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PRESENTACION

Los fenémenos y pardmetros meteorolégicos se pueden sentir y medir a
diferentes escalas y niveles, en el espacio y en el tiempo. A cada una de estas
escalas corresponden teorias cientificas, modelos, metodologlas y aparatos de
medicién especificos. Asl es que, por esjemplo, la prediccién meteorolégica ocupa
datos provenientes de imdgenes de satélites meteorolégicos; también ocupa datos
de estaciones meteorolégicas sinépticas, y datos de radiosondas (que miden los
diferentes pardmetros en las capas altas de la atmésfera). Con estos datos, a través
de modelos, se puede representar y preveer las condiciones meteorolégicas en la
superficie de la tierra.

En Agrometeorologia, nos interesan las condiciones meteorolégicas dentro de
las cuales va a desarrollarse un cultivo en una regién determinada. Estas pueden
caracterizarse a8 través de los datos proporcionados por las estaciones
meteorolégicas clésicas, pero también nos preocupan las condiciones meteorolégicas
dentro de una cubierta vegetal. De hecho, debido a la sombra, la rugosidad, la
arquitectura de las plantas, 1a radiacién, el viento etc., estas condiciones no podrén
ser las mismas cerca del suelo o cerca de la capa superior de una plantacién.

Es precisamente parte muy importante de la Micrometeorologia el estudiar, a
partir de las leyes de la fisica universal, el comportamiento de:

- Las radiaciones en la atmésfera y en contacto con los sélidos (incluyendo a
los cultivos).

- Los intercambios de calor y de masa, entre la atmésfera, el suelo y las
plantas.

Del buen conocimiento de estos fenémenos depende la calidad de los modelos
que permitirdn predecir el estado de los diferentes pardmetros meteorolégicos dentro
de una cubierta vegetal.

Este conocimiento cobra mucha importancia. De hecho, fa mayoria de los
patégenos, y los hongos en particular presentan reacciones fisiolégicas directamente
ligadas con las condiciones meteorolégicas a dentro de la cubierta vegetal,
{germinacién y desarrollo de las esporas, conidios, etc.), y del buen conocimiento de
las mismas depende la posibilidad de elaborar métodos de control eficientes y
sostenibles contra las enfermedades generadas por estos patégenos. Por otro lado,
el buen conocimiento de los mencionados fenémenos permite comprender los
mecanismos del crecimiento y del desarrollo de las especies vegetales, y de esta
manera, abre las posibilidades de modelarlos matematicamente



El presente documento presenta las principales leyes y funciones que permiten
el anélisis micrometeorolégico de los fenémenos fisicos y biolégicos. Presenta en
forma ordenada y jerarquizada una seleccién y una sintesis de los principales
conocimientos actuales en esta materia. No existia hasta el momento ningun
documento sintético en espaiiol sobre el tema. Este documento representa entonces
una importante contribucién del Proyecto Regional de Agrometeorologia para hacer
accesible a los usuarios de la Regién y del Subcontinente tan importantes
conocimientos. Deseamos que estos conocimientos sean aprovechados al maximo, y
permitan a los técnicos comprender mejor los fenémenos que observan,
cuantificarlos, y, si es UGtil, modelarlos.

Florent MARAUX
Lider del Proyecto Regional de Agrometeorologia
CATIE-CIRAD-ORSTOM
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INTRODUCCION

El microclima es el clima cerca del suelo, esto es el clima donde viven la
mayoria de las plantas y animales. Las mayores amplitudes en las condiciones
ambientales ocurren cerca de la superficie, y el microclima es diferente del clima que
se tiene justo unos pocos metros encima de ésta.

En el estudio especifico de las relaciones entre las condiciones
micrometeorolégicas y los cultivos, los principales problemas que deben ser
considerados son: la tasa a la cual los cultivos pierden agua en un ambiente dado,
cémo esta depende del ambiente y cémo minimizarla; la tasa a la cual los cultivos
absorben di6xido de carbono para su uso en la fotosintesis, c6mo esta depende del
ambiente y c6mo maximizarla; qué determina el régimen de temperatura, humedad y
viento en un cultivo y cémo estos influyen en determinar el crecimiento y desarrollo,
ademds de sus efectos sobre la transpiracién y la fotosintesis; y cémo 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 enfermedades que
ellos causan.

Por lo tanto, un mejor conocimiento del microclima y de la interaccién de este
con los organismos vivientes es fundamental para alcanzar una productividad
agricola alta y sostendida, asi como un manejo adecuado de los recursos terrestres.
Dentro de este contexto, esta publicacién presenta en seis capitulos algunos de los
principios y leyes mds importantes de la Micrometeorologia aplicada a los culitivos. El
primer capitulo trata de las radiaciones, sus leyes y propiedades radiativas de
cuerpos naturales; el segundo de la transferencia de calor en el suelo; el tercero de
las transferencias de calor y masa en el aire; el cuarto se refiere al balance de energia
de las superficies naturales y la formulacién de la evapotranspiracién; el quinto trata
de la estimacién de los flujos de calor en el aire y el sexto se refiere a la
micrometeorologia de la cubierta vegetal.



CAPITULO |

LAS RADIACIONES

1.1 ORIGEN Y NATURALEZA DE LA RADIACION

La radiacion nace en la superficie de un cuerpo en donde el calor es
transformado en ondas electromagnéticas segun las leyes de la termodindmica. Las
ondas electromagnéticas se propagan en el vacio con una velocidad constante c=
300.000 km/s (3 x 108 m/s). La radiacién estd compuesta de radiaciones
monocromaticas caracterizadas por una longitud de onda A y wuna
frecuencias~ (inverso del perfodo de oscilacién). Entre ¢, A y ~ existe la relacién
A=chs . La longitud de onda representa el camino recorrido por la onda durante un
perfodo de oscilacién.

Al incidir sobre la superficie de otro medio la radiacién emitida puede ser
reflejada o transmitida si el medio es transparente, o absorbida, es decir
transformada de nuevo en calor. Ei resultado de una tranferencia de radiaci6én es una
transferencia de calor de un cuerpo al otro, pero lo que se propaga no es calor sino
ondas electromagnéticas. Todos los cuerpos en la naturaleza emiten una radiacién
que es funcién de su temperatura de superficie. La habilidad para emitir y absorber
radiacién es una propiedad intrinseca de la materia (sélida, liquida o gas) y estéd
siempre asociada con cambios en el estado energético de los dtomos y moléculas
que constituyen la materia.

En el cuadro siguiente se presenta la frecuencia y longitud de onda de los
principales tipos de radiacién que constituyen el espectro magnético.

Cuadro 1.1 Espectro electromagnético.

Tipo de radiacién  Ambito de frecuencia Ambito de A
{Hz) {m)
Ondas eléctricas 0 - 10% o - 3x104
Ondas de radio 104 - 101 3x104 - 3x10°3
Infraroja 1011 - 4x10' 3x1073 - 7.6x10°7
visible ax10% - 7.5x101% 7.6x10°7 - 4x10°7
Ultravioleta 7.5x10% - 3x10¥8 4x10°7 - 10°10
Rayos X 3x1016 - 3x1022 1078 . 10°14

Rayos gamma 3x1018 - 3x102! 10710 . 1013




El poder reconciliar ei comportamiento ondulatorio de la radiacién con
cantidades discretas de energia absorbida o emitida por la materia es uno de los
principales logros de la fisica moderna. En 1900 Planck mostré que la radiacién es
emitida en cantidades discretas o "quanta”. La energia de un "quantum" individual
es una cantidad de radiacién indivisible, proporcional a su frecuencia vy se calcula
por w = h+r, donde h, conocida como constante de Planck, tiene un valor de
6.626x10"34 Js. Un quantum de energia es excesivamente pequefio como unidad de
medicién. La energla requerida en reacciones fotoquimicas es convenientemente
expresada en términos de moles de quanta, unidad llamada einstein (E). Un E es N
quanta, donde N = 6.02x1023 (el nimero de Avogadro de moléculas en una
molécula gramo), o sea 6.02x1023 fotones por mol.

1.2 ALGUNAS DEFINICIONES Y LEYES
Flujo radiante e irradianza.

Es la cantidad de energla emitida, transmitida o recibida por unidad de tiempo.
Tiene como unidad el watio {W). El flujo radiante por unidad de &rea se llama
densidad de flujo radiante (W.m2). La densidad de flujo radiante incidente sobre una
superficie se llama irradianza.

Cuerpo negro

Un cuerpo negro es un cuerpo que emite radiacién con una intensidad méxima
para cada longitud de onda y que absorbe completamente las radiaciones que pueden
incidir sobre el.

La ley de Wien

Esta ley establece que la longitud de onda de méxima emisién de radiacién (), )
de un cuerpo negro es inversamente proporcional a su temperatura superficial (T).

A =2897/T (1.1)

donde A, estd dada en micrones y T en grados Kelvin (K). La ley de Wien
significa que los cuerpos emiten radiaciones cuyas longitudes de onda son tanto
més cortas cuanto més elevada es la temperatura de superficie. Asi por ejemplo el
sol con una temperatura superficial promedio de 6000 K tiene una longitud de onda
de méxima emisién en 0.48 ym, mientras que la tierra con temperatura promedio de
300 K emite con mixima intensidad en 9.7 ym (figura 1.1).

La ley de Stefan
Stefan mostré experimentalmente que el fiujo de energia emitido en todas las
direcciones por unidad de superficie de un cuerpo negro es proporcional a la cuarta
potencia de la temperatura absoluta de la superficie:
E = oT4 (1.2)

Para E dada en W/m?2, ¢ llamada constante de Stefan-Boltzmann es igual a
5.67x108 Wm-2.K4, ‘



(Escala relativa)

Energla radiativa

|- Sol 5540°C

— e o— —

LA TIRERRIIRIIRRR

F— Luz |visible

-_.—-":3-'-'-i--

\1649°c
\

TN
\ 3

N \
< 1093°C
\‘ e — L \

e

o] 1 2 3 4 5 6

— v |v— — o —— —

Longitud de onda (im)

Fig. 1.1 Relacidn entre la energia emitida por un
cuerpo negro y la longitud de onda a va-
rias temperaturas (Adaptado de Kreith,
1967). .



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 y
tampoco absorben toda la energia recibida por radiacién como lo hace el cuerpo
negro. Para describir este comportamiento se tiene que definir los siguientes
coeficientes:

Coeficiente de emisién : €

Para una longitud de onda dada como para un conjunto de radiaciones
monocromadticas, el coeficiente de emisién se define como la relacién entre
la cantidad de radiacién emitida por una superficie dada a una temperatura
especifica y la radiacibn emitida por un cuerpo negro a la misma
temperatura. Asl el € de un cuerpo negro es uno.

Coeficiente de absorcién: a

Se define como la relacién entre la cantidad de radiacién absorbida y la
cantidad total incidente sobre una superficie. Asi el @ de un cuerpo negro
8s uno.

