Agregacion:

Los cristales de hielo pueden crecer colisionando y
adhiriendo unos con otros, formando cristales
mayores, que son los copos de nieve.

Cuando la temperatura de la superficie esta por
encima de 4° C, los copos de nieve generalmente se
derriten antes de alcanzar el suelo y contintan
cayendo como lluvia.




Formacion de nubes

Crecimiento de las gotas en las nubes

Qolisién — coalescencia

En algunas nubes con topes calidos (T> — 15°C).
En combinacién con procesos de Bergeron en nubes frias.

Nubes compuestas de goticulas de agua liquida precisan alcanzar
diametros > 20 mm para que se forme precipitacion.

Estas goticulas mayores se forman cuando existen particulas higroscépicas,
como sal marina.

Las particulas remueven el vapor de agua con HR< 100% y pueden crecer
mucho. Las gotas caen y hacen coalescencia (se combinan) con goticulas

menores.



Formacion de nubes

Crecimiento de las gotas en las nubes

Colision - coalescencia
\

Al volverse mayores, caen mas rapido, aumentando sus chances de
colision y crecimiento.

Después de varias colisiones, alcanzan tamarfos para llegar a
superficie sin evaporarse.

Corrientes ascendentes en las nubes favorecen, permitiendo que las
goticulas atraviesen la nube varias veces.

Una combinacion del proceso de Bergeron y colisidn-coalescencia
(en nubes frias) genera gotas mayores que el proceso de colision —
coalescencia por separado (en nubes calidas).



Las nubes se forman cuando el aire
asciende, se expande y se enfria.
La mayoria de las nubes se forman
debido a:

1) Calentamiento en superficie y libre
conveccion.

2) Ascenso de aire sobre la topografia
(ej. Montafnas)

3) Ascenso generalizado de aire debido
a convergencia en superficie.

4) Ascensos a lo largo de los frentes

150 km
ib] Liting ahng looography




Aire frio

@ Frente ocluido

/

\.

~—_,
~

Aire mas frio

~_,

j/‘mre frio

_——J

Aire célido

m Un frente es una zona de transicion entre masas de aire con distinta T y humedad.
m Estas diferencias de T y Hum. son mas marcadas que las existentes dentro de cada

masa.
m Los frentes tienen varios km de espesor.

Norte

Cuando dos masas de aire con diferente densidad se A

o

juntan, se genera un proceso de conveccion donde

el aire frio y denso desciende y el aire calido y ligero
asciende, creandose una zona de baja presion .-
conocida como depresion frontal.

Latitud

Sur

Qeste Longitud Este




Frente frio Frente calido

Frente ocluido

Aire calido
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Clasificacion de nubes

TA2E 42 The Four Major Cloud Grou
e 7 b=

Types
1. High clouds 3. Low clouds
Cirms (Gi) Stratus (St)
Cirrostratus (Cs) Stratocumubas [ 5¢)
Cirrocamulas (Cc) Nimbostratus (Ns)
2. Middle cloads 4. Clouds with vertical
Altostratus (As) development
Altocurmulus [Ac) Cumulus (Cu)

Cumulonimbus {(Cb)

TABLE 4.3 Approximate Height of Cloud Bases above the Surface for Various Locations

Cloud Group Tropical Region Middle Lafitude Region Polar Region
20,000 to 60,000 ft 16,000 to 43,000 ft 10,000 to 26,000 ft
i, Cs, Cc (6000 to 18,000 m) (5000 to 13,000 m) (3000 to 8000 m)
Middle 6500 to 26,000 ft 6500 to 23,000 ft 6500 to 13,000 ft
As, AC (2000 to 3000 m) (2000 to 7000 m) (2000 to 4000 m)
Low surface to 6500 fi surface o 6500 ft surface to 6500 fi
St, 5S¢, Ns (0 t0 2000 m) (0 to 2000 m) (D to 2000 m)



Cirrostratus

12km —

1Mkm =— .
- _ o o B Cirrocumulus
10 km =—

gkm =—

8km

7km ¥ Altostratus

6 km
Altocumulus

5 km

4 km

Stratocumulus




CIRROS

=1 Nubes delgadas como “hilos”

Nubes Altas

== Se forman en una atmosfera alta y fria,

== Entre 5.000 - 13.700 m, en regiones de aire
estable y seco.

