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1 TURBULENCIA
1. Concepto sobre la turbulencia.

Los principios generales de Ia mecénica de Ia
atmosfera se pueden formular de acuerdo a las tres Ie-
ves de conservacion: de masa, de cantidad de movi-
miento y de energia. Estos principios se pueden des
cribir por medio de cinco ecudciones escalares, Ia

-ecuaciéon sexta que completa el sistema, es la ecua-

cidn de estado deI aire.

La utilizacién de estas ecuaciones para describir
Ias variaciones espaciales y temporales de los elemen-
tos meteorolégicos, estd supeditada, sin embargo, a la
determinacion de serias dificultades derivadas del ca-
racter turbulento de los movimientos atmosféricos.

Para aclarar la importancia de esta &ificyltad,
analicemos primero la definicién y particularidades

principales de los flujos turbulentos.

{

Movimiento turbulento es aquel ‘movimiento,
cuyas caracterrsticas cambian en el espacio y en el
tiempo en forma irregular y caédtica aunque no cam-
bien las condiciones ambientales,

El cardcter aleatoric de la variacion de los parés-
metros es la principal particularidad de las corrientes
turbulentas, diferencisndose asf de los movimientos
laminares, cuyas propiedades pueden ser determiina-
das exactamente en cualguier momento de nempo
por med:o de Ias condiciones externas. -

Sobre el cardcter turbulento de los movimientos
atmosféricos podemos constatar por los registros en
las variaciones en el tiempo y en el espacio de los ele-
mentos meteorolégicos (velocidad del viento) y obte-
nidos por medio ‘de registradores especiales con una
inercia muy pequeﬁa. En la figura 1 como ejemplo,
se presenta el registro de la variacién con el tiempo de
la componente vertical de la velocidad del viento V'3,
obtenidos en condiciones ambientales determinadas
En esa curva se observa la cantidad de oscilaciones
con diferentes pericdos y amplitudes, lo que nos
muestra la compleja estructura interna de los movi-

" mientos atmosféricos,
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Los movimientos atmosféricos no son los tini-
¢os efemplos de corrientes turbulentas. La mayoria
de las corrientes que encontramos en la naturaleza y
en las técnicas son turbulentas En deterrinadas cir-
eunstancias, las corrientes en los océanos, mares, r1os,

alcantarillas, acueductos, y. oleoductos, son turbulen-
tos, asi como el movimiento del aire en las capas ba-
jas. Las causas principales que diferencian la turbu-
lencia atmosférica es la diferencia de escalas y Ia in-
fluencia de Ia estratificacion,

REGISTROS TIPICOS DE LA VARIACION TEMPORAL DE LA COMPONENTE
VERTICAL DE LA VELGCIDAD DEL VIENTQ

FIGURA 1

Como veremos adelante, el régimen turbulento
aparece como resultado. de que, en clertas circunstan-
cias, el movimiento se vuelve inestable con relacién
a pequefias perturbaciones, Esto significa que las va-
riaciones aleatorias e incontrelables de las condicio-
nes iniciales o marginales conllevan a variaciones
principales del campo de Iz velocidad, de tal forma
que la evaluacion del campo es de cardcter aleatorio
y los valorss instantdneos del vector de la velocidad
son imposibles de determinar con antelacién. Come
consecuencia de lo anterior, 1a descripcion matemd.
tica de las corrientes turbulentas y Iaminares debe
ser en principio, diferente, En el caso del régimen la-
mmar el sistema de ecuaciones de la hidrodindmica
permite determinar el valor de todas las caracterr'sti-
cas en cualquier momenio, de acuerdo z los valores
iniciales y en determinadas condiciones limites. - En
-l régimen turbulento, las condiciones iniciales de las

caracteristicas correspondientes, también determinan

sus valores consiguientes. Sin embargo, estos valores
dependen de las perturbaciones incontrolables en las
condiciones inicizles y limitantes, las cuales es impo-
sible determinar exactaments; por eso la interpreta-

cién de las correspondientes ecuaciones diferenciales
que describen las reahzaciones instantdneas de los
campos turbulentos es pracncamente unposbee

Pueden darse solamente las distribuciones pro-
babﬂxsncas de estos campos y no los valores exactos,
Por esto, en el caso de corrientes turbulentas, las
ecuaciones de la hidrotermodindmica pueden ser uti-
lizadas solamente para determinar las correspondien-
tes distribuciones probabilisticas o las caracterfsti-
cas medias de los campos aleatorios determinados por
estas distribuciones. De esta masera, solamente es
posible Ia descripeion estadistica de los movimientos
turbulentos, que consiste en el andlisis de las regu]an-
dades estadzsncas, que son caracteristicas para un
conjunto de corrientes que se encueniran en determi#
nadas condiciones ambientales, ‘

La situacion que se crea en el régimen turbulen-
to del movimiento, es similar a la teoria cinética de
los gases, que estudia el sistema de una gran cantidad
de moléculas que se mueven y actuan reciprocamen-
te, La descripeion exacta del movimiento de una mo-
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lécula’ précticamente es imposible; por esto se anali-
zan' las propiedades ‘estadi’sticas medias del conjunto

A" pesar de quée entre el movimiento de una
gran cantidad de moléculas en los gases y el movi-
miento turbulento hay una cantidad de diferencias,

existen ciertas analogias que son Utiles en la descrip- -

cién del movimiento turbulento,
2. Origen de la turbulencia.

Las corrientes laminares y turbulentas son dos
-tipos de movimientos cuyas propiedades se diferen-

cian sustancialmente, y los cuales en determinadas.

condiciones pueden transformarse el uno en el otro.
Las diferencias entre ellas aparecen en una serie de
procesos gue tienen un gran interés prdctico. Es
conocido el hecho de que, la accién del movimiento
turbulento de un liquido o gas en los cuerpos que se
encuentran alrededor es mayor que para el movimien-

to laminar, asimismo, 'es muy importante que los pro-

cesos de difusién de calor y mezclas son mds intensas
en los flujos turbulentos; como consecuencia de lo
anterior, la determinacién de las condiciones del paso

- del régimen laminar a turbulento es muy importante
para resolver una serie de problemas aplicados,

Al mismo tiempo, la determinacion del meca-
nismo de aparicién de la turbulencia debe permitir la
comprensién de la naturaleza del movimiento turbu-
lento, es por esto que el estudio de esta cuestion es
también de interés para la fisica de la atmésfera.

El criterio sobre el corigen de la turbulencia fue
obtenido por el fisico inglés O. Reynolds en 1883,
estudiando el movimiento de los liquidos en tubos
circulares de vidrio, Reynolds demostré que el mo-
vimiento laminar se convierte en turbulento cuando
el numerc adimensional Re=-UL, el cual fue lamado

con su nombre, se vuelve mayéf gue un valor critico

determinado Rec (U y L respectivamente, son las es-
calas caracteristicas de velocidad y longitud,  es el
coeficiente de viscosidad cinemdtica). EI nimero de
Reynolds, caracteriza el papel relativo de la fuerza
de Ia inercia y la viscosidad molecular en la dindmica
del fluido. .

