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1, INTRODUCCION

A diferencia de cualquier fuente de energia, la energfa solar se carac-
teriza por su variabilidad. Independientemente de la demanda, los sis-
temas que funcionan con base en energia solar estin sujetos a las fluc-
tuaciones de la radiaciSn solar debido a las variaciones astronfmicas
asf camo a las diversas condiciones meteorolSgicas. De ahf que para -
una adecuada planeacitn de proyectos para la utilizacién de la energfa
solar, sea deseable el contar con datos confiables de la insolacifn que
se recibe en la superficie terrestre, tanto de su magnitud camo de su -

variaci6n espacial y temporal.

Desde luego que los "mejores" datos a utilizar son los medidos experi -
mentalmente en el sitio propuesto para la localizacifn del sistema, pe~
ro desgraciadamente no siempre es posible obtener dicha informacifn, en
gran parte debido a que las estaciones pirheliomftricas son pocas, algu

nas de ellas localizadas en una misma regi6n. Particularmente en la Re



plblica Mexicana, podﬁa decirse que pricticamente ho existe una red
solarimétrica. Se ha venido realizando trabajo consistente en este sen
tido por el Instituto de Geoffsica de la UNAM, desde hace alqunos anos:
aunque Gnicamente en tres localidades. En 1979 el Instituto de Ingenie
ria de la UNAM instal6 una red solarimétrica de cinco estaciones. Desa-
fortunadamente no ha sido posible establecer una operacién continua de
los instrumentos quedando actualmente en funcionamiento s6lo 8os de -
ellas. En alqunas otras localidades del pais se encuentran instalados
instrumentos para el registro de la radiaci6n solar que son manejados
por diversas instituciones para fines especificos, lo que trae corp con
secuencia que la informacién recopilada no sea reportada ni se haga men
cibn de la calidad de los datos, asi caw del tipo de instrumentos y po
cas veces se hable del mantenimiento y calibraci6n a que son scametidos.
Es decir, no existe un control o bien una institucibn que regule la ope
racién de estas estaciones; y afin asi las obsexvaciones por si mismas -
estén sujetas a error. la exactitud de las observaciones no es como se
desearfa debido a problemas en el funcionamiento de los instrumentos co
mo se ha discutido, entre otros, en diversos trabajos realizados en el
Instituto de Ingenierfa de la UNAM, FPor estas razones es deseable enton
ces contar con procedimientos de cflculo los cuales puedan ser usados pa
ra proveer de estimaciones a lugares donde las mediciones. no se hacen y

para lugares donde hay interrupciones en los registros de mediciones.

Ante el gran desarrollo que han tenido los modelos matem&ticos para la
cuantificacién de la radiaci6n solar, se abre entonces la posibilidad
de que los valores calculados de la magnitud de la radiacién solar, pue

dan llegar a ser mis precisos que los valores medidos por instrumentos .



calibrados, mantenidos u operados inapropiadamente. Una adecuada esti
macién siempre serd mejor que un mal registro. Lo anterior no debe

confundirse con un rechazo de la corweniencia de la medicién solarimé-
trica; no debe olvidarse que toda estimacién requiere verificacibn ex-

perimental antes de aceptarse como v&lida.

Un gran nimero de modelos han sido desarrollados en los Gltimos afos

por otros tantos investigadores siguiendo diferentes procedimientos, lo
que conduce a una confusién y a cuestionar la validez de su aplica -
ci6n por parte del usuario. Y es precisamente el objetivo de este tra
bajo - hacer una presentacitn, discusi6n y evaluacién de algunos -
procedimientos de cfmo estimar la radiacifn solar a partir de la infor

maciSn recopilada por la gran red de estaciones meteorolSgicas que exis

te en el pafs.

Si bien es cierto que la crisis energética de los Gltimos arios ha
motivado que las fuentes no convencionales de energia se desarro -
1len, como es el caso de la energia solar, no deben olvidarse las mu -
chas otras &reas que presentan inter&s en el conocimiento de la radia-
cién solar como son la climatologfa, biologfa, hidrologfa, meteorolo -
gfa, agricultura, por mencionar s6lo algunas; es decir, el tema no es
exclusivo para la utilizaci6n de la energfa solar como energético pri-

mario a fin de solventar la mencionada crisis energética.



2, TERMINOLOGIA Y DEFINICIONES

la namenclatura asociada con la radiaci6n solar se ha desarrollado a
partir de varias disciplinas y debe manejarse con cuidado. Es frecuen
te encontrarse en la literatura que diferentes autores le dan un signi

ficado distinto a algunos téminos.

Algunas definiciones formales de las cantidades mis importantes que se

manejan en el campo de la radiacibn se presentan a continuaci6n.

Radiacién Es la energia electramagnética emitida, transferi-

da o recibida
Radiacidn solar Término genérico para la energfa del sol

Insolacibn Ha sido usado camo un término general para descri-
bir la cantidad de energfa recibida en una locali-

dad por unidad de 4rea en un periodo de tiempo.



Término aplicado espec{ficamente a la radiacién

de energfa solar

Tnmadiancia Ernergfa solar incidente en una superficie por uni-

dad de &rea por unidal de tierpo

Innadiacibn Energfa solar incidente en una superficie por uni-
dad de area, encontrada al integrar la irradiancia

en un periodo de tiempo.

Cualquiera de las t2xminos anteriores, excepto insolacién, pueden ser
aplicados a cualquier rango de radiacifn monocramitica, esto es, a la
radiacidn restringida a un intervalo especifico e infinitesimal de lon
gitud A, nimero & onda v o frecuencia f. Dichas cantidades son can-
tidades espectrales y se denotan simbblicamente por un subfndice apro
piado. La relaci6n entre las diferentes escalas es por medio de la -

velocidad de la luz, c:

V= fle = 1/) £ = c/A
)

Otros términos mis especificos que se manejan particularmente para

flujos de radiaci6n dentro de la atmdsfera son:

Radiacibn de onda conta (Radiacibn solar). Es la radiaci6n de lon -

gitudes de onda entre 0.2 y 4 ym

Rad{acidn de onda farga (radiaci6n terrestre). Es la radiacibn de

longitudes de onda entre 4 y 100 um



Radiacién solan dinecta Radiacién golar que se recibe del &ngulo
sblido del disco solar, y que no ha sido

dispersa por la atmSsfera

Radiacibn solan difusa Radiacibn solar cuya direccidn original
ha sido también cambiada por la disper -

si6r en la atmbsfera

Radiacibn sofan total o global® La sum de la radiacibn directa y difu -

Sa.

El término "global" es mds comiin internacionalmente que '"total" o "Hemis

férica".



3. CLASIFICACION DE MODELOS DE RADIACION SOLAR

En general se puede decir que existen S niveles en las técnicas pa~
ra estimar la radiaci6n solar que se recibe en la superficie terre-
tre y que se pueden reuniy en 2 grandes grupos: camputacionales o
tebricos y empiricos. El procedimiento camfin a todas las aproxima-
ciones es considerar como conocida la radiacién solar en la superfi
cie exterior de la atmbsfera para después detemminar los efectos

que la atmdsfera produce sobre ella, como son la dispersifn molecu-
lar v no molecular, absorcién por las particulas sSlidas y liquidas,

y la absorcibén y reflexibn por los diferentes tipos de nubes.