™ Formados ppalmente. de cristales de hielo y :
pueden indicar cambios en el tiempo, (llegada ' o L
de una perturbacion atmosférica o un sistema .
frontal). Cirrus .

== Cuando se produce un frente frio, la masa de
aire frio empuja el aire céalido hacia arriba,
creando una zona de inestabilidad y dando
lugar a la formacion de nubes de tormenta.

=1 Antes de la llegada del frente frio, puede haber
un aumento en la cantidad de cirros en la
atmosfera debido a vientos en altura que
transportan humedad a la zona donde se esta

formando el frente.



ALTOCUMULOS

== Nubes medias (2 a 6 km).

== Se caracterizan por su aspecto esponjoso o
algodonoso.

= Pueden estar compuestas por pequefas gotas de
agua o cristales de hielo, dependiendo de la T .

== Suelen formarse en patrones de bandas o rosetas,
y cubrir gran parte del cielo.

m Por lo general, se forman en el frente de un sistema
de baja presion y pueden ser precursoras de
tormentas o precipitaciones.

"Altoscumulus

= También pueden formarse en condiciones de
estabilidad, y su presencia indicar que el clima sera
mas frio o mas humedo.
Altoscumulus

== En general, no producen precipitaciones fuertes, Lenticulares
aunque pueden producir lloviznas ligeras o nieve.




NIMBOSTRATOS

== Se extienden en capas en el cielo.
"™ Formadas por agua liquida y cristales de hielo

== Asociados a precipitaciones, pueden persistir durante
horas o incluso dias.

= Se forman cuando el aire humedo y calido asciende y
se enfria, lo que provoca la condensacion del vapor de
agua y la formacion de nubes. A medida que las gotas
de agua se unen y se hacen mas pesadas, caen al
suelo en forma de precipitacion.

Nimbostratos

== |_os nimbostratos pueden formarse en una variedad de
situaciones meteoroldgicas, como en sistemas
frontales o en areas de baja presion.

"= Producen precipitaciones sostenidas ( lasificad
a veces claslifcaaos como

nubes bajas y otras como
nubes medias)



ESTRATOCUMULOS

== Apariencia esponjosa y en forma de parches, que M

pueden parecer algodonosos o acolchados.
Stratocumulus

== Formados por gotas de agua, pueden contener cristales
de hielo.

"= Se pueden formar en capas sueltas o densas, y a
menudo cubren gran parte del cielo. Estas nubes
pueden formarse en cualquier época del afio, pero
suelen ser mas comunes en climas templados y
hamedos.

== Se forman en situaciones meteoroldgicas diversas,
incluyendo frente frios, sistemas de baja presion y
areas de aire estancado.

== Por |lo general, estas nubes no suelen estar asociadas a
precipitaciones intensas, aunque pueden producir
lloviznas ligeras.




ESTRATOS

== Nubes bajas, se extienden en capas de
apariencia plana y uniforme que cubren gran
parte del cielo.

= A diferencia de los cumulos, no suelen
presentar relieves en su superficie. Suelen
estar formadas por gotas de agua y se sitan
a una altura de entre 200 y 2.000 m.

== Suelen formarse en situaciones estables,
como en areas de alta presiéon o cuando una
masa de aire frio se desplaza sobre una
superficie mas calida. En estos casos, el aire
frio impide que el aire calido y humedo
ascienda, dando lugar a la formaciéon de
nubes planas y uniformes.

Stratos

== NO Se asocian con precipitaciones intensas,
pueden producir lloviznas.

"= Se asocian con un tiempo estable y poco
variable, y su presencia suele indicar tiempo
nublado y fresco



NUBES DE DESARROLLO VERTICAL

Nubes convectivas, se forman por la conveccion del
aire que se eleva y se enfria hasta condensar.

