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"
PRESENTACION

Los fen6menos V parametres meteorol6gicos se pueden sentir V medir a
diferentes escalas V niveles, en el espacio V en el tiempo. A cada una de estas
escalas corresponden teorfas cientrficas, modelos, metodeloqfas V aparatos de
medici6n espec(ficos. Asr es que, por ejemplo, la predicci6n meteorol6gica ocupa
datos provenientes de im~genes de sat6lites .meteorol6gicos; tambi6n ocupa datos
de .estaciones meteorol6gicas sin6pticas, V datos de radiosondas (que miden los
diferentes parametres en las capas altas de la atm6sfera). Con estes datos, a trav6s
de modelos, sa puede representar V preveer las condiciones meteorol6gicas en la
superficie de la tierra.

En AgrometeorologCa, nos interesan las condiciones meteorol6gicas dentro de
las cuales va a desarrollarse un cultivo en una regi6n determinada. Estas pueden
caracterizarse a trav6s de los datos proporcionados por las .estaciones
meteorol6gicas cl~sicas, perc tambi6n nos preocupan las condiciones meteorol6gicas
dentro de una cubierta vegetal. De heche, debido a la sombra, la rugosidad, la
arquitectura de las plantas, la radiaci6n, el viento etc., estas condiciones no podr~n

ser las mismas cerca del suelo 0 cerca de la capa superior de una plantaci6n.

Es precisamente parte muv importante de la Micrometeorologfa el estudiar, a
partir de las laves de la ffsica universal, el comportamiento de:

- Las radiaciones en la atm6sfera V en contacto con los s6lidos(incluyendo a
los cultivos).

• Los intercambios de calor V de masa, entre la atm6sfera, el suelo y las
plantas.

Del buen conocimiento de estos fen6menos depende la calidad de los modelos
que permitir~n predecir el estado de los diferentes parametres meteorol6gicos dentro
de una cubiertl vegetal. .

Este conocimiento cobra mucha importancia. De hecho, la mayorCa de los
pat6genos, V los hongos en particular presentan reacciones fisiol6gicas directamente
ligadas con las condiciones meteorol6gicas a dentro de la cubierta vegetal,
(germinaci6n V desarrollo de las esporas, conidios, etc.), y del buen conocimiento de
las mismas depende la posibilidad de elaborar m6todos de controleficientes V
sostenibles contra las enfermedades generadas por estos pat6genos. Por otro lado,
el buen concclmiento de los mencionados fen6menos permite comprender los
mecanismos del crecimiento V del desarrollo de las especies vegetales, y de esta
rnanera, abre las posibilidades de mOdelarlos matem4ticamente



"
EI presente documento presenta las principales leves V funciones que permiten

el an4lisis micrometeorol6gico de los fen6menos .ffsicos V biol6gicos. Presenta en
forma .erdenade V jerarquizada una selecci6n V una sfntesis de los principales
conocimlentos actuales en esta materia. No existra hasta el momenta ningun
documento sint~tico en espai\ol sobre el tema. Este documento representa entonces
una importante contribuci6n del Provecto Regional de Agrometeorologra para hacer
accesible a los usuarios de la Regi6n V del Subcontinente tan importantes
conocimientos. Oeseamos que estos conocimientos sean aprovechados al m4ximo, V
permitan -a los ' t~cnicos comprender mejor los fen6menos que observan,
cuantificarlos, V, si es util, modelarlos.

Florent MARAUX
Uder del Provecto Regional de Agrometeorologra

CATIE-CIRAO-QRSTOM
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INTRODUCCION

EI microclima es el clima cerca del suelo, esto es el c1ima donde viven la
mayorfa de' las plantas y .animales. Las mayores amplitudes en las condiciones
ambientales ocurren cerca de la superficie, yel microclima es diferente del clima que
se tiene justo unos pocos metros encima de ~sta.

En el estudio especfflco de · las relaciones entre las condiciones
micrometeorol6gicas V loscultivos, los principales problemas Que deben ser
considerados son: la tasa a la cual los cultivos pierden agua en un ambiente dado,
c6mo esta depende del ambiente y c6mo minimizarla; la tasa a la cual los cultivos
absorben di6xido de carbona para su uso en la fotosfntesis, c6mo esta depende del
ambiente y c6mo maximizarla; que determina el r~gimen de temperatura, humedad V
viento en un cultivo y c6mo estos influyen en determinar el crecimiento y desarrollo,
ademas de sus etectos sobre la transpiraci6n y la fotosrntesis; V c6mo el microclima
de hojas individuales (distinto del microclima del dosel como un todo) determina la
actividad de insectos y hongos y el desarrollo de alteraciones y entermedades Que
ellos causan.

Por 10 tanto, un mejor conocimiento del microclima y de la interacci6n de este
con los organismos vivientes es fundamental para alcanzar una productividad
agrfcola alta y sostendida, asr como un manejo adecuado de los recursos terrestres.
Centro de este contexte, esta publicaci6n presenta en seis capitulos algunos de los
principios V leyes mAs importantes de la Micrometeorologia aplicada a los cultivos. EI
primer caprtulo trata de las radiaciones, sus leyes y propiedadesradiativas de
cuerpos naturales; el segundo de la transterencia de calor en el suelo; el tercerode
las transferencias de calor V masa en el aire; el cuarto se retiere al balance de energra
de las superficies naturales y la formulaci6n de la evapotranspiraci6n; el Quinto trata
de la estimaci6n de los flujos de calor en el aire yel sexto se retiere ala
micrometeorologra de la cubierta vegetal.
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CAPITULO I

LAS RADIACIONES

1.1 ORIGEN Y NATURALEZA DE LA RADIACION

La radiaci6n nace en la superficie de un cuerpo en donde el calor es
transformado en ondas electromagn6ticas segun las leves de la termodincimica. Las
ondas electromagn6ticas se propagan en el vacto con una velocidad constante c =
300.000 . km/s (3 x 108 m/s), . La radiaci6n estci compuesta de radiaciones
monccromatlcas caracterizadas por una longitud de onda .A V una
frecuenciav (inverso del per(odo de oscilaci6n). Entre c,.>. V v existe la relaci6n
" = cW . La longitud de onda representa el camino recorrido por la onda durante un
perfodo de oscilaci6n. .

AI incidir sobre la superficie de otro medio la radiaci6~ emitida puede ser
reflejada 0 transmitida si el medio es transparente, 0 absorblda, es decir
transformada de nuevo en calor. EI resultado de una tranferencia de radiaci6n es una
transferencia de calor de un cuerpo al otro, pero 10 que se propaga no es calor sino
ondas electromagn6ticas. Todos los cuerpos en la naturaleza emiten una radiaci6n
que es funci6n de su temperatura de superficie. La habilidad para emitir V absorber
radiaci6n es una propiedad intr(nseca de la materia (s6lida. Uquida 0 gas) V esta
siempre asociada con cambios en el estado energ6tico de los atomos V molecules
que constituven la materia.

En el cuadro siguiente se presenta la frecuencia V longitud de onda de los
principales tipos de radiaci6n que constituven el espectro magnetico.

Cuadro 1.1 Espectro electromagn6tico.

Tipo de rlldiaci6n AAtli to de frec:uencie
(Hz)

Ambito de).
(m)

Ondaa electric••
Ondaa de rlldio
Infr.roj• .
Vi.ible
Ultraviolet.
Rayos X
Rayos ganma

•. 3x10'
3x104 . 3x10-3

3x10·3 • 7.6X10-7
1.6x10· 1 . 4x10-1

4x10-1 - 10. 10
10-8 • 10-14

10.10 • 10. 13
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EI poder reconciliar el comportamiento ondulatorio de la radiaci6n con
cantidades discretas de energfa absorbida 0 emitida por la materia es uno de los
principales logros de la ffsica moderna. En 1900 Planck mostr6 Que la radiaci6n es
emitida en cantidades discretas 0 "quanta". La energfa de un "quantum" individual
es una cantidad de radiaci6n indivisible. proporcional a su frecuencia y se calcula
por w = hv, donde h, conocida como constante de Planck, tiene un valor de
6.626x10-34 Js. Un quantum de energia es excesivamente pequeno como unidad de
medici6n. La energCa requerida en reacciones fotoqufmicas es convenientemente
expresada .enterminos de moles de quanta, unidad lIamada einstein (E). Un E es N
quanta, donde N = 6.02x1 ()23 (el numero de Avogadro de molecctas en uria
molecule gramo), 0 sea6.02x1 ()23 fotones por mol.

1.2' ALGUNAS DEFINICIONES Y LEYES

Flujo radiante e irradianza.

Es la cantidad de energfa emitida, transmitida 0 recibida por unidad de tiempo.
Tiene coino unidad el watio (W). EI flujo radiante por unidad de area se llama
densidad de flujo radiante (W.m -2). La densidad de flujo radiante incidente sobre una
superficie se llama irradianza.

Cuerpo negro

Un cuerpo negro es un cuerpo que emite radiaci6n con una intensidad maxima
para cada longitud de onda y que absorbe completamente las radiaciones que puaden
incidir sobre al.

La ley de Wien

Esta ley establace que la longitud de onda de maxima emisi6n de radiaci6n (,\x)
de un cuerpo negro es inversamente proporcional a su temperatura superficial (T).

Ax = 2897 IT (1.1 )
. .

donde Ax esta dada en micrones y T en grades Kelvin (K). La ley de Wien
significa que los cuerpos emiten radiaciones cuyas longitudes de onda son tanto
mas cortas cuanto mas elevada es la temperatura de superficie. AsC por ejemplo el
sol con una temperatura superficial promedio de 6000 K tiene una longitud de onda
de maxima emisi6n en 0.48 pm, 'mientras que la tierra con temperatura promedio de
300 K emite can maxima intensidad en 9.7 Pm (figura 1.1).

La ley de Stefan

Stefan mostr6 experimentalmente que el flujo de energfa emitido en todas las
direcciones par unidad de superficie de un cuerpo negro es proporcional a la cuarta
potencia de la temperatura absoluta de 1a superficie:

E = 0'T4 (1.2)

Para E dada en WI~, 'q lIamada constante de Stefan-Boltzmann es igual a
5.67x10-8Wm-2.K-4.
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Fig. 1.1 Re1acion entre laenergia emitida por un
cuerpo negro y la longitud de onda a va­
rias temperaturas (Adaptado de Kreith,
1967).
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1.3 COMPORTAMIENTO DE LOS CUERPOS NATURALES

Los cuerpos naturales generalmente no se comportan exactamente como el
cuerpo negro. A la misma temperatura emiten menos energfa que el cuerpo negro V
tampoco absorben toda la energfa recibida por radiaci6n como 10 hace el cuerpo
negro. Para describir este comportamiento se .tiene que definir lossiguientes
coeficientes: .

Coeficiente de emis;on : E

Para una longitud de onda dada como para un conjunto de radiaciones
monocrornatlcas, el coeficiente de emisi6n se define como la relaci6n entre
la cantidad de radiaci6n emitida par una superficie dada a una temperatura
especifica V la radiaci6n emitida por un cuerpo negro a la misma
temperatura. Asi el E de un cuerpo negro es uno.

Coeticiente de sbsorcion: a

Se define como la relaci6n entre la cantidad de radiaci6n absorbida y la
cantidad total incidente sabre una superficie. ASl el a de un cuerpo negro
es uno.

Coeficiente de reflexion : p.

Sa define como la relaci6n entre la radiaci6n reflejada la radiaci6n total que
incide sabre una superficie.