El nivel mis elevado esti representado ror aquellos modelos cue

usan transmitancias e irradiancias espectrales requiriendo de in-
_ teqraciones numéricas.

la ecuacifn de transferencia radiativa, siguiendo a Kondratyev {1} y

a Davies y Hay {2} se puede escribir como
EA cos B, = -6, + 50 7, 8y(Ty, Y1) P(T,.¥" ¥)au (3.1)

_2

donde G}‘ es la intensidad de radiaci6n espectral (Wm 1m) a la longi-
tud de onda A; 'Oz es el ngulo zenital; 1)\ es la profundidad &ptica
atmosférica; P(TA, Y', Y) es una distribucién de dispersi6n o funcién
de fase la cual toma en cuenta la dispersién de un rayo incidente en
la direcci6n Y proveniente de la direccifn Y'; w_ es el albedo de dig
persibn simple; y 1 es el &ngulo s6lido. Si a4y ¥y o, son los coefi -
cientes mSsicos de absorcibn y de dispersi6n, la profundidad 6ptica =

o espesor 6ptico y el albedo de dispersién simple estdn dados por

¥4
T = o,f (u)‘+ 0)‘) dz (3.2)
W = ) S (3. 3)
[o} (1)‘ + GX

donde z es altitud. Para obtener el flujo total en la superficie, la
'‘ec 3,1 tiene que resolverse v entonces integrarse primeramente sobre
los &ngulos azimutal y zenital para obtener el flujo espectral.y pos-

teriormmente sobre el rango de longitudes de onda del espectro solar.



Para atmSsferas reales donde los aerosoles y las nubes son atenuadores
importantes, siendo el fenSmeno de dispersién fuertemente anisotrépico,
se hace necesario aproXimar num&ricamente la funcién de fase. Es decir,
la mayor dificultad radica en incorporar adecuadamente el fendmeno de

dispersifn miltiple.

Gran cantidad de soluciones num@ricas de la ecuacibn de transferencia
radiativa han sido desarrolladas para el caso de una atmdsfera homogé-
nea horizontalmente y estratificada verticalmente, conteniendo distri-
buciones conocidas de gqases atmosféricos y de particulas esféricas ho-
mogénas compuestas de material con un Indice de refraccién conocido,
{3} a {10}; sin embargo, son suposiciones que no siempre se cumplen en-
la realidad. De los muchos modelos matemiticos de este tipo usados pa
ra cuantificar la energyia solar disponible, probablemente los desarro-
llados por Braslau y Dave {8}, asi como por Mc Clatchey, Fenn, Selby,
Volz y Garing, {7} sean los mis "exactos". En ellos se asume una at -
mésfera sin nubes, paralela - plana y seminfinita con un flujo solar
unidireccional incidente en la‘ parte superior. Una discusi6n detalla-

da de estos métodos estd descrita por Lencble en la ref {9}.

En el modelo llamado Soltran 5 {10} la atmSsfera es dividida en 33 ca
pas entre el nivel del mar y 100 km de altitud. Del nivel del mar

( 0.0 km) a 25 km de altitud en intervalos de un kil&mwetro, de 25 a
50 km en intervalos de 5km, y a 70 km y 100 km. En cada una de es -
tas capas se debe definir la temperatura, presifn, densidad molecular,

densidad del vapor de agua, densidad del ozono, y coeficiente de ab -
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sorcibn y atenuacibn por aerosoles. En el modelo de Braslau y Dave
{81} la concentracibn de aerosoles, ozono y vapor de agua es especi-

ficada para 160 capas también de espesor variable desde la superfi -

cie hasta una altitud de 45 Km.

Caw se puede apreciar, a pesar de que muchos métodos "exactos" es -
tén disponibles para resolver la ecuacién de transferencia monocromd
tica, para fines précticos tienen la gran desventaja de ser relati -
vamente inchmodos de usar porque consideran en detalle las caracte -
risticas espectrales del proceso de atenuacifn en la atmfSsfera. Ia
principal dificultad es que requieren de las distribuciones vertica-
les de diversos parfmetros atmosféricos, las cuales raramente pueden
ser obtenidas para condiciones atmosféricas reales)} a lo mis podrfan
aportarse valores aproximados. Bajo este contexto, la importancia -
de una solucibn precisa y ;:anpleja de la ecuacibn de transferencia
radiativa reside en que los resultados son fitiles para validar ecua
ciones parametrizadas mis sencillas. Una,_inconveniencia mis es el
tiempo de cdlculc en camputadora que se requiere. lacis y Hansen
{11} ya han hecho notar que cualquier ganancia en la precisién mumé-
rica lograda por dichas soluciones es nulificada por la incertidum -
bre en las propiedades 6pticas de la atmbsfera. Estas dificultades
hacen casi imposible de modelar la radiaci6n solar en un punto y en
un instante. El hecho de que son métodos muy complejos que los hace
prohibitivos para uso general en modelos de prediccién o circulacifn
atmosférica, ha trafdo camo consecuencia el desarrollo de varias -
" aproximaciones, frecuentemente parametrizaciones, que de alguna mane

ra similan confiablemente los efectos de la dispersién miltiple.



Para simular finicamente el componente directo de la radiacién solar,
la funcibn de fase puede ser despreciada lleqéndose a la ley de Beer
por integracitn directa de la ecuacién 3.1

Gbn)\ = Gy exp (—T)‘/COS Oz) (2.4)

18

Donde = sec ez es el valor aproximado de la masa relativa

cos O

2

de aire m; G, es la intensidad espectral de la radiacién solar ex
traterrestre; v \ la profundidad Sptica en la que estdn incluidos los
principales absorbedores v dispersores responsables de la atenuacibn

de la siquiente manera

o= T+ t Tt T

+
A osx  Haay T TR T T Tom (3.5)

donde . ,
Tom To3n’ “HaoATRA A

dades Opticas debido a la absorcitn por los gases uniformemente mezcla

son los componentes de las profundi -

dos, ozono y vapor de agua, asi como por moléculas de aire seco (dis -
persifn Rayleiah) y absorcidn y dispersién por aerosoles (dispersitn
Mie). Esta expresifn no es aplicable para una banda dé longitudes de
onda ya que los coeficientes de extincifn varfian con la longitud de on
da y entonces todos los procesos de extincidn anteriores son de hecho

dependientes de la longitud de onda, {12}.

la principal diferencia en estoss modelos se debe al tratamiento que
se le da a la funcibn de transmitancia atmosférica, asi como el proce-

dimiento de c&lculo de la irradiancia difusa, para la que se recurre
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inevitablemente al empirismo. Aungque mds simples que los anterio -
res, ya que se considera a la atmo§fera camo una sola capa para eva -
luar la transmitancia atmosférica, también son buenos consumidores de
tiempo de cfmputo. Con ésto no se quiere decir que no sean fitiles,
ya que célculos nonocrﬁn&ticos detallados se requieren en proyectos -
fotovoltdicos, cdlculos de reflectancia solar en superficies reflejan
tes, as! cowo en la evaluacifn de las propiedades de superficies se -
lectivas, siendo fitiles también para probar la degradacién de los ma-
teriales y para establecer el punto de corte en la transparencia de -
los materiales. En biologia es Gtil para estudiar la respuesta de
los organismos a las diferentes bandas espectrales de la radiacién, o
bien en el estudio de la banda espectral (til para la realizaci6n,
por ejemplo,de la fotosintesis. En vista de que para condicicnes de
cielo sin nubes la variacifn mds grande en la calidad espectral de la
radiacifn solar es causada ;;or los cambios en la concentracidn de ae—
rosoles o polvo {13}, se ve clam entonces la necesidad de cuantifi -
car los carbios en el espectro sclar a causa de la contaminacifn at -
‘ mosférica y de esta manera estudiar las probables consecuencias en el

medio ambiente.