La fuerza de la inercia, cuyo papel consiste en
el  traslado espacial de la cantidad de movimiento,
permite la aparicién de perturbaciones en el flujo. La
fuerza de la viscosidad, por el contrario, suaviza la
aparicion de estas irregularidades. Cuando el ntimero
Re es pequefio, es decir, que Ia fuerza de la viscosi-
dad alcanza a opacar las perturbaciones en el flujo,
que surgen como resultado de Ia accion de la fuerza
de la inercia, el movimiento es laminar; cuando Re es
grande, predomina la fuerza de la inercia, en el flujo
surgen perturbaciones, las caracteristicas del flujo ad-

an

guieren variaciones irrequlares y el movimienio es
turbulento.  Las ilustraciones anteriores explican,
porqué el mimero de Reynolds sirve como cnteno del
origen de la turbulencia. :

Los valores criticos de Re (Rec} han sido esta-

_ blecidos experimentalmente para diferentes tipos de

corrientes turbulentas, Se establecié que el valor Rec

" depende principalmente del grado de perturbaciones

en el flujo laminar (turbulencia inicial de.la corrien-
te); mientras mayor sea la turbulencia inicial, Rec es
menor.

El enfoque teérico del problema sobre el origen
de Ia turbulencia se fundamenta en las siguientes con-
cepciones, De acuerdo con la definicidn, Ias corrien-
tes laminares estacionarias se describen por medio de
soluciones fifas de las ecuaciones hidrodindmicas en
condiciones ambientales. Se puede suponer en prin-
cipio que esas socluciones deben existir para cualquxer
nitmero: de Reynolds, Al mismo tiempo, de la expe-
riencia sabemos que las corrientes laminares tienen Iu-
gar cuando Re < Rec, Esto da base para pensar gue
las soluciones correspondientes a movimientos real
mente obtenidos, deben satisfacer las ecuaciones de
la hidrodindmica y ser ademds estables. Para lograr Ia
estabilidad del movimiento es necesario que las per-
turbaciones desaparezcan con el tiempo. - i es inevi-
table la aparicién de perturbaciones, asi sean peque-
fas, estas van a aumentar con el tiempo conllevando
a cambios fundamentales en el movimiento inicial;
este tipo de movimiento se Ilama inestabls. -Por
cuanto el régimen turbulento aparet'}é cuando RexRec,
entonces se podrfa pensar que Rec caracteriza las
condiciones de pérdida de la inestabilidad. Por eso,
el andlisis tedrico del origen de la turbulencia se
centra-en el andlisis matemdtico del asunto, es degir
la estabilidad de las squcuones de las ecuaciones’ de
Ia hidrodindmica.

" El estudio sobre la- teoria matemdtica de 'la
estabilidad de las corrientes laminares, es de por-st,
un problema aparte muy-importants, al-cual se Ie
han dedicado una serie de investigaciones. Anali-

‘zaremos ahora, solamente. la parte-cualitativa de-la

cuestién y examinaremos algunos momentos princi-
pales, basdndonos en las ideas expresadas por Lan-
dau. : :

La mvestlgacmn mateménca de Ia estabmdad
del movimiento, en relacion con perturbac;ones me
nores se realiza de acuerdo al siguiente esquema. T

En el movimiento principal estable, con una dis-
tribucién de velocidades Vio (x) se introdiice una
perturbacién pequena Vil (x,t), donde Vil (x,t)<¥io(x),
la cual se determina de tal manera que el movimiento
resultante Vi (x,t)=Vio (x}+ Vil (xt), satisfaga las
ecuaciones de movimiento y de continuidad. .
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La perturbacion del campo de velocidad Vil
(x t) satisface un sistema de ecuaciones lineales dife-
re_nczaIes con coeficientes, que no dependen del tiem-
po. La solucion general de estas ecuaciones puede
ser presentado en la forma de una suma de solucio-
nes parciales del tipo:

Vi (x)=A (1) £(x)
donde A (t) es la amplitud que cambia perio-
dicamente con el tiempo.

De tal manera; la inestabilidad cuando Re:Rec,
conlleva a la aparicién de un movimiento periddico
no estacionario,” Para valores grandes de Re, cercanos
a Rec, este movimisnto puede ser representado en
forma de superposicién con el movimiento estaciona-
rio Vio (x) del movimiento pericdico Vil (x,t) con
una pequefia, pero limitada amplitud, el valor de la
cual, cuando t+"¢rece proporcionalmente a -

e—nec

Es necesario destacar la siguiente e importante
particularidad de lz solucion periédica inestable Vil

(x,t).

E# la ecuacion que detennma el-valor absoluto
de Iz amplitud, la fase del movimiento periédico inde-
terminada y depende de las condiciones aleatorias
iniciales. De esta manera, el movimiento periédico
considerado no se define tinicamente por las condicio-
nes limitantes. Se puede decir que este movimiento
posee -un grado de libertad (a diferencia del movi-
miento laminar estacionario, que se determina por las
condiciones en los i'mites y que no posee grados de
libertad),

De esta manera, la presencia de una perturba-
cién pequefa conlieva, confuntamente con un ntumne-
ro de Reynolds (Re) grands, perc cercano al valor
critico Ree, a la aparicion del movimiento periodico
inestable, en el cual uno de los componentes con una
frecuencia determinada es inestable. En el sucesivo
aumento del nimero Re, llega un momento ciando
el movimiento se vuelve mestable con relacién a la pe-
gquefia perturbac;on Vi (%1 yal movmzento perio-
dico estacionario Vg (x) Vil (x,t)* . La investiga-
cion de la inestabilidad en este caso se lleva a cabo de

{(*) Esto indica, que se puede introducir el niimero
de Reynolds no solamente para todo el flujo,
sino también para el movimiento:de frecuencia
dada. La Inestabilidad del movimiento debe
llegar cuando Re> Rec. Como se ve, Re sobre-
pasard mads rdpidamente Rec en fanto sea mayor
Ia escala, es decir, que en primer orden, pierde
més estabilidad el movimiento de mayor escala.

igual manera que la anterior. Para Ia perturbacién
V;2 (x,t) de nuevo se obtiene una ecuacion lineal di-
ferencial, cuyos coeficientes van a depender no sola-
mente de las coordenadas sino también del tiempo,
ya que la corriente inicial no es estacionaria, Como
resultado, aparece un movimienio seudoperitdico,
gue se caracteriza por dos periodos diferentes y dos
grados de libertad (ya que ahora hay dos fases Iibres).