Coeficiente de transm;s;on : 7.

Sa define como la relaci6n entre la radiaci6n transmitida V la radiaci6n total
que incide sobre la superficie.

1.4. LAS RADIACIONES NATURALES

1.4.1 La radiaci6n solar

Los estudios demuestran que el sol sa comportasimilar a un cuerpo negro con
una temperatura superficial de 6000 K. La mayorra de la radiaci6n emitida a esta
temperatura corresponde a la longitud de onda de 0.3 a 3 pm por 10 que se Ie
denomina radiaci6n de onda corta. Como se indic6 antes, lacantidad de energfa
asociada a una longitud de onda as mayor cerca de 0.48 pm .

Integrado sabra todo el espectro, la energfa amitida por el sol es cerca de 74
millones da watios por metro cuadrado (de aT4).· La densidad de flujo de raves
solares recibidos sobre una superficieperpendicular a estos rayos al tope de la
atm6sfera V a la distancia media del sol a la tierra (1.5x1 OS km) ha sido estimada en
cerca de 1353 W/m 2 (un poco menos de 2 cal.cm-2 .mrrl ) V se Ie denomina
constante solar. No toda la radiaci6n emitida por el sol lIega directamente a la tierra,
sino que parte de esa radiaci6n alcanza la tierra luego de haber sido dispersada par
moleculas de gases V otras partfculas existentes en la atl1"l6sfera. A esa radiaci6n se
Ie denomina difusa.
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AI conjunto de radiaciones de diferentes longitudes de onda provenientes del
sol se Ie denomina espectro solar. EI espectro solar se divide en tres regiones
principales: la regi6n ultravioleta con longitudes de onda entre 0.3 y 0.4 pm; la
visible de 0.4 a 0.7 pm, y la infrarroja de 0.7 y 3 pm. .

Fuera"de la atm6sfera, la radiaci6n ultravioleta contiene cerca del 7 % de la
energfa del espectro solar. Esta radiaci6n tiene mayor contenido energ~tico
(proporcional 8 1/),) Y es responsable de efectos biol6gicos importantes como
inactivaci6n de virus, formaci6n de vitamina 0, bactericida, quema del sol, cese del
crecimiento, coagulaci6n de alabumina, hemolisis, estimulaci6n del cancer de piel,
etc . EI ozono absorbe y la atm6sfera dispersa parte de asa radiaci6n de manera que
reduce la energra en esta banda de longitud de onda a cerca de 3 % de la radiaci6n
solar al nivel del mar.

A la radiaci6n visible se Ie denomina con frecuencia luz solar y juega un papel
preponderante enfotosfntesis, totomorfoqenesis, visi6n de animales y hombre,
efectos fotoperi6dicos en plantas y animales, etc . En esta parte del espectro el
efecto principal · de la atm6sfera es dispersar radiaci6n que es interceptada por
molecules individuales de nitr6geno, oxrgeno y otros gases.

La difusi6n por las molecules que componen la atm6sfera obedece la ley de
Rayleigh: Is eficiencia de la disJiersi6n es proporcional a 1/),4 : Asr la luz azul es
dispersada cerca de nueve veces mas que la roja por ejemplo. La dispersi6n de
Rayleigh es responsable del color azul del cielo. En la ragi6n visible, la absorci6n por
gases atmostericos es menos importante que la dispersi6n mientras qua en la regi6n
infrarroja del espectro, la absorci6n es mucho mas importante que la dispersi6n.
Especialmante el vapor deagua tiene picos fuertes de absorci6n entre 0.9 y 3 pm.
Asf Is presencia de vapor de agua en la atm6sfera aumenta la cantidad de radiaci6n
visible en relaci6n a la infraroja. .

La energfa de la radiaci6n solar es frecuentemente madida con instrumentos
sensores sobre todo al espectro solar. Es importante para los bi6logos conocer que
fracci6n de esta energfa recibida corresponde al espectro visible. En general se
acepta que la radiaci6n visible representa un 50 % de ·Ia radiaci6n solar total. As!
mismo para prop6sitos pr~cticos, el contenido de energfa de radiaci6n
fotosint~ticamente activa puede ser tomado como la mitad de la energfa registrada
con un solarfmetro convencional.

1.4.2 La radiaci6n de onda laegs

La radiaci6n de onda larga (entre 3 y 100 JiITl) es frecuentemente referida como
radiaci6n infrarroja 0 t~rmica. Es emitida contrnuamente por los componentes de la
atm6sfera y de la superficie terrestre. Todos los objetos con una temperatura mayor
que el 'cere absoluto emite radiaci6n a una intensidad proporcional a la cuarta
potencia de su temperaturaabsoluta (ley de Stefan)..

Cerca del 90 % de la energia de onda larga irradiada al espacio por la tierra es
absorbida por Is atm6sfera, principalmente el vapor de agua, las nubes y el di6xido
de carbono. La mayorfa de esta radiaci6n esta devuelta 0 reirradiada nuevamente a la
tierra.
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Con frecuencla la radiaci6n de onda larga se Ie denomina incorrectamente
radiaci6n nocturna. Aunque la emisi6n de onda larga es el unico flujo radiativo
durante la neche, de hecho, este tambi6n ocurre durante el dra. Asf dentro de la
Biostera, hay un contfnuo intercambio de radiaci6n de onda larga entre los
componentes del ambiente.

1.5 EL BALANCE DE RADIACION A NIVEL DEL SUELO

1.5.1 Los diferentes riDOS de radiaci6n a nivel del suelo:

La radiaci6n solar (R.)

Representa la radiaci6n incidente de ondas cortes (banda de 0.3 a 3 pm)
recibida sobre una superficie horizontal y que proviene del cielo entero
('ngulo s6lido de 2 "). Consta de dos tipo de radiaciones: radiaci6n directa
y radiaci6n difusa.

La radiaci6n solar directa (1\)

Representa el flujo energ6tico de ondas cortas que proviene del angulo
s61ido limitado al disco solar recibido sobre una superficie perpendicular al
eje de este angulo ' s6lido, es decir perpendicular a los rayos solares
incidentes.

La radiaci6n solar difusa {ReI J
Representa el flujo energ6tico que proviene de la totalidad del hemisferio
celeste con excepci6n del disco 'solar y recibido sobre una superficie
horizontal. Es la radiaci6n solar directa que ha side ditundida, es decir
dispersada en todas las direcciones·-porlas moleeulas gaseosasi el vapor
de agua y los aerosoles que componen la atm6sfera. ." ;'!.': ..

La radiaci6n atmosferica (RH J

Se define como el flujo de radiaci6n de longitudes de onda largas recibido
sobre unasuperficie horizontal y que proviene de la totalidad del hemisferio
celeste. ·Esta constitufda por la radiaci6n propia de la atm6sfera gaseosa,
de las nubes y de los aerosoles.

La radiaci6n terrestre (R1 t )

Representa el flujo de radiaci6n emitido entodo el hemisferio celeste par
una superficie natural horizontal. Es la emisi6n hemisferica de la superficie
considerada. Su valor es dado par la ley de Stefan:

Ru = E uTs4 (1.3)

donde..~s es la temperatura v e el fac~o~ 'de emisi6n 0 emisividad de.Ia
superflcis. Para la mayorfa de las superflcies naturales E esta comprendida
entre 0.96 y 1. .
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1.5.2 La ecuaciOn del balance de radiacjOn

Una fracci6n de la radiaci6n solar incidente es reflejada por la superficie del
suelo en todas las direcciones. EI cOciente de la radiaci6n solar reflejada (Rr ) por la
radiaci6n solar incidente (R 8) sa llama albedo de la superficie y se denota a: a =
R r/R 8' EI albedo varla en fl,Jnci6n de la naturaleza de la superficie y del ~ngulo de
incidencia de los rayos solares.Las coberturas vegetales bajas tienen un albedo cuyo
valor est' generalmente entre 0.20 y 0.25. En cuanto a la radiaci6n atmosMrica
(RU), las superficies naturales la absorben casi totalmente; su factor de absorci6n a
en 81 infrarrojo es igual a su factor de emisi6n E.

La.radiaci6n neta de una superficie natural es la diferencia entre los flujos de
radiaci6n que entran y los que salen y es una medida de la energla disponible en la
superficie para evaporaci6n, calentamiento del suelo y del aire, fotosrntesis, etc• . EI
balance de radiaci6n 0 radiaci6n neta (R Ii) de una superficie natural horizontal se
escribe:

(1.4)

o como:

(1 .5)

Normalmente la radiaci6n neta es positiva durante el dra y negativa por la
noche (figura 1.2).

En muchas aplicaciones biol6gicas y de ingenierra es necesaria informaci6n
sobre el valor de la radiaci6n neta. Sin embargo, mientras la radiaci6n solar se mide
con frecuencia en muchas localidades en todo el mundo, la radiaci6n neta se mide
con poca frecuencia y comunmente solo por perfodos cortos en algunas
investigaciones cientCficas. Se han hecho muchos intentos de relacionar la radiaci6n
neta a radiaci6n solar medida mediante el usa de una ecuaclon de regresi6n de la
forma R n = a R 8 . - b, la cual ha dado muy buenos resultados .

1.6 PROPIEDADES RADIATIVAS DE CUERPOS NATURALES

La mayorfa de los cuerpos naturales reflejan y transmiten la radiaci6n solar
(banda de 0.3 a 3 pm). A longitudes de onda larga (mayor de 3 pm), la mayorra de
las cuerpos naturales se comportan como cuerpos negros: absorbencasi 100 % y
reflejan casi cero. .

1.6. 1 E! agua

EI albedo del agua clara es bastante constante,. cerca de 0.05 para elevacicnes
solares mayores de 45 grados. Sin embargo, cuando la altura solar es menor,
aumenta considerablemente. AsC a 5 grados el albedo es de aproximadarnente 0 .60.

EI espectro de absorci6n del agua puede ser dividido en tres regiones
principales: en la parte visible, el agua es muy transparente, pero la luz roja es mas
absorbida que la luz azul. En el espectro de longitud de ,onda larga la absorci6n y
emisi6n del agua son ambas cerca de 0.995. Entre la regi6n visible y de longitud de
onda larga, el agua tiene varias bandas de absorci6n, .cuyos centros de banda
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principalmente absorbidos se encuentran a 1.45 y 1.95 pm.

'.6.2 E! sue/o

La capacidad del suelo para reflejar la radiaci6n depende principalmente de su
contenido de materia orgdnica.' contenido de agua, tamanos y clases de partfculas y
dngulo de incidencia de la radiaci6n. Generalmente los suelos reflejan muy poco en el
azul y aumenta con la longitud de onda hasta alcanzar su maximo entre 1 y 2 pm. En
general el albedo varfa desde cerca de 10 % para suelos con alto contenido de
materia orgdnica y 30 % para arenas des6rticas. Entre menor sea el didmetro de las
partfculas, mayor es la reflexi6n. Por otra parte entre mayor es el contenido de
humedad de un sualo, menor es la reflexi6n debido principamente a que la radiaci6n
es atrapada por reflexi6n interns en las interfases agua-aire formada por el menisco
en los poros del suelo. En el espectro de onda larga, la mayorfa de los suelos tienen
un coeficiente de emisi6n entre 0.90 y 0.95.