El rendimiento de los colectores solares de todo tipo depende fuer -
temente de laintensidad de la radiacifn solar directa. No obstante,

para nuchos cclectores solares, particulamente aquellos que calien -
tan un fluido de trabajo,el rendimiento es relativamente independiente
de las caracteristicas espectrales de la radiacién incidente. En con

secuencia, para propdsitos de disefio, es deseable contar con modelos



matemiticos simples que consideren todo el espectro solar, los mo -
delos de este tipo que han sido desarrollados, son rodelos paranetri
zados en los cue se establece que la transmision del flujo solar

através de la atmdsfera se puade exprosar qob relaciooeed separadas -
de transmisibn, (27, 0140-042)0 Lo apronamac i e has seenaide a -
mayoria de los autores on enla que priseramente se define ¢oseo de
la la radiaciOn solar vy coedictorsss (% crelo desiie tals o el -
claro, para despuls corragiria jor el efect b Ta auteno bl on des
cir, s¢ supone que lan ctras crociedades B laoanedefors g sn came

F

biandas sicuficativarente for ia s sufes el efedo b Lan nadwnm,

La intensichd e Yo radiacife solar e D adnencix Je alss depsrrh

de la altura solar, o liwtancia tier:

ot e rente e ba
camposicifn de la atefafera, Lo tatiacifs nelar Total teeilgdy en o

la suporficie de la tierra vete siends on oeai e desrufs e e el

flujo extraterrestre by s atesnads gor La abes oo p lisgezaifa

fola e Ra sil ot Dheracka o Gng e

atmosférica, y s esla ateract
ma diferente pot wartoe astotes, o0 TR0 0 laa i Telern fas sy
gen principaieette deolan smpesioltes Gonerniertes sl v dade
ra eh la cual los prasesos cagrten, v obel frataniesfts gwe se lo da s
la radiocie difuma, 2 entos Mftredie ba cenaacnfn 34 ee fordala a
que sea vilids para valenm Ditentabn esjortainrte e 7 atiacidy
de tal forms gque

RS oAy poeonoy t1.6)
Crpe HILY {rd a
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donde t es la profindidad &tios mxdia, G..Y G, son los valores correspon
dientes a Gm)‘y Gonh integrados espectralmente. La funcién exponencial
define una transmitancia total la cual tiene varios componentes para -

considerar la absorcién por gases T w ¢+ vapor de aqua T, _, ozono T 03’

G H20

dispersifn por moléculas The¥ extincifn por aerosoles T

Entre las expresiones que han sido utilizadas para definir la funcién

de transmitancia atmosférica se encuentran las siquientes:

G S "rs Tos Taw Thao Ta ©.7)
Ge® G, {TRS Tos Tay - Amo} T, (3.8)
6= G (Tpg Toy = Bygg - AGQ) Ta .9)
6, = 6, {'rM ;-_AHZC‘)) Ty (3.10)

aunque de hecho no se ha establecido una base teorica para seleccionar
alguna de las ecuaciones anteriores, Paltridge {12} asegura que no es
vélido expresar la funcifn de transmitancia total como un proceso mul-
tiplicativo de cada una de las funcicnes de transmisifn apropiado a ca
da uro de los otros procesos cano es el caso de la ecuacibn 3.7, ya que
el vapor de agua absorbe a longitudes de onda mayores que el ozono.

Por €l contrario, la absortancia por el vapor de agua tiene que ser -

restada camo en el caso de las ecuaciones 3.8 a 3.10.

la forma general como se pueden representar estos modelos es:

6 = 6c (I, v, flo) (3.11}
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donde G, es la irradiancia bajo condiciones de cielo sin nubes, lbl.
es una funcién de transmitancia de la iésima capa de nubes y f(p) es
una funcifn que toma en cuenta las reflexiones m@ltiples entre la

atmdsfera y el suelo.

la gran ventaja de estos modelos parametrizados es que utilizan los da
tos de las estaciones meteorolégicas, asi como el que se pueden cono -
cer directamente los commonentes directo v difuso de la radiacién so -
lar global. El procedimiento que se sigue generalmente es calcular
primeramente los camponentes directo v difuso de la radiacifén solar adi
ferentes horas del dia y después estos valores son sumados para la lon
gitud total del dia para obtener los valores diarios, o bien se calcu-
lan, siguiendo el mismo procedimiento, el camponente directo y el glo-
bal para abtaner el componente difuso de la diferencia de ambos. En
este nivel se debe hacer mencifn de las técnicas mis avanzadas que han
sido desarrolladas a partir de las observaciones realizadas por sat8li
tes meteorolégicos. Técnicas que se encuentran afin en proceso de evo-
lucién para ser mejoradas, pero que son las que ofrecen la mejor pers-
pectiva en el futuro para la evaluacifén de la intensidad de la radia -
cién solar. Una idea general de la situacifn actual se puede encontrar
en la evaluacién de tres de estos modelos llevada a cabo recientemente
por Raphael y Hay {42}.

El cuarto nivel, mds simple que los anteriores, simula la insolacién
através de una sola ecuaciédn con la masa de aire camo una variable y
constantes vilidas para cualquier mes sin considerar ningin cambio de

la atmSsfera, es decir, &stos modelos son an mis simples que las apro
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ximaciones parametrizadas. De cualquier forma,como sucede frecuente-
mente en las formulaciones cientificas, se puede ganar simplicidad a
exrensas de la exactitud. Un modelo de este tipo ampliamente utiliza
do es el conocido como algoritmo ASHRAE descrito en {155}. Son tam -
bién modelds de este nivel los desarrolados por Schmetz y Raschke {43},
Hottel {44}, Paltridge y Proctor {45}.

A los modelos de los 4 niveles anteriores se les conoce coamunmente co-

mo métodos computacionales.

El quinto nivel es el de los m&todos ewpiricos basados en estadisti -
cas, y que para su aplicacifn requieren de mediciones de diversos pa-
rémetros meteorol6gicos como son la humedad relativa, temperatura, al
titud, nubosidad, asi came las horas de insolacidn consideraio camw
estimador potencial de la radiacifn solar por la gran cantidad de ob-
servatorios en elmndo qué llevan este registro desde hace varios
afics. Los modelos que mds difusifn han tenido son aquellos que consi
deran Ginicamente las horas de insolacién o bien la cantidad de nubes,
y esto se debe particularmente a su sencillez ya que son simples ex =
presiones de regresifn del proceso de transferencia radiativa real.
Dichas férmulas a lo mds son solamente aproximaciones, pero de cual -

quier forma son relevantes.
Métodos para cuantificar la radiacién solar

(Estrat igréficos monocromét icos

monocromat i cos
No-estratigraficos Funciones separadas de
< espectro solar total transmisién
Una sola funcién de
transmisién

k Empir‘i cos



L. CALCULO DE FACTORES QUE AFECTAN LA INTENSIDAD DE LA RADIACION

El potencial total de la radiacién solar que llega a la superficie te
rrestre, asi como su distribucifn espectral y espacial, depende entre
otras de las propiedades del sol, de parimetros astronSmicos, as{ co-
mo del estado y caracteristicas locales de la atmdsfera terrestre, De
hecho para garantizar un érado de inteqridad y detalle se deben consi
derar los varios factores gue han sido clasificados de la siquiente -

manera, {461}:

Astrondmicos

1) espectro solar
2) magnitud de la constante solar

3} wvariacidén de la distancia entre la tierra y el sol
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W) declinacidn solar

5) variacidn con el angulo horario
Geograficos

6) latitud
7) longitud
8) altura sobre el nivel del mar

9) geografia de la localidad (costas, montafias, ciudades, de-
siertos, etc)

Geométricos
10) altura solar
11) azimuth del sol

12) inclinacién del plano receptor

13) rumbo del plano receptor
Fisicos
i14) contenido de agua en la atmdsfera
15) turbidez de la atmdsfera
16) contenido de gases permanentes

17) efectos de la nubosidad del cielo
18) efecto del albedo del suelo

Se puede considerar que los factores astronfmicos, asi{ como las propie
dades del sol, son de algquna manera lo suficientemente bien conocidas,
mientras que la estructura de la atmSsfera de la tierra es campleja
siendo su comportamiento mds dificil de predecir y de tamar en cuenta,
y los métodos usados para modelar la transferencia de la radiacibn a

través de ella pueden ser igualmente complicados.