Cuando continua aumentande Re, aparecen
nuevas oscilaciones aleatorias, con diferentes pericdos
y fases indeterminadas, es decir, el movimiento ad-
quiere un caracter complejo e irregular con un gran
niumerc de grados de libertad, este movimiento es tur-
bulento; en este caso se pedria pensar que los interva-
los entre los valores criticos correspondientes Re, que
generan nuevas oscilaciones, las cuales se hacen cada
vez menores y consecuentemente las oscilaciones
que aparecen serdn de mds alta frecuencia y de escala
menor. De esta manera para valores grandes de Re,
aparece un movimjento turbulento desarrollade, que
es la superposicién de movimientos de diferentes pe-
rfodos y escalas. El movimiento de una escala o pe-
riodo dada, se llama vortice turbulento (o campo tur-
bulento).

De esta manera, obtenemos un modo visual de
la aparicion del movimiento turbulento. Todas estas
conclusiones se relacionan con cornentes que poseen
una dens:dad constante '

Existe otro prdc‘edz’miento que permite investi-
gar las condiciones de existencia del régimen turbu-
lento, Ia esencia de este método, consiste en el andli-
sis del balance energético de la perturbacién de Ia vor-
ticidad de escala correspond:ente y en determinadas
condiciones, en las cuales la energia de la perturba-
cibn dada no va a hacerse menor con el tiempo (es
decir puede existir largo tiempo).

a) Plano horizontal.

Analizaremos la utilizacién de este método
con una situacién tipica en la atmésfera,  Suponga-
mos que en una corriente homogénea horizontal apa-
rece una perturbacién de escala 1, con una velocidad
V1 y una temperatura potencial, diferente de Ia tem-
peratura del medio circundante Ty, EI tiempo carac-
terfstico de existencia en este yortice es T~ 17-1 En
este caso, de la energia cinética de la corriente princi
pal (o de la vorticidad de mayor escala) para la forma-
cién de energra cinética del movimiento turbulento,
del cual se resta por unidad de tiempo la energia R 11

' La energra cinética de Ia vorticidad se gasta en
el trabajo R contra la fuerza de la viscosidad, Esta
fuerza se describe por medic del Gitimo miembro de
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la ecuacidn de movimiento. EI trabajo realizado con-
tra la fuerza de la viscosidad en la unidad del tiempo
esRz 1.

Ademds, en una corriente estratificada y esta-
ble, la vorticidad realiza un trabajo contra la fuerza
de “Arquimedes”, el trabajo realizado en lz unidad
de tiempo serd R3 1.

Para que esta perturbacion de escala 1 no desa-
parezca con el tiempo, es decir, que la variacion de la
energia cinética aumente con el tiempo, en la atmos-
fera estratificada estable se debe cumplir la condi-
cibén:

Ry1 Rzl R 4

Si el papel de la estratificacibn es pequefio
(Rz 1< Rz 1) entonces la anterior condicién se re-
duce a Ia exigencia de que;

Rl > Ryl Esdecir: Rel>l

Si por el contrarioc R3 1 >>R.2 1, entonces
obtenemos:

Rel < 1

En este caso Rel — es el numero de Reynolds
para la vorticidad de la escala 1. De esta manera, pa-
ra mantener la turbulencia de escalz 1, es necesario
que el numero de Reynolds sea lo suficientemente
grande.

En una estratificacién inestable, el trabajo de
Ia fuerza de “Arquimedes” R3 es una fuerza comple-
mentaria de energia y para el mantenimiento de la
escala I se debe cumplir la desigualdad:

R;1+ Rzl > Rzl
b) Plano vertical

El problema de los movimientos verticales
en el aire es uno de los principales en la meteorolo-
gia. Bajo la influencia de estos movimientos ocurren
variaciones temporales y espaciales de muchos ele-
mentos meteorolbgicos (temperatura, presién, hurne-
dad y otros) La presencia de corrientes verticales
presenta ademds un interés préctico, por cuamto in-
fluyen en la difusion de contaminantes atmosféricos,
asi como en el régimen de vuelo de aviones, etc.

Dependiendo de las dimensiones horizontales
caracteristicas, todos los movimientos verticales que
se observan en la atmdsfera, se pueden dividir en tres

tipos:
42

- Velocidades verticales cadticas

Las dimensiones horizontales caracteristicas en
este caso, pueden variar desde algunos centime-
tros hasta centenas de metros; la velocidad ver-
tical caracteristica en estas corrientes es del or-
den de algunos metros por sequndo. La influen-
cia de estas velocidades verticales en la transfe:
rencia y distribucion de diferentes propiedades
fisicas (calor, humedad, cantidad de moviento
y otros} se describen con ayuda de los concep-
tos sobre turbulencia,

- Corrientes verticales convectivas _

Que se presentan en volimenes de aire con di
mensiones horizontales de varios kilémetros (no
mis de 20-30 km), los valores caracteristicos
de Ia velocidad vertical es del orden de algunos
mfseg.; son originados bajo la influencia .de
irreqularidades de la superficie activa y la circu-
lacion orogréfica.

- Corrientes verticales regulares »
Abarca zonas con dimensiones horizontales del
orden de miles de kilémetros, Ia velocidad verti-
cal es del orden de 2 m/seq.

Las corrientes verticales de tipos II y III se des-
criben por medio de la ecuacién de movimienio y la
ecuacion de transferencia. '

De Ia ecuacidn de continuidad se puede obtener
la expresiton para la velocidad vertical y riog muestra
que las corrientes verticales en la atmdsfera resultan
por accion de tres factores: fuerza de rosamiento,
inestabilidad, e inercia del movimiento, -

Como se observaba anteriormente, la atmdsfe-
ra siempre se encuentra en estado turbulento, en la
atmésfera ocurre un proceso continuc de mezcla de
los vértices turbulentos, Los vértices turbulentos
inestables de gran escala conforman vdrtices con
caracteristicas dimensionales y velocidades menores
(intervalo de inercia de la turbulencia). Este proceso
continua hasta que la influencia de la viscosidad no
permite la formacién de vortices mds pequefios, por Ia
disipacién de Ia energra de turbulencia en energm calo—
rifica (intervalo de viscosidad).

Dependiendo de la causa de aparicién de la turbu-
lencia se pueden considerar tres tipos: térmica (convec-
tiva), dindmica y mecdnica. .