1.6.3 La vegetaci6a

En el espectro visible la mavorta de la radiaci6n penetra la epidermis y es
absorbida por los pigmentos de los cloroplastos, especialmente las clorofilas y
carotenos. La absorci6n de luz verde (0.50-0.54 Pm) es menos intensa Que la de luz
azul (0.40-0.47 pm), 0 de luz roja (0.6-0.7 Pm). Por 10 tanto la luz reflejada y
transmitida por hojas j6venes y saludables espredominantemente verde. Sobre todo
el espectro visible la absorci6n est4 comunmente entre 80 y 90 % • EI restante 10 6
20 % es dispersado en todas direcciones por reflexi6n y transmisi6n.
Aproximadamente la misma centidad de luz es dispersada hacia abajo por
transmisi6n y hacia arriba por reflexi6n (figura 1.3). .

Entre 0.7 y 1.0 pm. los pigmentos de las hojas absorben muy .ecca radiaci6n,
perc la absorci6n por fitocromo a 0.73 pm es de gran importancia en el control del
desarrollo de las plantas por su efecto fotoperi6dico. La reflexi6n y transmisi6n en
esta banda de longitud de onda es de cerca de 40 a 45 % de la radiaci6n incidente.
A longitudes de onda mayores de 1 pm, el comportamiento espectral es dominado
por la absorci6n per elagua, y sobre 3 Pm. las hojas se comportan casi como un
cuerpo negro.

Para derivar valores aproximados de albedo (coeficiente de reflexi6n para todo
el espectro solar), sa puede dividir el espectro solar en dos partes y asumir que el
coeficiente de reflexi6n es constante en cada porci6n: 0.1 entre 0.4 y 0.7 pm y 0.4
entre 0.7 y 3 pm. Si cada porci6n contiene la mitad de la radiaci6n disponible, el
albedo: a ='t == (0.1 x 0.5) + (0.4 x 0.5) = 0.25. Este valor es ' consistente con
mediciones realizadas y que se muestran en el cuadro 1.2. Debido a que la parte
visible del espectro hace una contribuci6n muy baja: la reflexi6n y transmisi6n de
radiaci6n solar por las hojas. las comparaciones de.color son irrelevantes para hacer
escalas de coeficientes de reflexi6n para diferentes especies.
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Fig. 1.3 Re1acion idea1izada entre absorcion, reflexion y transmisi6n de 1a
radiacion por una hoja verde (Adaptado de Monteith, 1973) .



Cuadro 1.2 Valores de albedo para diferentes superficies
vegetaJes, con maxima cobertura del suelo. .
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Culttvo Latttud del aitio Albedo
-,

Pa.to 52 0.24
RelllOlacha 52 0.26
CebadI 52 0.23
Trillo 52 0.26
Frijol . 52 0.24
MIIfz 43 0.22
Teblco 43 0.24
Pepino 43 0.26
TClIIIIte 43 0.23
Trigo 43 0.22
'astur.. 32 0.25
Cebeda 32 0.26
Pin. 22 0.15
Malz 7 0.18
Tabaco 7 0.19
Sorgo 7 0.20
Can. de aZUc:ar 7 0~15

Algod6n 7 0.21
Nanf 7 0.17
80sque Trop. HUIIedo 7 0.12
8~ de Euc:alyptUi 32 O.'9

EI albedo de un dosel foliar (campo de cultivo a comunidad natural) depende de
su geometrra, 4ngulo respecto al sol .y de las propiedades radiativas da sus
componentes. En general, un valor m4ximo de 0.25es registrado para superficies
cortas como cespedcortado. Para cultivos que crecen de 0.5 a 1 metro, el albedo
ssta generalmente entre 0.18 y 0.25 cuando la cobertura del suelo as total, pero
valores tan pequenos como 0.10 han sido ragistrados para bosques·de conrferas.
Esas diferencias se deben a Que parte de la· radiaci6n as atrapada par reflaxiones
mlJltiples entra hojas y tallos adyacentes. Por la misma raz6n, elalbedo para la
mayorra de los tipos de vegetaci6n cambia con el 4ngulo del. sol. Valoresmrnimos del
albedo son registrados cuando el sol 58 aproxima al cenit y aumenta canforme el sol
desciande an al horizonta, debido a que hay menos posibilidad de dispersi6n mlJltiple
antre los elementos del dosel. La dependancia del albedo del 4ngulo canital tamblen
puede explicar porque los vateres: de albedo madidos en .los tr6pieos son
generalmente mas pequenos qua los para superficies similares en latitudes altas.

Aunque as dineil distinguir entre tipos de vegetaei6n en base al albedo, las
diferencias an refleetividad a longitudes de onda especrficas son muy utiles para
identificar aspacies desde.satalltes. Asr mismo, aJ cambia en la reflactividad puede
sar utilizado para datactar enfarmedades fungosas y des6rdenes metab6lieos, los
cuales altaran la distribuei6n de los pigmantos de la hoja.
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CAPITULO II

TRANSFERENCIA DE CALOR EN EL SUELO
"

La transferencia de calor en el suelo se hace por conducci6n tarmtce. Es un
mecanisme de transferencia de calor basado en el movimiento y agitaci6n
permanentes de las molecules constituyentes de los cuerpos naturales. No es
importante en la atm6sfera libre, porque los afectos de difusi6n molecular son
despreciables en relaci6n a la difusi6n turbulenta.

EI suelo, asf como los dep6sitos de agua (mar), actuan como un reservorio
transitorio de calor que modera el clima cerca de su superficie: sumidsro de energfa
durante los perfodos de calentamiento (perfodo diurno, verano) y fuente de energfa
durante perfodos de enfriamiento (noche, invierno). Por ejemplo, un suelo humedo
con 1 m de profundidad puede sar capaz de absorber una gran proporci6n de la
radlaclon neta diaria, mientras experimenta solo un incremento moderado de
ternperatura.

En an~lisis de la conducci6n de calor en el suelo es compleja, debido a que su
superficis est4 expuesta a los ciclos diarios y estacionales de radiaci6n y a que los
cambios en el contenido de agua 0 compactaci6n modifican profundamente sus
propiedades t~rmicas.

2.1 lEYES DE PROPAGACION DEL CALOR EN EL SUELO

EI flujo de calor G en una profundidad dada z bajo la superficie del suelo puede
ser escrita como sigue (ley de fourier): .

G(z) = • k(z) (dTldz)

donde dTIdz as al gradiente de temperatura dentro del suelo y k es una
constante de proporcionalidad, Ilamada conductividad t~rmica del suelo. EI
signa negativo indica que el flujo circula a contra gradiente como en todas
las leyes de este tipo. .

La tasa de camblo del flujo G con la profundidad est4 relacionada con la tasa
de variaci6n de la temperatura con el t iempo .segun la ecuaci6n siguiente:

dG(z)/dz= -d(pcsTUdt (2.2)

donde pcs representa la capacidad cal6rica del suelo (producto de su masa
volumetric8 par su calor especifico). •
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Considerando una capa de suelo entre dos niveles z, y z2 (z2 =z1 +6z) e
integrando la ecuaci6n precedente, es posible inferir la expresi6n del calor
almacenado G en esta capa por unidad de superficie durante un perfodo de
tiempo 6t:

-. (2.3)

donde 6T as 'al incramento an -la temperatura ' promedio an la capa
considerada. En perCodos de enfriamiento, 6T as negativo y al calor es
liberado por flujo conductivo dasde el almacen hacia la superficie del suelo.

Par la combinaci6n de las ecuaciones2.1 y 2.2 se obtiene la ecuaci6n con
derivadas parciales que relaciona las variaciones de temperatura con el tiempo t y la
profundidad z, en medios homog~neos:

aT/at = (kJpcs)a2T/dz2 = a.«(J2T/az2)

donda al coeficiente a se Ie denomina difusividad tarrnlce.

(2.4)

Esta ecuaci6n, v41ida para medios homog4neos, describe solamente patrones
aproximados de variaci6n de temperatura en el suelo ya que la porosidad, la
repartici6n de la materia org4nica y del agua etc. hacen el suelo un medio muy
heterogtSneo.

2.2 PROPIEDADES TERMICAS DE LOS SUELOS

EI regimen t~rmico del suelo sa encuentra endependencia estrecha de sus
caracterCsticas termicas. fundamentalmente su capacidad cal6rica y su conductividad
t4rmica. .

La capacidad cal6rica del suelo (0 de cualquier cuerpo) es la relaci6n entre el
calor absorbido ( 0 Iiberado) y el correspondiente aumento ( 0 disminuci6n) de la
temperatura. Se expresa en joules por grado centCgrado (J/DC). Es el producto de su
masa volumetrica p per su calor especCfico cS ' EI calor especCfico es la cantidad de
calor requerido para elevar la temperatura de un kilogramo de 'suelo en un grade
centCgrado. Tieneunidades de joules porkilogramo y grado centCgrado (J kg-1 oC ' ).

Par otra parte, la conductividad termica (k). se define como la cantidad de calor
que fluye per unidad de .tiempo atraves de una secci6n transversal de suelo en
raspuesta al. gradiente de temperatura especificado. Tiene unidades de watios por
metro par grado centCgrado (W ITT' OC ~1 •• Otro t4rmino importante es la difusividad
termica (a= k/pc s. que se express en m2 Is. '

En el cuadro 2.1 sa dan las propiedades ' t4rmicas de los principales
constituyentes del suelo. EI cuarzo y los minerales arcillosos. los cuales son los
principales componentes s6lidos de suelos minerales. tienen densidad y calor
especCfico similar. La materia org4nica tiene cerca de la mitad de la densidad del
cuarzo, pero cerca del doble de calor especCfico.



Cuadro 2.1 Propiedades t~rmicas de los componentes del suelo
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t.llor Conductfvi dad Dffuaivldad
Densidad Eapec. t',..ica t6nnlc.

.. C~te p . CI k •
(g/~) (J/g·C) (W/.·C) (10-6 ';"1)

CUlrzo 2.66 0.80 8.80 4.18

tUneralea
arcillosos 2.65 0.90 2.92 1.22

Mat.orgainica 1.30 1.92 0.25 0.10

Agua 1.00 4.18 0.57 0.15

Air. (20·C) 1.2x10-3 1.01 0.025 20.6
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2.3 MODELACION DEL REGIMEN TERMICO DE LOS SUELOS

La variaci6n tfpica de la temperatura coneltiempo en la superficie de un suelo
puede ser descrita asumiendo una onda sinusoidal durante el dia 0 durante el cicio
anual: - .

-,

T(O,t) = Tm+ A(O) sen wt (2.5)

. Tm es la temperatura media superficlal; A(O) es la amplitud de oscilaci6n en la
superflcie, asf que la temperatura maxima y mrnima son 1n + A y 1n -A; W es la
frecuencia angular de oscilaci6n N::; 2"1f': donde ". es el tiempo de oscilaci6n (24
horas en un dra 0 365 dias para un al'\o). Si la temperatura en el momento t y a la
protundldad z es Ttz.t], la soluci6n de la ecuaci6n 2.4 que satisface la condici6n
Ifmite 2.5 es:

T(z,t) = Tm+ A(O) e(-zlDl sen (wt-z/O)

donde 0 se define de la manera siguiente:

o = (2a/.) 1/2

(2.6)

(2.7)

representando a la difusividad t6rmica. La soluci6n encontrada se caracteriza
par un desfase (-z/O) y un amortiguamiento que aumentan con la profundidad (figura
2.1). Entre menor es 0, mayores ·son el desfase y el amortiguamiento. Un valor
pequeno de 0 corresponde a un valor pequeno de a 0 un valor grande de w, es decir
un valor pequel'\o de 'r: Eso significa que los suelos que conducsn mal el .calor
desfasan y amortiguan m4s las oscilaciones de temperatura que los suelos que 10
conducen bien. Eso significa tambian que m4s breve es la oscilaci6n de temperatura,
m4s importante es el amortiguamiento. .