Coeficiente de reflexion : p-

Se define como la relacién entre la radiacién reflejada la radiacién total que
incide sobre una superficie.

Coeficiente de transmisién : T.

Se define como la relacién entre la radiacién transmitida y la radiacién total
que incide sobre la superficie.

1.4. LAS RADIACIONES NATURALES

1.4.1 La radiacién solar

Los estudios demuestran que el sol se comporta similar a un cuerpo negro con
una temperatura superficial de 6000 K. La mayorfa de la radiacién emitida a esta
temperatura corresponde a la longitud de onda de 0.3 a 3 yum por lo que se le
denomina radiacién de onda corta. Como se indicé antes, la cantidad de energia
asociada a una longitud de onda es mayor cerca de 0.48 ym.

integrado sobre todo el espectro, la energia emitida por el sol es cerca de 74
millones de watios por metro cuadrado (de 0T4)."La densidad de flujo de rayos
solares raecibidos sobre una superficie perpendicular a estos rayos al tope de la
atmdésfera y a la distancia media del sol a la tierra (1.5x108 km) ha sido estimada en
cerca de 1353 W/m2 (un poco menos de 2 cal.cm-2.mn') y se le denomina
constante solar. No toda la radiacién emitida por el sol llega directamente a la tierra,
sino que parte de esa radiacién alcanza la tierra luego de haber sido dispersada por
moléculas de gases y otras particulas existentes en la atmdsfera. A esa radiacién se
le denomina difusa.



Al conjunto de radiaciones de diferentes longitudes de onda provenientes del
sol se le denomina espectro solar. El espectro solar se divide en tres regiones
principales: la regién ultravioleta con longitudes de onda entre 0.3 y 0.4 um; la
visible de 0.4 a 0.7 ym, vy la infrarroja de 0.7 y 3 um.

Fuera de la atmdsfera, la radiacién ultravioleta contiene cerca del 7 % de la
energia del espectro solar. Esta radiacién tiene mayor contenido energético
(proporcional a 1/ A) y es responsable de efectos biolégicos importantes como
inactivacién de virus, formacién de vitamina D, bactericida, quema del sol, cese del
crecimiento, coagulacién de alablimina, hemolisis, estimulacién del cédncer de piel,
etc . El ozono absorbe y la atmdsfera dispersa parte de esa radiacién de manera que
reduce la energla en esta banda de longitud de onda a cerca de 3 % de la radiacién
solar al nivel del mar.

A la radiacién visible se le denomina con frecuencia luz solar y juega un papel
preponderante en fotosintesis, fotomorfogénesis, vision de animales y hombre,
efectos fotoperiédicos en plantas y animales, etc . En esta parte del espectro el
efecto principal de la atmésfera es dispersar radiacién que es interceptada por
moléculas individuales de nitrégeno, oxigeno y otros gases.

La difusién por las moléculas que componen la atmésfera obedece la ley de
Rayleigh: la eficiencia de la dispersién es proporcional a 1/)% . Asf la luz azul es
dispersada cerca de nueve veces mds que la roja por ejemplo. La dispersién de
Rayleigh es responsable del color azul dsl cielo. En la regién visible, la absorcién por
gases atmosféricos es menos importante que la dispersién mientras que en la regién
infrarroja del espectro, la absorcién es mucho més importante que la dispersién.
Especialmente el vapor de agua tiene picos fuertes de absorcién entre 0.9 y 3 gm.
Asl la presencia de vapor de agua en la atmésfera aumenta la cantidad de radiacién
visible en relacién a la infraroja.

La energia de la radiacién solar es frecuentemente medida con instrumentos
sensores sobre todo el espectro solar. Es importante para los bi6logos conocer que
fraccibn de esta energfa recibida corresponde al espectro visible. En general se
acepta que la radiacién visible representa un 50 % de la radiacién solar total. Asi
mismo para propdsitos practicos, el contenido de energia de radiacién
fotosintéticamente activa puede ser tomado como la mitad de la energla registrada
con un solarimetro convencional.

4 iaciy lar

La radiacién de onda larga (entre 3 y 100 um) es frecuentemente referida como
radiacién infrarroja o térmica. Es emitida continuamente por los componentes de la
atmésfera y de la superficie terrestre. Todos los objetos con una temperatura mayor
que el cero absoluto emite radiacién a una intensidad proporcional a la cuarta
potencia de su temperatura absoluta (ley de Stefan).

Cerca del 90 % de la energia de onda larga irradiada al espacio por la tierra es
absorbida por la atmésfera, principalmente el vapor de agua, las nubes y el diéxido
de carbono. La mayoria de esta radiacién estd devuelta o reirradiada nuevamente a la
tierra.



Con frecuencia la radiacién de onda larga se le denomina incorrectamente
radiacién nocturna. Aungue la emisién de onda larga es el Unico flujo radiativo
durante la noche, de hecho, este también ocurre durante el dfa. Asi dentro de la
Biosfera, hay un continuo intercambio de radiacibn de onda larga entre los
componentes del ambiente.

1.5 EL BALANCE DE RADIACION A NIVEL DEL SUELO

La radiacibn solar (Ry)

Representa la radiacién incidente de ondas cortas (banda de 0.3 a 3 ym)
recibida sobre una superficie horizontal y que proviene del cielo entero
(dngulo sélido de 2 n). Consta de dos tipo de radiaciones: radiacién directa
y radiacién difusa.

La radiacion solar directa (R,)

Representa el flujo energético de ondas cortas que proviene del dngulo
sélido limitado al disco solar recibido sobre una superficie perpendicular al
9je.dde este dngulo sélido, es decir perpendicular a los rayos solares
incidentes.

La radiacién solar difusa (Ry)

Representa el flujo energético que proviene de la totalidad del hemisferio
celeste con excepcién del disco solar y recibido sobre una superficie
horizontal. Es la radiacién solar directa que ha sido difundida, es decir
dispersada en todas las direcciones-por las moléculas gaseosas; el vapor
de agua y los aerosoles que componen la atmésfera. e

La radiacién atmosférica (Ryy )

Se define como el flujo de radiacién de longitudes de onda largas recibido
sobre una superficie horizontal y que proviene de la totalidad del hemisferio
celeste. Estd constituida por la radiacién propia de la atmésfera gaseosa,
de las nubes y de los aerosoles.

La radiacion terrestre (Ry4 )

Representa el flujo de radiacién emitido en todo el hemisferio celeste por
una superficie natural horizontal. Es la emisién hemisférica de la superficie
considerada. Su valor es dado por la ley de Stefan:

le = € O'Ts" (1.3)

donde T¢ es la temperatura y € el factor*de emisién o emisividad de la
superficie. Para la mayorfa de las superficies naturales € estd comprendida
entre 0.96 y 1.



1.5.21 in del bal e radiacic

Una fraccién de la radiacién solar incidente es reflejada por la superficie del
suelo en todas las direcciones. El cociente de la radiacién solar reflejada (R, ) por la
radiacién solar incidente (Rz) se llama albedo de la superficie y se denota a: a=
R /R g. El albedo varia en funcién de la naturaleza de la superficie y del éngulo de
mcndencna de los rayos solares. Las coberturas vegetales bajas tienen un albedo cuyo
valor estd generaimente entre 0.20 y 0.25. En cuanto a la radiacién atmosférica
(Ry4). las superficies naturales la absorben casi totalmente; su factor de absorcién a
en el infrarrojo es igual a su factor de emisién €.

La radiacién neta de una superficie natural es la diferencia entre los flujos de
radiacién que entran y los que salen y es una medida de la energia disponible en la
superficie para evaporacién, calentamiento del suelo y del aire, fotosintesis, etc. . El
balance de radiacién o radiacién neta (R , ) de una superficie natural horizontal se
escribe:

Ry = Rg - Ry + @R y-Ryy (1.4)
0 cComo:
= (1-8) Rg + € (Ryy- 0 T,4) (1.5)

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

En muchas aplicaciones biolégicas y de ingenierfa es naecesaria informacién
sobre el valor de la radiacién neta. Sin embargo, mientras la radiacion solar se mide
con frecuencia en muchas localidades en todo el mundo, la radiacién neta se mide
con poca frecuencia y comunmente solo por periodos cortos en algunas
investigaciones cientificas. Se han hecho muchos intentos de relacionar la radiacién
neta a radiacién solar medida mediante el uso de una ecuacién de regresién de la
forma R, = a R4 - 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 radiacién solar
(banda de 0.3 a 3 uym). A longitudes de onda larga {(mayor de 3 ym), la mayoria de
las cuerpos naturales se comportan como cuerpos negros: absorben casi 100 % vy
reflejan casi cero.

1.6.1 £l agua

El albedo del agua clara es bastante constante, cerca de 0.05 para elevaciones
solares mayores de 45 grados. Sin embargo, cuando la altura solar es menor,
aumenta considerablemente. Asi a 5 grados el albedo es de aproximadamente 0.60.

El espectro de absorcién del agua puede ser dividido en tres regiones
principales: en la parte visible, el agua es muy transparents, pero la luz roja es més
absorbida que la luz azul. En el espectro de longitud de ,onda larga la absorcién y
emisién del agua son ambas cerca de 0.995. Entre la regién visible y de longitud de
onda larga, el agua tiene varias bandas de absorcién, cuyos centros de banda
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principalmente absorbidos se encuentran a 1.45 y 1.95 ym.

1.6.2 El suelo

La capacidad del suelo para reflejar la radiacién depende principaimente de su
contenido de materia orgéanica, contenido de agua, tamafios y clases de particulas y
éngulo de incidencia de la radiacién. Generalmente los suelos reflejan muy poco en el
azul y aumenta con la longitud de onda hasta aicanzar su méximo entre 1 y 2 ym. En
general el albedo varia desde cerca de 10 % para suelos con alto contenido de
materia orgénica y 30 % para arenas desérticas. Entre menor sea el didmetro de las
particulas, mayor es la reflexién. Por otra parte entre mayor es el contenido de
humedad de un suelo, menor es la reflexién debido principamente a que la radiacién
es atrapada por reflexién interna en las interfases agua-aire formada por el menisco
en los poros del suelo. En el espectro de onda larga, la mayoria de los suelos tienen
un coeficiente de emisién entre 0.90 y 0.95.

1.6.3 La vegetacién

En el espectro visible la mayorfa de la radiacién penetra la epidermis y es
absorbida por los pigmentos de los cloroplastos, especialmente las clorofilas y
carotenos. La absorcién de luz verde (0.50-0.54 ym) es menos intensa que la de luz
azul (0.40-0.47 ym), o de luz roja (0.6-0.7 um). Por lo tanto la luz reflejada y
transmitida por hojas jévenes y saludables es predominantemente verde. Sobre todo
el espectro visible la absorcién estd cominmente entre 80 y 90 % . El restante 10 6
20 % es dispersado en todas direcciones por refiexiébn y transmisién.
Aproximadamente la misma cantidad de luz es dispersada hacia abajo por
transmisién y hacia arriba por reflexién {figura 1.3).