Incluyen cumulonimbos y los altocumulos castellanus.
Se caracterizan por presentar protuberancias y
relieves en su superficie.

Los Cumulonimbos pueden alcanzar alturas de hasta
20 km y producir intensas tormentas eléctricas, fuertes
vientos y granizo. Se forman cuando el aire caliente se
eleva rapidamente y se enfria a una tasa elevada, lo
gue da lugar a una condensacion rapida y una gran
liberacion de energia.

Los Altocumulus castellanus son nubes medias que
tienen una forma parecida a la de los cumulus, pero se
presentan a una altura mayor en la atmosfera. Se
caracterizan por presentar protuberancias y relieves

en su superficie, lo que les da un aspecto de castillo.
Suelen ser un indicio de inestabilidad en la atmosfera
y dar lugar a tormentas.

Nubes de desarrollo
vertical




Lluvia

Todas las nubes contienen agua, ¢por qué algunas producen
precipitacion y otras no?

& Cuando la goticula o cristal desciende por la fuerza de gravedad, la resistencia del aire crece hasta
igualar la fuerza de gravedad y la goticula cae con velocidad constante, velocidad terminal (mayor a
mayor tamafio de goticula).

I Esta velocidad terminal es facilmente compensada por las corrientes ascendentes dentro de la nube,
gue pueden impedir que las particulas dejen la base de la nube.

1 Si ellas descienden de la nube, su velocidad es tan pequefa que ellas recorrerian apenas una
pequefia distancia antes de evaporarse en el aire no saturado situado debajo de la nube.

Las goticulas de nube precisan crecer lo suficiente para vencer las corrientes ascendentes en las nubes
y sobrevivir como gotas o copos de nieve a un descenso hasta la superficie sin evaporarse.

Para eso, seria necesario juntar en torno de un millon de goticulas de nube para formar una gota de
lluvia.




Tormentas

" Fenémeno meteoroldgico caracterizado por lluvias (pueden ser intensas), vientos, rayos y truenos.
| Se generan en nubes convectivas tipo cumulonimbo.

| Son consecuencia del ascenso de aire calido y himedo en un ambiente condicionalmente inestable.
| Cuanto mas calido es el aire de la parcela respecto al ambiente, mayor es la conveccion

] Mecanismos que desencadenan la conveccion:

« Calentamiento desigual de la superficie

« Topografia

« Convergencia de vientos en superficie

« Combinacién de convergencia de vientos en superficie con divergencia en altura
« Sistemas frontales

| Con frecuencia, las tormentas se generan cuando el aire célido asciende a lo largo de un sistema frontal
aunque varios de los mecanismos anteriormente mencionados pueden operatr.



Tipos

@ Ordinarias o unicelulares:

- Se forman en dias calidos y humedos, lejos de sistemas
frontales y donde la cizalla vertical es leve

- Expansion horizontal 1km aprox.

- Ciclo de vida 1 hr apox.

- Raramente generan algun tipo de fendmeno de tiempo severo

@ Multicelulares
- Constituidas por varias celdas (cumulonimbos, pudiendo estar
cada una de ellas en diferentes estadios de su ciclo de vida)

[ Superceldas

- Se forman en aquellas regiones donde el viento en altura es muy
intenso y rota

- Este aspecto rotacional es el que permite el desarrollo de
tornados

- Ciclo de vida puede durar varias horas




Tormentas

Ciclo de vida de célula de tormenta

I Crecimiento:

Fuertes corrientes ascendentes.

™ Madurez:

Las gotas de agua caen de la base de la nube.

Sus dimensiones y su concentraciéon son demasiado elevadas para que
las corrientes ascendentes puedan sostenerlas.

Contintan existiendo corrientes ascendentes

Cuando el aire descendente alcanza la proximidad del suelo se ve
forzado a extenderse horizontalmente, produciendo, rafagas. En esta
corriente, la temperatura es mas baja que la del aire que la rodea.

