Resumen dinámica de geofluídos

Roberto Moncho Agud (Vigilant)
0. Introducción

El siguiente resumen es un borrador de apuntes que estoy realizando como material de referencia para un determinado tópic. Podéis consultar como bibliografía el WALLACE y HOBBS: “Atmospheric Science”; y el HOLTON: “Introducción a la meteorología dinámica”.
Estos apuntes son provisionales y no están terminados. Iré completándolos poco a poco. Disculpen las molestias.
1. Conservación del momento

A partir de la segunda ley de Newton para un sistema en rotación ( = const)
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Donde 
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En coordenadas terrestres

x = distancia hacia el este, sobre el arco-longitud (acimut)

y = distancia hacia el norte, sobre el arco-latitud (acimut), donde latitud ≡ Φ
z = distancia vertical (
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Por tanto, con estas coordenadas, las ecuaciones de Navier-Stokes se escriben como:
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O de forma general 
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Donde 
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es la fuerza de rozamiento, mientras que:
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A partir de estas ecuaciones se pueden deducir diversas aproximaciones:
1.1. Aproximación Geostrófica

A partir de la ecuación general (4) aplicaremos la aproximación “a escala sinóptica”

Escala sinóptica l ~ 106 m,
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 Fuera de la capa límite es despreciable
Por tanto, la aproximación geostrófica de las ecuaciones (1) y (2) queda como:
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(6)
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(7)
A menudo se desprecia el rozamiento f, en lo que se denomina flujo geostrófico, pero en la capa límite no se pude despreciar. 
Si tampoco queremos despreciar el término de la aceleración, entonces nos queda:
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O bien, de forma general se puede escribir como:
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Es fácil ver que, en coordenadas intrínsecas (o naturales) tenemos que:


[image: image26.wmf]f

s

p

dt

dv

+

¶

¶

-

»

r

1


(11)

[image: image27.wmf]n

p

v

R

v

¶

¶

-

»

W

+

r

f

1

sin

2

2

2


(12)
Donde s es la coordenada paralela al movimiento, y n la coordenada perpendicular.
Estas ecuaciones resumen muy bien las ecuaciones de Navier-Stokes (1-3), y suelen conocerse como expresiones del “flujo gradiente”.

Si estamos a una escala pequeña, el término 
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es dominante, por lo que obtenemos la aproximación de flujo ciclostrófico:
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1.2. Aproximación Hidrodinámica o hidrostática
A partir de la ecuación (3) aplicaremos la aproximación “a escala sinóptica”

Escala sinóptica H ~ 104 m,
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Por tanto, la aproximación hidrodinámica es:
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1.3. Viento térmico

A pesar de todas estas aproximaciones, existen otras muchas más condiciones que perfilan los flujos, uno de estos factores es el gradiente horizontal o adveccional de temperatura.

Si tomamos la aproximación de flujo geostrófico  (6 y 7), despreciando el arrastre f, y derivamos respecto la altura:
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Donde, recordemos que, según la termodinámica, 
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(18), por tanto, tomando conjuntamente (16), (17) y (18):
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Donde 
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es el viento del flujo a un determinado geopotencial (por ejemplo 850, 700 y 500hPa)

- Si estamos en una atmósfera perfectamente barotrópica, entonces 
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(19a)
- Si la atmósfera es baroclínica, es decir 
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2. Conservación de la masa-energía
2.1. Ecuación de continuidad

Partiendo de la ecuación de continuidad clásica:
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Y recordando que podemos distinguir dos “componentes”, uno vertical y otro horizontal, es decir: 
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- La componente 
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se debe a los gradientes térmicos horizontales (o adveccionales)


[image: image58.wmf]P

i

T

P

i

P

P

i

x

T

K

x

T

T

x

÷

÷

ø

ö

ç

ç

è

æ

¶

¶

-

»

÷

÷

ø

ö

ç

ç

è

æ

¶

¶

÷

ø

ö

ç

è

æ

¶

¶

=

ú

û

ù

ê

ë

é

¶

¶

r

r

r

  (18)

- La componente 
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 se debe al peso de la atmósfera:
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Por tanto, para un fluido barotrópico, obtenemos que:
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Si ahora a la ecuación (22) aplicamos derivamos las ecuaciones  (8) y (9), despreciando el rozamiento:
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Si no me equivoco, obtenemos:
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Donde por comodidad hemos definido 
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2.2. Termodinámica
Recordando que, según el primer principio de la termodinámica:

dU = dQ + dW.  
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  dH = dQ + dW + Vdp + pdV,   donde H ≡ U+pV

Por tanto:

dH = T dS + V dP = dQ + V dP   (26)
Dividiendo por la masa, y despejando el calor dq:
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Sin tener en cuenta el calor latente específico fusión: 334 J/g (80 cal/g); de vaporización: 2272 J/g (540 cal/g).
Los flujos que intervienen en la conservación de la masa-energía en el acomplaimiento océano-atmósfera (o superficie-atmósfera) son:

a) Viscosidad (capas límites): Flujo de momento
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Donde  es la viscosidad y v la velocidad

b) Difusión (evaporación y condensación): Flujo másico
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Donde D es la difusividad y C la concentración

c) Conducción (superficie-atmósfera): Flujo de calor
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Donde K es la conductividad y T la temperatura

d) Convección (superficie-atmósfera): Calor sensible
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Donde  es un parámetro dado por:
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Donde  es la densidad respectiva, c el calor específico,  la frecuencia de excitación diurna,  la conductividad térmica, u* es la velocidad del viento cerca de la superficie que se relaciona con la altura de fricción o rugosidad, zo; y las constantes son k=0.4 y =1.781
e) Condensación-evaporación: Calor latente
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Donde  es la relación de Bowen

e) Radiación: Calor radiante neto
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Esto lo desarrolloremos más adelante
Por tanto, el balance de energía en una cierta capa de la atmósfera (o del océano), a lo largo de un día es:
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Si ahora recuperamos la ecuación (27)
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Obtenemos que el balance energético total es:
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3. Movimientos verticales

A partir del método de la parcela se obtiene que:
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Recordemos que en el caso adiabático:  
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Por tanto, para z < 10km:
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Por otro parte 
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El conjunto de las ecuaciones (11), (12), (19), (29), (30), y las ecuaciones de condensación y precipitación que pondré más adelante, representan la “naturaleza meteorológica”, de tal modo que cuantitativamente se puede clasificar en naturaleza tropical, subtropical, extratropical y polar, dependiendo de las condiciones de contorno.
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