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1. INTRODUCCION

En Fisica de Fluidos se lama capa fimite a la regidn de un liquido o gas
en contacto con una superficie material, en la que tiene lugar un intercambio
de cantidad de movimiento, calor o masa entre dicha superficie y el fluido.
Por analogia con este concepto, a la regién de la atmosfera donde se detecta
un efecto directo de la superficie terrestre (solida o liquida) se la conoce con
el nombre de capa limite atmosférica (de aqui en adelante expresada como
CLA). Podria asi decirse que esta capa se forma como consecuencia de las
interacciones entre la atmosfera y el suelo.

En general, se considera que en la CLA el flujo es completamente turbu-
lento, de manera que en cualquier punto de ella s¢ observan tipicamente
variaciones bruscas en ¢l valor de la velocidad, la presion, la temperatura o la
humedad del aire. El efecto de la friccion superficial, el calentamiento del
suelo v la evaporacion se transmite a toda la capa limite atmosférica de forma
rapida y eficiente como consecuencia del mecanismo de mezela turbulenta.
Sin la turbulencia estos intercambios se producirian a consecuencia de
procesos moleculares en magnitudes minusculas (de 10-3 a 10-6 veces meno-
res que las actuales).

La CLA abarca s6lo una pequefia fraccion de la atmoésfera, ya que su
espesor varia tipicamente entre alrededor de 30 y 3.000 m, dependiendo de un
gran nimero de factores (calentamiento del suclo, fuerza del viento,
rugoesidad dei terreno, etc.). No obstante, los procesos a pequefia escala que
tienen lugar dentro de esta capa son muy importantes. Asi, por ejemplo,
cabria sefialar que casi toda la energia involucrada en los fendmenos
meteoroldgicos a gran escala v en la circulacion general de la atmosfera surge
0 se transmite a través de la CLA. La atmdsfera recibe del suelo la mayor
parte de calor y esencialmente todo el vapor de agua por intercambios
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turbulentos. Asimismo, como el suelo ejerce una gran resistencia a los
movimientos de aire, la transferencia de cantidad de movimiento entre la
tierra y la atmosfera que tiene lugar en la CLA es enorme. Finalmente, ha de
tenerse en cuenta que en esta capa la energia cinética de la atmosfera sc disipa
continua y eficientemente por la turbulencia a pequefia escala, de manera
que, en términos globales, casi la mitad de esta importante pérdida se produce
en la CLA, a pesar de que en ella se genera una fraccion minima (2% del
total).

De todo esto se desprende que para modelar los fenémenos meteorologicos
y la circulacion atmosférica resulta esencial la fiel descripcidon matemdética de
los procesos que ocurren en la CLA. Sin embargo, como se verd, la natu-
raleza totalmente turbulenta del flujo en esta capa hace que dicha labor sea
especialmente dificultosa.

2. MODELOS NUMERICOS DE PRONOSTICO METEOROLOGICO

En Meteorologia, el objetivo de los llamados modelos de prediccion
numérica consiste en calcular matematicamente la evolucion temporal del
fhyjo atmosférico a partir del conocimiento de sus caracteristicas en un
determinado momento. Esto se realiza mediante la resolucidn de las ecua-
ciones de continuidad, movimiento, energia termodindmica y humedad,
conocidas bajo el nombre de ecuaciones primitivas, qué son expresiones
basadas respectivamente ¢n ¢l principio de conservacidn de masa, cantidad de
movimiento, calor y vapor de agua en un volumen elemental de aire. En un
sistema de referencia cartesiano ligado a la superficie de la tierra en rotacion,
con los ejes x e y en la horizontal y el z en la vertical, dicho conjunto de
ecuaciones se formula de la siguiente manera:
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donde u, v y w son las componentes de la velocidad del fivjo, p, 8, p, v, @), v
o, la presion, temperatura potencial, humedad especifica, densidad, viscosidad
y difusividad térmica y de vapor de agua del aire respectivamente, g la
acelaracidn gravitatoria y f el llamado parametro de Coriolis cuyo valor
depende de Ia latitud geografica.

En este sistema de ecuaciones no lineales las variables son instanténeas,
por lo que seria capaz de representar matematicamente todos los movimientos
y fendmenos que tienen lugar en [a atmdsfera, desde los de mayor tamafio
(varios miles de kildmetros) como tas ondulaciones del flujo atmosférico en la
troposfera media y alta {(ondas de Rossby), hasta los mas pequeiios de escalas
espaciales submilimétricas (procesos de disipacion molecular). Actualmente
no existe ninguna técnica matemdtica que integre de manera exacta este
conjunto de ecuaciones, por lo que ha de resolverse por métodos numéricos,
que precisan discretizar la evolucion temporal continua y dividir el espacio en
parcelas o celdillas, asignando a las variables un valor en cada una de tales
divisiones. Ahora bien, la discretizacidn del espacio habria de realizarse de
manera que el tamafio de las celdillas sea menor o igual al de todos los
procesos atmosféricos que se pretendan modelar o que puedan afectar a la
distnibucion espacial de las variables.

Pero, como se ha sefialado anteriormente, en la CLA los importantes
procesos que actdan son de naturaleza turbulenta. [De manera que, si se
considera que un flujo turbulento consiste en una jerarquia de remolfinos o
eddies de tamafio muy variado, desde el maximo que permita ¢l tamafio de la
capa (o< 10° m) hasta el minimo suficiente para sobrevivir a la accién
disipativa de la viscosidad (< 10-*m), para simular matematicarnente los
procesos en la CLA a lo largo de tan solo un dia, serian precisos millones de
afios de cdlculo utilizando el superordenador mas potente gue existe en la
actualidad.

Esto implica que en el modelado atmosférico es preciso distinguir entre
aquellos procesos que serian resolubles por un método numérico y los
restantes de menor escala. Para ello, se utiliza una aproximacién llamada
large-eddy simulation, que consiste en simular con la resolucién numérica de
las ecuaciones primitivas la evolucidn temporal de las variables afectadas solo
por movimientos o fenémenos atmosféricos con escalas espaciales superiores
o iguales al tamarfio de celdilla, mientras que los efectos de los de menor escala
se determinan mediante féormulas deducidas tedrica o empiricamente en
funcidén de una serie de pardmetros. A este procedimiento de calcule de los
procesos que ocurren en el interior de las celdillas se le da el nombre de
parametrizacion,

Ahora bien, la naturaleza intrinsecamente aleatoria de cualquier variable
o propiedad de un flujo turbulento, como es el que tiene lugar en la CLA,
obliga a describir o simular solamente sus propiedades estadisticas, por lo
cual es preciso introducir un operador promedio que proporciong un
mecanismo formal para distinguir entre procesos «resolublesy y «no reso-
lubles», y que facilite un sistema de ecuaciones mds apropiado para ser
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integrado. Aunque existen varios posibles métodos de promediado (Anthes,
1977), el mas utilizado es el clasico de Reynolds, segin el cual una variable ¢
en un flujo turbulento se puede descomponer en una parte promedio A y otra
aleatoria ', tal que:

a=A+da
St se introduce este concepto en el sistema de ecuaciones primitivas,
teniendo en cuenta las condiciones o reglas de promediado de Reynolds,

resulta finalmente:
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donde los términos con una barra encima, llamados de divergencia turbulenta
de flujo, representan los promedios de los productos de dos componentes
aleatorias de variables atmosféricas. Aunque los términos de difusion
molecutar aparecen en las expresiones, como en el caso atmosférico, alcanzan
un valor del orden de 10? veces menor que los de divergencia turbulenta,
generalmente no se incluyen en los modelos meteorologicos.

Al comparar estas ecuaciones con las instantdneas, se observa que los
términos son similares en. ambas y pueden interpretarse de igual forma.
excepto los de divergencia turbulenta que contienen varianzas y covarianzas
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desconocidas. En consecuencia, en el sistema hay mas incognitas que
ecuaciones. Este es el llamade «problema de cierre» que constituye el
principal obsticulo para el desarroilo de una teoria general y rigurosa de la
turbulencia,

3. APROXIMACIONES PARA EL CALCULO DE FLUJOS
TURBULENTOS EN LA CLA

Para lograr el cierre del sistema de ecuaciones se han propuesto varias
teorias y aproximaciones, ninguna de las cuales ha resultado totalmente
satisfactorla. A continuacién se van a describir brevemente las de uso mas
extendido, que pueden agruparse en dos grandes grupos: Las aproximaciones
de cierre de primer orden donde los términos de divergencia turbulenta (flujos
turbulentos}) se especifican en funcién de variables conocidas y las de cierre de
segundo orden o superior gue determinan tales términos mediante la resolu-
cton de ecuaciones adicionales.