EI flujo de calor en la superficie .del suelo es dado por:

G = -k{drldz)z=o ·

Oerivando la expresi6n 2.6 se obtiene:

G= A(O) (pcskw)% sen(wt +"/4)

(2.8)

(2.9)

Esta f6rmula. que da una estlmacion del flujo de calor en ~a superficie del suelo,
miJestra que existe un desfase de "/4, es decir 3 horas, entre lasoscilaciones diarias
de la temperatura y las del flujo.
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CAPITULO III

"
TRANSFERENCIAS EN EL AIRE

EI proceso ffsico responseble de las transferencias de calor y masa en el aire se
llama convecci6n. De una manera general la convecci6n se define como una
transferencia que ocurre dentro de un flufdo en movimiento. Se distinguen dos tipos
de convecci6n: la convecci6n forzada y la convecci6n libre. Hay convecci6n forzada
cuando el movimiento del aire es inducido por fuerzas externas al flufdo en estudio.
Por su parte en la convecci6n libre el·movimiento del aire es causado unicamente por
diferencias de densidad dentro del flufdo que generan 10 que se llama fuerzas de
f1otabilidad. La convecci6n libre corresponde al ascenso de aire caliente sobre
superficies calentadas. En las condiciones naturales seencuentran generalmente
juntos los dos tipos de convecci6n, una debida al viento (forzada), la otra a los
gradientes tsrmlcos verticales (Iibre). En este caso se dice que la convecci6n es
mixta. .

3.1 TRANSFERENCIAS EN LA CAPA LIMITE

EI viento que fluye sobre la superficie de un objeto desarrolla una capa Ifmite,
zona de transici6n entre la superficie y el aire libre. En la capa limite la velocidad del
aire pasa del valor cero en la ·superficie al valor caracterfstico del flujo de aire. Se
puederi distinguir dos sub-capas.

La primera, muy delgada (unos milfmetros), esta ubicada inmediatamente sobre
la superficie y es denominada capa limite laminar. EI movimiento del aire es laminar
(no hay interpenetraci6n de los filamentos de airel y los procesos de transferencia
son controlados principalmente por difusi6n molecular. EI comportamiento de esta
sub-capa depende de las propiedades viscosas del aire y latransferencia decantidad
de movimiento est4 esecleda con las fuerzas viscosas.

Sobre .Ia capa laminar est4 la capa Irmite turbulenta, la cual es dominada por
mezclas fusrtes y movimlentos turbulentos. Esta es la capa de mayor importancia
para la Micrometeorologfa. Para superficies paquefias, tales como hojas u otros
6rganos vegetales~ la capa Ifmite es laminar en los primeros milfmetros ·(cerca del
borde de ataque del viento) y despues turbulenta. EI espesor de la capa Ifmite laminar
no puede crecer indefinidamente porque el f1ujo lIega a ser inestable y se rompe,
dando origen a rnovimlentos turbulentos.
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La transferenciade calor y .masa a trav~s de la capa Ifmite ocurre primero por
difusi6n molecular (en la sub-capa laminar) y daspues por difusi6n turbulenta (en la
sub-caps turbulenta) . .EI flujo de calor .se escribe en funci6n de la diferencia de
temperatura entre la superficie Ts y el aire Iibre Ta de la manera siguiente:

(3.1 )-, H ~ pCp(Ts-Ta)/rb,H.
donde p representa la densidad del aire y -c el calor especffico del aire.
r b H es un parametro Que se llama resistenci1de capa Ifmite. EI flujo (~) de
masa de una magnitud Q se escribe en funci6n de la diferencia de
concentraci6n (C) de la magnitud entre la superficie y el aire libre:

(3.2)

La resistencia de capa Ifmite para una magnitud dada tal como el vapor de agua
o el di6xido de carbono puede ser diferente de 18 para el calor.

3.2 CANTIDAD DE MOVIMIENTO Y PERFIL DE VIENTO

La capa Ifmite turbulenta es la Que predomina en las superficies que son
aercdlnamicemente rugosas, tales como bosques, cultivos, pastos, etc. Eso se dabe
a qua contfnuamente, sun a velocidadas bajas t;lal viento, sa genera turbulencia por al
paso de aire sobre los elementos individuales de la vegataci6n. En este sentido,
rugosidad significa Que las fuerzas de fricci6n que retardan al flujo de aire (fuerzas de
inercia) en 18 suparficie rugosa, son mucho mayores que las fuerzas viscosas Que
tienden a mantener el flujo laminar. La fricci6n 0 fuerza Qua retarda el flujo causa una
marcada varlaclon en la velocidad media · horizontal del viento. La cantidad de
movimiento, que se define como el producto dela rnasa por la velocidad, .~.s
transfarida de las partes mas altas, donde la velocidad as mayor, hacia las partes
mas bajas, donde la velocidad es menor,o dicho de otra manera, de la corriente de
aire a la superficie base. Esta transferencia de cantidad de movimiento del aire hacia
la superficie es responsable de las demas transferencias turbulentas.

En una corriente turbulenta el movimiento de las particulas del flufdo es
desordanado y los filamentosde aire vecinos sa interpenetran. EI movimiento de aire
es caracterizado por fluctuaciones que se manifiestan en cambios subitos, err~ticos y
continuos en la valoeidad y direcci6n del viento. ·Las fluctuaciones peQuenas, r~pidas
e irregulares del aireen movimiento parecen estar sobreimpuestas sobre otras mas
grandes y menos irregulares. Las fluctuaciones peQuenas con alta frecuencia estan
asociadas principalmente a laturbulencia mecanica, generada por efectos de fricci6n
sobre la superficie. Las fluctuaciones grandes asociadas a bajas frecuencias son el
rasultado de turbulencia t~rmica relacionada a los efectos de flotabilidad. Es
importante hacer notar qua aunque el flujo de aire en la capa turbulenta no es
regular, el comportamiento general promedio de propiedades tales como la velocidad
del viento, temperatura del aire, humedad, concentraci6n de di6xido de carbono,
pueden ser examinedas slstemattcarnenta ecbre una base estadistica. Para este
prop6sito perlodos promedios de cerca de 15-30 minutos se consideran adecuados.

Es necesario conoeer la variaci6n de la velocidad del viento con la altura encima
de una superficie natural, al menos por dos razones: de la descripci6n dal perfil as
posible estimar la efectividad de los procasos de intercambio vertical y conociendo la
velocidad del viento a un nivel fijo o dereferencia, se puede estimar la velocidad del
viento en otros niveles, para diferentes aplicaciones.
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La fuerza de fricci6n total por unidad de 4rea superficial es lIamada fuerza de
cizallamiento rn V se confunde con elflujo de cantidad de movimiento (cantidad de
movimiento por unidad de 4rea y por unidad de tiernpo). La magnitud del flujo de
cantidad de movimiento es un indicador de la efectividad de la turbulencia en el
intercambio de vapor de agua, calor sensible, di6xido de carbono, etc, entre la
superficie V.•la atm6sfera.

Como se indic6 antes, cerca de la superficie de la tierra la turbulencia sa
manifiesta por cambios subitcs, arraticos y contrnuos de la velocidad y direcci6n del
viento, perc en condiciones restringidas, la velocidad media del viento aumenta
logaritmicamente con la altura, dentro de.unos pocos metros sobre la superficie. Las
principales restricciones son:

a. La supertlcle base es horizontal y uniforme, · esto es, compuesta de
elementos rugosos (plantas, arboles, etc) de mas 0 menos la misma altura
y espaciamiento regular.

b. Las medidas estan reterldas ala capa limite caracteristica de la superficie
base.

c. La turbulencia es generada unicamente por fuerzas mscanicas de fricci6n y
no por flotabilidad.

d. La veloeldad del viento es promediada sobre un periodosustancialmente
mayor que el perfodo caracterrstico de fluctuaciones en la velocldad
instantanea del viento. En la practica el perfodo promedio deber ser al
menos 10 minutos y los perfiles de velocidad media son usualmente
determinados para intervalos de 15 a 30 minutos.

En sitios abiertos, con superficies planas, relativamente lisas, de estabiJidad
atmosferica neutra, la velocidad -media -horizontal del viento u puede ser descrita
como una funci6n logarftmica de la altura z:

u(z) = (u. Ik) In (z/zo)

k es la constante de von Karman (0.41).

zo es el parametro 0 longitud de la rugosidad.

u. es la velocidad de fricci6n.

La velocidad de fricci6n (u. ) esta dada por la ecuaci6n:

u- = IT/t» %

(3.3)

(3.4)

T es la fuerza de cizallamiento 0 flujo de cantidad de movimiento y p es la
densidad del aire. -En la practice u- Ik es la pendiente de la recta que relaciona la
velocidad u(z) en la escala lineal con ellogaritmo de z (figura 3.1).



z

----

21

Ln z

dU _ :.. jli
d(Ln zl~ -cons t ant e - ok

u (z)

Fig. 3.1 Perfil tlpico de veloc1dad del viento para sHios abiertos de
superficie plana: {al ploteado contra la altura z~ (b) Ploteado
contra el logaritmo de z (Adaptado de Thorn, 1975).
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Para coberturas vegetales que tienen una cierta altura, tales como el dosel de
un cultivo, es necesario introducir un termino denominado altura de desplazamiento
del plano cerotdj (figura 3.2), que indica el nivel medio al cualla cantidad de
movimiento es absorbido por los elementos individuales de la comunidad vegetal: Por
10 tanto, la .relacten entre altura y velocidad del viento se transforma en la siguiente
f6rmula: .

u(z) =. (u. /k) In[(z-d)/zol (3.5)

(3.6)

En general el valor de la altura de desplazamiento del plano cero varfa entre
cincuentay ochenta por ciento de la altura de la cubierta vegetal (he l. En la practlca
se usa d =0.7 he'

La rugosidad aerodlnamlca Zo de la superficie, sobre lacual el perfil de
velocidad del viento es medido, se puede determinar extrapolando la recta que
relaciona u(z) y In z, en el punto donde u = 0 (intercepto sobre eje V). Para
pr6positos practices la longitud de rugosidad z 0 se puede estimar de z 0 =0.13 he'
Tamblen por experimento y error se puede encontrar el valor de d, cuando al plotear
u contra In(z-d), se obtiene una Unea recta, (figura 3.2). Con el conocimiento de Zo
y d el perfil completo del viento sobre el dosel puede ser construfdo a partir del valor
de u a un nivel de referencia que permite determinar el valor del ultimo parametro
faltante, u• .

3.3 EXPRESIONES DE LAS TRANSFERENCIAS EN EL AIRE

En la corriente turbulenta de aire encima de las superficies naturales, el proceso
detransferencia es dominado por el efecto de difusi6n turbulenta, aunque la difusi6n
molecular continua operando. La difusi6n turbulenta corresponde a un fen6meno de
transferencia lateral comparable al fen6meno de difusi6n molecular provocado por la
agitaci6n termica de las moleculas. Las pequenas partfculas de flufdo en movimiento
desordenado son el equivalente de las moleculas en agitaci6n permanente. Adernas
de esta turbulencia mecanlca 0 friccionalligada al viento, la transferencia de cantidad
de movimiento, 0 de cualquier magnitud asociada al aire, puede lIevarse a cabo
tamblen por fuerzas de flotabilidad que corresponden al movimiento vertical de
parcetas de aire que estan mas frfas 0 mas calientes que sus alrededores.'