Entre 0.7 y 1.0 um, los pigmentos de las hojas absorben muy poca radiacién,
pero la absorcién por fitocromo a 0.73 ym es de gran importancia en el control del
desarrollo de las plantas por su efecto fotoperiédico. La refiexién y transmisién en
esta banda de longitud de onda es de cerca de 40 a 45 % de la radiacién incidente.
A longitudes de onda mayores de 1 ym, el comportamiento espectral es dominado
por la absorcién por el agua, y sobre 3 ym, las hojas se comportan casi como un
cuerpo negro.

Para derivar valores aproximados de albedo (coeficiente de reflexién para todo
el espectro solar), se puede dividir el espectro solar en dos partes y asumir que el
coeficiente de reflexién es constante en cada porcién: 0.1 entre 0.4 y 0.7 ym y 0.4
entre 0.7 y 3 ym. Si cada porcién contiene la mitad de la radiacién 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 contribucién muy baja. 1a reflexién y transmisién de
radiacién solar por las hojas, las comparaciones de.color son irrelevantes para hacer
escalas de coeficientes de refiexién para diferentes especies.
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Fig. 1.3 Relacidn idealizada entre absorcidn, reflexidn y transmisidén de la
radiacidn por una hoja verde (Adaptado de Monteith, I1973).
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Cuadro 1.2  Valores de albedo para diferentes superficies
vegetales, con médxima cobertura del suelo. -

Cultivo Latitud det sitio Albedo
Pasto 52 0.26
Remolacha 52 0.26
Cebada 52 0.23
Trigo 52 0.26
Frijol . 52 0.26
Mafz 43 0.22
Tabaco 43 0.24
Pepino 43 0.26
Tomate 43 0.23
Trigo 43 0.22
Pasturas 32 0.25
Cebada 32 0.26
Pifa 22 0.15
Mafz 7 0.18
Tabaco 7 0.19
Sorgo 7 0.20
Cafla de axlcar 7 0.15
Algodén 7 0.24
Manf 7 0.17
Bosque Trop. Humedo 7 0.12
Bosque de Eucalyptus 32 0.19

El albedo de un dosel foliar (campo de cultivo o comunidad natural) depende de
su geometrfa, dngulo respecto al sol y de las propiedades radiativas de sus
componentes. En general, un valor méximo de 0.25 es registrado para superficies
cortas como césped cortado. Para cultivos que crecen de 0.5 a 1 metro, el albedo
estd generalmente entre 0.18 y 0.25 cuando la cobertura del suelo es total, pero
valores tan pequeiios como 0.10 han sido registrados para bosques de coniferas.
Esas diferencias se deben a que parte de la radiacién es atrapada por reflexiones
miltiples entre hojas y tallos adyacentes. Por la misma razén, el albedo para la
mayorfa de los tipos de vegetacién cambia con el d4ngulo del sol. Valores minimos del
albedo son registrados cuando el sol se aproxima al cenit y aumenta conforme el sol
desciende en el horizonte, debido a que hay menos posibilidad de dispersién multiple
entre los elementos del dosel. La dependencia del albedo del dngulo cenital también
puede explicar porque los valores de albedo medidos en los trépicos son
generalmente mas pequeiios que los para superficies similares en latitudes aitas.

Aunque es dificil distinguir entre tipos de vegetacién en base al albedo, las
diferencias en reflectividad a longitudes de onda especificas son muy ttiles para
identificar especies desde satélites. Asl mismo, el cambio en la reflectividad puede
ser utilizado para detectar enfermedades fungosas y desérdenes metabélicos, los
cuales alteran la distribucién de los pigmentos de la hoja.
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CAPITULO I

TRANSFERENCIA DE CALOR EN EL SUELO

La transferencia de calor en el suelo se hace por conduccién térmica. Es un
mecanismo de transferencia de calor basado en el movimiento y agitacién
permanentes de las moléculas constituyentes de los cuerpos naturales. No es
importante en la atmdésfera libre, porque los efectos de difusién molecular son
despreciables en relacién a la difusién turbulenta.

El suelo, asf como los depésitos de agua (mar), actdan como un reservorio
transitorio de calor que modera el clima cerca de su superficie: sumidero de energia
durante los perfodos de calentamiento (periodo diurno, verano) y fuente de energia
durante perfodos de enfriamiento (noche, invierno). Por ejemplo, un suelo humedo
con 1 m de profundidad puede ser capaz de absorber una gran proporcién de la
radiacién neta diaria, mientras experimenta solo un incremento moderado de
temperatura.

En andlisis de la conduccién de calor en el suelo es compleja, debido a que su
superficie estd expuesta a los ciclos diarios y estacionales de radiacién y a que los
cambios en el contenido de agua o compactacién modifican profundamente sus
propiedades térmicas.

2.1 LEYES DE PROPAGACION DEL CALOR EN EL SUELO

El 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) (dT/d2) (2.1)

donde dT/dz es el gradiente de temperatura dentro del suelo y k es una
constante de proporcionalidad, llamada conductividad térmica del suelo. El
signo negativo indica que el flujo circula a contra gradiente como en todas
las leyes de este tipo.

La tasa de cambio del fiujo G con la profundidad esté relacionada con la tasa
de variacién de la temperatura con el tiempo segun la ecuacién siguiente:

dGlz)/dz = -dipcgT)ct (2.2)

donde pcg representa la cépacidad calérica del suelo (producto de su masa
volumétrica por su calor especifico).
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Considerando una capa de suelo entre dos niveles zy y z, (25 =24 +62) e
integrando la ecuacién precedente, es posible inferir la expresion del calor
almacenado G en esta capa por unidad de superficie durante un periodo de
tiempo 6t:

G = [G(z1)-Glzz)] 6t = pcs.4T.82 (2.3)

donde 6T es ‘el incremento en ‘la temperatura promedio en la capa
considerada. En periodos de enfriamiento, T es negativo y el calor es
liberado por flujo conductivo desde el almacén hacia la superficie del suelo.

Por la combinacién de las ecuaciones 2.1 y 2.2 se obtiene la ecuacién con
derivadas parciales que relaciona las variaciones de temperatura con el tiempo t y la
profundidad z, en medios homogéneos:

aT/dt = (k/pcg)d2T/dz2 = a.(d27/822) (2.4)

donde al coeficiente a se le denomina difusividad térmica.

Esta ecuacidn, vélida para medios homogéneos, describe solamente patrones
aproximados de variacién de temperatura en el suelo ya que la porosidad, la
reparticién de la materia orgdnica y del agua etc, hacen el suelo un medio muy
heterogéneo.

2.2 PROPIEDADES TERMICAS DE LOS SUELOS

El régimen térmico del suelo se encuentra en dependencia estrecha de sus
caracteristicas térmicas, fundamentalmente su capacidad cal6rica y su conductividad
térmica.

La capacidad cal6rica del suelo {0 de cualquier cuerpo) es la relacién entre el
calor absorbido ( o liberado) y el correspondiente aumento {( o disminucién) de la
temperatura. Se expresa en joules por grado centigrado (J/°C). Es el producto de su
masa volumétrica p por su calor especifico ¢ . El calor especifico es la cantidad de
calor requerido para elevar la temperatura de un kilogramo de suelo en un grado
centigrado. Tiene unidades de joules por kilogramo y grado centigrado (J kg! °C ).

Por otra parte, la conductividad térmica (k) se define como la cantidad de calor
que fluye por unidad de tiempo a través de una seccién transversal de suelo en
respuesta al gradiente de temperatura espacificado. Tiene unidades de watios por
metro por grado centigrado (W nv1°C-1). Otro término importante es la difusividad
térmica (a= k/pc4) que se expresa en m2 /s.

En el cuadro 2.1 se dan las propiedades térmicas de los principales
constituyentes del suelo. El cuarzo y los minerales arcillosos, los cuales son los
principales componentes sélidos de suelos minerales, tienen densidad y calor
especifico similar. La materia orgédnica tiene cerca de la mitad de la densidad del
cuarzo, pero cerca del doble de calor especifico.
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Cuadro 2.1 Propiedades térmicas de los componentes del suelo

Calor Conductividad Difusividad

Densidad Espec. témica_ térmica
i RS, X NP - 106 w/0)

Cuarzo 2.66 0.80 8.80 4.18
Minerales

arcillosos 2.65 0.90 2.92 1.22
Mat.orgénica 1.30 1.92 0.25 0.10
Agua 1.00 4.18 0.57 0.15
Aire (20°C) 1.2x10°3  1.01 0.025 20.6

La conductividad térmica depende de la porosidad, contenido de humedad y
contenido de materia orgdnica en el suelo. A contenidos similares de humedad, la
conductividad disminuye con el aumento de la porosidad. Asf, por sjemplo, los
suelos arenosos con mayor macroporosidad tienen menor conductividad que los
francos y estos a su vez menos que los arcillosos. Ademés, en el campo, los suelos
de textura fina tienen mayor contenido de agua, lo que aumenta su conductividad
térmica. La compactacién aumenta la conductividad por disminucién del espacio
poroso. En general, si otras condiciones son iguales, entre mayor sea la
conductividad del suelo, menor es la variacién de la temperatura en su superfncue y
mayor es su papel como almacén de calor.

Como el calor especifico del agua es muy alto (4.18 J g'1 °C-1), la capacidad
calérica de un suelo aumenta sustancialmente cuando su contenido en agua
aumenta, ya que el agua sustituye el aire que tiene una capacidad cal6rica
despreciable. Cuando se ainade agua a un suelo muy seco, al inicio el agua reduce el
efecto aislante del espacio poroso lleno de aire y su conductividad térmica (k)
aumenta mds rdpidamente que su capacidad calérica (pcg), por lo tanto la
difusividad aumenta con el contenido de agua. Después, cuando el suelo estd
himedo, el aumento de k con el contenido de agua es mucho menos répido que el
‘incremento de pcg, por lo tanto la difusividad (a) disminuye con el contenido de
agua. Entre estos dos regimenes a alcanza su méaximo en el punto donde un aumento
del contenido de agua es responsable de un aumento fraccional igual de k y pc .