3.1. Esquemas de cierre de primer orden

La aproximacion mas sencilla y utilizada es la de cierre de primer orden,
que se basa en la hipotética analogia entre las transferencias molecular y
turbulenta, conocida por el nombre de teoria del transporte-gradiente, debido
a que en ella los flujos o rransporte turbulento se relacionan con gradientes de
los promedios de las variables correspondientes (velocidad, temperatura,
humedad, etc.). Para desarroliar dichas relaciones se pueden utilizar dos
hipdtesis, la primera llamada de la viscosidad turbulenta propuesta en 1877
por Boussinesq y la segunda de la longitud de mezcla por Prandtl en 1925,
que se describen a continuacidn.

Hipotesis de la viscosidad turbulenta

En analogia con la ley de viscosidad molecular de Newton, las tensiones
de cizalla turbulenta en la direccién del flujo podrian expresarse como:

T=p. Km (GU/GZ)

donde a K, se le llama coeficiente de intercambio turbulento de cantidad de
movimiento, o simplemente de viscosidad turbulenta, que vendria a ser el
homologo al de viscosidad molecular cinemadtica v. Por esta razon a esta
hipdtesis se la conoce también con el nombre de teoriea K. La anterior
ecuacion es valida para flujo estrictamente unidireccional. En el caso de la
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CLA, por ejemplo, las expresiones para los flujos turbulentos verticales de
cantidad de movimiento serian:

u'W’: - K.'n (aU/az)’ v’—”)J: - Kﬂl (a V/az)

Asimismo, para los flujos turbulentos de calor, vapor de agua o cualquier
otro constituyente atmosférico (p.e. sustancias contaminantes) se han
propuesto relaciones similares, que resultan analogas a las de las leyes de la
difusién molecular del calor (Fourier) v de la masa (Fick). Asi,

w'=-K, (00/dz), gw=—-K, (30Q/dz2)

siendo K, y K, los llamados coeficientes de intercambio vertical turbulento o
de difusividad turbulenta del calor v del vapor de agua respectivamente.

A pesar del atractive gue sin duda tiene esta teoria, la analogia entre
transferencias moleculares y turbulentas no es correcta, ya que, entre otras
razones, las segundas no son propiedades del fluido, sino que su valor
depende de las caracteristicas del flujo o de la turbulencia. De esto se deriva
que con ¢l esquema de cierre de primer orden lo que se hace simplemente es
sustituir unas incognitas (flujos turbulentos) por otras (coeficiente de
difusividad turbulenta). Para tratar de resolver esta dificultad, se han pro-
puesto diversas expresiones semiempiricas sujetas a verificacion experimental,
en las que se considera que los coeficientes K dependen de alguna manera de
las coordenadas v pardmetros del flujo.

De entre ellas la mas simple es la propuesta originalmente por Boussinesq,
en la que se supone que las difusividades turbulentas son constantes en todo
el flujo. Esta aproximacion es la que en general se utiliza en el modelado
matemadtico de la difusion turbulenta horizontal en la atmosfera libre por
encima de la CLLA. No obstante, en los modelos la consideracion de este
efecto difusive, normalmente pequefio en comparacion con el de caracter
advectivo (transporte), esta mas dedicado a corregir o «filtrar» perturbaciones
asociadas al uso de esquemas numéricos de diferencias o elementos finitos en
las diferenciales de primer orden de las ecuaciones primitivas.

Para el caso del flujo turbulento en la CLA, se¢ han propuesto diversas
teorias suponiendo que la difusividad turbulenta es una determinada funcidn
de la distancia al suelo. Sin embargo, bajo condiciones de estratificacion
térmica no neutra en la CLA resulta bastante problemdtico, y en ocasiones
imposible, encontrar dicha funcidén. A pesar de las dificultades, esta hipdresis
de viscosidad turbulenta o teoria K es la que se utiliza en la practica totalidad
de los actuales modelos matemadticos de la atmoésfera para la parametrizacidon
de los procesos de intercambio turbulento en la CLA, salvo en situaciones
con gran actividad convectiva. Esto se debe a que en una CLA con mezcla
convectiva el gradiente vertical de temperatura potencial es nulo o ligeramente
positivo, mientras que el transporte de calor €s muy umportante pero en
sentido ascendente, 1o que implicaria que el coeficiente K, habria de tener un
valor infinito o incluso negativo.
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Hipotesis de la longitud de mezcla.

En correspondencia con el concepto de recorrido libre medio en la teoria
de transferencia molecular, s¢ puede suponer que en un flujo turbulento se
forman remolinos (a semejanza de las moléculas) que se separan del lugar
donde se originan y recorren una determinada distancia (longitud de mezcla)
antes de que finalmente se mezclen de nuevo en el fluido de forma instanta-
nea. Este proceso daria lugar a, una transferencia de cantidad de movimiento,
calor u otras propiedades de una region a otra del fluido, a consecuencia de
lo cual se produciran fluctuaciones locales en sus valores medios. Si los
movimientos de tales remolinos ocurrieran de forma mas 0 menos aleatoria
en todas direcciones, entonces es facil deducir que el intercambio promedio
de cantidad de movimiento, calor, etc., tendria lugar en sentido contrario al
gradiente de velocidad, temperatura, etc.

Asi, por gjemplo, si la velocidad del viento medio aumentara con la altura,
que es el caso general en la CLA, las fluctuaciones longitudinales de la
velocidad en un nivel z serian hipotéticamente ¢l resultado de la llegada de
remolinos tanto de arriba como de abajo. Si uno de ellos llegara procedente
del nivel z—1, se produciria una fluctuacidn negativa en la velocidad media
Ufz) correspondiente al nivel z

u'= Uz 1) - U(z)=—1-(dU}dz)

asociada con una perturbacién en la velocidad vertical w de signo positivo
(ascendente), donde / representaria la llamada longitud de mezcla. Por tanto,

u'w' = —Iw-(dU/d2)

Suponiendo que en un flujo turbulento las fluctuaciones de velocidad en
todas direcciones son de igual orden de magnitud,

W= ' = [ (d 1}/ dz)

resulta finalmente

WW = — - (0U]dz)
o la relacioén original propuesta por Prandtl
Ww' ==l (|dUIOz | ) (8U/3z)
Esta ecuacion constituiria una hipdtesis de cierre en el caso de que la
longitud de mezcla media /,, pudiera prescribirse como una funcién de la

geometria y otras propiedades del flujo turbulento. No obstante, al igual que
ocurre en la hipdtesis de la viscosidad turbulenta con el coeficiente K, el
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valor de /,, es dificil de asignar. Salvo en el caso de ausencia o lejania sufi-
ciente de paredes o superficies en el que se podria suponer una longitud de
mezcla constante, su valor es altamente variable. En la CLA se considera que
es una funcion de la distancia al suelo, de la estratificacion térmica y del
espesor de la capa limite, pero las expresiones empiricas gue s¢ obtuvieran
carecerian de validez general.

3.2. Esquemas de cierre de orden superior

Alguno de los problemas que presenta las aproximaciones de cierre de
primer orden s¢ pueden eliminar aplicando cierres de segundo o superior
orden. Consisten basicamente en determinar los términos de flujo turbulento
(u'w', @', g'w’, etc.) de las ecuaciones primitivas medianie ecuaciones de
prondstico, con lo cual se tendria un sistema con 13 ecuaciones adicionales,
en las gue ademds aparecen unos términos de triple correlaciéon (uw'w'n’,
'w'w’, g'w'w’, etc.) también desconocidos. A su vez, tales términos podrian
determinarse en funcién de gradientes de los de doble correlacion y/o de las
variables dependientes, o bien mediante otras ecuaciones de prondstico en las
que surgen de nuevo otros de cuarta correlacion, y asi sucesivamente. Es
decir, con este tipo de esquemas no se hace mas que elevar el nivel en la
Jerarquia de las ecuaciones que han de resolverse.

No obstante su mayor complicacion, los esquemas de orden superior han
proporcionado un mayor conocimiento sobre la evolucion de la CLA en
condiciones de conveccion térmica intensa, imposible de parametrizar
mediante los de primer orden. Sin embargo con estratificaciones estables los
esquemas de segundo orden no resultan apropiados. Esta carencia de
generalidad, junto con el complejo tratamiento de calculo necesario, hacen
que su utilizacién en el modelado atmosférico operativo no esté muy
extendida, a pesar de la rapidez de proceso de los actuales superordenadores.
Para documentarse con mayor amplitud sobre este tipo de técnicas se remite
al lector a los trabajos de Wyngaard y Coté (1974), Lumley y Khajeh-Nouri
(1974), Zeman (1981), Wyngaard (1982), o Mellor y Yamada (1982), entre
otros.