II. GRADIENTE VERTICAL

1, Capa cercana a la superficie.
Ley’ logaritmica de fa distribucion ~-.ueal
dela veloc:dad del viento.
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~El analisis dimensional del orden de los valores
de los miembros en las ecuaciones de movimiento(si
se integra de acuerdo a la altura en relacién con Ia
ecuacién del flujo de calor) nos muestra que en la
capa cercana a la superficie, todos estos factores
se reducen y con suficiente precxs:on (eercana del
10 o/o) pueden ser expresados asi: :

Kp de__ U _ Tg==onst ()
dz r v

donde:C == /U 2+V?esel modulo de Ia velocidad del
viento;. T, .esla tension de la friceién superficial;
o el dngulo de desviacién del viento de las isoba-
ras; U y V, las proyecciones de la velocidad del
viento en los ejes X .y Y- (en este caso, el eje X estd
orientado por la tangente de la isobara y el efe Y, por
la normal a la isobara hacia el lado de menor pre-
sion). ‘

Las ecuaciones (1) nos muestran que la tension

: de la friccién superficial y el dngulo de desviacién del

viento en esta capa son congstantes con la altitud. De
acuerdo al orden de los miembros de la ecuacién (1)

-@sta afirmacién es cierta hasta los 50-100 metros.

y El sabido alemdn Prandtl en 1932, introdujo

‘el concepto de trayectoria del desplazamiento § el

cual también se Hama escala de turbulencia.

En base a razonamientos fundamentales de
la teorra de la dimensionalidad, obtenemos que ¥ y

‘gl coeficiente de turbulencia K estin relacionados
por la férmula:

K= 2% d¢ ' (2)
dz '

-entonces la primera ecuacién de la expresion (1) se

" convierte en:
& de = U*
dz
considerando un elemento nuevo U*=/_2  que se

Hama velocidad de friccién o velocidad dinamica.

. Con estratificaciones de la capa en mencién,
cercanas a la indiferents { Ri =~ 0, g = ga), las trayec-
torias del desplazamiento dependen solamente de la
altura. Por cuanto %, posee las unidades de longitud
y fundamentados en la teoria de la semejanza pode-
mos escribir Iz férmula de Prandtl de la siguiente
forma:

L= v (Z+20)

donde Z,-es'la altura sobre la zuperficie; Zo, es el va-
lor que caracteriza el significado de % en la superficie
terrestre ( cuando Z O) Vv se Ilama parametro de rugo
s:dad

Y = o,» 38, constante d_e Karman, '

Integrando la ecuacion (3) dentro de los limites
de Z=-0, donde la velocidad del viento bajo la influen-
cia de la adhesién se convierte en cero {C=0), hasta
una altura cuanu:era Z, donde la velocidad del viento
es C (Z ), obtenemos Ia expremén de la ley logaritmi
ca de. distribucion de la ve]ocxdad deI vierito en la
capa mfenor

c(z)_u* Gn.é'wo)”l (5
Y Zo ; -

si medimos en una aItura Z3 L velomdad deI viento C,
entonces: :

C(ZS)_‘E In|Z3 + Zo 6
Y PEE‘] @

utilizando esta forumula podemos determmér el valor
de U*. Descartando de (5) y (6) Ia veIoc;dad de frze—
cién, obtenemos:

C(Z)=Cz3 |In

+ 70 ) (7}
Zo

si diferenciamos la ecuacién (7) y utilizamos las re-
laciones (2) ¥ (4) obtenemos:

K(Z)H Y C(Z3) (2 +Zo) (8)
In((ZS + Zo)
Zo

~ la dependencia de K de la altura, Ia expresé Prandt]

en la siguiente forma:
K_(Z) = Ko + aZ N 4]

de las ecuaciones (8 ) ¥ (9), obtenemos que;

a=vAC (23). v Ko = aZo .
‘InZ3 +Zo :
Zo . (10)

De esta manera, la afirmacién sobre Iz depen-
dencia lineal def y Z, nos leva a confirmar la depen-
dencia lincalde K y Z.
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E] andlisis de una gran cantidad de obssrvacio-
nes en diferentes zonas de la tierra, han demostrado
que la ley logaritmica de la férmula ¢5), se cumple
aceptablemente, si la estratificacién térmica de Ia ca-
capa no se diferencia mucho de Iz estratificacién in-
diferente. En Iz figura 2 se ha esquematizado la dis
tribucién de la velocidad del viento con la altura,
obtenida por datos de mediciones de gradiente en una
zona semidesértica. En este grifico se han utilizado
los ejes semilogaritmicos de coordenadas, ‘en uno de
los ejes estd el logaritmo de la altura (1~ gZ), enel
otro, la velocidad del viento medida en diferentes
alturas (C) en la escala lineal. ' Este gréfico nos mues-
tra que a a las 08:00, cuando Ja estratificacién estd
cerca a la indiferente, la distribucién de la velocidad
del viento es logarftmica; todos los puntos experi-
mentados que satisfacen. Iz férmula (5) se distribu-
yen cerca de la recta.

Al mismo tiempo, cuando la inestabilidad es
marcada (12:00) y especialmente cuando se presenta

estratificacién estable (02:00), la distribucién del
viento en los sjes de coordenadas (% g, -2, C) posee
una curvatura bien marcada: de un signo para
estratificacién. inestable y. de. otra para- estratifica-
cién estable {de inversién). En comparacién con el
caso, cuando C~ pgq - Z, la velocidad del
vzento crece con la aItura .mds lentamente para
g >> ga (numero de Richard Ri < 0) y mds rép:do

para ¢ < ga (Ri > Q)

La cuestion sobre la distribucién del viento en
altura en condiciones no uniformes (|g|>» gajen los
tltimos afios ha sido objeto de varias .investigacio-
_ Las méas nombradas han ‘sido las formulas pre-
sentadas por MONIN-OBUJOV, obtenidos en base
a Ia teorfa de la similitud y dimensional B

cM/S
30 .
DISTRIBUCION DE LA VELOCIDAD
'DEL VIENTO EN ALTURAEN .
CONDICIONES DE ESTRATIFICACION .

INDIFERENTE ({ 0800),
INESTABLE { 1200 }

Y ESTABLE { 0200 ) DE LA CAPA
INFERIOR DE LA ATMOSFERA

20 -

FIGURA 2
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El andlisis de los valores dimensionales que for-
man parte de las ecuaciones determinantes de la va-
riacién de la temperatura y velocidad del viento en
altura, en Ia capa cercana, ha permitido hacer las
siguientes conclusiones; la temperatura adimensional
(es decir la relacién T/T*) y la velocidad del viento
(relacibn C/U*) son funciones universales de rela-
cion adimensionales del pardmetro de estabilidad es
tatica:

(11}

donde L* es Ia escala de altura de MONIN-OBUJOV
y s igual a:

L*=  ud
Yb T, .
donde en su orden U* es I velocidad de frwcibn
o velocidad dindmica (escala de la velocidad), T* es
Iz escala de la temperatura determinada por la fér-
mula: ' ' '
T Qo

T T YCppo UT

(12).