Los suelos orgénicos y de textura fina tienen generalmente mayor capacidad
calérica que los suelos de textura gruesa, debido a su mayor capacidad de retencién
de agua. La conductividad térmica de la materia orgdnica es relativamente pequeia
y, por lo tanto, en condiciones humedas, los suelos turbosos tienden a conducir
menos el calor que los suelos arenosos.
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2.3 MODELACION DEL REGIMEN TERMICO DE LOS SUELOS

La variacién tipica de la temperatura con el tiempo en la superficie de un suelo
puede ser descrita asumiendo una onda sinusoidal durante el dia o durante el ciclo
anual:

T0,0) = T+ A(0) sen wt (2.5)

Tm ©s la temperatura media superficial; A(0) es la amplitud de oscilacién en la
superficie, asl que la temperatura méxima y minima son T, +A vy T,-A; W es la
frecuencia angular de oscilacién w=2n/T; donde T es el tiempo de oscilacién (24
horas en un dia o 365 dias para un afio). Si la temperatura en el momento t y a la
profundidad z es T(z,t), la solucién de la ecuacién 2.4 que satisface la condicién
limite 2.5 es:

Tzt = T+ Al0) elzD) sen (wt-z/D) (2.6)
donde D se define de la manera siguiente:
D ={2a/tw)1/2 (2.7)
representando a la difusividad térmica. La solucién encontrada se caracteriza
por un desfase (-z/D) y un amortiguamiento que aumentan con la profundidad (figura
2.1). Entre menor es D, mayores son el desfase y el amortiguamiento. Un valor
pequedio de D corresponde a un valor pequeiio de a o un valor grande de w, es decir
un valor pequefio de T. Eso significa que los suelos que conducen mal el calor
desfasan y amortiguan méas las oscilaciones de temperatura que los suelos que lo
conducen bien. Eso significa también que mds breve es la oscilacién de temperatura,
mdés importante es el amortiguamiento.
El flujo de calor en la superficie del suelo es dado por:
G= -k {dT/dz), ¢ (2.8)
Derivando la expresién 2.6 se obtiene:
G= A(O) (pckw)” sen(wt +7/4) (2.9)
Esta férmula, que da una estimacién del flujo de calor en la superficie del suelo,

muestra que existe un desfase de n/4, es decir 3 horas, entre las oscilaciones diarias
de la temperatura y las del flujo.



Temperatura (C°)

Fig. 2.1 Evolucidn diaria de la temperatura de un suelo a diferentes
profundidades.
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CAPITULO Il

TRANSFERENCIAS EN EL AIRE

El proceso fisico responsable de las transferencias de calor y masa en el aire se
lama conveccién. De una manera general la conveccién se define como una
transferencia que ocurre dentro de un fluido en movimiento. Se distinguen dos tipos
de conveccién: la conveccién forzada y la conveccién libre. Hay conveccién forzada
cuando el movimiento del aire es inducido por fuerzas externas al fiuido en estudio.
Por su parte en la conveccién libre el movimiento del aire es causado Unicamente por
diferencias de densidad dentro del fluido que generan lo que se llama fuerzas de
flotabilidad. La conveccién libre corresponde al ascenso de aire caliente sobre
superficies calentadas. En las condiciones naturales se encuentran generalmente
juntos los dos tipos de conveccién, una debida al viento (forzada), la otra a los
gradientes térmicos verticales (libre). En este caso se dice que la conveccién es
mixta. '

3.1 TRANSFERENCIAS EN LA CAPA LIMITE

El viento que fluye sobre la superficie de un objeto desarrolla una capa limite,
zona de transicién entre la superficie y el aire libre. En la capa limite la velocidad del
aire pasa del valor cero en la superficie al valor caracteristico del flujo de aire. Se
pueden distinguir dos sub-capas.

La primera, muy delgada {unos milimetros), estd ubicada inmediatamente sobre
la superficie y es denominada capa limite laminar. El movimiento del aire es laminar
(no hay interpenetracién de los filamentos de aire) y los procesos de transferencia
son controlados principalmente por difusién molecular. El comportamiento de esta
sub-capa depende de las propiedades viscosas del aire y la transferencia de cantidad
de movimiento estd asociada con las fuerzas viscosas.

Sobre la capa laminar estd la capa limite turbulenta, la cual es dominada por
mezclas fuertes y movimientos turbulentos. Esta es la capa de mayor importancia
para la Micrometeorologia. Para superficies pequefias, tales como hojas u otros
érganos vegetales, la capa limite es laminar en los primeros milimetros (cerca del
borde de ataque del viento) y después turbulenta. El espesor de la capa limite laminar
no puede crecer indefinidamente porque el flujo llega a ser inestable y se rompe,
dando origen a movimientos turbulentos.
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La transferencia de calor y masa a través de la capa limite ocurre primero por
difusién molecular (en la sub-capa laminar) y después por difusién turbulenta {en ia
sub-capa turbulenta). El flujo de calor se escribe en funcién de la diferencia de
temperatura entre la superficie T y el aire libre T, de la manera siguiente:

H= Pcp(Ts'Ta"'b,,H (3.1)

donde p representa la densidad del aire y c, el calor especifico del aire.
I p.H ©S un pardmetro que se llama resistencid de capa limite. El flujo (P) de
masa de una magnitud q se escribe en funcién de la diferencia de
concentracién (C) de la magnitud entre la superficie y el aire libre:

®q = (Cq,5Cq,a)Mb,q (3.2)

La resistencia de capa limite para una magnitud dada tal como el vapor de agua
o el diéxido de carbono puede ser diferente de la para el calor.

3.2 CANTIDAD DE MOVIMIENTO Y PERFIL DE VIENTO

La capa limite turbulenta es la que predomina en las superficies que son
aerodindmicamente rugosas, tales como bosques, cultivos, pastos, etc. Eso se debe
a que continuamente, aun a velocidades bajas del viento, se genera turbulencia por el
paso de aire sobre los elementos individuales de la vegetacién. En este sentido,
rugosidad significa que las fuerzas de friccién que retardan el flujo de aire (fuerzas de
inercia) en la superficie rugosa, son mucho mayores que las fuerzas viscosas que
tienden a mantener el flujo laminar. La friccién o fuerza que retarda el flujo causa una
marcada variacién en la velocidad media horizontal del viento. La cantidad de
movimiento, que se define como el producto de la masa por la velocidad, es
transferida de las partes mds altas, donde la velocidad es mayor, hacia las partes
mdés bajas, donde la velocidad es menor,0 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 demés transferencias turbulentas.

En una corriente turbulenta el movimiento de las particulas del fluido es
desordenado y los filamentos de aire vecinos se interpenetran. El movimiento de aire
es caracterizado por fluctuaciones que se manifiestan en cambios stbitos, errdticos y
continuos en la velocidad y direccién del viento. Las fluctuaciones pequeiias, répidas
e irregulares del aire en movimiento parecen estar sobreimpuestas sobre otras mds
grandes y menos irregulares. Las fluctuaciones pequefias con alta frecuencia estén
asociadas principalmente a la turbulencia mecénica, generada por efectos de friccién
sobre la superficie. Las fluctuaciones grandes asociadas a bajas frecuencias son el
resultado de turbulencia térmica relacionada a los efectos de flotabilidad. Es
importante hacer notar que 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, concentracién de diéxido de carbono,
pueden ser examinadas sisteméticamente sobre una base estadistica. Para este
propésito periodos promedios de cerca de 15-30 minutos se consideran adecuados.

Es necesario conocer la variacién de la velocidad del viento con la altura encima
de una superficie natural, al menos por dos razones: de la descripcién del perfil es
posible estimar la efectividad de los procesos de intercambio vertical y conociendo la
velocidad del viento a un nivel fijo o de referencia, se puede estimar la velocidad del
viento en otros niveles, para diferentes aplicaciones.
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La fuerza de friccién total por unidad de &rea superficial es llamada fuerza de
cizallamiento (T) y se confunde con el flujo de cantidad de movimiento {(cantidad de
movimiento por unidad de drea y por unidad de tiempo). 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 y.la atmésfera.

Como se indicé antes, cerca de la superficie de la tierra la turbulencia se
manifiesta por cambios subitos, errdticos y continuos de la velocidad y direccién del
viento, pero 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 superficie base es horizontal y uniforme, esto es, compuesta de
elementos rugosos (plantas, arboles, etc) de mds o menos la misma altura
y espaciamiento regular.

b. IBas medidas estén referidas a la capa limite caracteristica de la superficie
ase.

c. La turbulencia es generada Unicamente por fuerzas mecénicas de friccién y
no por flotabilidad.

d. La velocidad del viento es promediada sobre un periodo sustancialmente
mayor que el perfodo caracteristico de fluctuaciones en la velocidad
instantdnea del viento. En la practica el periodo promedio deber ser al

menos 10 minutos y los pertiles de velocidad media son usualmente
determinados para intervalos de 15 a 30 minutos.

En sitios abiertos, con superficies planas, relativamente lisas, de estabilidad
atmosférica neutra, la velocidad media horizontal del viento u puede ser descrita
como una funcién logarftmica de la altura z:

u(z) = (u. /k) In (2/2g) {(3.3)
k es la constante de von Karman (0.41).
z es el pardmetro o longitud de la rugosidad.
ue es la velocidad de friccién.
La velocidad de friccién (u«) estd dada por la ecuacién:
ue = (T/p) % (3.4)
T es la fuerza de cizallamiento o flujo de cantidad de movimiento y p es la

densidad del aire. En la practica u. /k es la pendiente de la recta que relaciona la
velocidad u(z) en la escala lineal con el logaritmo de z (figura 3.1).
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Fig. 3.1 ‘Perfil tipico de velocidad del viento para sitios abiertos de
superficie plana: {a) ploteado contra la altura z; (b} Ploteado
contra el logaritmo de z (Adaptado de Thom, 1975).
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Para coberturas vegetales que tienen una cierta altura, tales como el dosel de
un cultivo, es necesario introducir un término denominado altura de desplazamiento
del plano cero (d) (figura 3.2), que indica el nivel medio al cual la cantidad de
movimiento es absorbido por los elementos individuales de la comunidad vegetal. Por
lo tanto, la relacién entre altura y velocidad del viento se transforma en la siguiente
férmula: -

u(z) = (us /K) Inl(z-d)/zg] (3.5)

En general el valor de la altura de desplazamiento del plano cero varfa entre
cincuenta y ochenta por ciento de la altura de la cubierta vegetal (h. ). En la prictica
se usad=0.7 h,.

La rugosidad aerodindmica zp 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 = O (intercepto sobre eje Y). Para
prépositos prédcticos la longitud de rugosidad z 5 se puede estimar dez g =0.13 h .
También por experimento y error se puede encontrar el valor de d, cuando al plotear
u contra In(z-d), se obtiene una linea recta, (figura 3.2). Con el conocimiento de z
y d el perfil completo del viento sobre el dosel puede ser construido a partir del valor
de u a un nivel de referencia que permite determinar el valor del ultimo pardmetro
faltante, u..