3.3.  Anilisis dimensional y teorias de semejanza

Como consecuencia de las mencionadas dificuitades de cierre del sistema
de ecuaciones diferenciales, en las tres Gltimas décadas se ha desarrollado una
nueva metodologia para obtener las relaciones entre los flujos turbulentos y
los grddlemes de las variables y propiedades del aire en la CLA, que utiliza la
teoria de semejanza mediante el lamado andlisis dimensional.

El andlisis dimensional es un método sencillo que permite establecer
relaciones entre diferentes cantidades o pardmetros tomando como base sus
dimensiones fisicas. Su fundamento consiste en la formacion de grupos o
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parametros adimensionales entre los que se intenta establecer una relacién
funcional. La base del método la constituye el conocido reorema II de
Buckingham que establece que si m cantidades (Q;, 0, ..., O,,) conteniendo
n dimensiones fundamentales se relacionan mediante una ecuacion dimensio-
nalmente homogénea, dicha relacién siempre puede expresarse en funcién de
m—n grupos adimensionales independientes (11, II,, ..., I, _,) formados a
partir de las m cantidades originales. Es decir, la relacién funcional dimen-
sional;

FQ @ s @) =0
¢s equivalente a la relacidon adimensional.
FOuL, 10, ., 10, ) =0
o lo que es igual:
I, =F, (IL,, I, ..., 11,,,-,)

Ahoraz bien, el analisis dimensional s6lo establece la posible existencia de
una relacion funcional entre tales cantidades adimensionales, pero la propia
funcién ha de ser determinada por medio de consideraciones tebricas ¢, mas
frecuentemente, a partir de observaciones experimentales. Asimismo, hay que
tener en cuenta que este andlisis es un mero formalismo matematico sin tratar
la fisica del problema. Para aplicarlo es preciso conocer o deducir correc-
tamente, mediante intuicion fisica o informacidon experimental disponible, las
cantidades involucradas en una determinada relacidbn matematica o empirica.
Si se ignora alguna de ellas, de la que realmente depende ¢l fendmeno o la
variable objeto de investigacion, se llegaria a relaciones totalmente erroneas
sin significacion fisica alguna. Por el contrario, si se incluyen cantidades
irrelevantes o innecesarias en las hip6tesis originales, se complicaria en exceso
el analisis haciendo extremadamente dificil, si no imposible, la obtencidn
empirica de las correspondientes relaciones funcionales.

A las relaciones funcionales entre los distintos grupos adimensionales que
se obtienen por medio de este método se les da generalmente el nombre de
relaciones de semejanza, puesto que expresan las condiciones bajo las que dos
o mas regimenes de flujo serian semejantes o similares. Por esta misma razdn,
a la hipotesis original previa al analisis dimensional se la llama hipdresis de
semefgnza y el analisis basado en ella se le conoce con el nombre de analisis
o leoria de semejanza.

En el caso de la CLA, el analisis adimensional permite establecer
relaciones entre los flujos turbulentos {u'w’, 'w’, g'w’, etc.) v los gradientes de
las variables. Asi, por ejemplo, en la region totalmente turbulenta que se
encuentra proxima al suelo se puede considerar desprectable el efecto de la
fuerza de Coriolis v, en el caso de que la estratificacidon térmica tenga caracter
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neutro, también el del empuje hidrostatico (flotabihdad). Bajo tales condiciones
se tiene la evidencia experimental de que la cizalla del viento (d {//dz) depende
solamente de la distancia al suelo z, de la friccidon superficial y de la densidad
del aire, es decir:

dUjdz=f{z, 1. p)
Estas cuatro cantidades se expresan en tres umdades fundamentales
r=[ML' T2, p=[ML™Y, dU/dz=[T""], z=[L]

luego, seglin el teorema Il de Buckingham, se podra formar un solo
parametro adimensional, de manera que

(rip)
z-(dU/3z2)

siendo & la llamada constante de von Kdrmdn, que tiene un valor de 0.40,
aunque esta adn sujeto a alguna incertidumbre. Por otra parte, al numerador
de la antertor expresion, que tiene dimensiones {L/T], se le identifica como
un importante factor de escala de velocidad al que se denomina velocidad de
friccion '

— -2
us=(r/p)
de manera que entonces
—w' =

Integrando la expresion del andlisis dimensional se llega a la ecuacion del
perfil logaritmico del viento

 Us z
U= X In z

donde z; es una constante de integracion cuyas dimensiones son de longitud,
a la que se llama flongitud de rugosidad, cuyo valor depende de las
caracteristicas dinramicas del suelo. Matematicamente z, seria el nivel donde
U=0. En la figura 1 se presentan valores de zo correspondientes a diversos
tipos de terreno. .

En caso de superficies no lisas (altura de los obstaculos mucho mayor que
»/u.), existe incertidumbre en determinar cual es el nivel z =0 utilizado en la
ecuacion resultante del andlisis dimensional. En el caso de que la densidad
espacial de los obstdculos rugosos sea muy alta, parece claro que el nivel z=0
ha de corresponder a la cima de ellos, pero en caso contrario dicho nivel
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estaria situado en alguna altura intermedia entre la base y la cima de tales
obstaculos (fig. 2). Para paliar esta dificultad, o que generalmente s¢ hace es
definir 2 z=0 como el nivel de 12 base de los elementos rugosos v desplazar
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Figura 2.—Relacion entre el desplazamiento del plano cero dy v la altura de la vegetacion.

hacia arriba el sistema de coordenadas de referencia utilizado en la expresién
adimensional. De esta forma resultaria finalmente

U= % g 2
k Iy

donde d), es la llamada altura de desplazamiento del plano cero.
Del mismo modo, utilizando el anilisis dimensional, se definen unas
escalas de temperatura potencial (8.) y humedad especifica (g»), tales que:

w8 =0~ —H/pC, Wq¢=u.q=-Elp
donde H y K son los flujos de calor sensible y humedad desde ¢l suelo,
mediante las que pueden deducirse las expresiones correspondientes a los
perfiles de la temperatura potencial y humedad especifica:

« z—dy
O-0.= — In
‘ k Zo
g z—ddy

Z(]‘.
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siendo O, y Q, los valores de @ y Q en el suelo y z,, ¥ 7, las longitud de
rugosidad para la temperatura y la humedad especifica, es decir, los niveles
donde, respectivamente, @=0, y Q=0, si los correspondientes perfiles
logaritmicos fueran extrapolados hacia abajo. Sus valores no tienen por qué
ser iguales al de z, para el caso de la velocidad del viento, de hecho se ha
comprobado que son algo mayores en caso de superficies muy lisas y bastante
mas pequefios en rugosas. En Brutsaert (1988) se puede encontrar una
extensa documentacidén sobre métodos y expresiones para el calculo de
ambos pardmetros de rugosidad con diferentes tipos de terreno.

En el caso de que la estratificacion térmica del aire junto al suelo no tenga
caracter neutro, habria que tener también en cuenta el efecto del empuje
hidrostatico (flotabilidad) como consecuencia del gradiente vertical de
densidad. La hipétesis de semejanza bésica para la parametrizacion de este
efecto fue propuesta por Monin y Obukhov (1954), que se basa en la
consideracion de una escala de longitud de la flotabilidad, conocida por el
nombre de longitud de Monin-Obukhov, tal que:

—u.3

k-(g/ T (H{p- Cp)

.=

mediante la cual formar un numero adimensional {=z/L.

En esta expresion (H/p- C,) representa el flujo cinematico de calor desde
la superficie y (g/ T,) la variable de flotabilidad, siendo T, una temperatura de
referencia del aire junto al suelo. El signo negativo fue introducido por los
autores para que L fuera positiva con estratificacion destable (H#<<0) y
negativa con inestabilidad (F7>>0). El significado fisico que los autores dieron
a — L fue el de la altura a la cual los efectos de la cizalla del viento se igualan
a los de la flotabilidad, aunque en realidad es algo mayor.