(13)
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. b_ G pardmetros de ARQUIMEDES

T (G, aceleracién de Ia caida libre);
y Ia constante de KARMAN. '

La férmula para la distribucién de Ia velocidad
del viento en la capa inferior de la atmésfera, de
acuerdo a la teoria de Ia similitud, es Ia siguiente:

C(Z)-C(Z)=U* ¢ (B) - £(B) (19
o Y c ¢ I

donde f .,(B) esuna funciébn universal de la variable h.
‘Esta funcién ha sido determinada por medio de una
serie de observaciones, realizadas en diferentes condi-
ciones y en varias zonas del mundo Como resultado
se ha obtenido que:

InB + 10B para B > 0
f (B}= 1n(B) para 0.07<B <D (15)

0.25+ 1.2B -1/3 para B<0.07.

2. Capa Limite Atmosférica

Anteriormente- se hizo -un andlisis -tedrico
acerca del comportamiento de .la turbulencia at-
mosférica,*

_ También cuando analizamos la aproximacién
geostréfica mencionamos que se despreciaba en la
ecuacién de movimiento el efecto de la friccion.. Esta
aproximacion es vdlida en la denominada atmésfera li-
bre, o sea desde el primer kilémetrc hacia arriba. Por
debajo_de Ia misma, es decir, en la capa en contacto
con la superficie terrestre los efectos de friccion de-
ben ser tenidos en cuenta y a esta capa se le denomina
capa limite atmosferica. - ‘ o

- Se le puede caracterizar como aquella regién de
la atmdsfera, cercana a la superficis terrestre, directa-
mente afectada por el efecto de friccidn de la misma.
Como ya expresarnos, si bien su altura es variable pue-
de tomarse para latitudes medias, un valor aproxima-
dode I km,

La figura 3, muestra un esquema de la ‘capa Ii-
mite atmosférica con sus subdivisiones.

. 2.1. Capa de superficie

También se le denomina capa de fhijos constan-
tes o de Prandtl. Se le define usualmente como Ia
parte inferior de la capa imite atmosférica en con-
tacto con la superficie terrestre, caracterizada por
constanciz de los flujos turbulentos con la altura
(en realidad las mediciones determinan variacio-

_nes que oscilan alrededor de un 10 o/o). La inter-

accidni con la superficie terrestre es muy fuerte y
el ajuste de su estructura a las condiciones de super-
ficie es relativamente rdpido, de aqus que se puede
asumir dentro de la misma un estado cuasi-estacio-
nario. Su altura es variable ¥y puede darse como re-
presentativo un valor entre 20 y 50 m.

Para condiciones adiabaticas (cuando es 0 el
gradiente de temperatura potencial o de aproxima-
damente 1°C/100 m, el de temperatura) suponemos
véhda la expresién logaritmica;

u (2) _ ux In Z
k - Z
u, es el valor del médulo del viento y Z es la altura

ky Zo t‘ueron defuudos antenormente

- Esta expresidn se torna itil si se conoce el valor
de u ‘en un dado nivel, sea por efemplo: u (h) (h po-
dria ser el nivel anemometz‘zco) :

Entonces: u (Z) = ys In 2
k Zo

u (h) = usx in h
k Zo

dedonde: u (Z) _ In (Z/Zo)
u (h) In (h/Z0)

Se ve claramente la utilidad de esta expresion
ya que en la misma no aparece u,, ¥ permite conocer,
dentro de la regidn en cuestién la distribucion u(Z)
a partir de u (h}, '

Se ve que el linico pardmetro que afecta a la dis-
tribucitén bajo condiciones adiabdticas es eI pardme-
tro de rugosidad Zo. :

Se dan a continuacién aIgunas medlcxones de
Z0, para terrenos tipicos. : :

Rescripeion del Terreno - ' Zo _(em)

Liso ' o 0,001

Arena o 0.03

Superficie con nieve: nieve

lisa sobre pasto corto 0,005

Sobre pradera 0,1

Nieve vieja 0,5-1,0

Pasto corto 1-4

Pasto largo 4-8

Pinos (hasta 10 m) 50- 100

Océano (dependiendo de la

velocidad del viento) 0,001-05
45
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. . .Supongamos  h— 10 m,. entonces la relacién
u (40 m)/u -(10.m} varfa desde 1,12 a 1,30 para
rango de Zo entre 0,01 cm. a 10 em. Cuando el
terrenc . “‘viento arriba’ es de menor Zo, el princi-
pal incremerito del viento ocurre por debajo de los
10 . (por experiencia). Cuando mdés suavizada es
Ia superficie terrestre, mayor es el viento en los ni-
veles, bajos. Esto sugiere que a constancia de los de-
més factores intervinientes, es preferible ubicar un
agrogenerador en un lugar de poca rugosidad, lejos
de lugares con obstdculos,  Si es inevitable ubicarlo
en un terreno rugosc se le colacard a alturas mayores
que en el caso de terreno suavizado (poca rugosidad),

Si las condi::iones atmosféricas son de inestabi-
lidad {0 sea cuando la temperatura con la altura de-
crece a valores mayores-que 19C/100 m) como es el
caso en condiciones de altos valores de insolacion, Ia
ecuacién anterior para u{Z) nc es vdlida y entonces
hay que recurrir a diversas técnicas que predicen di-
cha distribucién bajo condiciones no adiabéticas, por

- ejemplo podemos miencionar el tratamiento de Monin
-Obukhov (ya sefialado) que para valores pequefios
del pardmetrof Z/L expresa: '

u‘(Z) u* (InZ__ g Z) (18)
ko Zo

donde Besuna constante que oscila-entre 4a 7,y

L._u* Cp T S (19
kg H

siendo: H= flujo turbulento de calor

Cuando Ia atmésfera es inestable { 90 <o é
aT 10C/100 m) entonces L¥o,

3z

<

aumenta con Z mds lentamente que en condiciones
adiabéticas (observar en la expresién que .8 Z/L<o).

O sea, bajo estas condiciones el aerogenerador obten-
- drd el migmo rendimijento que en condiciones adiaba-
‘ticas tan sélo a mayor altura,

Si la atmésfera tiene condiciones estables
{o sea, % - 1 ©C/100 m) (se incluye obviamente la
condicidn isotérmica), H <o (o sea dirigido hacia el
suelo) y el viento se incrementa con la altura més
fuertemente que bajo condiciones adiabéticas, pero
bajo estas condiciones es preferible usar una expre-
sién empirica: '

v = u, (_Z) (20)

* Zo
u@@ — ( 2/Zo )= (2l)
(h) HiZo o

46

Para condiciones inestables se. tiene que u(Z)

El valor de « fluctia entre 0,25 y 0.35 corres
pondiendo valores mds altos a condiciones de mayor
estabilidad.