3.3 EXPRESIONES DE LAS TRANSFERENCIAS EN EL AIRE

En la corriente turbulenta de aire encima de las superficies naturales, el proceso
de transferencia es dominado por el efecto de difusién turbulenta, aunque la difusién
molecular continla operando. La difusién turbulenta corresponde a un fenémeno de
transferencia lateral comparable al fenémeno de difusién molecular provocado por la
agitacién térmica de las moléculas. Las pequeiias particulas de fluido en movimiento
desordenado son el equivalente de las moléculas en agitacién permanente. Ademés
de esta turbulencia mecénica o friccional ligada al viento, la transferencia de cantidad
de movimiento, 0 de cualquier magnitud asociada al aire, puede llevarse a cabo
también por fuerzas de flotabilidad que corresponden al movimiento vertical de
parcelas de aire que estdn més frias o més calientes que sus alrededores.

Introduciendo un coeficiente de difusién turbulenta para cantidad de
movimiento (K M), andlogo al coeficiente de difusién molecular (o viscocidad
cinemética), el flujo descendente de cantidad de movimiento o fuerza de
cizallamiento a la altura z en la capa limite puede ser escrito en la forma siguiente:

T(2) = p Km (du/d2) (3.6)
Dado que u. =(T lp)"S entonces: T=pu.2, adem4s:
T = pKm (du/dz) = pK mlue/k}/(z-d),

por lo tanto, el coeficiente de transferencia de cantidad de movimiento
puede ser calculado a partir de la siguientes expresién:

Km = k ue (z-d) (3.7)
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Esta ecuacién permite calcular Ky si se conoce us« y d, es decir el perfil de
viento. K » aumenta linealmente con la altura, sobre la altura de desplazamiento del
plano cero. Esta es una caracteristica fundamental de la transferencia de cantidad de
movimiento en una capa limite turbuienta.

Las lei'yes de difusién turbulenta son anélogas a las de la difusién molecular. El
flujo (D) de una magnitud q, que puede ser el calor o la masa de un constituyente
(ej. agua, diéxido de carbono), es proporcional al gradiente de concentracién:

Oy =- Kgl2) dC(2)/dz2 (3.8)

Kq(2) es la difusividad turbulenta de la magnitud q a la altura z. El signo
negatuvo indica que el flujo circula a contra gradiente.

Al integrar la ecuacién 3.8 entre dos niveles z; y z; (zq <z5) de la zona de
flujo conservativo, se obtiene:

22
#q J dz/Kq(z) = Cqlz1)-Cq(z2) (3.9)

z1
2
Poniendo: ra,q = dz/Kgq(z), la relacién 3.9 se puede escribir :

®q = [Cq4lz4)- Cylzolr, g (3.10)
Esta relacién representa la segunda forma (llamada forma integral) de la ley de

la difusién. r, , se lama resistencia aerodindmica del aire a la transferencia de
la magnitud q. Si q representa la cantidad de movimiento y si 24 representa la altura
d+2zo. que corresponde al sumidero ficticio de la cantidad de movimiento, la
resistencia aerodindmica para transferencia de cantidad de movimiento entre este
nivel y un nivel z seré:

z
raN = 1/kut.] dz/(z-d) = u(z)/uwd (3.11)
d+zg

el flujo vertical de calor sensible transferido por turbulencia se escribe en
funcién del gradiente de temperatura:

H =-pc, Ky (dT/d2) {3.12)
o, en forma integral en términos de resistencia:
H = pep [T(z4)-T(2a) i m (3.13)

p es la masa volumétrica del aire, ¢, el calor especifico del aire, K; es el
coeficiente de transferencia turbulenta de calor y Fa,H la resistencia aerodindmica
para el calor entre los niveles zq y z;. En la mayoria 'de los casos se puede asumir
que Ky=Km Yy Iy u=r,m (hiptesis de similaridad). Asi, conociendo el gradiente de
temperatura y el perfil de viento (u., d y zg) dentro de la capa limite se puede
estimar el flujo de calor sensible. Si la superficie estd més’'caliente que el aire, lo que
ocurre durante los periodos de calentamiento tipicos del perfodo diurno (radiacién
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neta positiva, inestabilidad térmica), el calor sensible fluye de la superficie hacia el
aire; cuando la superficie estd mas frfa, lo que ocurre durante la noche (radiacién
neta negativa, estabilidad térmica), 1a energia fluye del aire hacia la superficie.

El flujo de vapor de agua, en la capa limite de las superficies naturales,
representa la pérdida de agua de la superficie por evaporacién o la ganancia de agua
por condensacién (rocio). Si C,, representa la concentracién de vapor de agua en el
aire, el fiujo se escribe:

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

Asi mismo si C¢ representa la concentracién de diéxido de cabono en el aire, el
flujo correspondiente se escribe de la manera siguente:

A =-Kc (dCc/d2) (3.15)

En la capa limite los coeficientes de difusién turbulenta para masa (vapor o
CO,) pueden ser considerados como iguales al coeficiente para cantidad de
movimiento (hip6tesis de similaridad). Las ecuaciones 3.14 y 3.15 pueden también
ser escritas en forma integral como la ecuacién 3.13. El gradiente dC/dz se
determina experimentalmente por medicién de la concentracién de vapor de agua o
diéxiodo de carbono en un nimero de alturas sobre la superficie considerada y
dentro de la capa limite en equilibrio con esta superficie.
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CAPITULO IV

EL BALANCE DE ENERGIA DE LAS SUPERFICIES NATURALES Y
LA FORMULACION DE LA EVAPOTRANSPIRACION

El principio de conservacién de la energla establece que en cualquier sistema
fisico o biol6gico las ganancias de energia deben ser iguales a las pérdidas. Este
principio de conservacién es una herramienta muy Util en Micrometeorologia porque
permite analizar y cuantificar los diferentes componentes del balance de energia de
las superficies naturaies, los cuales no pueden siempre ser observados directamente.

La temperatura en cualquier punto de una superficie natural o de un organismo
vegetal responde a cambios en el suministro o en la disipacién de energfa. Cuando
uno 0 mas componentes del balance de energia cambia, hay un cambio
compensatorio de temperatura para restaurar el equilibrio térmico. La temperatura de
tejidos vegetales y animales de sangre fria {(poikilotermos) es dictada solamente por
el ambiente térmico y siempre responde a un cambio en sl ambiente. En animales de
sangre caliente (homotermos), la temperatura es mantenida apréximadamente
constante por mecanismos fisiolégicos, los cuales alteran la tasa a la cual el calor es
producido por metabolismo y disipado por conveccién y evaporacién.

4.1 LA ECUACION DEL BALANCE DE ENERGIA

El balance snergético de una superficie natural evaporante puede ser expresado
por la ecuacién siguiente:

R +tH+AE+G+M+J=0 (4.1)

R, es la radiacién neta; H es el flujo convectivo de calor sensible; AE es el flujo
convectivo de calor latente que corresponde a la cantidad de energfa involucrada en
el proceso de evaporacion E ( A representa el calor latente de vaporizacién, es decir,
la energla que consume el agua para pasar del estado liquido al estado de vapor, y
vale alrededor de 2400 J por gramo); G es el flujo de calor en el suelo; M representa
la produccién o consumo de calor por el metabolismo (fotosintesis y respiracién); J
representa la variaciéon en el almacenamiento de calor por la superficie considerada.
Cada término representa un flujo de energia por unidad de drea superficial. Los flujos
son positivos cuando representan ganancias de energla y negativos cuando
representan pérdidas. El término J de la ecuacién es generaimente despreciable para
plantas, y si la energla usada en las transformaciones quimicas es pequeifia, el
término M puede también ser ignorado. Asf el balgnce de energia se transforma en la
ecuacién més simple:

R, +H+AE+G=0 (4.2)

El sol es la fuente de practicamente toda la energia de la Biosfera, y durante el
dia la radiacién neta (que incluye la radiacién solar) tiende a dominar el balance de
energia. Debido a ello e ignorando la convencién de signos, se acostumbra escribir la
ecuacién del balance de energia como la radiacién neta contra la suma de los otros
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componentes del balance:
R, =H+AE + G (4.3)

Recordando que cuando R, > O (condicién tipica del periodo diurno), la suma
de la derecha de la igualdad representa pérdidas de calor del sistema y que cuando

R,<0 (perfodo nocturno), la suma de los otros términos representa ganancia de
calor

Las variaciones diurnas de R, en un sitio ocurren principamente en respuesta a
la variacion de la radiacién solar. Sobre un dosel forestal, por ejemplo, R, puede
wvariar generalmente desde menos de cero, durante la noche, a un médximo de un
poco méas de 700 W/m2, durante las horas del mediodia. Tipicamente, durante el

perfodo diurno, la magnitud absoluta de R, es mayor que la de cualquiera de los
otros términos.

El almacenamiento de calor en la cubierta vegetal depende de la capacidad
térmica volumétrica del sistema y del régimen de radiacibn neta. La tasa de
almacenamiento de calor en el volumen aéreo de un bosque, por ejemplo, es
generalmente un orden de magnitud més pequefio que la radiacién neta durante el
dia. El calor almacenado por el dosel durante el dia es liberado durante la noche
{balance diario = cero).

El almacenamiento de calor en el susio es mucho mayor que en la vegetacién.
La tasa de conduccién de calor dentro del suelo cerca del mediodia, puede
representar 20 % o mas de la radiacién neta si la superficie estd 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 épocas de calentamiento (R, y la temperatura del suelo
aumentando), el almacenamiento diario de calor en el suelo es generalmente mucho
mayor que la liberaciébn nocturna. Lo opuesto es cierto durante periodos de
enfriamiento.

La energila metabdélica (M), es generalmente pequeifia e ignorada en la
evaluacién de balances de energla de cubiertas de plantas. Su magnitud es similar al
error involucrado en la medicién de otros componentes del balance de energia.

La conveccién del calor es uno de los principales mecanismos de transferencia
de energia en la Biosfera; es proporcional a la diferencia de temperatura (superficie-
aire) y depende de la velocidad efectiva del viento. Sobre superficies relativamente
secas esta constituye la principal forma de disipacion de la radiacién neta. Sobre
superficies himedas o vegetacién con buen abastecimiento hidrico, el enfriamiento
evaporativo es generalmente mas importante que el intercambio convectivo de calor
sensible. El proceso inverso de la evaporacién es la condensacién del vapor de agua,
que libera energia calérica y representa un ingreso de calor para la superficie. Debido
a que H y AE frecuentemente abarcan la mayor parte del flujo de radiacién neta, la
relacién C/AE {llamada relacién de Bowen y notada 8) es de gran interés porque
indica c6mo se parte la energfa radiativa disponible en calor sensible y latente.

En la figura 4.1 se muestran las variaciones medias horarias de los
componentes del balance de energfa para una plantacién de avena durante la
floracién y la maduracién.



W/m2
FLORACION

600 = Rp

400 =~

200 -

-

o )
= . [N‘ ‘~J .\J\'.
Vs H 1

i !
1]
]

[

J

>
[}
.

MADURACION

0 < o
T T T T
6 9 12 15 18 12 15 18
HORA HORA

Fig. 4.1 BALANCE DE ENERGIA: Evolucidn en el tramscurso del dia de la radiacibn neta R,, el flujo de calor latente AE y
el flu"lo de calor sensible H de un cultivo de avena durante la floracidn y la maduracidén (Perrier, 1987).