En la formulacion original de la longitud de Monin-Obukhov, ¢l término
del flujo turbulento no contiene el efecto del vapor de agua presente en el aire.
Para ello, basta con introducir en la expresion el término (0. 61+ T,- E), de
forma que finalmente ‘

—u’

k-g H .
o Toc, TOGIE

L=

De esta manera, cualquier variable turbulenta, si se la normaliza mediante
una adecuada combinacién de escalas de velocidad (w.), temperatura (6.} y
humedad {g.), debe ser una funcién unica del numero adimensional {=z/ L.
Asi, se obtienen las siguientes relaciones de semejanza:

(z—dy) @
ALd) 28 —g, )

Uy
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k«(z—d)) 0
LEA) 2 —g, )

k(z—dy) 9Q _
— 5 =20

donde las funcicnes universales J han de determinarse mediante procedimientos
tedricos o empiricos. Estas expresiones inciuyen la constante k para que sean
consistentes con las que antes se han deducido para el caso de estratificacion
neutra, pues entonces & ()= [,

Como se ha visto, si en el analisis de semejanza las variables independientes
involucradas en un determinado proceso fueran numerosas, también lo serian
los grupos adimensionales y las combinaciones posibles de variables para
formarlos, corriéndose entonces el riesgo de omitir o afiadir cantidades
importantes o irrelevantes. Por esa razén, como en la CLA las cantidades
relevantes involucradas en los procesos de intercambio turbulento son muy
numerosas y diferentes segin la distancia al suelo, lo que se hace es descom-
ponerla en varias subcapas, formulando diferentes hipdtesis de semejanza
para cada una de ellas.

4. PAMETRIZACIONES DE LA CAPA LIMITE ATMOSFERICA

El tratamiento de la influencia de la CLA en los modelos numéricos de la
dindmica atmosférica difiere segun éstos se apliquen a escala global
(macroescala) o a escala regional o local {(mesoescala). En los primeros, la
CLA suele considerarse como una sola capa en la que se determinan los
intercambios aire-suelo por medio de unas ecuaciones aproximadas, en las
que se incluyen ciertos parametros o coeficientes que se suponen constantes
en los modelos mas sencillos y en los mas ajustados dependen de caracte-
risticas del terreno o de la estratificacién térmica. A este tipo de parametriza-
clones se las conoce con el nombre de formulaciones de aerodindmica «bulky
{Deardorft, 1972).

Sin embargo, en los modeles 2 mesoescala se requiere una resolucion mas
detallada de la CLA, pues en ellos es preciso resolver con mas precision los
efectos inducidos por inhomogeneidades en el calentamiento del suelo, origen
de los movimientos a escala regional o local que pretenden simularse
numéricamente. Por esta razoén a este otro tipo de parametrizaciones de la
CLA se le llama formulaciones de alta resolucion (Anthes er al., 1980).

4.1. Parametrizaciones de aerodinamica «bulk»

Este tipo de parametrizacion de la CLA es considerablemente mas rapido
y en ciertas circunstancias resulta claramente ventajoso [rente al de alta



3. Parametrizacion de la capa limite atmosférica... 117

reseluciéon (modelos de circulacidon general, modelado de la CLA marina en
modelos a macroescala, etc.).

Aunque existen diferentes procedimientos, el mas frecuentemente utilizado
es el lamado mérodo de los coeficientes de transferencia o de arrastre {drag).
Este método se ha empleado muy frecuentemente en problemas de ingenieria
relacionados con la capa limite turbulenta en tuberias y canales. Probablemente
Lettau (1959) fue el primero en introducir el concepto de coeficiente de
arrastre aplicado a la atmésfera, basandose en el andlisis de semejanza a
partir de datos experimentales. '

La esencia de este método consiste en expresar los flujos verticales
turbulentos de cantidad de movimiento, calor y vapor de agua en funcion de
unos coeficientes de transferencia adimensionales, de manera que

donde Cp, Ty y Cy son respectivamente los coeficientes de transferencia de
cantidad de movimiento {arrastre), de calor y de vapor de agua.

Numerosos autores han conseguido resultados aceptables asignando a
estos coeficientes unos valores constantes. Por ejemplo, Rosenthal (1970)
utilizd:

Cp=55-1072 Cy=Cw=0
mientras que Lavoi (1972) considerd:

C:{8.4-IO (terra) o~ _ [1.8-107% (s 96/92<0)
»713.9-107% (mar) p=CwTN0 (si 96/92=0)

Sin embargo, como puede comprobarse con el andlisis de semejanza,
excepto en situaciones especiales (vientos fuertes y terrenos muy homogéneos)
los coeficientes de transferencia no son constantes. Asi, Deardorff (1972)
propuso un procedimiento considerado como uno de los mas ajustados
dentro de las formulaciones aerodinamicas bulk, que adaptado por Anthes et
al. (1987) resulta:

- Caso estable (0=<Rb=<13):
Cp=(1-Rb/3)-[k " In (0.025 h/z,)+8.4]"

Cu/Cp=Cw/Cp=(1-Rb/3)-[k " In (0.025h/z,)+7.3]""
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— Caso inestable (Rb<C0):
Cp=[k,"" In (0.025h/z,)+8.4-25-exp (0.26 £—0.03 )] "'
Cul Cn=Cu/ Cop=(Cp " =1.1H)!
donde A es ¢f espesor de la CLA,
E=(1/23)In (-Rb)-3.5

(g/0)-h-(6-0)
Ny — UZ

y Oy U los valores medios de ©@ y U en la CLA.

4.2. Parametrizaciones de alta resolucién

Aunque en los ultimos afios se han propuesto numerosos esquemas,
solamente se comentardn aqui los mas utilizados en el modelado atmosférico,
sin pretender realizar una revisién exhaustiva de los aparecidos en la
literatura. En las formulaciones de alta resolucion se suele dividir la CLA en
tres regiones o subcapas. la fnrerfacial, la superficial y la de transicion, en
cada una de las cuales se determinan los flujos turbulentos de las variables
atmosféricas, por medio de diferentes procedimientos, tal como a continuacién
se presenta.

4.2.1. Subcapa interfacial

A la regidén en contacto f{isico con el suelo se le suele llamar swbcapa
interfucial o de transferencia. En esta capa ¢l efecto de la turbulencia es lo
bastante pequefio como para que el flujo no se vea esencialmente afectado
por ella, sino por la estructura de los elementos rugosos del terreno. En
consecuencia, el transporte de cantidad de movimiento, calor y vapor de agua
dependen casi por completo de la viscosidad y las difusividades moleculares
de calor y humedad {a,, «.}) respectivamente. Cuando la superficie es lisa a
esta capa se le da el nombre de subcapa viscosa, mieniras que con suelo
rugoso el de subcapa rugosa. Si los elementos rugosos consisten en vege-
tacion, mas o menos «permeable» al flujo de aire, se le Hama subcapa vegetal.
Mientras que €l espesor de la subcapa viscosa no supera el milimetro, el de la
vegetal puede llegar a ser del orden de metros, dependiendo de la attura de los
elementos rugosos.
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En la subcapa interfacial la parametrizacion de los flujos suelo-atmosfera
se realiza generalmente aplicando el andlisis de semejanza, de manera que

U= (u‘/k)' (I)(}m
®s_®:(H/k.u*.p. C,u). q)(]h
Q\—Q:(E/k tUxt p)‘ q)()v

donde las funciones ®’s dependen de un gran ntmero de variables, tales
como: €] espesor de la subcapa (4), el parametro u, la viscosidad del aire (v),
la difusividad molecular del vapor de agua (£,) y del calor (%,), ademds de las
caracteristicas de los obstaculos, es decir, tamafio, forma, disposicion, densi-
dad, rigidez, etc. Estas variables pueden organizarse en parametros adimen-
sionales:

R.=uw-hlv N.2 de Reynolds
P,=p-v-C,/k, N.°de Prandtl
S.=v/ik, N.9 de Schmidt

y otros que dependan exclusivamente de las caracteristicas particulares de los
obstaculos del terreno.

1)  Subcapa viscosa: Corresponde a la subcapa interfacial en caso de que
la superficie sea hidrodindmicamente lisa, que se define mediante el
criterio

u-zy/v<0.13
En la naturaleza ninguna superficic satisface rigurosamente este criterio,
pero asi pueden considerarse los suelos llanos cubiertos de nieve o hielo y
superficies de agua con aire encalmado. La altua de esta capa es
h=30-v/u
vy las funciones
Py, = 4.7, Pon =1, (Pf),‘ Py, =f. (9 S¢)
donde f, v f, se determinan de forma empirica (Deardorff, 1974).
it}  Subcapa rugosa: Cuando los obsticulos son impermeables con una

altura comparable a la anchura de la seccidon perpendicular al flujo
medio. Ejemplos de este tipo de superficies podrian ser terrenos
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baldios o con vegetacion rigida y superficies de agua con higero oleaje.
Una.superficie se define hidrodindmicamente rugosa cuando

74 ‘Z()/V>2

La altura de esta capa se considera representada por el valor
correspondiente del coeficiente de rugosidad

h= 2z
y las funciones

Dy, =175, o =f. (wezo/v, P, Pp=Ff, (uezp/ v, S.)