Es interesante senalar algunas recomenda-
CIOHES

—  Bajo condiciones neutrales o levemente ines-
tables el viento queda determinado por la ley
logaritmica hasta alturas de 100 m. sobre el
suelo. .

— . Bajo condiciones sindpticas detectadas en ex-
periencias en Texas y Holanda, sobre terrenos
de bajos. valores de Zo, el incremento de u con
Ia altura sobre dicho-nivel no tiene consecuen-
cias importantes para la instalacién de aeroge-
neradores en condiciones diarias.

—  Hay si, un incremento bastante marcado de bajo
condiciones estables y es tan sblo esas condicio-
nes que resultaria de interes instalar aerogene-
radores a alturas del suelo relativamente altas.

— Las inversiones de temmperatura son un caso es-
pecial de condiciones de estabilidad y por ende
una climatologia de las mismas para un dado

-~ comportamiento sinéptico en una reg:bn resul-
. ta de interés econdmico. ' :

2.2. Subcapa Laminar

" Auinque dada la altura que li misma tiene, 1o
existe un interés en el conociniierito ge 1a distribucion
de u (Z) dentro de la misma para fines eblicos hare-
mos una breve descnpc:én deesta,

En c:ertos casos, cuando Zo es pequeﬁo o sea
para aqueﬂas superﬁczes suavizadas, el valor del coe-
ficiente de difusividad turbulente Km— k u, 2o,
puede legar a ser del mizmo orden de magmtud que .
Entonces, cuando ello ocurre se debe tomar:

C(Rmev)gu o w? (23
ez 7

Aiin mds, cuando:
Km == [k u 20 Ky
Ia estructura de Ia capa de superficie esti denominada

por los efectos de la viscosidad molecular y la transfe-
rencia turbulenta es despreciable.” Esta condicién per-

_rmte Ia denominacién de “flujo aerodmammamente

mave
La teoria muestra que cuando

Re= Zo. u. > 25

e
. - . .. \) : . :‘: N )
entonices es licito no considerar v en (22).
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Se tiene qué cuando
Re < 0,13

al flujo es aerodinamicamente suavizado y la expre-
sién a usar es:

du  _ uz*
32

v

. de donde:

2
u (Z)= v t.ou, Z

2.3. Capade Transmisién

En esta capa el efecto de la fuerza de friccion
serd tal, que produce un retardo en la velocidad del
viento, en el caso en que el mowmzento sed balancpa-
" de, esto es:

>

- L
0 ==f kxV - x¥HP + F pon

Los esquemas que se presentan en los dos he-
m:xfenqs, en el caso de isobaras rectas, se_presenta
en la figura 4

De aqui se puede sacar las siguientes conclu-
siones: :

a). Que un efecto de la friccion es el de disminuir
el viento.

b).  Que &l viénto real ha girado en el hemisferio

Norte hacia la izquierda y en el hemisferio Sur

- @ la derecha del viento geostréfico; o sea, en
ambos casos hacia las bajas presiones..

Lo expuesto surge al considerar la fuerza de
" Corioliss: — f k x V, que tendrd que actuar per-
pendzculannente a T7 hacia la derecha en el hemis-
ferio Norte y hacia Ia izquierda en el hemisferio Sur;
y la fuerza de friccién debera actuar en Ia rmszna ch-
reccxbn y sentido contrario a V

Ekman atacd el problema tedrico de como giret

el viento con la altura, reduciendo la ecuacidn del

" movimiento a una ecuacién de sequndo orden, en la

que la variable dependiente es el vector velocidad y Ia
variabie independiente la altura.

Esto es posible, porque’la fuerza F roz puede
ser expresada por:

.
F roz=\')_tz.l_3
3 2

Para resolver la ecuacibn que da la variacién del
viento con la altura en la capa de friccién supuso:

al. Que la fuerza de presion horizontal y por ello el
viento geostréfico, tienen la misma direccidn y
magnitud en todos los niveles

b). Que el volumen especiTico es independiente de
Ia altura, Esta tiltima condicién, no es una vio-
lacién tan seria a las condiciones reales - como
pareceria- por cuante el efecto de friceidn estd
confinado a las capas mds bajas.

c.) Que la viscosidad es independiente de la altura
Con esta suposicion obtuvo como resultado que
la hododgrafa del movimiento es una espiral (fi-
gura 5); de tal modo que el viento real gira.
con la altura en el hemisferic Norte, en el senti-
do de las agujas del reloj, v en el hemisferio Sur
en el sentido contrario, aumentando en ambos
casos, la velocidad con la altura. EI nivel mds
alto en el cual el viento tiende a ser paralelo con’
Ias isobaras, suele ser considerado como el
representativo del viento geostrofico o gradien-
te.

Como informacion se dan las expresiones de Ias

componentes horizontales u y v del viento, segiin la
solucién de Ekman:

U=uy,+vy2 Ug senwo ¢2/H -‘305-}‘%‘04"3/4")'—2;'

V== /FVg sereco e-Z/H sen](f=0+3/411) il
H* Hs

ug ¥y ug: componentes del viento geostrofico.

-0: Angulo entre el viento real y el geostrofico en
Z=0 Hz=v2Kn/f

2ty FIGUR A 3
TATMOSFERA LIBRE
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. RACHAS Y TORMENTAS

Cuando se habla de variaciones de la velocidad
del viento es preciso distinguir cuidadosamente entre
rachasy turbonadas

Una racha es un aumento brusco deI viento con
respecto a su velocidad media, tomada en cierto inter-
valo de tiempo. Su duracién es menor que la deuna
turbonada y va sequida de un debilitamiento o amaine
del viento.

La turbonada es un-viento fuerte que se inicia
bruscamente, dura algunos minutos y después se

FIGURA 6

VARIACION DE LA DIRECCION'Y LA VELOCIDAD
DEL VIENTQ CUANDO SE PRESENTA UNA

TURBONADA
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S . . B o Pse p =
\ ~f kxV v
\ i,/’ ;
FIGURA 4 ¢ -xvH P
. : calma también rapidamente, se le define con mds pre-
FIGURA 5 _ _ h, cisién como un incremento brusco de la velocidad del

viento desde 8 m/seg al menos, alcanzando 11 mfseg
como m1mmo y una duracién de por lo menos 1 mz-
nuto, _

En Ia figura 6, se muestra un ejemplo del regls-
tro de una turbonada y algunas rachas.

Las tormentas son un fenémenc metesoroldgico
bastante complejo, que se desarrollan en la atmésfera
con una estratificacion bastante inestable. Una de
las caracteristicas de las tormentas es la presencia de
vientos fuertes (turbonadas y en rachas). Las tormen-
tas generalmente duran poco tiempo (dos horas).