Rodhacion Brilic de ko li&rm
exirolernsire {suelo + otmbster)

A 4

|
Disperso haclo
atuero

Absorbldo

| Calentamiento
-] otmostérico

)
Desper sa hocia

loherro

, —~ ,
Rodiocion  Rodiacion  Rodiocion
directo difuse ,  refiejodo
M e

Radiacicn globa!

Fig 4.1 Tlustracibn esquemitica del balance atmosférico
de radiacifn de onda corta {18}.

L.1 Calculos de la posicidn del sol en el cielo

El conocimiento de la trayectoria del sol en su movimiento aparente en
el cielo es necesario con el fin de realizar cilculos de la ganancia -
del calor solar, para determinar la orientacién adecuada de disoositi -

vos solares, la localizacitn de dispositivos para sombrear, etc.

Se puede decir que el movimiento aparente del sol con el que estamos mis
familiarizados, es aquel en el que se mueve diariamente describiendo un
arco através del cielo alcanzando su punto mis alto al mediodfa. Ade-
mis, a medida que el invierno se convierte en primavera y posteriormen-
te en verano, en el hemisferio norte los puntos del alba y el ocaso se .
rueven gradualmente sabre el horizonte hacia el norte. En el hemisfe -

rio sur sucede lo contrario. Vease fig 4.2.
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Jun 22 ?\\
Sep 22/mar 21 (- ™~

R

Dic2z Ob=~ N\ Mo °
]

Fig 4.2 Trayectoria aparente del sol en el cielo para
diferentes épocas del afio.

Para la mayoria de las aplicaciones en energia solar se necesitan predic
ciones razonablemente exactas de ddnde se encontrari el sol en el cielo
a cualquier hora del dfa y del afio. las relaciones geamétricas entre un
plano con cualquier orientacién relativa a la tierra (ya sea que esté f£i
jo o en movimiento relativo a la tierra) y el sol, se pueden describir

en funcibn de varios &nqulos.

Para ello, es conveniente considerar que el sol se mueve alrededor de la
tierra en una travectoria que forma un &nagulc de aproximadamente 23.5°
con respecto al plano del ecuador de la tierra. BEsta trayectoria imagi-
naria del sol es llamada la ecliptica, y el &nqulo entre 21 plano de la
ecliptica y el plano ecuatorial es la declinacién. La inclinacién del -
eje de la tierra al plano de la ecliptica afecta al &noulo zenital solar
al mediodfa, el cual varia con la temporada y con la posicién geogréfica

en la tierra. Ambos efectos son responsables de la variacibn temporal y
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geogrifica del clima.

Con el fin de detexrminar la posicidn de un punto en la tierra se defi
nen paralelos de latitud (¢) y meridianos de longitud (L) en la super
ficie de la tierra. ILa latitud terrestre se mide en arados al norte

o al sur desde el ecuador; el equivalente celeste es medido en grados
al norte o al sur desde el ecuador celeste y se le llama la declina -
ci6n del cuerpo (8). Se muede definir tarbién camo la posicifn del sol
al mediodia solar con respecto al plano del ecuador y varia de + 23.45°
en Junio 21 a 0° en los equinoxios (Marzo 21 y Septiembre 24) vy a
~-23.45° en Dicierbre 22. El cambio miximo en la declinacién en 24 ho
ras (el cual ocurre en los equinoxios) es menor a 0.5°; de ahi que un
solo valor de & para cada dia pueda ser usado. Por convencibn las la
titudes al norte del ecuador son positivas y nedativas al sur, la mis
ma convencibn es utilizada para la declinaci6n. La longitud terres -
tre se mide en grados positivos al oeste o al este del meridiano de

Greewnwich.

Ia altura solar (c) es la altura angular del horizonte celeste del ob
servador y de ahi que sea un &ngulo entre 0° y 90°. El &njulo de in-
cidencia (0) es el &nqulo entre la direccién de las rayos solares so-

bre una superficie y 1a nommal a dicha superficie.
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El &ngulo azimutal (y) es el &nqulo medido horizontalmente entre la
proyeccibn de la normal de la superficie y el meridiano local; tiene
valores entre -180° <y < 180° siendo negativo al este y positivo al
oeste. El é.ngulo horario (w) es el desplazamiento angular del sol ha
cia el este u oeste del meridiano local debido a la rotacidn de la -
tierra sabre su eje a razdn de 15° por hora v canbia 360° por dia. La
hora del dia se especifica por este &nqulo, el cual se refiere a la -
hora local aparente. El &ngulo zenital (@ ), de inclinacifn (), y

el &ngulo azimital (+v) se muestran en la fig 4.3.

Normol o lo superficie
horizontol

Fig 4.3 Angulo zenital,de inclinacidny azimutal para
una superficie inclinada.
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A continuacién se presentan las diversas formilaciones para calcular

los &nqulos descritos anteriormente.

La ecuacién que relaciona el &ngulo de incidencia de la radiacibn so -

lar directa, 0 , y los otros &ngulos es {47}

cos ® = sen § sen ¢ cos B - sen § cos ¢ sen B cos Y
+ cos § cos d cos B cos w (4.1)
+ cos 6 sen $ sen B cos Y c3z W
+ cos 8§ sen Bsen Y senuw

Un caso particular es el &ngulo zenital, Oz, que es el que forman la

direccién de la radiacidn directa y la vertical del lugar
-1
OZ = cos (send send + cos§ cosd cosw) (.2)

Asimismo para superficies verticales, 8 = 90° y entonces la ecuacifn

queda como

cos O = -sen§ cosd cosy + cos§ send cosy cosw

4,3
+ cos§ seny senw (4.3)

'

A fin de encontrar el &ngulo horario al alba o al ocaso (ws) la ecua -~

cibn se resuelve cuando Oz = gQ°
w, = cos™! (-tand tané) (.4)

de dbnde es posible cbtener la longitud del dfa o las horas tebricas

de insolacién, N
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N =-2/15 cos (-tan¢ tand) (4.5)
ya que w = 15° /hora.