Introduciendo un coeficiente de difusi6n turbulenta para cantidad de
movimiento(K M), ' analogo al coeficiente de difusi6n molecular (0 ·viscocidad
cinamatica), el flujo descendente de cantidad de movimiento 0 fuerza de
cizallamiento a la altura z en la capa Ifmitapueda sar escrito en la forma siguiente:

'I"(z) = PKM (duldz)

% .
Dado que u- = rrIp) entonces: ,. =~u.2, edemas:

cr = pKM (du/dz) = pK M(u./k)/(z·d),

por 10 tanto, el coeflclenta de transferencia de cantidad de movimiento
puede ser calculado 8 partir de la siguientes expresi6n:

KM = k u. (z~) (3.7)
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Esta ecuaci6n permite calcular KM si se conoce u- V d, es decir el perfil de
viento. K M aumenta linealmente con la altura, sobre la altura de desplazamiento del
plano cero. Esta es una caracteri'stica fundamental de la transferencia de cantidad de
movimiento en una capa limite turbulenta.

Las leyes de difusi6n turbulenta son ancjlogas a las de la difusi6n molecular. EI
flujo (~) de una magnitud q, que puede ser el calor 0 la masa de un constituvente
(e], agua, di6xido de carbono), es proporcional al gradiente de concentraci6n:

(3.8)

Kq(z) es la difusividad turbulenta de la magnitud q a la altura z. EI signa
negativo indica que el flujo circula a contra gradiente.

AI integrar la ecuaci6n3.8 entre dos niveles z,V z2 (z, <z2 ) de la zona de
flujo conservativo, se obtiene:

(3.9)

Poniendo: r.,q . r:ZdZ/KqCZ), la "relaci6n 3.9 se puede escribir :
Z1

(3.10)

Esta relaci6n representa la segunda forma (IIamada forma integral) de la lev de

la difusi6n. ra q se llama resistencia aerodinamica del aire a la transferencia de
la magnitud q. 5i q representa la cantidad de movimiento y si 21 representa la altura
d +zo, que corresponde al sumidero fictlclo de la cantidad de movimiento, la
resistencia aerodinamica para transferencia de cantidad de movimiento entre este
nivel y un nivel z sera:

ra,N • 1/ku*.J
zdz/CZ-d)

• U(Z)/U*z
" d+zo

(3.1 1)

EI f1ujo vertical de calor sensible transferido por turbulencia se escribe en
funci6n del gradiente de temperatura:

H = -pcp I<H (dTIdz)

0, en forma integral en terminos de resistencia:

(3.12)

(3.13)

p es la masa volumetrlca del aire, cp el calor especffico del aire, IG.i esel
coeficiente de transferencia turbulenta de calor V r a H la resistencia aerodinamica
para el calor entre los niveles z1 V z2' En la mayori'a'de los casos se puede asumir
que K H=K M Y r a H =raM (hip6tesis de similaridad). Asr, conociendo el gradiente de
temperatura y al"'perfil ae viento (u., d y zo) dentro de la capa limite se puede
estimar el flujo de calor sensible. 5i la superficie estcj mas' caliente que el aire, 10 que
ocurre durante los perCodos de calentamiento tipicos del perlodo diurno (radiaci6n



25

neta positiva, inestabilidad t~rmica), el calor sensible fluye de la superficie hacia el
aire; cuando la superficie esta mas frfa, 10 que ocurre durante la noche (radiaci6n
neta negativa, estabilidad termica), la energfa fluye del aire hacia la superficie.

EI flujo de vapor de agua, en la capa Umite de las superficies naturales,
representa I~ p~rdida de agua de la superficie por evaporaci6n 0 la ganancia de agua
por condensaci6n (racro). Si Cy representa la concentraci6n de vapor de agua en el
aire, .el flujo se escribe:

E = - Kv (dCv/dz) (3.14)

Asl .mismo si Cc representa la concentraci6n de di6xido de cabono en el aire, el
flujo correspondiente se escribe de la manera siguente:

A = - Kc (dCcldz) (3.15)

En la capa limite los coeficientes de difusi6n turbulenta para masa (vapor 0
CO2 ) pueden ser considerados como iguales al coeficiente para cantidad de
movimiento (hip6tesis de similaridad). Las ecuaciones 3.14 y 3.15 pueden tambien
ser escritas en forma integral como la ecuaci6n 3.13. . EI gradiente dCldz se
determina experimentalmente por medici6n de la concentraci6n de vapor de agua 0
di6xiodo de carbona en un mimero de alturas sobre la superficie considerada y
dentro de la capa Irmite en equilibrio con esta superficie.

,.



26

CAPITULO IV

EL BALANCE DE ENERGIA DE LAS SUPERFICIES NATURALES V
L~ FORMULAelON DE LA EVAPOTRANSPIRACION

EI principia de conservaci6n de la energra establece que en cualquier sistema
frsico 0 biol6gico las ganancias de energfa deben ser iguales a las p~rdidas. Este
principio de conservaci6n es una herramienta muy util en Micrometeorologfa porque
permite analizar y cuantificar los diferentes componentes del balance de energfa de
las superficies naturales, los cuales no pueden siempre ser observados directamente.

La temperatura en cualquier punta de una superficie natural 0 de un organismo
vegetal responde a cambios en el suministro 0 en la disipaci6n de energra. Cuando
uno 0 m4s componentes del balance -de energfa cambia, hay un cambio
compensatorio de temperatura para restaurar el equilibrio termico. La temperatura de
tejidos vegetales y animales de sangre frfa (poikilotermos) es dictada solamente por
el ambiente t~rmico y siempre responde a un cambioen el ambiente. En animales de
sangre caliente (homotermos), la temperatura es mantenida apr6ximadamente
constante par mecanismos fisiol6gicos, los cuales alteran la tasa a la cual el calor es
producido por metabolismo y disipado por convecci6n yevaporaci6n.

4.1 LA ECUACION DEL BALANCE DE ENERGIA

EI balance energ~tico de una superficie natural evaporante puede ser expresado
por la ecuaci6n siguiente:

Rn + H + AE + G + M + J = 0 (4.1)

Rn es la radiaci6n neta: H es el flujo convectivo de calor sensible; ~E es el flujo
convective de calor latente que corresponde a la cantidad de energra involucrada en
el proceso de evaporaci6n E (A representa el calor latente de vaporizaci6n, es decir,
la energfa que consume el agua para pasar del estado Ifquido al estado de vapor, y
vale alrededor de 2400 J por gramo); G es el flujo de calor en el suelo; M representa
la producci6n 0 consumo de calor por el metabolismo (f9tosfntesis y respiraci6n); J
representa la variaci6n en el almacenamiento de calor por la superficie considerada.
Cada t~rmino representa un flujo de energfa por unidad de -4rea superficial. Los flujos
son positives cuando representan ganancias de energra y negativos cuando
representan perdidas. EI termino J de la ecuaci6n es generalmente despreciable para
plantas, y si la energfa usada en las transtormaclonas qufmicas es pequena, el
t~rmino M puede tambi~n ser ignorado. Asf el balance de energfa se transforma en la
ecuaci6n m4s simple:

Rn + H +AE + G = 0 (4.2)

EI sol es la fuente de practtcamente toda la energia de la Biosfera, y durante el
dia la radiaci6n neta (que incluye la radiaci6n solar) tiende a dominar el balance de
energra. Debido a ello e ignorando la convenci6n de signos, se acostumbra escribir la
ecuaci6n del balance de energfa como la radiaci6n neta contra la suma de los otros
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componentes del balance:

Rn = H +i\E + G (4.3)

Recordando Que cuando F\, > 0 (condici6n trpica del perfodo diurno), la suma
de la derecha de la igualdad representa perdidas de calor del sistema y Que cuando
Rn<O (perrodo nocturno), la suma de los otros terminos representa ganancia de
calor.

Las variaciones diurnas de f\, en un sitio ocurrenprincipamente en respuesta a
la variaci6n de la radiaci6n solar. Sobre un dosel forestal, por ejemplo, Rn puede
variar generalmente desde menos de cero, durante la noche, a un maximo de un
poco m~s de 700 W/m2 , durante las horas del mediodfe. Tfpicamente, durante el
parfodo diurno, la magnitud absoluta de F\, es mayor Que la de cueloulara de los
otros terminos.

EI almacenamiento de calor en la cubierta vegetal depende de la capacidad
termica volumetrica del sistema y del regimen de radiaci6n neta. La tasa de
almacenamiento de calor . en el volumen asreo de un bosque, por ejemplo, es
.generalmente un orden de magnitud mas pequeno Que la radiaci6n neta durante el
dia. EI calor almacenado por el dosel durante el dia as Iiberado durante la noche
(balance diario = cero).

EI almacenamiento de calor en al suelo es mucho mayor que en la vegetaci6n.
La .tasa da conducci6n de calor dentro del suelo cerca del medlcdta. puede
r.epresentar 20 % 0 mas de la radiaci6n neta si la superficie esta descubierta. Sin
embargo, bajo coberturas vegetales densas, la amplitud diaria de la temperatura
superficial es grandemente reducida y la tasa de almacenamiento de calor disminuye.
Es claro que durante epocas de calentamiento (R n y la temperatura del suelo
aumentandol, el almacenamiento diario de calor en el suelo es generalmente mucho
mayor que la liberaci6n nocturna. t.o :opuesto es cierto durante perrodos de
enfriamiento.

La energra metab61ica (M), es generalmente peQuenaa ignorada en la
evaluaci6n da balances de energra de cubiertas de'plantas. Su magnitud es similar al
error involucrado en la medici6n de otros componentes del balance de energia.

La convecclcn del calor es uno de los principales mecanismos de transferencia
de energia en la Siosfera; es proporcional 8 la diferencia de temperatura (superficie':'
aire) y depende de la velocidad efectiva del viento. Sabre superficies relativamente
secas esta constituye la principal forma de disipaci6n de la radiaci6n neta. Sobre
superficies humedas 0 vegetaci6n con buen abastecimiento hrdrico, el enfriamiento
evaporativo es generalmente mas importante Que el intercambio convectivo de calor
sensible. EI proceso inverso de la evaporaci6n es la condensaci6n del vapor de agua,
Que libera energra cal6rica y represents un ingreso de calor para la superficie. Debido
a que H y AE frecuentemente abarcan la mayor parte del flujo de radiaci6n neta, la
relaci6n CIAE (llamada relaci6n de Bowen y notada B) es de gran interes porque
indica c6mo se parte la energra radiativa disponible en calor sensible y latente.

En la figura 4.1 se muestran las variaciones medias horarias de los
componentes del balance de energra para una plantaci6n de avena durante la
floraci6n y la maduraci6n.
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4.2 FORMULACION DE LA EVAPOTRANSPIRACION

Actualmente todas las f6rmulas de evaporaci6n 0 evapotranspiraci6n que
tienen un caracter trsico se basan sobre la ecuaci6n basica que deriv6 el ingl6s H.
Penman en 1948. La f6rmula otiginal de Penman, derivada de la ecuaci6n del balance
de energra antes mencionada, da la evaporaci6n de una superficie saturada, es decir
una superficie donde la presion de vapor de agua es igual a la presi6n m4xima
posible en esas condiciones, como por ejemplo, una capa de agua libre 0 un suelo
desnudo completamente mojado.

4.2. 1 La ecuaci6nde Penman

Para derivar la ecuaci6n de Penman se necesitan tres ecuaciones b4sicas:

a. Las dos ecuaciones que traducen las transferencias de calor sensible H y
calor latenteAE entre la superficie y el aire.·

H= pepIT.-T.)/r.