_ El viento fuerte en las tormentas, de acuerdoa
la escala de Beaufort, es de 10 (25 - 28 m/seg) alcan-
zando hasta 11 (29 - 32m/seg). B

1. Caracteristicas espectrales del campo turbu-
lento de velocidad.

Para muchos problemas précticos, no tiene tan-
ta importancia la descripeién de los conocimientos
irregulares de una corriente turbuIenta como lo he-
mos anahzado sino las caracters sticas que describan
mids detalladamente la_estructura de los campos tur-
bulentos. _

En particular, para la utilizacién de la energia
edlica, es importante destacar las caractensucas de
Ia 5 ﬂuctuac:ones de Ia direccién del viento.

Ya se analizé Ia estructura c'ompIeJa deI movi-
mniento turbulento, que se destaca en I presencia de
[fluctuaciones de diferentes periodos y frecuencias,
Esto nos permite presentar el movimiento turbulento
como una suposicién de movimientos de torbellino
de diferentes escalas. Para calcular la distribucién
de la energia de los torbellinos de diferentes dimen-
siones, es necesario distribuir el movimiento en sus
componerites, lo cual es fundamentado fisicamente,
ya que la suma de la energia de los diferentes compo-
nentes debe ser igual a la energia total de turbulen-
cia B.

Este método consiste en la presentacibén del
campo de velocidad en forma de la integral de Fourier
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en vectores de onda que son inversamente proporcio-
nales a la escala de los torbellinos y pueden ser di-
ferentes en distintas direcciones. Asi, representamos
la pulsacién de velocidad en el punto A, en la forma
de Ia integral de Fourier:

ul  (Xa, t)=Ai (v ,t)elyXa dy, (1

donde: - 1
Al (v =i (Xa, t) e X3 d Xa (2)

es la componente - Fourier de Ia velocidad, que carac-
teriza ¢l aporte, a Ia pulmcién de la velocidad u}
(Xa, t}, de la componente del movimiento con el vec-
tor de onda. y

El tensor espacial de correlacién para el campo
de velocidad es:

Rij (XA, Xp, th=uj (Xat) uj (Xp, th= (3)
1Aj(v,t) & (v,0) ¢a eNXBd XA dXp

En el campo turbulento homogéneo, el tensor
de correlacién va a depender solamente de la diferen-
cia D=X, — Xp.esto tendrd lugar si:

' 3
Aj (vt) A (Yt=[Fy(y) B G-v)

Reemplazando esta expresitn en la ecuacion (3) obte-
nemos: oo

Ry (mthfry (v 1 V% &Y (9

donde F jj (Y,t) - esel coeficiente de la transforma-
cién de Fourier del tensor espacial de correlacion, lla-
mado tensor de correlacion espectral

Haciendo en (4) n=0 e i=j, obtenemos:_

Ry o, t=/F; (v &) dy= 2B (5)

el tensor Fi (Y ,t), que describe el aporte de los
torbellinos con el vector de onda en Ia energia de tur-
bulencia, se llama tensor espectral de energra.

Teniendo en cuenta que es mds cdmodo anali-
zar una funcién que dependa de un valor escalar, en-
tonces tomamos la densidad espectral de energia de
turbulencia E ( vy ,t), que es igual a Iz integral de
Fy; (Y.t) enla superficied ¢ de la esfera de radio:

L2 2 z
R=/§'21 + ¥ 2+ Y3

E (Y,4)=1/20F; (Y t)do (6)
| Y= Y2

de Ia formula (5) se deduce que: -

B=U2 S Fy (Y pdy-—
v2 Bt g

(Y,8) do J=TE(y, 1)y (7)
YiYi= o

La densidad espectral de energia E (Y ,t) carac-
teriza el aporte en la energia total de turbulencia de
las componentes del movimiento con el nimero de
onda independientemente de la direccién del vector
de onda. ' :

El caso mds sencillo para el anélisis es conside-
rar la situacion de un campo isotrépico. turbulento,
es decir, el campo en el cual todas las caracteristicas
del movimiento turbulento son idénticos en todas las
direcciones. Todas las funciones escalares promedios,

- que describen -la estructura estadistica de tal campo,

permanecen Invariable en la rotacién o cuando se
proyecta imaginariamente el sistema de coordenadas.
Asi, por gjemplo, el espectro Fy; (Y ,t) del campo ho-
mogéneo Isotrépico puede ser funcion solamente de
Ia longitud del vector vy ., donde ésta es la inica in-
variable con relacién a la rotacion del elemento. Para
el campo isotrépico, de (7) y pasando al sistema de
coordenadas esféricas, encontramos la relacién entre
E (Y )y Fi(Y,t)enlaforma:

E (Y 9= 4F; (Y9 (8)

Las férmulas (5) y (7} nos muestran que la con-
dicién de igualdad de la suma de energia de todas las
componentes del movimiento, a la energla total de
turbulencia, se cumple utilizando la transformacién
de funciones para el campa de velocidad.

IV. ROSA DE LOS VIENTOS

Una parte de la energia de radiacitn solar que
llega a la tierra se transforma finalmente en energia
cinética de los gases de la atmdsfera, cuyas moléculas
estdn en consecuencia siempre en movimiento,

El viento es el movimiento natural del aire at-
mosférico. En meteorologia, esta palabra se refiere
en general a un movimiento de conjunte del aire cerca
de la superficie terrestre o en altitud. El presente ca-
pitulo estd dedicado al movimiento horizontal del
aire sobre ]a superficie de Ia tierra,

El movimiento del aire raramente es regular.
Corrientemente es turbulento, con torbellinos de for-
ma y dimensiones variadas, que se desarrollan en el
aire y perturban-su flujo. EI efecte de la turbulencia
cerca de la superficie terrestre es la produccion de va-
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riaciones répidas e irrequlares de la velocidad y de la
dirgecion del viento. Estas fluctuaciones de frecuen-
cia elevada son independientes unas de otras,

En este capitulo se verd como se realiza la me-
dida del viento en superficie y se estudiardn sus prin-
cipales caracterfsticas:

Principios Generales .de la Medida del Viento en
Superficie : : -

El viento puede ser considerade como un vec-
tor definido por una magnitud, la velocidad del vien-
to, v una direccion. La direccién del viento esla de
su procedencia,

El viento sufre generalmente fluctuaciones ra-
pidas, El grado de perturbacién aportado por estas
fluctuaciones se expresa con el término turbulencia.

La velocidad, Ia direccién y.la turbulencia del
viento se miden preferentemente con la ayuda de
instrumentos, pero, cuando es imposible, se les pue-
den evaluar por estimacién. Esto-es, por ejempio,
lo que ocurre cuando la velocidad. del viento es infe-
rior a dos nudos, pues con velocidades débiles los
instrumentos son poco sensibles y dejan de-ser pre-
cisos. Calma, es Ia:ausencia de todo movimiento
perceptible del aire,

Direccitn del Viento en Superficie-Unidades

" La direccidn del viento se define como a‘qﬁeﬂa
de donde sopla. Se expresa en grados, contados en &l
sentido de las agujas del reloj a partir del norte geo-
grafico o utilizando los rumbos de la rosa de los vien:
tos.