Debido a que los instnumentos Campbell-Stokes inician su registro cuan
do el sol est8 a 5° sobre el horizonte, Hay {48} propone una expresién

més apropiada para determinar el valor miximo del n@mero de horas de ~

insolacién
N = (1/7.5) cos_l{(c0585° - sen¢ send)/(cos¢ cos§)} (4.6)

Para detéminar la declinacibfn se han desarrollado varias expresiones
oon diferentes grados de exactitud. Spencer {49} obtiene la siguiente

expresibn como serie de Fourier en radianes

8 = 0.006918-0.399912cos §p + 0.070257 sen §, - 0,006758 cos 28,
+ 0.000907 sen 26§, - 0.002697 cos 38, + 0.001480 sen 38, (4.7)

donde el dngulo §  en radianes se define en t&rminos del nfimero del dfa

delai’bnd

50 = 2ﬂnd/365 (4.8)

Expresifn que estima § con un error miximo de 0.0006 radianes (< 3').
Por su parte Hulstrom e Imamura {50} recomiendan que se utilize la si -

quiente relacibtn

§ = sen—l(sen 23.45 sen §') (4.9)
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donde

6'=8' + 0,007133 sen &' + 0,03268 cos &' -~ 0.000318 sen 28'
(o] (o] [o] o

+ 0,000145 cos 26(‘) (4.10)
Yy
6(‘) . 2m (ng + 28Y4) (4.11)
365.24

Para una exactitud de 0.1° Cousins {51} presenta la siquiente expresién

§ = 0.38647 - 0.792624 cos 6; + 0,0377853 cos 26; + 0.030124 cos 36(‘)‘
+ 23,259526 sen 53 + 0,131544 sen 26; - 0.167013 sen 3(5; (4,12)

donde

8" = 360 (n, - 80)/365 (4,13)
<] d

Para fines de ‘ingenierfa, resulta prictico y conveniente utilizar la ex-
presién desarrollada por Cooper {52} que al aproximar una Srbita terres-

tre circular obtiene

§ = 23,45 sen {360/365 (284 +,}j§,)} (4,14)

En la siquiente tabla 4.1 se muestran los resultados obtenidos en grados,
al aplicar cada una de las expresiones para todos los meses del aho cal-

cuiada en el dfa mis representativo del mes como recamienda Klein {53}.

)
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Tabla 4.1 Resultados obtenidos al aplicar las diversas expre=
siones para determinar la declinacidn.

Mes ENE FEB |MAR |ABR MAY |JUN JUL | AGO | SEP | OCT NOV | DiC
Dia 17 16 16 15 15 111 17 16 15 15 14 10
'nd 17 47 75 {105 135 162 198 | 228 | 258 | 288 318 | 3uy

ec 4.7 |-20.71(-12.26f1.65{9.84 | 18,91{23.11| 21.18| 13.67} 2,96{-8,59(-18.30-22,93

ec 4.9 [-20,83(-12.76}2.43}9.11} 18,53|23.04]21.13[13.32 | 2.31}-9.23|-18.62}-22.99

Ec 4.121-20.73 |~12.74}2.32]9.34 | 18,8323.37}21.51]13,79| 2,93 |-8,50|-17.96}-22.54

lec b.1h}-20.92]-12.95}2,42|9.41 | 18.73}23.00]21.18[ 13.45| 2.22|-9.60|-18.91}23.05

4.2 Masa Relativa de Aire

La transparencia atmosférica depende de la longitud de la trayectoria de
los rayos solarés através de 1: atmbsfera asi camo de la cavacidad de ex
tinci6én de los constituyentes atmosféricos. 1a longitud de la trayecto- '
ria es minima cuando el sol. se encuentra en el zenit y se va incremetan-
do a medida que el &ngulo zenital crece. la masa relativa de aire, oma
sa relativa Optica, es un coeficiente que toma en cuenta este incremento.
La definicifn formal de la masa relativa de aire estd dada por Robinson,
{54}, Kondratyev {1}, y Paltridge {12} como:

by -Ql:;ll-gé——-

J pdz
o

5 m, > 1 (4.15)

donde 4z es un incremento en la direccidn vertical, ds es un incremento
] N
a lo largo de una trayectoria inclinada, p es la densidad del aire, o

de cualquier camponente de la atwdsfera que se esté considerando.
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Se debe hacer hincapié en que el concepto de masa atmosférica no tie-
ne nada en comin con la idea general de masa. Masa atmosférica como

estd dada en este caso, es una cantidad adimensional que indica vor -
cuantas veces el espesor Sptico en la direccifn inclinada es mayor que
el espesor 6ptico en la direccidn vertical. Es al mism tierpo la re-
lacién de la trayectoria del rayo luminoso en la direccibn inclinada y
la trayectoria en la direccifn vertical. Es una cantidad que resulta

conveniente utilizar para no tener que realizar cilculos vara cada ca-

so en particular.

mesl| fu]ﬁ:iﬁ ./,j;f,;ij&um

Fig &4 llustracién de una atmsfera ideal plana y paralela,
de donde se deduce la ec h.16.
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De 1a fig 4.4 por geometrfa se puede deducir que
mP = sec Oz = 1/cos Oz (4.16)

expresitn que arroja valores suficientemente exactos para &ngulos ze-
nitales menores a 60° y despreciando los efectos de refraccifn. Para
6, = 60° el error es de 0.25% incrementéndose a un 10% para 0, = 85%;
caw paede ser apreciado en la tabla 4.2 al compararse con los datos

obtenidos por Bemporad {55} bas@ndose en sondeos realizados con aerbs
tato.

Para &nqulos de 60° < 0, < 80°, el efecto de la curvatura terrestre
se convierte en un fenfmeno importante. Véase fig 4.5, Para una at-

msfera esférica y hamogénea por consideraciones geom&tricas se tiene:

Tabla 4.2 'Valores de masa de aire dptica

I;ngulo zenital| 0° | 40° | 60° | 70° |80° | 85° | 86 | 87° | 88> | 89> | 90°
Bempbrad {55} [1.000(1.154§1.99572.904( 5.600410,390{12,440{15,360}19.790126.960}39.700
Ec 4.16 1.000{1.305]2.000{2.924§5.760(11.474{14,336]19.707128.653}57,299 -
Ec 4.18 1.000[1.305{1.996({2.910{ 5.647{10.660]/12.858{16.037]20.855}28,383}39,941
Ec 4.19 1,00011.304(1.993(2.900(5.580]10.320112.340{15.219119,540(26.310{36.510Q
IEC 4,22 1.000(1.305(1.998(2.915} 5.685{10.907113.271({16.776(22.177{29,872{35.004
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(BA)/(CA)

3
1

. 1/2
{(R/H)2cos? G)z + 2(R/H)+1} / - (P/H) cos GZ (u.17)

donde R es el radio medio terrestre = 6370 km v E es la profundidad del

aire ¥ 8,43 km o altura de la atmdsfera homogénea dada mor H = :—Z— ,“s

)

P, en la superficie,

Fig 4.5, Representacién esquemitica del rayo solar que
pasa por la atmdsfera,
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Substituyendo valores se obtiene’
2 1/2
mo= {(797.1u679 cosOZ) + 1594,2936+1} - 797.14679 cos, (4.18)

Los efectos de refraccifn limitan la exactitud de esta ecuacifn un 2% pa

ra @ = 859,
2

Para &ngulos OZ > 80°, los efectos de refraccifn se vuelven importantes
y se deben tamar en cuenta. Se pueden encontrar valores correctos de -
m, tabulados {1}, o bien se pueden calcular mediante expresiones apro-

ximadas cano la desarrollada por Kasten, {56}

- -1
m_ = {cos® + 0.15(93.885 - 0 ) 1*2%%) (4.19)
T . Z 2
Con el fin de considerar la refraccidn la cual aparece debido a la va -
riacibn de la densidad con la altura se tendrd que realizar el célculo -

campleto de la masa relativa, la cual esta dada por

m, = 61—H .g {1 - ( o )2 (—ll:hi)2 sen? o} p dz (4.20)

donde ‘nr es la parte real del indice de refraccitn a la altura z; n. In

dice de refraccién al nivel del suelo.