.AE = (~cp/'Y)(es-ea)/r. con 8s = e· (T.)

b. La ecuaci6n que traduce el balance de energla de /a superficie.·

(4.4)

(4.5)

(4.6)

En estas ecuaciones p representa la densidad 0 masa volum~trica .1 aire, c
su calor especrfico a presion ccnstante.r la constante psicrom6tri~a, Ts fa
temperatura de la superficie, Tala temperatura del aire a una altura de referencia, e.
la presion de vapor a nivel de la superficie, e a Is presion de vapor del aire, ee Ia
presion de vapor de satcraclon, r I Is resistencia a la difusi6n en el aire, Rn la
radiacion rieta y G el flujo de calor transmitido por conducclen en el suelo.

Para derivar la ecuaci6n de Penman hay que linearizar la funci6n e· , usando
una aproximaci6n de Taylor de primer orden, centrads sabre Is temperatura del aire
T.:

e· IT.)· e· (Ta)+sIT.-T.) (4.7)

representando s la primera derivada de la funci6n e· calculada a Is temperatura
T a (es decir la pendiante de la curva .e· IT) en este punto). Se puede escribir el flujo
de calor latente: .

AE = (pcp/, )(8· (T.)-e· IT.~ +e· (Ta)-8a lIra

.AE = (fcp/f)(s(Ts-Ta) +e· IT.)-eaJlra

Combinando la expreslon del flujo de calor sensible con la del balance de
energfa se puede despejar la expresi6n siguiente de (T. -Ta ):

T.-Ta= ra(Rn-G- AE)/pcp •
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Esta expresi6n, puesta en la ecuaci6n precedente, con 0, =e·(Ta )- ·ea , siendo
D. el dtUicit de S8turaci6n del aire, permite escribir AE de Is sigulente manera:

", AE=
a(Rn-G) +pcpD./ra

1+1'
(4.8)

10 Que constituye la ecuaci6n original de Penman (1948).

4.2.2 La eCuaci6n de Penman-Monteith

La ecuaci6n original de Penman puede serf~cilmente modificada para describir
la tasa de evaporaci6n 8 partir de una superficie seca, es decir no saturada, cuando
una resistencia de superficie 8 la transferencia de vapor existe entre el nivel donde la
evaporaci6n tiene lugar y la interface con la atm6sfera, fuente (0 sumidero) de calor
sensible. Un ejemplo .comon est~ representado por una hoja con la epidermis
actuando como fuente de calor y "las cavidades subestom4ticas actuando como
fuente de vapor. Otro ejemplo es un mulch, es decir una capa delgada y seca de
suelo cubriendo una parte humeda.

Las tres ecuaciones b4sicas (4.4),(4.5) y (4.6) son v4lidas si sa modifiea la
expresi6n del flujo de calor latente, agregando a la resistencia de difusi6n en el aire
r a una resistencia de superficie ~ Que caracteriza ef frenoestom4tico en el caso de
"Ia hoja:

(4.9) .

(4.101

" .

Esta f6rmula est~ v4lida si los dos niveles de intercambio(calor y vapor) tienen
la misma temperatura, 10 que sa cumpie en 81 caso de una hoja 0 de un mulch muy
delgado.

Desarrollando las tres ecuaciones basicas de la misma manera Que enel p'rrafo
4.2.1 se lIega a Ia ecuaci6n siguiente(Penman, 1953):

a(Rn-G) +pcpDa/r.

1+'''' +r./r.1

que va a servir a Monteith como base de extrapolaci6n para su f6rmula.

EI problema Que surgi6 a principios de los anos sesenta fus de poder relacionar
la evapotransp;raci6n global de una cubierta vegetal con los flujos elementales a nivel
de las hojas, y particularmente, con al concepto de resistencia estom4tica foliar tal
como sa mide con un por6metro. La idea de Monteith (1963) fue de asimilar la
cubierta a una gran hoja que intercambia calor y vapor "de agua con la atmOsfera y
aplicar la ecuaci6n (4.10) a asta hoja. EI plano ficticio que corresponda a esta hoja
estarfa ubicado al mismo nivel Que 81 sumidero de cantidad de movimiento, es decir
la altura d +Zo encima del suelo, siendo d la altura de desplazamiento del plano cero
y Zo la altura de rugosidad. EI nivel d +zo corresponda a la altura a la cual el perfil
logarrtmico de velocidad del viento encima de la cubierta vegetal toma el valor de
cero. .'
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La ecuaciOn de Penman-Monteith tiene entonces el mismo formalismo
matematico que la segunda ecuaci6n de Penman (ecuaci6n 4.10). La resistencia a la
difusi6n en el aire r 8 se calcula entre el nivel d+zo ' origen supuesto de los flujos, y
la altura de referencia donde se mide el deficit de saturaci6n Da . La resistencia r. '
lIamada resistencia de superficie, es considerada como un factor biol6gico "que
depende unicamente del area foliar de la cubierta y de la reslstenciaestomatica de
las diferentes hojas. "

En realidad, la idea original de Monteith de ubicar ta superficie equivalente de
intercambio al nivel del sumidero efectivo de cantidad de movimiento es cuestionable
y sin fundamento te6rico. Luego,Thom (1972) monstr6 que latransferencia de calor
y de vapor encuentra una mayor resistencia aerodin~mic8 que la transferencia de
cantidad de movimiento y que, por consiguiente, la fuente efectiva de calor sensible
y latente debe estar ubicada a un nivel mas bajo que d + Zo ' es decir d + Z h ' con
zh<zO' Por consiguiente, la resistencia aerodinC§mica r8 se escribe:

r. = In[(z-d)/zh)/ku. = In[(z-d)/zol/ku. +InCZO/zh)/ku.

siendo k laconstante de Karman y u- la velocidad de fricci6n.

EI catculo de la resistencia global de supsrficie r. c8 partir de las resistencias
estcmattcas elementales ~ de las hojas as otro problema. "

4.2.3 EI cdlcu/q de II resisteacll de superficle

Cuando las hojas transpiran, al agua S8 evapora dentro de la cavidad
subest0m4tica y escapa" a &II atm4afera par difusi6n a tlavu d. loa paras
estOlMticos y de Ie cape Irmite de Ie hoja. Durante Ia fotostntesis, las moleculas de
C02 siguen el mismo camino de difusi6n en S8ntido opuesto. 1II resistencia opuesta
por la caps "mite a la difusi6n de un gas depende de las dimensiones de la hoja y la
velocidad del viento, mientras Is resistencia de los poros estomdticos depende
unicamente de sus caractertstlcas geomdtricas, de su espaciamiento, y por supuesto,
de su grade de abertura.

las hojas dela mayorfa de las especies tienen entre 100 y 200 estomas por
mm2 distribufdos en ambas epidermis, adaxial y abaxial (hojas anfiestomC§ticas), 0
unicamente en la epidermis abaxial (hojas hipoestomC§ticas). La extensi6n de un poro
esta comanmente entre 10 y 30 pm. Debido a Que los estomas tienden a ser mas
pequei'ios en hojas donde ellos son mas numerosos, la fracci6n de la superficie foliar
ocupada por paras no varfa mucho entre sspecles y es generalmente menor de 1% .
Muchas mes6fitas tienen resistencias estomaticas mfnimas en el 6mbito de 100 a
200 s/m. las xer6fitas tienen resistencias mlnimas mes grandes, generalmente sobre
3000 s/m. En ambos tipos de planta, la resistencia de 18 cutrcula es generalmente
mucha mayor Que Is resistencia estom6tica, par 10 que su papal en la transferencia
de v pol' de agua y e~ puede set ignorado. Loavalore. de resistencia de capa Ifmite
(r b)' para hojas pequei\as y en condiciones de viento leve, estan entre 30 y 100
slm.



32

La analogfa con sistemas el~ctricos . provee una vfa util para visualisar el
proceso de difusi6n del vapor de agua desde la cavidad subsstomatica al aire externo
(figura 4.2). Cuando se tienen hojas antiestomatlces, laresistencia total para cada
superficie es la suma de dos resistencias en serie, esto es: rs + rb ' siendo .rs la
resistencia sstomatica y rb la resistencia de capa Ifmite, y la resistencia de toda la
hoja es la .surna de las resistencias de las dos superficies enparalelo. Si cada
superficie tisne Jas mismas resistencias rs y rb ' la resistencia de toda la hoja sera:

. [1/{rs +rb) + 1/(rS+rb)]~1 = (rs+rb)/2 (4.12)

Cuando r 5 es mucho mayor que r b' la resistencia de la hoja es
aproximadamente r s/2. Sila hoja es nlpoestomatica, la resistencia de la parte abaxial
es: r 5 +r b' y la resistencia de la superficie adaxial es: x +rb' donde x es una
resistencia mucho mayor que r 5 que representa la resistencia de la cutfcula.
Combinando estas resistancias en paralelo da que la resistencia total de la hoja es:

(4.13)

10 cual es apr6ximadamente igual a rs cuando rb es mucho mas pequefla que

A nivel de Is cubierta

Cuando Ia evaporaci6n del suelo ·es despreciable, Monteith (1973) interpreta Ia
resistencia de superficie ric de su ecuaci6n (4.101 como la resistencia estomatlca
efective de todas las hojils actuando como resistencias en paralelo y propone
calcularla de Is siguiente manera:

r.,c=T..'2L (4.14)

donde r... Ie ,esistencaa estom6tica media de las hojas y .L .. fndice de ...
foliar de la cubierta. Una maners mas correcta serfa dividir la cubierta vegetal en
varias capas paralelas, cads una con un fndice parcial de 6res foliar ~ , .calcular
par!! cad~ cap.a una resistencia estomati~a r••c.i como ~i 126~ • donde ~/i. es la
resistencia foliar media de la capa i, e interpreter la rasistancta de superflcle ric
como la resistencia efectiva de las resistenciasrl,c.i actuande en paralelo: •

(4.15)
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CAPITULO V

MEDICION DE FLUJOS EN EL AIRE

Varios metodos son propuestos en la literatura para determinar los flujos
convectivos de calor y masa entre una superficie natural horizontal y el aire,los
cuales estan basados sobre las ecuaciones f1sicas de transferencia turbu/enta 0 de
balance de energia. Los intercambios convectivos de masa mas importantes son los
de vapor de agua y de di6xido de carbono. Estos intercambios se definen por una
magnitud medible, la densidad de flujo, que expresa la cantidad del elemento
considerado (calor 0 masa) que atraviesa una unidad de superficie horizontal, por
unidad de tiempo. En el sistema 5.1. el flujo de calor se expresa en W.rti2 y los de
masa en kg.S""' .m-2 .

Existen tres tipos principales de metodos para medir los flujos: el metodo de
las fluctuaciones, ometodo directo, que se basa en las expresiones te6ricas de los
flujos, y los metodos aerodinamico y de balance de energia que estan sustentados en
las expresiones analiticas anal6gicas de los flujos .