8¢



29

4.2 FORMULACION DE LA EVAPOTRANSPIRACION

Actualmente todas las férmulas de evaporacién o evapotranspiracién que
tienen un caracter fisico se basan sobre la ecuacién basica que derivé el inglés H.
Penman en 1948. La férmula original de Penman, derivada de la ecuacién del balance
de energfa antes mencionada, da la evaporacién de una superficie saturada, es decir
una superficie donde la presién de vapor de agua es igual a la presi6n méaxima
posible en esas condiciones, como por ejemplo, una capa de agua libre 0 un suelo
desnudo completamente mojado.

4.2.1 La ecuscidén de Penmean
Para derivar la ecuacién de Penman se necesitan tres ecuaciones bésicas:

a. Las dos ecuaciones que traducen las transferencias de calor sensible H y
calor latente AE entre la superficie y el aire:

AE =(pcy/r)es-e,)ir, con e =e’ (T,) (4.5)
b. La ecuacibn que traduce el balance de energla de la superficie:
Ry-G=H+AE . (4.6)

En estas ecuaciones p representa la densidad o masa volumétrica dgl aire, ¢
su calor especifico a presién constante,r la constante psicrométrica, Tg f
temperatura de la superficie, T, la temperatura del aire a una altura de referencia, s,
la presién de vapor a nivel de la superficie, @ , la presién de vapor del aire, e la
presién de vapor de saturacién, r, la resistencia a la difusién en el aire, R, la
radiacién neta y G el flujo de calor transmitido por conduccién en el suelo.

Para derivar la ecuacién de Penman hay que linearizar la funcién " , usando
una aproximacién de Taylor de primer orden, centrada sobre la temperatura del aire
Ty

e (Ty)= e’ (Ty) +8(Tg-T,) (4.7)
representando s la primera derivada de la funcién e® calculada a la temperatura

T , (es decir la pendiante de la curva e’ (T) en este punto). Se puede escribir el flujo
de calor latente:

AE = (pcyly)le’ (Ty)-e" (Ty) +e’ (T,)-e, M,
AE = (pecy/rMs(Ts-T,) +e° (T,)-e,lr,

Combinando la expresién del flujo de calor sensible con la del balance de
energia se puede despejar la expresién siguiente de (T -T, ):

Ts-Ta=ra(Ry-G-AEMpC,
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Esta expresion, puesta en la ecuacién precedente, con =e*(T )-e,, siendo
D, el déficit de saturacién del aire, permite escribir AE de la siguiente manera:

${R,-G) + pcyDyfir.
AE= n PCplalTa (4.8)
s+

lo que constituye la ecuacién original de Penman (1948).

ién -Montei;

La ecuacién original de Penman puede ser fdcilmente modificada para describir
la tasa de evaporacién a partir de una superficie seca, es decir no saturada, cuando
una resistencia de superficie a 1a transferencia de vapor existe entre el nivel donde la
evaporacién tiene lugar y la interface con la atmésfera, fuente (o sumidero) de calor
sensible. Un ejemplo comin estd representado por una hoja con la epidermis
actuando como fuente de calor y las cavidades subestométicas actuando como
fuente de vapor. Otro ejemplo es un mulch, es decir una capa delgada y seca de
suslo cubriendo una parte himeda.

Las tres ecuaciones basicas (4.4),(4.5) y (4.6) son viélidas si se modifica la
expresién del fiujo de calor latente, agregando a la resistencia de difusién en el aire
r ; una resistencia de superficie ¢ que caracteriza el freno estomético en el caso de
la hoja:

AE =( cpipi(e’ (T,)-8,)/lrg +1,) (4.9).

Esta férmula estéd vélida si los dos niveles de intercambio (calor y vapor) tienen
la misma temperatura, lo que se cumple en el caso de una hoja o de un muich muy
delgado.

Desarrollando las tres ecuaciones bésicas de la misma manera que en el parrafo
4.2.1 se liega a la ecuacién siguiente (Penman, 1953):

$(R-G) + pc Dy/r
AE= — PG+ PpOala 4.10)
s+F(1+rg/r,)

que va a servir a Monteith como base de extrapolacién para su férmula.

El problema que surgié a principios de los afios sesenta fue de poder relacionar
la evapotranspiracién global de una cubierta vegetal con los flujos elementales a nivel
de las hojas, y particularmente, con el concepto de resistencia estomatica foliar tal
como se mide con un porémetro. La idea de Monteith (1963) fue de asimilar la
cubierta a una gran hoja que intercambia calor y vapor de agua con la atmésfera y
aplicar la ecuacién (4.10) a esta hoja. El plano ficticio que corresponde a esta hoja
estarfa ubicado al mismo nivel que el sumidero de cantidad de movimiento, es decir
la altura d +25 encima del suelo, siendo d la altura de desplazamiento del plano cero
y z la altura de rugosidad. El nivel d+zq corresponde a la altura a la cual el perfil
logarftmico de velocidad del viento encima de la cubierta vegetal toma el valor de
cero. .
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La ecuacién de Penman-Monteith tiene entonces el mismo formalismo
matematico que la segunda ecuacién de Penman (ecuacién 4.10). La resistencia a la
difusion en el aire r, se calcula entre el nivel d+2zg , origen supuesto de los flujos, y
la altura de referencia donde se mide el déficit de saturacién D, . La resistencia ry ,
llamada resistencia de superficie, es considerada como un factor biolégico que
depende unicamente del 4rea foliar de la cubierta y de la resistencia estomética de
las diferentes hojas.

En realidad, la idea original de Monteith de ubicar la superficie equivalente de
intercambio al nive!l del sumidero efectivo de cantidad de movimiento es cuestionable
y sin fundamento tedrico. Luego, Thom (1972) monstré que la transferencia de calor
y de vapor encuentra una mayor resistencia aerodindmica 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 més bajo que d+2z, , es decir d+z, , con
z,<zp. Por consiguiente, la resistencia aerodindmica r, se escribe:

ra=Inl(z-d)/z,)/kus =Inl(z-d)/zgl/kus +In{zg/z;)/kus (4.11)

siendo k la constante de Karman y u. la velocidad de friccién.

El célculo de la resistencia global de superficie Ts,c8 partir de las resistencias
estométicas elementales g de las hojas es otro problema.

4.2.3 £l cdiculo de la resistencia de superficie
A nivel de la hoja

Cuando las hojas transpiran, el agua se evapora dentro de la cavidad
subestomdtica y escaps a la atmdsfera por difusibn a través de los poros
estomdticos y de la capa limite de la hoja. Durante la fotosintesis, las moléculas de
CO, siguen sl mismo camino de difusién en sentido opuesto. La resistencia opuesta
por la capa limite a la difusién de un gas depende de las dimensiones de la hoja y la
velocidad del viento, mientras la resistencia de los poros estométicos depende
unicamente de sus caracteristicas geométricas, de su espaciamiento, y por supuesto,
de su grado de abertura.

Las hojas de la mayoria de las especies tienen entre 100 y 200 estomas por
mm?2 distribufdos en ambas epidermis, adaxial y abaxial (hojas anfiestomadticas), o
unicamente en la epidermis abaxial (hojas hipoestométicas). La extensién de un poro
estd cominmente entre 10 y 30 ym. Debido a gque los estomas tienden a ser més
pequerios en hojas donde ellos son méis numerosos, la fraccién de la superficie foliar
ocupada por poros no varfa mucho entre especies y es generalmente menor de 1% .
Muchas meséfitas tienen resistencias estomaticas minimas en el 4mbito de 100 a
200 s/m. Las xeréfitas tienen resistencias minimas més grandes, generalmente sobre
3000 s/m. En ambos tipos de planta, la resistencia de la cuticula es generalmente
mucho mayor que la resistencia estomética, por lo que su papel en la transferencia
de vapor de agua y CO, puede ser ignorado. Los valores de resistencia de capa limite
{rp). para hojas pequefias y en condiciones de viento leve, estdn entre 30 y 100
s/m.
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La analogia con sistemas eléctricos provee una via Util para visualisar el
proceso de difusién del vapor de agua desde la cavidad subestomdtica al aire externo
(figura 4.2). Cuando se tienen hojas anfiestométicas, la resistencia total para cada
superficie es la suma de dos resistencias en serie, 8sto es: rg iy, siendo r; la
resistencia estomética y ry, la resistencia de capa limite, y la resistencia de toda la
hoja es la suma de las resnstencnas de las dos superficies en paralelo. Si cada
superficie tiene las mismas resistencias rs Y Iy . la resistencia de toda la hoja seré:

T g +rp) + WMeg+rl™V = (rg+1,)/2 {4.12)

Cuando rg es mucho mayor que ry,, la resistencia de la hoja es
aproxnmadamente r¢/2. Sila hoja es hipoestomatica, la resistencia de la parte abaxial
es: rg+ry, vy la resnstencsa de la superficie adaxial es: X+, donde x es una
resnstencna mucho mayor que rg que representa la resistencia de la cuticula.
Combinando estas resistancias en paralelo da que la resistencia total de la hoja es:

(/g +rp) + Vix+ml! = rg+ry (4.13)

lo cual es apréximadamente igual a rg cuando , s mucho mas pequefia que
Iy

A nivel de la cubierta

Cuando la evaporacién del suelo es despreciable, Monteith (1973) interpreta la
resistencia de superficie ry . de su ecuacién (4.10) como la resistencia estomética
efectiva de todas las hojas actuando como resistencias en paralelo y propone
calcularla de la siguiente manera:

fy,c=Ta/2L (4.14)

donde 7, es la resistencia estomética media de las hojas v L el indice de éres
foliar de la cubuarta Una manera més correcta serfa dividir la cubierta vegetal en
varias capas paralelas, cada una con un Indice parcial de érea foliar 6!1 calcular
para cada capa una resistencia estomatica r; . y Como rs‘i /26l ,donde T ; esla
resistencia foliar media de la capa i, e interpretar la resistencia de superficie fs.c
como la resistencia efectiva de las resistencias r, . ; actuando en paralelo:

re.c=1/Z3(11g 1) (4.15)



AIRE LIBRE

(Ta'ea)

—— i — —— — — —— —

Iy capa bs
limite 5

epidermis
0,%0)

Is

cavidad subestomdtica
[Tyre*(Ty)]

I capa
' limite

Fig. 4.2 Analogia eldctrica del proceso de difusién del calor
y del vapor de agua de la hoja hacia el aire (adap-
tado de Monteith, 1975).