Entonces, cbviamente la masa de aire es una funcién de la distribucién
con la altura de la densidad atmosférica y del indice de refracci6én mque
es ligeramente variable. Ademis vendria siendo una funcién de la longi-

tud de onda, a través de la dependencia de n con la longitud de onda.
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Fig 4.6 Ilustracidn esquemitica del fenémeno de refraccidn
de los rayos solares en la atmdsfera.

las f6rmulas anteriores son aplicables para toda la atmésfera, Quando
la referencia es para capas restrincidas de la atmisfera no se deben uti

lizar. Para ello, de nuevo con un poco de geometria se tiene {54}
2 1/2
m, = {1 + (3/R)}/{cos® 0, + 2(z/R)} (u.21)

f6rmula que ha sido utilizada en modelos operacionales con la simplifica
- ¢ibn de que z es tomada camo un valor fijo apropiado al nivel medio del
constituyente atmosférico. EL nivel medio del ozono es anroximadamente
22 km, caso en el que la aplicacidn directa de la ecuacidén (4.21) arroja

un valor 1% mis alto a @, = 60° y 20% mis altoa @ = 85°,

Tebricamente dicha ecuacibn deberfa ser modificada para cualquier proce-
so, el cual involucre solamente una capa varticular de la atmdsfera. Por
ejemplo, la interaccibén de la radiacién solar con el vapor de agua ocu -
rre principalmente en la atmdsfera inferior y la masa relativa apropiada
se aproxima a la ecuacidn (4.16). La diferencia, excepto para el caso -

del ozono es raramente significativa porque las enerqgias involucradas en
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&nqulos zenitales qranaes son mMuy pequenas.

Rodgers {57} usa una forma de la ecuacién (4.21) apropiada a una altura

de 8 kn para el ozono. ' i,
- 2 1/2
LW 35/(1224 cos Oz + 1) ) (4.22)

Alternativamente para obtener la longitnd de la trayectoria 8ptica to -
tal, Watt, {39} define diferentes "modificadores de la longitud de la

trayectoria", cue son equivalentes a la masa relativa de aire para cada
constituyente atmosférico de acuerdo a las altitudes en la atmdsfera en
tre las cuales el constituyente se encuentra concentrado. Un parimetro

in (modificador de la longitud de la trayectoria) es calculado median-

te la ecuacibn (4.17)
2 1/2
F .= {ER/z.) cos® 1%+ 2R/z, + 1} - (R/Z;) cos © (4,23)
Z1 1 A 1 1 2

donde R es el radio medio terrestre y z; son las altitudes atmosféricas
entre las cuales el constituyente esti localizado. Si un constituyente
~est8 concentrado entre dos altitudes, z; Yy z;, un le Yy F22 son calcula
dos correspordiendo a z) y 2, respectivamente. Los valores son enton-
ces utilizados en la siquiente expresifn para obtener Mi el modificador
total de la longitud de la trayectoria

Zafey =2 ;‘
M. = 2122 1F2a

4,24
i pr— (u.24)
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los valores de 7y usados para los varios constituyentes son:

ozono: zZy = 20 Km, =22 = 40 Km
aire seco: 2y = 0 Km , z, = 30 Xnm
pelvo superior: =z, = 15 Km , z, = 25 Kn

polvo inferior y

vapor de agua: zy = OKm, z, = 3 Knm

Cuando el valor de z es igual a cero, el I'_ correspondiente se hace

igual a 1.0, y M, = Fzz.

Una camplicacibn posterior se debe al hecho de que para una estacibn de
[et]

gran altitud, estaciones de rontafia, la masa atmosférica sobre el ob-

servador se ve reducida. Aln al nivel del mar la presibn , y en oon-

secuencia la masa de aire, puede variar hasta un 10% del valor promeilio,

lo cual se debe tomar en cuenta cuando se realizan trabajos precisos,

{58}.
Ia masa verdadera absoluta se puede estimar por

m = m_ P/P (u.25)
T o

donde P es la presibn de la estacién y P la presién normal al nivel del
mar igual a 1013.25 mb (10332 kg/am?).

Esta relacién es vdlida para una atmSsfera molecular en la cual el cons-
tituyente atmosférico est uniformemente distribuido. De cualquier for-
ma, si el material dispersor o absorbente estd localizado en un rango
restringido de alturas, la masa de aire se debe corregir correspondien -
temente.
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Cuando no se tienen registros de presi6n, es posible determinarla aproxi-
madamente a partir de la altura s.n.m. de la localidad con la siquiente
relacibn {59}

5 Z
P = 1013.25 (1 - &%g%“*)s'”” (4.26)

por lo que la masa absoluta como una funcifn de la altura seria

0,0065 z ,5.25686

m=m (1 - ) (4.27)

4.3 Trayectoria 6ptica y su longitud

Cuando se estudian los fenfmenos de absorcién y dispersibn que se presen -
tan en la atmdsfera, a fin de conocer la transmisién de la radiacién a tra
vés de ella, es necesario conocer la masa total de la substancia absorbedo

ra o dispersora atravesada por el flujo solar,

Asi, la masa 6ptica absoluta de material absorbente en una columa de sec-

cién unitaria y extendiéndose una distancia { se ouede representar por:
A
N o= of p db (4,28)

Si bien es cierto que la densidad no es constante, ante la dificultad que
significarfa el conccer la funcibn de variacién de la densidad, es comin
suponer que los materidles absorbedores o dispersores se encuentran es -
tratificados uniformemente en planos horizontales, dependiendo entonces
la densidad p Gnicamente de la coordenada vertical z, pudiéndose escribir
la longitud de la trayectoria &ptica camo
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donde m. es la masa relativa de aire; 2, y z, son las coordenadas verti

cales de los planos limite horizontales;
o= [ pada (4.30)

es la trayectoria 6ptica de la capa entre las alturas 2, Y 21, Y es
igual a la cantidad, en gramos, de material en una columna vertical de
seccidn unitaria extendiéndose de z az. la densidad de la ecuacisn
(4.28) es aquella apropiada para el proceso particular de absorcién o
dispersién. Por ejemplo, para la absorcidn debida al vapor de aqua, el
coeficiente misico de absorcifn se define en términos de la masa unita-
ria del vapor de agua, es decir, p es igual a la densidad del vapor de
agua P00 la cual estd dada por an,» donde q es la humedad especifica
Y e, la densidad del aire. Sustituyendo esta expresibn en la ecuacibn
(4.30) se obtiene

)
= o = dr .
UHzO z)’ ae, dz o dUHzo q 0, (4.31)

o
que como se verd mis adelante se convierte en
N

1 :
- 32
UHZO 1/g ;.é q dp (L,32)

En la actualidad es una préctica comin hacer una correccién avroximaia

por presifn y temperatura, de la cual se tiene poca justificacibn tedri
ca para ser usada en todo el espectro solar de las bandas de vavor de -
agua, pero es probablemente mejor a no aplicar ninquna correccibn, {12},

De acuerdo a &sto el espesor éptico efectivo para el aqua queda {12},

R R RSN
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1 n 1/2
ur o= z P q(g—)” (;Q)/ dp (4,33)

H,0 P
0

donde T_ Yy Po son la temperatura absoluta y presién estindar en mili-
bar respectivamente, y n es un nimero entre 0.5 y 1.0; alqunos autores

(por ejemplo Won {40} y Bird {31}) adoptan exitosamente n = 0,75.