Uty  Subcapa «canopy»: La mayor parte de la superficie terrestre esta
cubierta de vegetacion constituida por elementos rugosos de
naturaleza permeable y fibrosa, muy proximes unos a otros. Como
existen numerosos tipos de vegetacidn, resulta bastante problemadtico
hacer generalizaciones en la formulacién de los coeficientes de
transferencia. Para una informacién mas concreta véase Brutsaert
{1988) y referencias alli incluidas.

No obstante, en los modelos de prondstico meteorologico no suele consi-
derarse a esta subcapa en la parametrizaciéon de la CLA, salvo cuando se
apliquen para modelar circulaciones o fendmenos a escala muy reducida, en
cuyo caso habria que tener en cuenta la influencia de las caracteristicas de los
elementos rugosos del suelo sobre el flujo de aire.

4.2.2. Capa superficial

Es una capa situada por encima de los obstaculos rugosos, donde el flujo
estd poco afectado por la viscosidad, la estructura de los obsticulos indi-
viduaies o la fuerza de Coriolis, pero si por la naturaleza de la superficie. En
esta capa se considera que los flujos turbulentos de cantidad de movimiento,
calor y humedad son casi constantes con la altura, aunque en realidad varian
en menos del 209, Asimismo, tales flujos se ven fuertemente influidos por la
estabilidad de la estratificacidon térmica, es decir, por el efecto de flotabilidad
debido al gradiente vertical de densidad. Tipicamente la capa superficial vienc
a ocupar alrededor del 10% inferior de la CLA.

En los modelos de pronostico meteorologico, la parametrizacién de flujos
turbulentos de cantidad de movimiento, calor v humedad en la capa
superficial se realiza mediante la aplicaciéon de la teoria de semejanza de
Monin-Obukhov, Como antes se ha visto, tales flujos pueden expresarse en
funcidn de una serie de parametros de escala, mediante los que se delinen
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unos numeros adimensionales que se relacionan a través de las expresiones
del apartado 3.3.

Para conocer la naturaleza de las funciones universales J,, &, v &,
incluidas en tales expresiones se han llevado a cabo un gran namero de
estudios experimentales, por lo que son varias las ecuaciones propuestas por
diferentes autores, algunas derivadas de forma semi-empirica interpolando
entre el caso conocido con condiciones neutras y el extremo con fuerte
inestabilidad (Priestley, 1954), y otras a partir exclusivamente de datos
experimentales. En Yaglom (1977) se puede encontrar una extensa documen-
tacion sobre las diferentes formulaciones propuestas.

Desgraciadamente la mayoria de las no muy numerosas experiencias
realizadas en el campo de la micrometeorologia se han dirigido al
conocimiento de las funciones &,, y &, mientras que las dedicadas a &, son
muy escasas. No obstante, de los estudios de Crawford (1965), Dyer (1967) y
Pruitt, et al. (1973), entre otros, parece deducirse que, en general,

2,(0=9, (D)

Sin embargo, otros autores han comprobado que especialmente con
estratificacién muy estable esta igualdad no se cumple, de forma que esta
cuestidén permanece ain sin aclararse (Brost, 1979).

No obstante, en la mayoria de los modelos meteorologicos actuales se
consideran las siguientes expresiones deducidas por Businger ef al. (1971)
basadas en los datos experimentales tomados durante el «1968 Kansas Field
Programn»:

o _{(1—7,-@*”4 si <0 (inestab.)
ml I+ 8L si {=0 (estab.}

o fall=v, 07 si [<0 (inestab.)
th_@"ﬁ{ oe-‘r,B-C2 si (=0 (estab.)

donde
a=0.74;, B=47;, v;=15 v,=9

son los valores que mejor se ajustan a las curvas experimentales de la figu-
ra 3, aunque aun existen ciertas discrepancias con los deducidos por otros
autores a causa de los ineludibles errores de medida y desviaciones de las
condiciones ideales consideradas en la teoria.

Con estos valores, integrando las relaciones de semejanza del apartado 3.3
entre el suelo y un nivel cualquiera z, para el caso de estratificacion inestable
(£ < 0), resultan las expresiones (Paulson, 1970):

=« Z_d“
Uz)= & In

- (bm s
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6* ZAdi)
0 (z)-6.= T In = -, ()
<0k

Q* Zfdu
@-0= ~p In —— ~&, (O

[}

donde

1+@,,,+(|+®,,,

@, =] [1-2, @] a/i=1n | ) ; )z]wz arctan (2,)+ 5

2

|+,
5 ©= -, @1 @jr=21n —

1+,
o, @=[ 0-2. Qlag=21m ==

siendo

3.5 = T T ™ 3.5 T 1 T T

=20 5 -9 -a3 Q 05

4

Figura 3.—Valores de las funciones de semejanza para el calor sensible (dy,) y la cantidad
de movimiento (g,,} observados en el «1968 Kansas Field Programn,
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Figura 4.—El nimero de Richardson ( R{) en funcién del parametro de estabilidad { =2/ L.

Mientras que en el caso de estratificacion estable, resultaria
P, (D=4.7 (LD
Py (=2, (=026 In(/ L) +4.7 (L —0)

Con estas expresiones, se pueden determinar los valores de los parametros
de escala (1, B., g+) 5in mas que conocer inicialmente la distribucién vertical
de las variables de prondstico (U, @ y Q) dentro de la capa superficial, con lo
cual se obtienen los valores de los flujos turbulentos verticales a través de
dicha capa, ya que

—_ 2 —_—

i ?

—uw=uw", Fw' = 0. us, q'w =g« 1

No obstante, la utilizacidén del pardmetro { tiene la dificultad de que para
su calculo ha de determinarse la escala de longitud L. Por ello, lo que
generalmente se hace es calcularlo a partir de otra cantidad adimensional
coma es el nuimero de Richardson, un parametro alternativo de la estabilidad,
cuya expresion €s

(38/92)+0.61- T, (d0Q/3z)
(BU}dz)*

i

£
T,
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si en ella se incluye el efecto del vapor de agua, ya que de los datos experi-
mentales representados en la figura 4 se deduce que

(=R cuando R, <0

R.
gZ*ﬁE%E_ cuando 0<< R, =<0.2

El nimero de Richardson proporciona ademds un criterio simple con ¢l
que indicar la existencia o no de turbulencia en un fluido con estratificacidn
estable. En la préctica, si Ri 2> 0.25 se considera ausencia de turbulencia.

El numero Ritiene la ventaja de que contiene sdlo gradientes de variables
que pueden determinarse en los modelos numéricos. Sin embargo, su célculo
no resulta fiable, puesto que el valor de la cizalla del viento que aparece en el
denominador es dificil de determinar adecuadamente, ya que las diferencias
del viento en la capa superficial pueden ser de magnitud semejante a los
errores de cilculo, incrementandose afdn mas el error inducide al estar tal
cantidad elevada al cuadrado.

Para paliar este inconveniente, en la mayoria de los modelos metcorotdgicos
se utiliza una cantidad que puede calcularse con mayor margen de {iabilidad,
como es el lamado nimero de Richardson bull, que se expresa

g:z? (909t T,
T u?

R,=

donde I'; es el gradiente adiabatico del aire seco. Facilmente puede compro-
barse que existe una relacion directa entre ambos niimeros de Richardson:

d(ln )2
Ri=Re a(in 2

En consecuencia, el cdlculo del nimero adimensional { puede realizarse a
través de Rb, que es el procedimiento mas habitual en los modelos numéricos
de dindmica atmosférica.

4.2.3. Capa de transicion

Al estrato atmosférico situado entre la capa superficial vy el Hmite superior
de la CLA se le conoce por diferentes nombres como capa de transicion, capa
externa, capa de Ekman, etc. En esta capa el viento es practicamente indepen-
diente de la naturaleza de la superficic aproximandose paulatinamente al de
la lamada atmésfera libre, donde su valor viene determinado por el balance
entre el gradiente horizontal de presion y la fuerza de Coriolis (viento
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geostrofico). A lo largo de la capa de transicion el viento medio va cambiando
de direccion con la altura, de manera que finalmente en su borde superior se
aproxima al viento geostrofico, al tiempo que la magnitud de los flujos
turbulentos disminuye drasticamente con la distancia al suelo.