CALOR

33

E
VAPOR



34

CAPITULO V

MEDICION DE FLUJOS EN EL AIRE

Varios métodos 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 fisicas de transferencia turbulenta o de
balance de energia. Los intercambios convectivos de masa mds importantes son los
de vapor de agua y de diéxido de carbono. Estos intercambios se definen por una
magnitud medible, la densidad de fiujo, que expresa la cantidad del elemento
considerado (calor 0 masa) que atraviesa una unidad de superficie horizontal, por
unidad de tiempo. En el sistema S.I. el flujo de calor se expresa en W.n? y los de
masa en kg.s'1.m2,

Existen tres tipos principales de métodos para medir los flujos: el método de
las fluctuaciones, 0 método directo, que se basa en las expresiones tebricas de los
flujos, y los métodos aerodindmico y de balance de energia que estan sustentados en
las expresiones analiticas analégicas de los flujos.

5.1 METODO DE LAS FLUCTUACIONES

Considérese el transporte vertical de una magnitud cualquiera de las que
caracterizan el aire (cantidad de movimiento, calor, masa), donde la medida por
unidad de volumen es q, cantidad que varia de un elemento del medio a otro. Si w es
la velocidad vertical instantdnea, el aire en movimiento efectiia el transporte de esa
propiedad 0 magnitud a través de la unidad de superficie horizontal a una tasa w.q
por unidad de tiempo. Si se hace la medida sobre un cierto periodo de tiempo, en un
punto dado, de lo que estd pasando a través de una unidad de superficie horizontal,
se obtiene el flujo medio en ese punto dado por:

P, = W (5.1)

En un instante t, toda variable aleatoria v puede ser descompuesta en un valor
medio v sobre el intervalo de tiempo considerado y una fluctuacién v'(t):

vit) = V + v'(t) (5.2)

siendo el valor medio de v'(t) nulo por definicién. Las variables aleatorias w y q
pueden entonces ser escritas de la forma siguiente:

wW=w+w (w'=0) (5.3)
q=q+q (@' =0) (5.4)

y la media del producto de las variables como:

wWgq=wq + wq (5.5)
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La experiencia demuestra que sobre un periodo de tiempo suficientemente
largo, para un movimiento unidireccional horizontal, w es nula. Entonces:
Py ~ w'q’ (5.6)

En estas condiciones, considerando como constantes la masa volumétrica del
aire p y su calor especifico G los diferentes tipos de flujos se expresan por:

cantidad de movimiento: T = p.u'w’ (5.7)
calor sensible: H = pc, T'W' (5.8)
masa (CO,, H,0): F=Cw (5.9)

El método de las fluctuaciones consiste en registrar sobre un intervalo de
tiempo dado {15 min), con instrumentos suficientenente sensibles, las fluctuaciones
de las diferentes magnitudes w', u’, T' y C’, determinar el producto de valores
instantdneos de fluctuaciones, y calcular el valor medio de estos productos sobre sl
intervalo de tiempo considerado. Los problemas de este método son esencialmente
de tipo instrumental. Son ligados a la capacidad de los sensores de medir y registrar
las pequenas fiuctuaciones de las diferentes magnitudes. Pero, con la disponibitidad
actual de equipo e instrumentos sofisticados, este método ha llegado a ser de uso
bastante frecuente entre los investigadores para la determinacién de flujos sobre y
dentro de la cobertura vegetal.

Todos los deméds métodos utilizan como base las expresionas analégicas de los
flujos presentadas en el capitulo 3, que se escriben como el producto de un
coeficiente de difusion o difusividad K por el gradiente medio de la magnitud q
considerada:

@, = W'q' = K (dd/d2) (5.10)

5.2 EL METODO DEL BALANCE DE ENERGIA

El método del balance de energia, llamado también método de la relacién de
Bowen, se basa en la ecuacién del balance de energla de la superficie estudiada:

Rn-G = H +AE (5.11)
la cual puede ser reescrita de la forma siguiente:
AE = (R,-G)/(1 +B) (5.12)
donde B es la relacién de Bowen:
B = H/AE. . (6.13)

es decir, la relacién del flujo de calor sensible sobre el fiujo de calor latente.
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Estos _ﬂujos se escriben en funcién respectivamente de los gradientes de temperatura
y presion de vapor entre dos niveles z, y z,, de la siguiente manera:

H = pcy(T-Tolir, (5.14)
AE = (pcphileq-ex)ir, (5.15)

Asumiendo que las resistencias aerodindmicas para el calor y el vapor son
iguales, B se escribe:

B = 2(T,-T)les-e,) (5.16)

Mediciones de radiacién neta (R,,), flujo'de calor en el suelo (G) y gradientes de
temperatura y presién de vapor a dos alturas dentro de la capa limite de la superficie
son necesarias para la determinacién de los flujos. Las mediciones deben ser
promediadas sobre perfodos de 15 a 30 minutos debido a las fluctuaciones de las
variables microcliméticas, sobre todo en un dia de nubes intermitentes. Por otra
parte, la variacién diaria de estas variables hacen indeseables promedios de tiempos
de més de una hora, particularmente cerca de la salida o 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 idénticos, entonces el conocimiento de
cualquiera de ellos en conjunto con los gradientes apropidados, permite la estimacién
de cualquiera de los flujos. Esta suposicién de identidad de coeficientes de
transferencia es llamada hip6tesis de similaridad o analogia de Reynolds. Las
observaciones demuestran que esta identidad es vélida UGnicamente cuando la
atmésfera estd en condiciones cercanas a la neutralidad (sin gradientes de
temperatura). Tales condiciones normalmente se presentan solo durante perfodos
limitados durante el dia. En condiciones no neutras, los efectos de la estabilidad o
inestabilidad atmosférica sobre los coeficientes de transferencia han sido
determinadas experimentalmente sobre una base teérica.

il /i fi Jotabili

Cuando la temperatura del aire cerca de la superficie disminuye rédpidamente
con la altura (por ej. 1 °C por metro o més), se dice que la atmésfera es inestable:
cualquier parcela de aire empujada hacia arriba, por turbulencia o topograffa irregular,
tiende a continuar su ascenso, debido 8 que estard més caliente y por lo tanto més
liviana que sus alrededores. Contrariamente cuando la temperatura aumenta con la
altura (por ej. 1 °C por metro), la atmésfera es estable debido a que las fuerzas de
flotabilidad se oponen al desplazamiento original (figura 5.1). Cuando el gradiente de
temperatura es cerca de cero (<0.01 °C), se dice que el aire estd en equilibrio
neutral. La turbulencia es acrecentada por las fuerzas de fiotabilidad bajo condiciones
inestables y es reprimida bajo condiciones estables.
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Fig. 5.1 Efecto de la temperatura sobre la estabilidad atmosférica.
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El efecto de la estabilidad o inestabilidad térmica sobre la forma del perfil de
velocidad del viento y sobre la tasa de transferencia turbulenta, es generalmente
expresado en términos de dos parametros adimensionales: el nimero de Richardson
(Ri) y la longitud de Monin-Obukhov {L). Estos pardmetros dependen de la relacién
entre 1a produccién de energia por fuerzas de flotabilidad y la disipacién de energia
por turbulencia mecdénica. :

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

Ri(z) = (g/M{dT/dz)/(du/dz)?] (5.17)

donde g es la aceleracién de la gravedad y T es la temperatura media
absoluta (K). Ri puede ser interpretado como un pardmetro que describe la
importancia relativa de la flotabilidad y las fuerzas mecdénicas, esto es, la
importancia relativa de la conveccién libre versus conveccién forzada. El
signo de Ri es determinado por el gradiente de temperatura, el cual es
-negative en condiciones inestables y positivo en condiciones estables. Ri
préximo a cero significa condiciones de estabilidad cercana a ia neutra.

La longitud de Monimr-Obukhov (L) estd dada por la relacién siguente:

L = -(T/g)pcyus3/kH ] (5.18)

H representa el flujo de calor sensible, us la velocidad de friccién y k la
constante de Karman. Asl, este pardmetro es una relacién de la produccién
mecénica de turbulencia por las fuerzas de flotabilidad. L es
aproximadamente constante en la capa limite. Cuando hay inestabilidad Ri
y L son ambos negativos y cuando hay estabilidad ambos son positivos.

5.3.2 Det inacion de los flui
Como se indicé en el apartado sobre transferencia de cantidad de movivimiento

{cap.3), las ecuaciones logaritmicas de perfil de viento son vélidas solo para
condiciones neutras. En este caso tenemos:

‘duldz = us/kz (5.19)

Definiendo una escala de temperatura ©« por 8+ = H/pc, u. , tenemos de la
misma manera:

dT/dz = ©s:/kz (5.20)
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El cambio de la forma del perfil de viento y temperatura debido a efectos de
flotabilidad es considerado introduciendo funciones adimensionales ¢m y @4 en las
expresiones precedentes:

du/dz

(us/kz) Pm (5.21)
dT/dz = (©.+/kz) ¢n (5.22)

donde 9o m Y @ 1 son expresados generalmente como funciones del nimero
de Richardson o del pardmetro 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 relacién:

Ri(z) = (z/L)} (Pu/om2) (5.23)

Se han hecho muchos esfuerzos para definir mas precisamente las funciones
¢ mYy @H a partir de Ri o L en condiciones estables e inestabies. Algunos resultados
{Dyer y Hicks, 1970) indican que:

- en condiciones inestables:
om= (1-16 z/L)1/4 (5.24)
o= Pm? {5.25)

- en condiciones estables:

om= pr= 1+52z/L (5.26)

De la integracién de las ecuaciones 5.21 y 5.22 se obtienen las expresiones
analiticas de los perfiles de velocidad de viento y temperatura encima de la
superficie. Pueden escribirse en la siguiente forma:

ulz) = (us/k)in(z/zg)- ¥miz/L)] (5.27)
T(Z)’To = (e.lk)[ln(Z/Zo)‘ VM(Z-’L)I (528)

Para la determinacién experimental de estos perfiles la velocidad del viento u y
la temperatura T deben ser medidas a alturas idénticas con anemémetros y un grupo
de termocuplas, termistores o termémetros de resistencia. Un ajuste estadistico
permite determinar u., ©. y, por consiguiente, el flujo de calor sensible H (figura
5.2). En condiciones adiab4ticas (neutras), us puede ser estimada de perfiles de
velocidad del viento sin referencia al perfil de temperatura, pero en condiciones
diabdticas ambos perfiles son necesarios.

En cuanto &l perfil de vapor de agua, se conoce menos bien la forma de la
funcién de correccién correspondiente y generalmente se usa el balance de epergfa
para calcular la evaporacién como término residual, una vez deteminados la radiacién
neta, el flujo de calor en el suelo y el flujo de calor sensible.
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Fig. 5.2 Determinacidén experimental de los perfiles de velocidad del viento y tempe-
ratura encima de la superficie vegetal.
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CAPITULO VI

MICROMETEOROLOGIA DE LA CUBIERTA VEGETAL

6.1 LAS SUPERFICIES DE INTERCAMBIO

Del punto de vista micrometeoroiégico, la cubierta vegetal actia como un
intercambiador de energfa (radiativa, cal6rica) y masa (H, O, CO, ) 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 cldsico cuantificar la
reparticién vertical de la superficie foliar a través una funcién de la aliura z, llamada
4rea foliar acumulada y notada L{z), que representa la superficie foliar total
comprendida entre el tope de la cubierta (z=h ) y la atura z considerada, por unidad
de superficie de suelo subyacente. Por definicion de la funcién L(z) tenemos:
Lthy) =0 y L{0) =L, siendo L el indice de 4rea foliar total o LAl de la cubierta.