Finalmente, la longitud de la trayectoria 6ptica efectiva para el vapor

de agua se puede representar entonces por %

P
YIp 3p o7 12
Xt =mour = M gl 2yt (Tay /P gp (4.34)
H20 r H20 g€ »p Po T

0

L.4 Distribucidn Espectral de la Radiacién Solar Extraterrestre

Aunque el espectro electromagndtico emitido por el sol se extiende dés-
de unas cuantas fracciones de micras hasta cientos de metros, oposible -
mente sea de interés general para la mayoria de las aplicaciones en in-
genierfa la porcién cue va de 0.29 ym a 4.0 ym {60}. En este ranco se
tiene que 8.73% de la energia se encuentra en el espectro ultravioleta
que se ubica por abajo de 0.39 um; 38.15% estd en la regibn visible en -
tre 0.39 y 0.76 im, con una intensidad méxima a 0.4737 um. El 53.1% res
tante estd en la regidn del infrarrojo entre 0.76 y 1000 ym. Menos del

1t de la energia solar se encuentra en longitudes de onda arriba de 3.3im.

Debido a que U}'i o @S una cantidad corregida por presidn, m, no debe ser
2
multiplicada por p/1013.25.
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Tabla 4.3 Reglones en las que se divide el espectro
electromagnético solar.

(=]
menor a 10 A raycs X y rayos y
=] o3
10 A - 2 000 A lejano ultravioleta
o ]
2 000 A - 31504 mediano ultravioleta
o o
3150 A - 3 800A cercano ultravioleta
. o 0
3 800A - 72004 visible
Q
7200A - 1.5 ym cercano infrarrojo
1.5 ym - 5.6 pum mediano infrarrojo
5.6 um - 1 000 um lejano infrarrojo
mayor a 1 000 ym microondas y ondas de radio
'
E o
1 | S——1Irrodioncla solar fuera de o atméstera (drea = 1353 wm-2)
NE 1600
|
- Irradioncia solar_o nivel de! mar (m=),
o 1200} drea=z111 w m2)
g a
2
‘é 800} Curvo nhormalizado de cuerpo negro
= (T=5762 K,6req = 1353w m-2)
a0 i HyD €Oy
N LN\
0 s M.—-'
() 04 (X 1.2 1.6 20 24

Longitud de ondo (p m)

Fig 4. 7 Irradiancia espectral solar fuera de la atmSsfera terrestre,
ocon masa de aire igual a cero, y a nivel del mar, con masa

de aire igual a uno, comparadas con la irradiancia de un cuer
po negro a 5 762 K.
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En la tabla 4.4 se dan ios valores de la energfa pramediada N sabre
pequefios anchos de banda y centrados a la longitud de onda } determina-
dos por Frohlich y Brusa {61} y utilizando principalmente los datos de
Neckel y Labs {62}. Dichos valores se muestran gréficamente en la fig
4.9 comparados con los determinados por Thekaekara {63}, Asimismo en -
la fig 4.8 se muestran gréficamente las distribuciones espectrales de-

terminadas por Nicolet {64} y Johnson {65}.

wm2p"d

2100

1400

700

Irradiancia (Gcsx)

Longitud de onda (A)

Fig 4.8 Comparacién de la distribucién espectral
de la radiacién solar extraterrestre de
dcuerdo a Nicolet (64} y Johnson {65].
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Fig 4.9 Comparacidn de la distribucién espectral de la
radiacion solar extraterrestre de acuerdo a
Frohlich 161} y Thekaekara {631 .



Tabla 4.4 Distribucién espectral de la radiacidn solar incidente
en la superficie exterior de la atmésfera a la distan-
cia media entre la tierra y sol. Wm-2pu-1,

A Gcsk Gcsk
0,300 535,98 123,0
0,305 558,93 123,86
v, 310 622,u 113,0
0,315  692,7 108,5
0,320  7L5,1 97,5
0,325 8329 92,4
0,330 961,9 82,4
0,335 931,09 74,6
0,340 909, 66,3
0,345  911,3 63,8
0,350 9755 49,5
0,360  975,9 48,5
0,370 1119,9 36,6
0,380 1103,8 36,6
0,390 10338 32,0
0,400 1u79,1 28,1
0,416 1701,3 24,8
0,420 17404 22,1
0,430 1587,z 19,6
0,440 18370 ares T

0,450 2005,0
0,460 2043,0
0,470 19870
0,480 2027,0
0,490 1896,0
0,500 1909,0
0,510 1927,0
v, 520 1831,0
0,530 189190
0,540 1898,0
0,550 1892,0
0,560 {8%0.0
0,570 1875
0,593 1768,0
V,610 1728,0
0,630 1658,0
0,656 152u,0
0,667 1531,0
0,630 1420,0
0,710 13990
0,718 1374,0
0,72 1373,0
0,740 12%8,0
9,752 1269,0
0,758 1245,y
0,762 12239
6,768 12050
0,780 1183,0

15,7



Tabla 4.4 Distribucién espectral de ia radiacién solar incidente
en la superficie exterior de la atmésfera a la distan-
cia media entre la tierra y sol. Wm—2p~1,

A Gcs/\ A Gcs)\ A Gcs}\
0,300 535,39 1180 1,960 123,40
0,305  558,3 10910 1,985 123,86
v, 310  E22,v 10u2 ¢ 2,005 1130
0,315 6§92,7 10280 2,035 1085
0, 320 715,11 10220 2,068 97,5
0,325 832,19 998,7 2,500 92 .4
0, 330 961,9 987,2 2,148 82,4
0,335 931,9 893 2 2,198 74,6
0, 340 900, 6 8682 2,270 68,3
0,345 911,3 829,7 2,360 63,8
0,350  975,5 830,3 2,450 49,5
0,360  §75,9 8140 2,500 48,5
0,370 1119,9 786,89 2,600 34,6
9,380 1103,8 768,23 2,700 36,6
6,390 1033,8 767,0 2,800 32,0
0,400 1473, 757,6 2,900 28,1
0,410 1701,3 688,11 3,000 24,8
0,420 1744Q,% 640, 7 3,100 22,1
0,430 1587,z 606,2 3,200 19,6
0,440 1837,4¢ 585,9 3,300 17,5
0,450 2005,0 §70,2 3,400 15,7
0,460 2043,0 S64,1 3,500 14,1
0,470 1987,0 s4b,2 - 3,600 12,7
0,480 2027,0 533,4. 3,700 11,5
0,490 1B36,0 501,56 . ‘3,800 16,4
0,500 1909,0 877,58 3,900 9,5
0,510 1927,0 wuz.? 4,000 8,6
v, 520 1831,0 (W90, 0
0,530 1831,0
0,54y 1898,0
0,550 1892,0
0,560 184O 0
0,570 187,55
0,593 1768,0
v, 6310 17280
0,630 1658,0
9,656 1524,0
6,667 1531,0
0,890 1420,0
6,710 1399,0
0,718 13/4,0
0,720 1373,0
0,740 1298,0
0,752 126%,0
0,758 1245,u
0,762 3223,0
0,768 1205,0
0,780 1183,0
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4,5 La Constante Solar y Variacién de la Radiacidn Solar Extraterres-

tre.