I Disipacion:

la corriente ascendente desaparece.

La corriente descendente abarca la totalidad de la célula

Esta corriente se debilita cuando cesa la formacién de gotas de agua y
particulas de hielo.

Mientras la lluvia y la corriente descendente persistan, la célula
tormentosa es mas fria que el aire que la rodea.






Ciclo Hidrolégico

Balance de agua en la superficie

Atmosphere
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Ocean to land
Water vapor transport
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Cantidad de agua (1 ano) que mueve el ciclo hidrologico, equivale a 1m
de agua distribuido en toda la sup. Terrestre.

La energia requerida para evaporar 1 m de agua = 80 W/m?

Lv=2453 kJ/kg
Si toda el agua de la atmoésfera condensara, representaria 2.5 cm

La atmosfera remueve por precipitacion aprox. 40 veces al ano
(tiempo de residencia del agua: 9 dias)

Vapor de agua aprox. 50% efecto inv.

Nubes: aprox .30% efecto inv. y 50% albedo



Ecuacioén de
balance de agua

e Una region donde anualmente la evaporacion es mayor que la precipitacion (mas
escorrentia) tendra una perdida anual de agua.

e Las zonas subtropicales de los océanos son grandes fuentes de vapor de agua para la
atmosfera.

e La region de la zona de convergencia tropical, en cambio, es una zona de continuo flujo
de vapor de agua de la atmosfera a los océanos.

e Sobre los continentes, las regiones subtropicales también tienden a tener un balance
hidrico negativo (muchos de los desiertos estan aqui), mientras que en latitudes mayores
a 40° el balance es positivo.

e Nuestro pais, a pesar de estar en la region subtropical tiene un balance hidrico anual
positivo. A una latitud similar Chile tiene un balance hidrico negativo que contiene el
desierto de Atacama, el mas seco del mundo



Balance de agua en la superficie de continente
AW =P—E—AF_—AI

P precipitacion

E evapotranspiracion

-
AF, escorrentia o
flujo lateral de agua

v
Al - infiltracion




Ecuacion de

balance de agua ..
Vapor de agua en la columna es similar a la

distribucion de precipitacion

Total precipitation Annual mean Column integrated water vapour Annual mean

mmiday

2

A través de los procesos de evaporacion, sublimacion y transpiracion, el agua
pasa de los océanos (y también de continentes y vegetacion) a la atmosfera.

Una vez en la atmosfera, el vapor de agua:
- es transportado y redistribuido por los vientos
- condensa y/o congela para formar nubes



Ecuacion de L
balance de agua Precipitacion

Total precipitation Annual mean




Ecuacion de .. .
balance de agua Precipitacion

Decrecimiento de la precipitacion desde el ecuador hacia los polos.

"1Zonas ecuatoriales oceanicas:

Sl ki i s regiones con las maximas pp (ZCIT).
mm/day

1 20-30 °© latitud: escasas pp
(anticiclones subtropicales
semipermanentes)

"|Bordes occidentales de los
continentes presentan en gral. Menores
1o pp que los bordes orientales.

¢ | |Entre los 50-60° de latitud,

« especialmente sobre los océanos se
observa un nuevo incremento de las pp
debido a pasajes de sistemas de bajas
presiones (cinturon polar de bajas
presiones), que luego decrecen hasta
los polos ( alta polar).

0.2




Ecuacién de
balance de agua

DIC-FEB

JUN-AGO

Total precipitation [ecembes-Februany

GBH#!‘-;

R R

I la existencia del monzdon de verano en la India.

I la existencia de la Zona de Convergencia del Atlantico Sur en Sudamérica y
de la Zona de convergencia del Pacifico Sur en DEF.

[l el desplazamiento de la Zona de Convergencia Intertropical.

[0 la existencia de maximos de precipitacion en los extra-tropicos durante los
hemisferios de invierno. Estos maximos tienden a ocurrir al este de los
continentes.

2 la migracién de la conveccién sobre América del Sur asociado a la Zona

de Convergencia Intertropical.