5.1 METODO DE LAS FLUCTUACIONES

Consid~rese al transporte vertical da una magnitud cualquiara da las que
caractarizan al aira (cantidad da movimiento, calor, masa), donde la medida par
unidad de volumen 8S q, cantidad que varfa da un alemento del medio 8 otro. Si wes
la velocidad vertical instantanea. el aire en movimiento efectua el transporte de esa
propiedad 0 magnitud a trav~s de la unidad de superficie·horizontal a una tasa w.q
por unidad de tiempo. Si sa hace Ia medida sobre un cierto perlcdo de tiempo, en un
punto dado, de 10 que esta pasando a traves de una unidadde superficie horizontal,
se obtiene el flujo media en ese punto dado por:

~q = w.q (5.1)

En un instante t, toda variable aleatoria v puede ser descompuesta en un va/or
medio v sabre e/ intervalo de tiempo considerado y una fluctuaci6n v'(t):

v(t) = v + v'It) (5.2)

siendo el valor media de V"(t) nulo por definici6n. Las variables aleatonas w y q
pueden eotonces ser escritas de la forma siguiente:

•

w =Vi +-w"

q = ii + q"

(w· =0)

(Q' =0)

(5.3)

(5 .4)

y Is media del producto de las variables como:

w:Q= wq + Wiql (5.5)
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La experiencia demuestra que sabre un perlodo de tiempo suficientemente
largo, para un movimiento unidireccional horizontal, Vii es nula. Entonces:

~Q .. w'q' (5.6)

En estas condiciones, considerando como constantes la masa volumetrica del
aire p y su calor especffico ep, los diferentes tipos de flujos se expresan par:

cantidad de movimiento: q- = p.u'w'

calor sensible: H = PCp T'w'

F = C'w'

(5.7)

(5.8)

(5.9)

EI metoda de las fluctuaciones consiste en registrar sabre un intervalo de
tiempo dado (15 min), can instrumentos suficientenente sensibles, las fluctuaciones
de las diferentes magnitudes w', u', T' y C', determinar el producto de valores
instantaneos de fluctuaciones, y calcular el valor media de estos productos sabre el
intarvalo de tiempo considarado. Los problemas de este metoda son esencialmante
de tipo instrumental. Son ligados a la capacidad de los sensoras de madir y registrar
las pequenas fluctuaciones de las diferentes magnitudes. Pero, can ladisponibilidad
actual de equipo e instrumentas sofisticados, este metoda ha lIegado a ser de uso
bastante frecuente entre los investigadores para la determinaci6n de flujos sabre y
dentro de 18 cobertura vegetal.

Todos los dem's ""todos utiUZan como base las expresionas anal6gicas de los
flujos presentadas en el capftulo 3, que se escriben como el producto de un
coeficiente de difusi6n 0 difusividad K por el gradiente medio de la magnitud Q
considerada:

<Pq = w'q' = K (dq/dz)

5.2 EL METODO DEL BALANCE DE ENERGIA

(5.10)

EI metodo del balance de energra, lIamado tambien metodo de 18 relaci6n de
Bowen, se basa en la ecuaci6n del balance de energfa de 18 superficie estudiada:

Rn - G = H +'\E

la cual puede ser reescrita de la forma siguiente:

donde B es la relaci6n de Bowen:

B = H/'\E.

(5.11)

(5.12)

(5.13)

es decir, la relaci6n del flujo de calor sensible sobre el flujo de calor tatente,
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Estos flujos se escriben en funci6n respectivarnente de los gradientes de temperatura
y presi6n de vapor entre dosniveles z, y z2' de la siguiente manera:

H = pCp(T , -T2 )/ra

AE = (pcp!tHe, -e2 )/ra

(5.14)

(5.15)

Asumiendo Que las resistencias aerodin4micas para el calor y el vapor son
iguales, B se escribe:

(5.16)

Mediciones de radiaci6n neta (Rn ), flujo "de calor en el suelo (G) y gradientes de
temperatura y presi6n de vapor a dos alturas dentro de la capa limite de la superficie
son necesarias para la determinaci6nde los flujos. Las mediciones deben ser
promediadas sobre perfodos de 15 a 30 minutos debido a las fluctuaciones de las
variables microclimaticas, sobre todo en un dra de nubes intermitentes. Por otra
parte, la variaci6n diaria de estas variables hacen indeseables promedios de tiempos
de mas de una hora, particularmentecerca de la salida 0 puesta del sol.

5.3 EL METODO AERODINAMICO

Si se asume que los coeficientes de transferencia turbulenta para cantidad de
movimiento, calor sensible y masa son id6nticos, entoncss el eonocimiento de
cualquiera de ellos en conjunto con los gradientes apropidados, permite la estimaci6n
de cualquiera de - los flujos. . Esta suposici6n de identidad de coeficientes de
transferencia8s lIamada hip6tesis de similai'idad oanalogra de Reynolds. Las .
observaciones demuestran Que esta identidad es v41ida unicamente cuando la
atm6sfer. est4. en condiciones careans. 8 la neutralidad (sin gradientes de
temperatura). Tales condiciones normalmente sa presentan solo durante perrodos
limitado. durante el dra. En condiciones no neutras, los efectos de Is estabilidad 0
inestabilidad atmosf6rica · sobre los coeficientes de transferencia han: sido
determinadas experimentalmente sobre una base te6rica .

.' 5.3. 1 EstabiHdad atmosf~ric8 y efecto de f10tabilidad

Cuando la temperatura del aire cerca de la superficie disminuye r4pidamente
con la altura (por ej. 1 °C por metro 0 mas), se dice que la atm6sfera es inestable:
cualquier parcela de aire empujada hacia arriba, por turbulencia 0 topografra irregular,
tiende a continuar su ascenso, debido a que estar4 mas caliente y por 10 tanto m4s
liviana que sus alrededores. Contrariamente cuando la temperatura aumenta con la
altura (por ej. 1 °C por metro), la atm6sferaes estable debidoa que las fuerzas de
flotabilidad se oponen al desplazamiento original (figura 5.1). Cuando el gradiente de
temperatura es cerea de cero «0.01°e), se dice -que el aire est4 en equnlbrlc
neutral. La turbulencia es acrecentada pO' las fuerzas de flotabilidad bajo condiciones
inestables y es reprimida bajo condiciones estables. .
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EI efecto de la estabilidad 0 inestabilidad tarrnica sobre la torrna del perfil de
velocidad del viento y sobre la tasa de transferencia turbulenta, es generalmente
expresado en termlnos de dos parametros adimensionales: el numero de Richardson
(Ri) y la longitud de Monirr-Obukhov (L). Estos parametres dependen de la relaci6n
entre la pro,ducci6n de energfa por fuerzas de flotabilidad y la disipaci6n de energia
por turbulencia rnecanlca.

EI nurnero de Richardson es calculado directamente de los gradientes verticales
de temperatura dTIdz y velocidad horizontal del viento du/dz, a una altura z dada:

Ri(z) = (gfT)[(o7Idz)/(duldz)2] (5.17)

donde g es la aceleraci6n de la gravedad y T es la temperatura media
absoluta (K). Ri puede ser interpretado como un parametro Que describe la
importancia relativa de la flotabilidad y las fuerzas rnecanlcas, esto es, la
importancia relativa de laconvecci6n libre versus convecci6n forzada. EI
signo de Ri es determinado por el gradiente de temperatura, el cual es

.negativo en condiciones inestables y positivo en condiciones eatables. Ri
pr6ximo a cero significa condiciones de estabilidad cercanaa la neutra.

La longitud de Monirr....Obukhov (L) esta dada por la relaci6n siguente:

L = -(T/9Hpcpu.
3/kH I (5.18)

H representa al flujo de calor sensible, u. la velocidad de fricci6n y k la
constante de Karman. AsC, este parametro es una relaci6n de la producci6n
mecanlce de turbulencis por las fuerzas de flotabilidad. L es
aproximadamente constante en la cspa limite. Cuando hay inestabilidad Ri
y L son ambos negativos y cuando hay estabilidad ambos son positives,

5.3. 2 Determinaci6n de los flujas

Como sa indic6 en al apartado sobre transferencia de cantidad de movivimiento
(cap.3), las ecuaciones logarftmicas de perfil de viento son validas solo para
condiciones neutras. En este caso tenemos:

.du/dz ::: u./kz (5.19)

Definiendo una escata de temperatura e. por e. = H/~cp u. , tenemos de. la
misma maners:

dT/dz ;;;: .e./kz (5.20)
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EI cambio de la forma del perfil de viento y temperatura debido a efectos de
flotabilidad es considerado introducieildo funciones adimensionales f1>M y tPH en las
expresiones precedentes:

du/dz = {u./kz} tPM

dT/dz = (8./kz) tPH

(5.21 )

(5.22)

donde tP M Y tP H son expresados generalmente como funciones del nurnero
.de Richardson 0 del pararnatro de Monin-Obukhov. Si la superficie es una
cubierta vegetal rugosa se debe usar (z-d) en lugar de z. Entre Ri(z) y L
tenemos la siguiente relaci6n:

(5.23)

Se han hecho muchos esfuerzos para definir mas precisamente las funciones
tP M Y f1> H a partir de Ri 0 L en condiciones estables e inestables. Algunos resultados
(Dyer y Hicks, 1970) indican que:

- en condiciones inestab/es:

tPM= (1-16 z/L)·1/4

tPH= f1>M2

- en condiciones estables:

f1>M= f1>H= 1 +5 z/L

(5.24)

(5.25)

(5.26)

De la integraci6n de las ecuaciones 5.21 y 5.22 se obtienen las expresiones
analfticas de los perfiles de velocidad de viento y temperatura encima C!e la
superficie. Pueden escribirse en la'siguiente forma:

u(z) = (u./k)[ln(z/zo)- 'l'M(z/L))

T(z)-T0 = (e./kHln(z/zo)- 't/IH(z/LH

(5.27)

(5.28)

Para la determinacion experimental de estos perfiles la velocidad del viento uy
la temperatura T deben ser medidas a alturas id~nticas can anem6metros y un grupo
de termocuplas, termistores 0 term6metros de resistencia. Un ajuste estadistico
permite determinar u-, e. y, par consiguiente, el flujo de calor sensible H (figura
5.2). En condiciones adiabaticas (neutras), u. puede ser estimada de perfiles de
velocidad del viento sin referenciaal perfil de temperatura, pero en condiciones
dlabaticas ambos perfiles son necesarios.

En cuanto al perfil de vapor de agua, se conoce menos bien la forma de la
funci6n de correcci6n correspondiente y generalmente sa usa el balance de energ(a
para calcular la evaporaci6n como t~rmino residual, una vez deteminados Ia radiaci6n
neta, el fluio de calor en el suelo y el flujo de calor sensible.
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CAPITULO VI

MICROMETEOROLOGIA DE LA CUBIERTA VEGETAL

6. 1 LAS SUPERFICIES DE INTERCAMBIO

Del punto de vista micrometeorol6gico, la cubierta vegetal actua como un
intercambiador de energia (radiativa, cal6rica) y masa (H:2 0, CO2 ) con el aire
circundante. Las superficies de intercambio son esencialmente las hojas de las
plantas que constituyen la cubierta. Para las cubiertas que tienen una cierta
homogeneidad espacial horizontal (cubiertas tipo cultivo) es clasico cuantificar la
repartici6n vertical de la superficiefoliar a travss una funci6n de la altura z, lIamada
cjrea foliar acumulada y notada L(z), que representa la superficie foliar total
comprendida entre el tope de la cubierta (z= he) y la atura z considerada, por unidad
de superficie de suelo subyacente. Por definici6n de la funci6n L(z) tenemos:
L(hc) =0 y L(O) =L, siendo L el fndice de cjrea foliar total 0 LAI de la cubierta.