No obstante, con intensa actividad convectiva junto al suelo (conveccidn
libre), los efectos de los términos de presion y Coriolis resultan comparativa-
mente pequeiios, observandose en la capa de transicion una gran actividad
termo-convectiva, generalmente local y espasmodica. En tales condiciones a
la CLA se la conoce con el nombre de capa de mezcla o capa de conveccion
libre. En estos casos la cima suele coincidir con una inversion térmica
elevada.

El limite superior de la capa de transicidén no resulta facil de determinar
de forma precisa, pues su altura depende de un gran numero de factores. No
obstante, en caso de estratificacidon neutra, condiciones estacionarias, homo-
geneidad en la horizontal y barotropia, se aproxima mucho a

6e:ke'u*/ |fE

segun puede deducirse de las ecuaciones del viento geostrafico, siendo &, una
constante con un valor que varia entre (.15 y 0.30.

Sin embargo, en caso de estratificaciéon distinta de la neutra existen otros
factores que afectan al espesor de esta capa, tales como el calentamiento
diurno, el movimiento no estacionario, inhomogeneidades en la temperatura
v humedad, etc. Ademas en el ecuador, donde f'se aproxima a cero, el espesor
8, no tendria sentido. En estos casos se considera que 6 seria el nivel hasta el
cual los efectos dindmicos y termodinamicos del suelo se manifiestan clara-
mente en los perfiles de los promedios del viento, temperatura y humedad
especifica. En la practica, bajo condiciones de estratificacion inestable esta
altura puede tomarse como la cima de la capa de mezcla convectiva donde
generalmente se sitia un estrato de inversion térmica. Para distinguirla de la
anterior se la expresa como §;.

Por otra parte, bajo condiciones de estabilidad se puede considerar que §;
seria el espesor de la inversion térmica que se forma junte al suelo, indicado
por la altura hasta la que se extiende el enfriamiento radiativo superficial. En
todo caso, ha de tenerse en cuenta que la determinacién exacta de §; no
siempre resulta sencilla, ya que la cima de la CLA experimenta variaciones de
forma continua, lo que probablemente es una manifestacion de la deformacién
experimentada por la base de la inversion elevada a causa de corrientes
convectivas desde el suelo o del efecto de ondas gravitatorias en caso de fuerte
estabilidad.

Las parametrizaciones que s¢ utilizan en los modelos de pronoéstico
meteoroldgico para el célculo de los flujos turbulentos verticales en la capa de
transicién se pueden agrupar en las siguientes categorias:

a) Relaciones de semejanza.
b} Ecuaciones explicitas.
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¢y Coeficientes de intercambio locales.
d)  Perfiles verticales de los coeficientes de intercambio.
e} Coeficiente de mezcla convectiva.

a) Relaciones de sermefanza
Consiste simplemente en aplicar ¢l modelo de semejanza de Monin-

Obukhov, suponiendo que los perfiles verticales promedio pueden expresarse
mediante ecuaciones similares a las de la capa superficial:

k-(z—dy aV k{z—dy) IO k+(z—-dy) 9Q
T A :gmu - 45 7= th s T 4, T ®.’\'
s dz 0. 9z s dz

donde las funciones universales en este caso dependeran no sélo de ¢, sino
también de parametros adimensionales adicionales cuyo efecto no es despre-
ciable a mayores alturas sobre el suelo. Esta abundancia de variables hace que
resulte extraordinariamente dificil establecer las adecuadas relaciones o
combinaciones entre ¢llas mediante un analisis de datos experimentales, que
ademds en esta capa mas Icjana al suelo son muy escasos, Uno de los
procedimientos que pueden seguirse es el desarrollado por Brutsaert y
Mawdsley (1976), que consiste en unir los perfiles de la capa de transicion a
los de la capa superficial {técnica «patching»). No obstante, actualmente este
método no suele utilizarse en los modelos de prondstico meteorologico
convencionales.

b) Ecuaciones explicitas

Este método consiste en la aplicacion de un esquema de cierre de las
ecuaciones primitivas de segundo o superior orden, comentado en el apartado
3.2. Es decir, los términos de divergencia turbulenta se determinan mediante
unas ecuaciones explicitas que se obtienen aplicando las mismas ecuaciones
de prondstico a las variables turbulentas. Son muy numerosos los autores que
desde la década de los 60 han desarrollado este procedimiento; sin embargo,
la gran complejidad que conlleva y la escasa mejora que aporta respecto a
otros esquemas mas sencillos, han hecho que sean escasos los modelos
operativos que lo incluyan.

No obstante, existen otros métodos tan precisos como los de segundo
orden de cierre basados en la ecuacidn de la energia turbulenta a los que se
conoce como esquermas de orden de cierre 1.5 (Yamada y Mellor, 1975). Este
procedimiento simplifica considerablemente el sistema completo de ecuaciones
de pronéstico, y ha sido aplicado por varios autores tanto en modelos
regionales (Wyngaard, 1982) como globales (Miyakoda y Sirutis, 1977).
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c) Coeficientes de intercambio locales

El método consiste en determinar los términos de divergencia de flujo
turbulento en funcion de los gradientes de las respectivas variables de
pronédstico mediante unos coeficientes de intercambio K,,, K, y K, (esquema
de cierre de primer orden o teoria K).

Este procedimiento es utilizado en numerosos modelos meteoroldgicos
pero solo en caso de estratificacion estable, pues bajo condiciones convectivas
los flujos verticales de calor irian en direccion contraria al gradiente, lo que
seria inconsistente con la teoria K en que se basa el método. No obstante,
para estos casos Deardorff (1970) propuso un procedimiento corrector, que
consiste simplemente en expresar el término de flujo vertical turbulento de
calor:

W = - K, (90,/9z) donde 98,/dz=00/3z—0.65-10 " K m '

con lo que no se permiten flujos en contra del gradiente.
En caso de estratificacion estable, Blackadar (1979) propuso que

K =K :{ I.1(Ri.—Riy-1%- | d¥V/dz| /Ri. si Ri<Ri,

moThT 0 si Riz R
donde V= Ui+ Fj, Ri, es el llamado nimero de Richardson critico que suele
considerarse igual a 0.25, aunque realmente depende del espaciado vertical de
la malla de calculo (Shir y Bornstein, 1977), y / es una longitud de mezcla gue
McNider v Pielke (1981) expresan como:

12{ 035z s1 z<<200 m
70m si zZ=200m

Existen otros procedimientos para determinar los valores de los coeficientes
de intercambio en funcién de gradientes locales, pero la mayoria de ellos
utilizan el nimero Ri. como referencia. La ventaja del método radica en que
con él es posible utilizar una gran resolucidn en el espaciado vertical de la
malla, ya que cuanto menor sea el espesor de cada capa, mejor serd la apro-
ximacion al gradiente real. Por contra, el mayor inconveniente del método
reside en su falta de generalidad bajo condiciones convectivas,

d) Perfiles verticales de los coeficientes de intercambio

Esta técnica consiste en que dentro de ta capa de transicion (6; <z < z))
los coeficiente K's se definen en funcidon de la distancia al suele, de acuerdo
con el siguiente perfil vertical propuesto por O Brien (1970)

K=k 272 [k Kyt emny (2K + 2EKD )]

z :
5, Iy € T Ui ey

cuya forma se muestra en la figura 5.
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Figura 5.—Perfil del coeficiente de intercambio vertical (normatizado) en caso de capa
superficial con estratificacién neutra.

Este procedimiento tiene la gran ventaja de que los valores de los K's son
independientes de los gradientes locales de ®, con lo cual seria idoneo para
condiciones de conveccidn térmica. Sin embargo, presenta el inconveniente
de que hay que determinar de forma precisa las alturas de la base (z,) v la
cima {§;) de la capa de transicion y los valores de los coeficientes K, v K, en
es0s respectivos niveles.