Sin embargo, para los mensajes cifrados, la di-
reccion del viento debe expresarse en Ia escala 00-36.
El cuadro I da las cifras de Ia clave y su equivalente
exacto en grados correspondientes a los 32 rumbos
de Ia rosa de los vientos,

Medida de la Direccidn del Viento en Superficie

En general, la direccién del viento se-mide con
la ayuda de una veleta, Para que funcione correcta-
mente una veleta debe girar sobre su eje con un mi-
nimo de rozamiento, Debe estar equilibradacon re-
lIacién a este efe.

Es necesario vigilar con especial cuidado que el
eje de la veleta esté perfectamente vertical y que la
orientacién de Ia veleta con respecto al norte verda-
dero sea precisa. :
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Para las observaciones sindpticas, hay que deter-
minar Ja direccién media del viento durante el interva-
lo de los 10 minutos anteriores a la hora de Ia
observacién., - Es conveniente para ello utilizar una
veleta registradora. o - :

Para Ia aviacidn y otros fines, es preférible a
menudo, utilizar una transmisién a distancia y Ia vele-
ta debe reaccionar a los cambios rdpidos de direccidn.
Se utiliza con frecuencia una transmision eléctrica
entre Ia veleta y el registrador.

También suele ser necesario estimar Ia direccidn
del viento. en auseneia de instrurnentos o cuando el
viento es demasiado débil En efecto, Ia mayor parte
de las veletas cesan de ser sensibles a la direccién del
viento cuando su velocidad es inferior a dos nudos,

Velocidad del Viento en Superficie - Unidades

La velocidad del viento se expresa en nudos;
un nudo es igual a una milla marina por hora 6 0.61
metras por sequndo.

- La velocidad ‘del viento en superficie es rara-
mente constante durante un'intervalo de tiempo, por
corto que sea; en general varta rapida y continuamen-
te, La turbulencia del viento produce variaciones que
son irregulares en perfodo y amplitud,

Se ha convenido que hay calma cuando la velo-
cidad del viento es inferior a un nudo.

La velocidad del viento se puede medir de dis-
tintas maheras. La mids sencilla es la observaciéon di-
recta del efecto del viento en-la superficie terrestre sin
utilizar instrumentos, La escala Beaufort, establecida
en 1905 por el almirante Sir Francis Beaufort con ob-
jeto de estimar Ia velocidad del viento en'el mar, ha
sido mds tarde adoptada para ser utilizada en tierra.
Después se le- afiadieron equivalencias en velocidad
del viento para cada clase de efectos observados.

Los instrumentos de medida y registro de la’
velocidad del viento han reducido considerablemen-
te la utilizacidn de la escala-Beaufort, particularmen-
te para las estaciones terrestres, . Sin embargo, cons-
tituye un medio cémodo:para.estimar la velocidad
del viento a falta de otros procedimientos,

Medicion y Registro de la Direccion del Viento,

El coeficiente de retardo de un instrumento
para determinar la direccidén’ del viento debe ser
menor o igual a 'l sequndo para-registral el 630/o de
un cambio brusco de direccion,
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‘Los métedos précticos de indicar o de registrar
la direccidn, comprenden los tipos puramente mecd-
nicos (tales como el modelo a doble pluma, frecuen-
temente adaptado a los anemémetros tubulares de
presién} y los tipog de transmisidn eléctrica. Estos
ultimos son los mds convenientes para indicacién a
distancia, generalmente constituidos por repetidores
autosincronizados a corriente alterna o contfnua,
Con tales sistemas es posible obtener una precision
de x 2° de Ia direccion,

Estimacién de la Direccién del Viento

La mayoria de las veletas no responden a los
cambios de direccidn cuando la velocidad del viento
es menor de 3 nudos (1.4 m/seq.), en este caso Ia di-
reccién debe estimarse observando por efemplo la di-
reccién del humo de una chimenea alta, el movimien-
to de las hojas, etc., en un sitic descubierto,

La determinacion de Ia persistenciz del viento,
gue es el valor resultante de la relacién entre Ia veloci-
dad vectorial y la escalar, la cual nos indica el cua-
drante de donde sopla el viento con mayor frecuen-

¢ia, tiene gran interés tanto prictico como cientifi-
co, para andlisis climatolégicos, estudios de contami-
nacién y difusién de contaminantes, planeacién, ete.

Si el viento sopla todo el tiempo de un mismo
cuadrante, la velocidad vectorial y Ia escalar coinciden
¥ la persistencia serd de 100 ofo, si en cambio el vien-
to sopla del lado contrario con igual frecuenc:a la

' persistencia del viento serd cero.

. Se utilizan diversos métodos para el cdlculo de
la persistencia del viento, aunque ningunec ha demos-
trado confiabilidad exacta para fines especificos.

Cuando se utilizan 4 y 8 rumbos de la rosa de
Ios vientos, ¥ de acuerdo al fin especifico de utiliza-
cién de la forma, teniendo en cuenta que la direccién
.del viento es una variable contrnua y no discreta, es
necesario encontrar un factor de correccién, para de-
terminar por medio de las frecuencias relativas el
dngulo que indica el punto medio del cuadrante con
mayor frecuencia relativa en porcentaje de vientos
que soplan de dicho cuadrante.

CUADRO No.1 — DIRECCION DEL VIENTO

EQUIVALENCIA EN LOS RUMBOS DE LA ROSA DE LOS VIENTOS

Direccion en ‘Equivalente Cifras Direccion en Equivalente Cifras
la rosa de exacto en de la larosa de exacto en dela
fos vientos. grados clave los vientos. grados clave
Calma - 00 S cuarto SW 191,25 19
N cuarto NE 11,25 01 SSW - 202,5 " 20
NNE 225 02 SWcuarto § 213,75 21
NE cuarto N 3375 03 sw 225 23
NE ' 45 - 05 SW cuarto W 236,25 24
NE cuarto E 56,25 06 wsw 2475 25
ENE = 67,5 07 W cuarte S 258,75 26
E cuarto N 78,75 08 w 270 27
E 9 - 09 W cuarto NW 281,25 28
E cuarto SE 101,25 10 WNW 2925 29
ESE 112,5 11 NW cuarto W 303,75 30
SE cuarto E 123,75 12 Nw 315 32
SE 135 14 NWcuartoN 326,25 33
SE cuario 8 146,25 15 NNW 3375 34
SSE 157,5 16 N cuarto NW 348,75 35
S cuarto SE 168,75 17 N 360 36
s 180 18 Variable - 99
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