Para tener una descripci6n BUn m4s fina de la repartici6n vertical del 4rea foliar
en el dosel vegetal sa define la funci6n de la altura z, lIamada densidad de cjrea foliar
y notada afz), que representa la superficie foliar par unidad de volumen a la altura z.
EI 'rea foliar 6L comprendida en una capa delgada de espesor 6z alrededor de la
altura z, par unidad de superficie de suelo subyacente, sa escribe :

6L = 8(z).6z (6.1 )

Matem4ticamente a(z) as 18 darivada de la funci6n l(z) cambiada da signo, ya
que, tal como est~ definids, L(z) as una funci6n decreciente de Is altura z (o1..ldz<O):

a(z) = - dL(z)/dz

Y L(z) as Is integral de a(z) (figura 6.1~:

LU) · f.c aU) dz

(6.2)

(6.3)

Las caracterfsticas geom~tricas de las hojas (tamario, inclinaci6n) juegan un
papel importante en el microclima vegetal, principalmente a treves la atenuaci6n de
la radiaci6n solar. .



z z
. '

L(O)

(m2/m2)

I 1 (") L (z)

o(m2/m3)o

Fig. 6.1 Funciones de densidad de area foliar a (z) y area foliar acumulada L (z) para una cobertura vegetal.
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6.2 LA RADIACION EN EL DOSEL VEGETAL

La distribuci6n de la radiaci6n solar dentro de la cubierta puede ser estimada
mediante UA modelo propuesto por Mansi y Saeki(1953) y que tiene la misma forma
que la ley de Beer: .

(6.4)

Rs(z) es ta radiaci6n medida sobre un plano horizontal a la altura z en la
cobertura vegetal; R5 (h~) es la radiaci6n solar que lIega al tope superior
del dosal (altura he); L\z) es la funci6n ~rea foliar acumulada y k as el
coeficienta deabsorci6n de la radiaci6n par el dosel (figura 6.2).

Diversos estudios indican que los valores de k varian muy poco cuando la
altura solar excade 30 gradas (esto es durante las ocho horas centrales del dia en los
tr6picos). Valores constantesde esos coeficientes pueden sar usados con bastante
seguridad para estimar tasas diarias de fotosfntesis, raspiraci6n u otros fines. En al
cuadra 6.1 se anotan los valores de k para varios cultivos.

Cuadro 6.1 Coeficiantes de transmisi6n de la radiaci6n para
diferentas cultivos.

Cobertur. veget.l Valor de k

Tr6bol (Trifoliu. repens) 1.10
Giruol .(Mel illl'lthul .......) 0.97
hl. (Ir.aiea Keph.l.) 0.94
frtjol CQl'J(ln (PMHlolu. wlgari.) 0.86
Nab (Z.. _va) 0.70
~ (Nor... vulgare) 0.69
frijol (Vieie febl) 0.63
Sorgo (Sor;hul vul gare) 0.49
lIl.ygr•••• (Loliu. perenne) 0.43

(Loliu. rigi~) 0.29
Gladiole (GladiolUi ap) 0.20

Debido a. que las hojas absorben fuerternsnte la luz visible, 'pero transmite la
radiaci6n deonda corta entre 0.7 y , pm, la radiaci6n visible es atenuada mas
rapidamente que la radiaci6n solar. Frecuentemente es reducida a entre 5 y 10 % de
la irradianza axterna bajo un cultivo maduro. EI indica de 4rea foliar (LAl)necesario
para producir 95 % de atenuaci6n de ,adiaci6n visible varra ente 3 para coberturas
can hojas horizontales a 10 para coberturas con hqjas mas verticales. En bosques
donde ramas y troncos interceptanuna cantidad significativa de Iuz, el promedio de
irradianza de Iuz visible sabra al piso puede ser tan pequeno como 1 0 2 % del flujo
externo,
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Fig. 6.2 Perfil de extincion exponencial de la rad1acion solar dentro de la
cobertura vegetal.
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La forma del perfil de radiaci6n neta as usualmenta similar a la forma del perfil
de radiaci6n solar (a vecas los perfiles tienden a diferir cerca del suelo a rnenos que
la temperatura del suelo sea muy similar a la temperatura del follaje mas bajo).
Generalmente el mismo tipo de extinci6n exponencial se usa para los perfiles de
radiaci6n solar y neta.

6.3 EL VIENTO EN EL DOSEL VEGETAL

Sobre el dosel, la velocidad del vianto as una funci6n logarftmica de la altura.
Oentro dal dosal, la valocidad del viento disminuya, un poco como la radiaci6n, de
manera exponancial, del tope da la cubiarta hasta la superficie del suelo. Oiferentes
f6rmulas pueden ser usadas para describir el perfil de viento.

-Perrier (1967) propone una atenuaci6n de tipo axponencial en funci6n del area
foliar acumulada Llz), parecida a la atenuaci6n de la radiaci6n solar:

(6.5)

u(h c) as la velocidad del viento al tope del dosel y k es el coeficiente de
atenuaci6n cuyo valor esta alrededor de 0,6 (figura 6.3).

·Cionco (1965, 1972) propane unaatenuaci6n exponencial en funci6n de la
altura:

(6.6)

Para la mayorra de los cultivos el valor del coeficiente a 58 encuentr. entre 2 y
4. Cionco propene una expresi6n simiiar para el perfil de difusividad turbulenta K:

K(z) = K(hc) exp[-a(1-z!hcH . (6.7)

En cuanto a la resistencia de Is capa limite de las hojas r b ' Is manera mas
clasica de expresarla en funci6n de la velocidad del viento uy del ancho de las hojas
wes:

ri) = 80 (w/u) %

Un valor tfpico de a 0 es 300 con w an m y u en m/s.

(6.S)
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Fig. 6.3 Perfil de la velocidad del viento dentro de la cobertura vegetal.
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6.4 PERFILES DE TEMPERATURA, HUMEDAD Y DIOXIDO DE
CARBONO

Los perfiles de temperatura y de humedad del aire en el dosel son una
consecuencia directa del balance de energia del sistema. La pendiente del perfil
indica la direcci6n del flulo en cada nivel (mostrado por las flechas en la figura 6.4).
Cuando un cultivo es libremente abastecido con agua, tal que, la resistencia
estcmatica de las hojas mas superiores es pequena (1 a 3 s/cm), hay
frecuentemente un maximo de temperatura cerca del tope del follaje durante el dia
(asociado can un flujo hacia arriba de calor sensible). Cuando el suministro de agua
es restringido y que la resistencia estomatica es grande, el maximo de temperatura
persiste aun en el dia y esta mas bajo en el dosel, alcanzando algunas veces la
superficie del suelo. En una noche clara, hay un minimo de temperatura cerca del
tope del dosel, 10 cual tiende a desaparecer si el cielo lIega a nublarse. Durante el dia
la presi6n de vapor usualmente disminuye desde la superficie del suelo hacia arriba.
Hay una disminuci6n mucho mas pequeiia durante la neche, asociada con una
presi6n de vapor minima cerca del tope del dosel cuando el recto se esta formando.

En el dia hay una concentraci6n minima de di6xido de carbono, frecuentemente
entre 270 y 290 ppm, ceres del tope del dosel, ya que esta parte del dosel actua
como sumidero principal de CO2' siendo el suelo y la atm6sfera las dos fuentes. En
la noche hay un maxano, que frecuentemente excede 400 ppm, cerca de la
superficie del suelo, y el mlnimo desaparece POl ausencia de fotosinteis.

6.5 ANALISIS Y MODELACION DEL MICROCLIMA

La maners m4s cornun de sbordar el problema de la modelaci6n del microclima
vegetal es de discretizar Is cubierta vegetal supuesta homog6nea horizontalmente,
dividi6ndola en uria sucesi6n de capas horizontales, cada una caracterizada por un
espesor oz i y un indice parcial de 4rea foliar oL i .Paracada capa i 58 puede escribir
las tres ecuaciones de conservaci6n siguientes (Fig.6.5):

- la conservaci6nhorizontal de la energla (dentro una cepe), soponiendo un
regimen momentsneemente estacionario:

oRn,i = oHi + 0 ..\Ei .' (6.9)

donde oR n i representa la radiaci6n neta absorbida por la capa i, oH i y
oAE,i . los flujos parciales de calor sensible y latante transferidos entre las
hojas de Is capai y el aire de la capa i. Si el flujo es positive, la capa
representa una fuente de la magnitud considerada (calor 0 vapor), y si el
flujo es negativo, la capa representa un sumidero de la entidad
correspondiente. •

• la conservaci6n vertical del calor sensible (entre capas):

(6.10)
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Fig. 6.4. Perfiles tipicos de temperatura del aire (T), hu­
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tro de una cobertura vegetal.

(Adaptado de Monteith, 1975).
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Fig. 6.5 Modelacion del Microclima vegetal.
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siendo H 1. el flujo de calor sensible que intercambia la capa icon la capa
superior, Hi+ 1 el flujo de calor intercambiado con la capa inferior y 6Hi la
contribuci6npropia de la capa 1.

- la conservaci6n vertical del calor latente (entre capas):

(6~ 11)

siendo AE i el flujo de calor latante intercambiado con la capa superior,
AE i +' con la capa inferior y 6 AE i la contribuci6n de la propia capa i.

En estas ecuaciones los flujos convectivos son de dos tipos: los flujos
horizontales (6H i' 6AEi)que representan transferencias entre las hojas de una capa
y el aire circundante, y los flujos verticales (Hi ,AE i ) que son transferencias entre
dos niveles en el aire dentro de la cubierta. Si Ts i ' Ta i yea i representan
respectivamente la temperatura media de las hojas, Is temperatura media del aire y la
presi6n real de vapor de agua en la capa i, y soponiendo que el vapor de ague dentro
de las cavidades estomaticasesta a saturaci6n a la temperatura T8 i de las bolas,
los flujos entre hojas y aire,por unidad de area foliar, se escriben' de la siguiente
manera:

6Hi = pcp(Ts,i -Ta,i l /rb,i (6.12)

6 ~Ei = (pcphHe· (Ts,il-e.,i)/(rs,i +rb,i) (6.13)

siendo a· (T) la presi6n de vapor saturante del agua a la temperatura T, r.b
la resistencia de capa Irmite y rs la resistencia estomatica de las hojas. En
cuanto s los flujos verticales, se detallan a continuaci6n:

(6.14)

AE i = <pcp/toHea,i-ea,i-' l/ra,i (6.15)

siendo r a i Is resistencis eerodinamlcaqus encuentran los flujos verticeles
para pasar de la capa i a la capa i-1. Esta resistencia esta directamente
relacionada a la difusividad turbulenta (Ec.3.9l.

En la modelaci6n clasica del microclima vegetal los perfiles de rsdiaci6n neta,
de velocidad del viento, de difusividad turbulenta y de resistencia estomatica son
considerados como conocidos y constituyen entradas al modelo, 10 que significa que
la radiaci6n neta en cada capa y todo el sistema de resistencias son conocidos. Las
incognitas, que se intenta determinar, son los perfiles de temperatura y de humedad
del aire y el perfil de temperatura de las hojas, es decir un valor de cada magnitud
para cada capa. EI sistema de ecuaciones antes presentadas (6.9 a 6.15) constituye
un conjunto cerrado de ecuaciones que puede ser resuelto mediante tecnicas
matematlcas apropriadas.

Esta maners de interpretar y simular los perfiles en al dosel vegetal es valida
unicamente para coberturas horizontales y homogeneas de vegetaci6n en las cuales
el unico eje de variabilidad es el eje vertical. En pequenas parcelas, los microclimas
pueden ser determinados tam bien por Is tasa a la cuallos flujos horizontales cambian
con la distancia dasde al borde de ataque da la parcela, 10 que se llama "advecclen",
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