La mayoria de los autores que siguen este procedimiento, utilizan las
siguientes expresiones para calcular los K5 en la base de la capa de transicion
(es decir, en la cima de la superficial)

Kms':k M*Z/Qm
K;“: Km-:k M*Z/@j,

en las que &, y &, son las funciones universales de la capa supertficial. Por lo
que se refiere al valor de z,, su calculo difiere segiin los auteres. Por ¢jemplo,
Blackadar y Tennekes (1968) sugieren que z, = 0.04 - §,, sin embargo, Aloyan
et al. (1981) recomiendan una foérmula en la que z, sea funcidn de la
estabilidad de estratificacién,

Pero el mayor problema estd en determinar §, en condiciones convectivas,
pues cn estas circunstancias el crecimiento de fa CLA viene determinado por
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la incorporacién (entrainment) de aire con mayor & procedente de la inver-
sidon térmica que corona dicha capa. Este mecanismo aporta mayor calor a la
region superior de la CLA que el que llega desde el suelo por ascenso de aire.
El procedimiento mas utilizado para determinar el crecimiento de la CLA con
conveccion libre es el Hamado «jump models (Tennekes, 1973), en el gque para
calcular los flujos de calor ascendentes y descendente en la cima de la CLA se
utilizan unas expresiones basadas en la teoria de semejanza conteniendo una
nueva escala de velocidad

we =(—g1:0.8,/0) 3

En Pielke y Mahrer (1975) puede encontrarse una formulacion completa
de este modelo de crecimiento de la CLLA en caso de conveccidn libre,

Por lo que se refiere al valor de &, en condiciones nocturnas con fuerte
estabilidad, existen numerosas formulaciones que se encuentran resumidas en
los trabajos de Arya (1981) y Mahrt (1983). No obstante, bajo tales condi-
ciones no suele utilizarse este método sino el basado en coeficientes de
intercambio locales.

e) Coeficiente de mezcla convectiva

En condiciones de conveccion libre (cuando §;/ L = -5), el efecto de la
turbulencia mecanica es despreciable frente al de los movimientos generados
por flotabilidad, como consecuencia del intenso calentamiento del aire en
contacto con el suelo. Esto provoca la generacién de gradientes térmicos
superadiabaticos en la baja troposfera.

En estas circunstancias, Blackadar (1978) supuso que ¢l intercambio verti-
cal no se produce entre capas adyacentes, sino entre la capa inferior del
modelo {que generalmente coincide con la llamada capa superficial) e indivi-
dualmente cada una de las situadas por encima dentro de la CLA (fig. 6). En
consecuencia, la mezcla vertical no se determina en funcion de gradientes
locales, sino de la estructura térmica en toda la CLA, que en tales condiciones
suele conocerse con el nombre de capa de mezcla.

El procedimiento consiste en calcular la evolucién temporal de cualquier
variable de prondstico a en el nivel & por encima de la capa superficial
mediante la expresion

day /It =m(z) - (o) — )

donde m (2) es un coeficiente de mezcla convectiva que vendria a representar
la fraccién de masa intercambiada por unidad de tiempo entre el nivel k (=2,
3, ..., n) y la capa inferior del modeio (k= ), y que en general dependeria de
la distancia al suclo. Segin apunt6 Estoque (1968), este coeficiente podria
estar relacionado con «... las caracteristicas turbulentas de la atmdsfera, que
a su vez dependen del flujo a macroescala y de las caracteristicas del terreno.
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Figura 6. -Lsquemas de tipos de intercambio turbulento. a) conveccién libre; b) teoria K.

—

Para determinar su valor propuso la expresion

m(z)=mi (1 wj)
donde 6, es la altura de la CLA.

Sin embargo, Blackadar (1978) indicé que ¢l perfil vertical de temperatura
es insensible a la forma de m(z), por lo que puede suponerse que m{z)=m. En
este caso, el coeficiente de intercambio seria independiente de la altura y las
variables d¢ pronéstico tenderian a adquirir un valor similar a lo largo de
toda la CLA, excepto en la capa inferior det modelo donde se desarrolla un
fuerte gradiente superadiabatico. Esta parece una hipdtesis razonable ya gue,
seglin suele observarse, 1a mezcla convectiva es tan eficiente en la CLLA que en
general tiende a anular los gradientes.

Aplicando el principio de conservacidn de la energia calorifica, v supo-
niendo que no existe flujo a través de la cima de la capa de mezcla, Blackadar
dedujo la expreston

-1
m=H, [p- Cpp (1 —E)-f:‘ w(z) [6, —8(2)]- a’z]
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donde

C,,, es el calor especifico del aire himedo,

z,, es la altura del llamado nivel de flotabilidad nula, donde la tempe-
ratura potencial se iguala a la de la capa inferior del modelo (z))

H, es el flujo vertical de calor que emerge de la capa z,, para cuyo cdlculo
.Zhang y Anthes (1982) proponen utilizar el método desarrollado por
Priestley (1956), y

E es el llamado coeficiente de incorporacion (entrainment) por encima
de z,, que representa la fraccién del impulso ascensional disponible
para sobrepasar el nivel de flotabilidad nula. Zhang y Anthes propo-
nen para ¢l un valor de 0.2,

5. PARAMETRIZACION DE LA CLA MARINA

Entre el mar y el aire tienen lugar intercambios importantes de energia,
masa y cantidad de movimiento, que influyen decisivamente en las circula-
ciones atmosféricas y oceanicas, El calculo de tales flujos es imprescindible
para determinar la interaccidn aire-mar, asi como para el modelado numérico
meteoroldgico, oceanografico y climatico mediante modelos acoplados
atmosfera-océano,

La transferencia de cantidad de movimiento de 1a atmésfera al océano es
muy importante, ya que una parte de ella contribuye a la generacion de las
olas superficiales, mientras que la porcion restante es la responsable de la
generacién de turbulencia y corrientes convectivas en las capas superiores del
océano. En la capa en contacto fisico con la superficie marina, la turbulencia
est4 muy afectada por las olas. Pero por encima de esta capa (de 2 a 4 veces
la altura de las olas), el flujo atmosférico puede considerarse esencialmente
horizontal y unidireccional, con lo que alli la parametrizacion sera similar a
la de la capa superficial sobre suelo homogéneo. Asi, bajo condiciones de
estratificacion neutra se observa un perfil logaritmico del viento y las rela-
ciones de semejanza de Monin-Obukhov son aplicables en las restantes
condiciones de estratificacion.

A pesar de la evidencia experimental del perfil logaritmico del viento
sobre la superficie marina con estabilidad atmosférica neutra, el mayor pro-
blema se encuentra en que el importante parametro de rugosidad (z;) varia en
un intervalo de valores muy amplio (tipicamente de 0.001 a 10 mm), depen-
diendo tanto de la velocidad del viento como de las caracteristicas del aleaje.
Kitaigorodski {1970} ha sugerido un numero de expresiones para el calculo de
zy, algunas de las cuales conticnen funciones y constantes empiricas adn
desconocidas, A consecuencia de esto, resulta particularmente Gtil emplear
una parametrizacion de aerodindmica «bulky utilizando los llamados coefi-
cientes de rransferencia o de arrastre para determinar los intercambios aire-
mar de cantidad de movimiento, calor y masa, por la ventaja que supone el
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que su intervale de variacion sea considerablemente menor. Asi por ejemplo,
el llamado coeficiente de arrastre (Cp) sobre el océano tiene un valor tipico
comprendido entre (.003 y 0.001,

Hay un gran inter¢s en conocer la dependencia de Cp con la velocidad del
viento, estado del mar y estabilidad atmosférica, a consecuencia de lo cual se
han realizado un gran numero de experiencias para determinar su valor
(véase Garratt, 1977). Después de aplicar las correcciones apropiadas para la
estabilidad atmosférica, mediante las relaciones de semejanza de Monin-
Obukhov, se obtiene el coeficiente de arrastre para condiciones de neutralidad
(C,x) como una funcion de la velocidad del viento a 10 m sobre el nivel del
mar ({/,y). En la figura 7 se presenta un conjunto de observaciones del
coeficiente Cpy en funcion de U, comprobandose que entre ambos existe
una relacién casi lineal, expresada por la ecuacidn de regresion

Cpy=(0.75+0.067 Uy, - 10°

Medidas mas actuales (Smith, 1980) confirman esta relacion en condiciones
extremas con vientos de fuerza galerna.

Esta expresidn, aungue brinda buenos resultados, no es dimensionalmente
homogénea, lo que parece sugerir que el pardmetro adimensional mis apro-
piado que gobierna Cpy seria el namero de Froude

F=Uf(g- )12

que, por tanto, habria de utilizarse en lugar de la velocidad del viento. No
obstante, se ha comprobado que el ntmero Fes directamente proporcional a
Uy, por lo que cualquiera de las dos cantidades puede utilizarse para el
célculo de Cj)y.