Para tener una descripcién alin més fina de la reparticién vertical del 4rea foliar
en el dosel vegetal se define la funcién de la altura z, llamada densidad de érea foliar
y notada a(z), que representa la superficie foliar por unidad de volumen a la altura z.
El drea foliar 6L comprendida en una capa delgada de espesor 4z alrededor de la
altura z, por unidad de superficie de suelo subyacente, se escribe :

oL = alz).éz 6.1)

Matemdticamente a(z) es la derivada de la funcién L(z) cambiada de signo, ya
que, tal como estd definida, L(z) es una funcién decreciente de la altura z (dL/dz <0):

a(z) = - dL(z2)/dz (6.2)
Y L(z) es la integral de a(z) (figura 6.1):
L(z) = rc a(2) dz (6.3)
4
Las caracteristicas geométricas de las hojas ({tamafo, inclinacién) juegan un

papel importante en el microclima vegetal, principalmente a través la atenuacién de
la radiacién solar.
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6.2 LA RADIACION EN EL DOSEL VEGETAL

La distribucién de la radiacién solar dentro de la cubierta puede ser estimada
mediante un modelo propuesto por Monsi y Saeki (1953) y que tiene la misma forma
que la ley de Beer:

Rg(z) = Rglhy) ekLi2) (6.4)

Rs(z) es la radiacién medida sobre un plano horizontal a la altura z en la
cobertura vegetal; Rg(h_) es la radiacion solar que llega al tope superior
del dosel (altura h.); LE) es la funcién 4rea foliar acumulada y k es el
coeficiente de absorcién de la radiacién por el dosel (figura 6.2).

Diversos estudios indican que los valores de k varfan muy poco cuando la
altura solar excede 30 grados (esto es durante las ocho horas centrales del dia en los
trépicos). Valores constantes de esos cosficientes pueden ser usados con bastante
seguridad para estimar tasas diarias de fotosintesis, respiracién u otros fines. En el
cuadro 6.1 se anotan los valores de k para varios cultivos.

Cuadro 6.1 Coeficientes de transmisién de la radiacién para
diferentes cuitivos.

Cobertura vegetal valor de k

Trébol (Trifolium repens)
Girasol (Helianthus annuus)
Kale (Brassica acephala)
Frijol comin (Phaselolus wulgeris)
Mafz (Zea mays)
Cebada (Rordeum vulgare)
Frijol (Vicia faba)
Sorgo (Sorghum vulgare)
“Raygrass® (Lolium perenne)
(Lolium rigichm)
Gladiola (Gladiolus sp)

aanmasspan -
SYILGETIRRSE

Debido a que las hojas absorben fuertemente la luz visible, pero transmite la
radiacién de onda corta entre 0.7 y 1 ym, la radiacién visible es atenuada maés
rdpidamente que la radiacién solar. Frecuentemente es reducida a entre 5 y 10 % de
la irradianza externa bajo un cultivo maduro. El indice de drea foliar (LAI) necesario
para producir 95 % de atenuacién de radiacién visible varfa ente 3 para coberturas
con hojas horizontales a 10 para coberturas con hojas mds verticales. En bosques
donde ramas y troncos interceptan una cantidad significativa de luz, el promedio de
irradianza de luz visible sobre el piso puede ser tan pequefio como 1 0 2 % del flujo
externo.
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Fig. 6.2 Perfil de extincidn exponencial de la radiacidn solar dentro de la
cobertura vegetal.
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La forma del perfil de radiacién neta es usualmente similar a la forma del perfil
de radiacién solar (a veces los perfiles tienden a diferir cerca del suelo a menos que
la temperatura del suelo sea muy similar a la temperatura del follaje més bajo).
Generalmente el mismo tipo de extincién exponencial se usa para los perfiles de
radiacién solar y neta.

6.3 EL VIENTO EN EL DOSEL VEGETAL

Sobre el dosel, la velocidad del viento es una funcién logaritmica de la altura.
Dentro del dosel, la velocidad del viento disminuye, un poco como la radiacion, de
manera exponencial, del tope de la cubierta hasta la superficie del suelo. Diferentes
férmulas pueden ser usadas para describir el perfil de viento.

-Perrier (1967) propone una atenuacién de tipo exponencial en funcién del area
foliar acumulada L(z), parecida a la atenuacién de la radiacién solar:

u(z) = ulh;) expl-k.L(z)] (6.5)

uth ;) es la velocidad del viento al tope del dosel y k es el coeficiente de
atenuacion cuyo valor ests alrededor de 0,6 (figura 6 3).

-Cionco (1965, 1972) propone una atenuacién exponencial en funcién de la
altura:

ulz) = ulh;) expl-ai{1-z/h;)] (6.6)

Para la mayorfa de los cultivos el valor del coeficiente a se encuentra entre 2 y
4. Cionco propone una expresién similar para el perfil de difusividad turbulenta K:

K(z) = K(hg) expl-a{1-z/h)] {6.7)
En cuanto a la resistencia de la capa limite de las hojas ry, , la manera més

clédsica de expresarla en funcién de la velocidad del viento u y del ancho de las hojas
W es:

= ao (w/u) (6.8)

Un valor tipico de ag es 300 con w enm y u en m/s.
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Fig. 6.3 Perfil de la velocidad del viento dentro de la cobertura vegetal.

46



47

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 direccién del flujo en cada nivel {mostrado por las flechas en la figura 6.4).
Cuando un cuitivo es libremente abastecido con agua, tal que, la resistencia
estomética de las hojas mas superiores es pequeiia (1 a 3 s/cm), hay
frecuentemente un méximo de temperatura cerca del tope del follaje durante el dia
(asociado con un flujo hacia arriba de calor sensible). Cuando el suministro de agua
es restringido y que la resistencia estomética es grande, el mdximo de temperatura
persiste aun en el dia y estd 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, lo cual tiende a desaparecer si el cielo llega a nublarse. Durante el dia
la presién de vapor usualmente disminuye desde la superficie del suelo hacia arriba.
Hay una disminucién mucho méas pequefa durante la noche, asociada con una
presion de vapor minima cerca del tope del dosel cuando el rocio se estd formando.

En el dia hay una concentracién minima de diéxido de carbono, frecuentemente
entre 270 y 290 ppm, cerca del tope del dosel, ya que esta parte del dosel actda
como sumidero principal de CO 5, siendo el suelo y la atmésfera las dos fuentes. En
la noche hay un méximo, que frecuentemente excede 400 ppm, cerca de la
superficie del suelo, y el minimo desaparece por ausencia de fotosinteis.

6.5 ANALISIS Y MODELACION DEL MICROCLIMA

La manera més comin de abordar el problema de la modelacién del microclima
vegetal es de discretizar la cubierta vegetal supuesta homogénea horizontalments,
dividiéndola en una sucesién de capas horizontales, cada una caracterizada por un
espesor dz ; y un Indice parcial de drea foliar 6L ; . Para cada capa i se puede escribir
las tres ecuaciones de conservacion siguientes (Fig.6.5):

- la conservacién horizontal de la energla (dentro una capa), soponiendo un
regimen momentdneamente estacionario:

6Rny = 6H; + 6 AE; (6.9)

donde éR representa la radiacién neta absorbida por la capa i, 6H; vy
J AE; Iosnflhjos parciales de calor sensible y latente transferidos entre las
hojas de la capa i y el aire de la capa i. Si el flujo es positivo, la capa
representa una fuente de la magnitud considerada {(calor o vapor), y si el
flujo es negativo, la capa representa un sumidero de la entidad
correspondiente. ‘

- la conservacién vertical del calor sensible f{entre capas):

Hi =Hj,q1 + JHi (6.10)
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siendo H ; el flujo de calor sensible que intercambia la capa i con la capa
superior, H ; , 4 el flujo de calor intercambiado con la capa inferior y éH;i la
contribucién propia de la capa i.

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

AE; =AE;,q + 6 AE; (6.11)

siendo AE ; el flujo de calor latente intercambiado con la capa superior,
AE  , 1 con la capa inferior y 6 AE; la contribucién de la propia capa i.

En estas ecuaciones los flujos convectivos son de dos tipos: los flujos
horizontales (6H ; , 6 AE ; )Jque representan transferencias entre las hojas de una capa
y el aire circundante, y los flujos verticales {H; ,AE; ) que son transferencias entre
dos niveles en el aire dentro de la cubierta. Si Tg; , T,; Y e,,; representan
respectivamente la temperatura media de las hojas, la temperatura media del aire y la
presion real de vapor de agua en la capa i, y soponiendo que el vapor de agua dentro
de las cavidades estométicas estd a saturacién a la temperatura T4 ; de las hojas,
los flujos entre hojas y aire, por unidad de &rea foliar, se escriben de la siguiente
manera:

6Hy = pcplTs,i-T,,1Mrp 4 (6.12)

6 AEy = (pcphlle’ (Ty )-8, 3 1Mrg 3 +5p 5) (6.13)

siendo " (T) la presién de vapor saturante del agua a la temperatura T, r
la resistencia de capa limite y rg la resistencia estomética de las hojas. en
cuanto a los flujos verticales, se detallan a continuacién:

Hy = pcp(T,,1-Ta 11155 ‘ (6.14)
AE; = (pcpl‘r)(ea,i-ea',i-, Wrg i (6.15)

siendo r , ; la resistencia aerodindmica que encuentran los flujos verticales

para pasar de la capa i a la capa i-1. Esta resistencia estd directamente
relacionada a la difusividad turbulenta (Ec.3.9).

En la modelacién cldsica del microclima vegetal los perfiles de radiacién neta,
de velocidad del viento, de difusividad turbulenta y de resistencia estomética son
considerados como conocidos y constituyen entradas al modelo, lo que significa que
la radiacién 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. El sistema de ecuaciones antes presentadas (6.9 a 6.15) constituye
un conjunto cerrado de ecuaciones que puede ser resuelto mediante técnicas
mateméticas apropriadas.

Esta manera de interpretar y simular los perfiles en el dosel vegetal es vdélida
Unicamente para coberturas horizontales y homogéneas de vegetacién en las cuales
el Unico eje de variabilidad es el eje vertical. En pequeiias parcelas, los microclimas
pueden ser determinados también por la tasa a la cual los flujos horizontales cambian
con la distancia desde el borde de ataque de la parcela, lo que se llama "adveccién".

a
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