Ecuacion de .. - . - .
balance de agua Evaporacion - Precipitacion
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Ecuacioén de
balance de agua

Evapotranspiracion

Suma de todos los procesos que controlan la evaporacion desde el suelo,
vegetacion y cuerpos de agua, y de la transpiracion de las plantas.

ET (mm/yr)
M <50

B 50 e 100
] 100 to 200
] 200 to 400
[ 400 to 700
B 700 to 1,000
M > 1.000

Raoufi & Beighley (2017)



Ecuacion de Evaporacion en océanos
balance de agua
H=L.E

Surface latent heat flux Annual mean
' . -4 : ! : ! ' ! : W/m?




Ecuacioén de
balance de agua

Evaporacion

E:_pcw|v|(qa_qs)

P - densidad del aire
v — velocidad del viento

g, - humedad especifica de saturacion ala T del mar  _ masavapor deagua
g, — humedad especifica del aire a 10m de la superficie masatotal

C,, — coeficiente de difusion turbulenta

(asociado a la rugosidad de la superficie)



Surface latent heat flux

Annual mean

Lisan Yu (WHOI)
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Escorrentia

Legend

Caopstline

" Mean annual runof¥ (mm)
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Humedad del suelo

Soil Moisture
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| |
De que depende la intensidad del ciclo

hidrolégico?

En una clase anterior vimos que la temperatura de
equilibrio de la Tierra esta dada por el balance energético
en el tope de la atmaésfera.




Factores de los que depende la
intensidad del Ciclo hidroldgico

De que depende la intensidad del ciclo
hidrolégico?

En una clase anterior vimos que |la temperatura de

equilibrio de |la Tierra esta dada por el balance energético
en el tope de la atmoésfera.

Cambios en los forzantes del
sistema climatico y en sus
componentes que generen
variaciones en la RS
absorbida o RT emitida (e.g.
cambios en insolacion,
cambios en albedo, cambios
en efecto invernadero), dan
lugar a variaciones en Tsup
con efectos sobre el ciclo
hidrologico.




Cambios en la radiacion solar absorbida, o en la radiacion terrestre emitida,
altera el balance energético y dara lugar a una temperatura terrestre diferente.
Ejemplo de cambios que aumentarian la temperatura: aumento de actividad
solar, disminucién del albedo, aumento de GEl.

solar absorbida : g .
: infrarroja absorbiad
Pmﬂ"'b:sﬂ""?'lﬁ por Insrfl:ﬂycluir:
solar absorbida
por el suelo




{Que ocurre si cambia el balance radiativo en la superficie?



El balance energético en la superficie es:

Rad. Solar - Rad. terrestre — Calor latente - Calor Sensible = 0

Recordemos que:
Calor Sensible << Calor Latente

y podemos aproximar el balance energético de la superficie
Ccomo:

Rad. Solar - Rad. terrestre - Calor latente =0

Entonces:

Calor latente = Rad. Solar - Rad. terrestre



Pero, por definicion:

Calor Latente =L x Evaporacion

0 sea que
Evaporacion = 1/L, (Rad. Solar - Rad. terrestre)

Por lo tanto, la evaporacion depende del balance radiativo
en superficie.

Si (Rad. Solar - Rad. terrestre) aumenta,

la evaporaciony la intensidad del ciclo hidrolégico
aumenta.



Notar que un aumento del ciclo hidrolégico
no necesariamente cambia la cantidad de
vapor de agua en |la atmdsfera.

Lo que cambia es |la velocidad con que el
agua se mueve entre los reservorios. Por
ejemplo, entre los oceanos y la atmodsfera.



| Aligual que en el balance de energia la atmédsfera juega un
papel fundamental en transportar el exceso de energia tropical
hacia los polos, la circulacion atmosférica transporta vapor de
agua de los océanos a los continentes para cerrar el ciclo

hidroldgico.

| Asi para seguir entendiendo el funcionamiento del sistema
climatico debemos comprender como funciona la circulaciéon

atmosférica.

373
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