Existe cierta controversia acerca de la variacion de Cpy con Ujy en caso
de viento débil (< 2.5 m/s), va que algunas observaciones indican una ligera
tendencia de (), a decrecer con ¢l incremento de {/),, como seria de esperar
en superficies acrodindmicamente lisas, mientras que otros autores sugieren
un valor cast constante de Cpyyy = 00012 (Kraus, 1972). En cualquicer caso, la
dependencia de (), de otros parametros, como la direccion del viento
respecto a la linea costera, cambios temporales en el viento, el estado de
desarrollo del oleaje, etc., precisan ser objeto de mas cstudio.-

Ademas de la transferencia de cantidad de movimiento entre la atmosfera
y el océano, también se producen grandes intercambios de calor (sensible y
latente), y masa (vapor de agua, CO,, nicleos de sal). Quiza los de mayor
importancia son los energéticos (H,, Ey), que se expresan en funcion de los
respectivos coeficientes de transferencia;

Hy=p C)r U (60— 0)

E():p. Cu . U‘(Q(R_Q)



5. Parametrizacion de la capa limite atmosférica... 133

3c T T T T T rTTT T
{a) -
R : . L i
20} - ’#
" %,.4"
Q L8 L
2L I ;
Z
[=]
o g0 -
B 6 21 71 33 E3IZE27T19 SOE6 1 [ 3 2 2
18372684 TS L3418 14 9 6 4 |
1 1 1 1 i ] 1 1 1 1
%" 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22
UIO {m/s}
1 1 18 ) I e
4
. (b) e
-
-
aF /’} -
-
Iﬂo -
- /+’
2t -~ -
B “
iR
»
- -
3 & ) 5 2 & .1 [}
[1+] I 5 3 3 2
o ! 1 1 1 ' ! -
10 20 30 40 50
Um(mk)

Figura 7.—El coeficiente de transferencia de cantidad de movimiento en condiciones de
neutralidad (Cpy) frente a ia velocidad del viento en la capa limite marina. {(Arya, 1988.)

Han sido muy numerosas las experiencias y estudios dedicados a deducir
el valor de los coeficiente C,,, Cy v C,. con una gran variedad de rugosidades,
oleaje y condiciones de estabilidad, viniendo casi todos a coincidir en que
bajo condiciones de neutralidad, practicamente todos ellos tienen el mismo
valor. Sin embargo, éste no parece ser el caso con condiciones de estabilidad
diferentes. Los efectos de la estratificacion atmosférica sobre dichos coefi-
cientes pueden ser deducidos mediante la teoria de semejanza de Monin-
Obukhov, de manera que

e -
Cp/Cpy=1-k ICDN P, (0°

- S - 1 _
CpfCpu=1-k "C,, @, 'k ICD,\- D, ()

Cn' = Ch
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donde tas funciones ©’s son las mismas que las deducidas para la capa
superficial sobre suelo homogéneo, Normalmente en estas expresiones se
utiliza el ndmero de Richardson «bulk» Kb en lugar de {, empleando para ello
las siguientes relaciones

{=k- Ri’)/C“i‘2 cuando RH<C0

A

{=(k/C, ) Rb-(1-5-Rb) "' cuando Rb=0

No obstante, hay que sefiakar que son escasos los estudios experimentales
en los que se haya investigado sistemdticamente los efectos de la estabilidad
en los coeficientes de transferencia (Smith, 1980), lo que unido al intervalo de
variacion tan estrecho de [ o de Rb y a la inherente dispersion de los datos
tomados en cada observacion, no permite determinar con precision los
coeficientes de transferencia en funcion de la rugosidad y estabilidad de
estratificacion. En Businger (1985) v Joffre (1985) puede encontrarse una
revision de las parametrizaciones para la capa limite marina que se utilizan en
la actualidad en los modelos de acoplamiento atmosfera-océano,

6. PARAMETRIZACION DE LA CLA EN TERRENO
NO HOMOGENEO

Las expresiones deducidas hasta aqui sélo son aplicables al flujo de atre
en la capa limite atmosférica sobre una superficie flana, uniforme y homogé-
nea. En estas condiciones la CLA también es horizontalmente homogénea vy
en equilibrio con las caracteristicas Jocales del suelo, Sin embargo, excepto en
casos particulares {océanos, desiertos, tundras nevadas, etc.), la mayoria de
los suelos presentan inhomogeneidades que afectan a las caracteristicas
turbulentas del flujo atmosférico en las capas préoximas a la superficie.
Cuando el aire fluye sobre esta clase de terrenos se va encontrando de forma
subita con cambios en la rugosidad, temperatura, humedad o elevacion del
suglo. Ademas, tales cambios no se producen de forma individual, sino que
normatmente cualquiera de ellos va ligado a algan otro. Por ejemplo, una
variacion en la rugosidad del suelo por lo general estd asociada a un cambio
en el balance energético, y por tanto en la temperatura y evaporacion
superficiales. Pero el mayor problema reside en la no lineariedad del proceso,
to que hace que no sea correcto suponer que ¢l efecto combinado es igual a
fa simple suma de los efectos individuales. A pesar de esto, la gran
complicacidn inherente al anilisis de procesos no lineales ha hecho que la
mayoria de los autores hayan estudiado de forma separada los efectos de cada
una de las posibles inhomogeneidades de los suelos.

Posiblemente al efecto que se ha dedicado mayor atencién haya sido al
asociado a un cambio en la rugosidad del terreno, En la figura § se presenta
esguematicamente dicho efecto en condiciones de estratificacion neutra. En
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Cima de la CLA //_——_—
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U*I -— *2

Figura 8, —Fsquema del desarrolio de la capa limite interna y la modificacion del perfil de
viento a consecuencia de un cambio en la rugosidad del suelo.

ella se observa que el perfil vertical del viento por debajo de una cierta altura
varia de un terreno a otro. A la capa donde ocurre esto se la suele llamar capa
limite interna (CLI), a causa de que surge dentro de otra capa limite asociada
al fluido que se aproxima a un terreno con diferente rugosidad. Por encima
de la CLI las caracteristicas del flujo son iguales a las que, a la misma altura.
tenia antes de llegar a la inhomogeneidad en el terreno,

El espesor de la CLI es de esperar que aumente con la distancia a la dis-
continuidad en la rugosidad. Asi, segin los resultados obtenidos de nume-
rosas observaciones, la variacién de la altura de la capa limite interna (/)
bajo condiciones de neutralidad se ajusta bastante bien a la expresion

0.8
h; X
SECR

i’
Zp2 Zn

donde €l valor de la constante 4; varia entre 0.35 y 0.75, dependiendo de los
autores.

Los efectos de la estabilidad de estratificacion en el desarrollo de capas
limite internas sobre suelos mas frios o cdlidos no han sido estudiados de
forma sistematica. No obstante, parece evidenciarse que la funcion expo-
nencial :

hi = X hny
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sigue siendo valida, aunque con diferentes valores para las constantes. Asi,
parece que mientras que ambas dependen de la estabilidad, sélo ¢, varia con
la rugosidad del terreno. El valor del exponente aumenta con la inestabilidad
de manera que, segin Rao ef al. (1974), para L=—, =20 m, -2 m, la
constante b,,=0.77, 0.88, 1,39 respectivamente,

So6lo existen unos pocos estudios experimentales y tedricos sobre el desa-
rrollo de la CLI a lo largo de distancias del orden de decenas de kilometros.
donde no puede ignorarse el efecto de Coriolis. No obstante, parece eviden-
ciarse en ellos una desviacion gradual en la direccion del viento, en sentido
ciclénico al pasar de suelo liso a rugoso y anticiclénico en el caso contrario
(Oke, 1974).

Por lo que se refiere al efecto inducido en el flujo por cambios en la
temperatura del terreno, podria decirse igualmente que el crecimiento de la
CL] térmica sigue una ley exponencial con la distancia a la inhomogeneidad
superficial. Por ejemplo, Venkatram (1977) propone la expresion

h=a," () V) (O =81 x/v'"?

donde /'y © son promedios de la velocidad y la temperatura potencial a lo
largo de CLA, y -y es €l gradiente vertical de temperatura potencial a barlo-
vento de la discontinuidad.

Finalmente, en el caso de que exista una inhomogeneidad en la humedad
superficial, el espesor de la correspondiente CLI se puede expresar, segin
Brutsaert (1988), mediante la ecuacién

h,‘ = [V xb‘,

donde las constantes son complejas funciones de la estabilidad de estratificacion
y de las humedades especificas del aire y del suelo a ambos lados de la discon-
tinuidad.
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