A la cantidad de radiacién solar total (incluida en todas las longitu-
des de onda y para todo el disco solar) recibida en una superficie fue
ra de la atmSsfera terrestre y perpendicular a la direccién de propaga
cibn de la radiacibén por unidad de tiempo y a la distancia media entre
la tierra y el sol, se le conoce camo la comstante solan, GCS. Puesto
que la curva espectral de Langley da la energia recibida para cada
longitnd de onda, la constante solar proporciona una medida de la ener
gia total obtenida mediante la adici6n de todas las longitudes de onda
en el espectro. El &rea bajo la curva espectral de energfa representa,

por lo tanto, el valor de la constante solar, figs 4.3 v 4,9,

Si bien es cierto que el témino constante sofar’ es equivocado porque
realmente esta cantidad no es una constante,ya que aparentemente va -
ria unos décimos de 13 para periodos de varios afos y varia ligeramen
te oon la actividad de las manchas solares; para fines pricticos esta
variacibn es realmente despreciable y se puede considerar que la ener
gia emitida por el sol es fija. Las figuras 4.10-4.12 se refieren -
a mediciones recientes de la variacifn temporal de la magnitud de la

radiacibn solar extraterrestre. De hecho,el valor exacto de la llama
da constante s0far aln no ha sido determinado precisamente, motivo -
por el cual desde hace varios afios diversos trabajos se han realizado
a fin de establecer dicho valor. Si bien en el presente trabajo no

se pretende resolver la incertidumbre que encierra este valor, se pre

* El concento de "constante solar” fue introducido por A. Pojullet
en 1837,
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F|g 4.10 Variacién temporal de la constante solar a partir

de las mediciones del Mariner V| durante 1969,
Frohlich {66},{67}
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Fig 4. 11 Varnaclén temporal de la constante solar a
partir de las mediciones del Nimbus 6 du -
rante 1975, Frohlich {66},{67}
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Fig 4.12 Mediciones de la irradiancia solar extraterrestre
de!l Nimbus 7, realizadas para 578 dias entre los
afios 1978-1981. Hickey J.R. et al {68}.



sentan adelante algunos de los trabajos sobresalientes al respecto,

Dicho valor es importante porque tal y camwo lo entienden las ciencias
atmosféricas, la constante solar es el aprovisionamiento de energia mis
importante de la tierra. El conocimiento de la constante solar es de
fundamental importancia para la determinacién de los fenfmenos de ate -
nuacién de la radiacién solar en la atmSsfera. Dado un valor de la
constante solar, es posible encontrar valores de la radiaci6n al nivel
de la superficie terrestre. Es decir, la constante solar es la canti =
dad bisica cue determina todos los cambios subsecuentes de la radiaci6n
en la atmSsfera y su célculo, Es costumbre expresarla ahora en unida -
des de Watts por metro cuadrado. Antes de la introduccién del sistema
intemacional de unidades se solia expresar en calorias por centimetro’
cuadrado por miruto. ( 1 Langley = 1 cal cm “min ')

los primeros estudios fueron realizados por Samiel Pierpont Langley
{69}, en 1883 sobre el monte Whitney donde obtiene un valor estimado de
la constante solar de 1395 Wm?, trabajo que fue seguido por Charles -
Greenley Abbot {70} quien obtiene que el valor de la constante solar es
de 1322 Ww/m®’. Este valor que resulta pequeio puede estar equivocado

por subestimaciones de Abbot de los efectos de atermaci6n en la atmdsfera,

Este tipo de estimaciones del valor de la constante solar, tenian que

realizarse a partir de mediciones monocromiticas de la radiacibn solar
llevadas a cabo en la superficie terrestre, por lo general en cumbres =
de montanas,procedimiento que se ve limgttado en exactitud va que es ne-

cesario deteminar la atenuacidn que sufre la radiaci6n solar en la at-
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woszera con el fin de extrapolar las mediciones a fuera de la atmbsfe-

ra,

Una revisin substancial y bien fundamentada de los valores disponi -
bles de la oconstante solar hasta entonces fue llevada a cabo por Nico-
let {64} y por Johnson et al {65}. E1 valor final de Nicolet es de
1.98 cal an * min” (1381 W/m?) v el de Johnson de 2,00 cal cm - min”
(1395 W/m?). Para la celebracién del Afio Geofisico Internacional
(IGY) y a fin de eliminar incertidumbres para asegurar resultados cam-
parables, la Comisi®n Internacional de Radiaci®n acordd adoptar camo
valor recamendado para la constante solar y de acuerdo a la Escala Pir-
heliométrica Internacional (1956) (IPS) el determinado Por Nicolet {64:

de 1381 W/m?2.

En la actualidad ante la di_sponibil idad de glaobos metoerolbgicos, ve -
hiculos aéreos de gran altitud, asi camw los vehiculos espaciales, ha

sido posible realizar mediciones arriba de la Tropopausa y que son po-
tencialmente exactos ya que las correcciones debido a la atenuacifn at

mosférica son despreciables o no son necesarias.

A partir de un estudio de los datos disponibles de mediciones de la
constante solar llevadas a cabo en diferentes programas con diferentes
instrumentos, la Administraci6n Nacional de Aeronfutica y del Espacio
(NASA) asi camo la Asociacidn Americana vara la prueba de Materiales
(ASTM) llegan a un valor de la constante solar de 1353 W, estimindo
se un error de + 1.5%. Este valor ha sido ampliamente aceptado y es -

utilizado hasta la fecha cow valor estfndar en gran cantidad de tra -



bajos {63}.

45

Frohlich {66,67)realiza una revisién critica de 12 mediciones de la

constante solar, seis llevadas a cabo con aeronaves de gran altitud,

tres con aerSstatos, y tres de satélites y estaciones orbitales reali-

zadas fuera de la atmSsfera, las cuales aparecen en la siguiente tabla

y en la figura 4.13.

Tabla 4.5 Resumen de mediciones de la constante

solar. Frohlich {66},{67}
No. Autor Plataforma Fecha |Valor G__-SCRS
(W 1m%2)
1 | Drummond et al Aeronave B-57B 1966-67 1387 + 17
2 | Drummond et al Aeronave CV980 1967-~68 1387 + 18
3 | Kruger Aeronave CV390 1967 1372 + 24
4 | Duncan et al Aeronave CV990 1967 1377 + 40
5 | Mc Nutt et al Aeronave CV990 1967 1375 4 30
6 | Kendall Aeronave CV930 1968 1373 + 14
7 | Kondratyev et al Aerdstato ‘1962-67 1376 + 18
8 | Murcray Aerbstato 1967-68 1373 + 12
9 | Willson Aerdstato 1969 1369 + 11
10 | Drummond Aeronave X-15 1967 1385 + 14
11 [ Plamondon Mariner VI + VII 1969 1362 + 18
12 | Hickey Nimbus 6 1975 1388 + 1k
13 | Hickey Nimbus 6 1975 1382 + 14

Reduciendo esta informacién a una sola escala de referencia (SCRS)

Frohlich {66,67} estima que el valor de G, estd en el intervalo

- -2
de 1368 a 1377 Wn : mdiendo ser el valor mis probable 1373 Wm . Re-

cientemente de un estudio llevado a cabo con las mediciones realiza -

das con un pirhelifmetro de cavidad montado en el vehfculo espacial
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Nimbus y para un periodo de 2.5 afios, Hickey y colaboradores {68) encuen

tran un valor pravedio de 1372.7 Wm ..

1410
-
b
E 19
33390" . 2 I % 12
(1] ‘ 13
© l 11
7 3
’ |
1370 5 9 ,
J n
130Rse T es Tee T &1 T a8 T &5 T 70 T 71 T 72 175 T 14 178

Afos

Fig 4.13 Mediciones de 1a constante solar (Gyg) reportadas

en la tabla 4.6 en funcidn de la fecha de la medi
cién. Cada valor fue reducido a la escala de re-
ferencia constante solar {SCRS). Los nimeros
identifican las mediciones individuales de la ta-
bla. Frohlich {663},(67}.
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la Organizacibén MeteorolSgica Mundial (WMD) al encontrar que las carac~
teristicas de algunos instrumentos en mediciones en el esmacio (vacio)
y en la tierra son diferentes, ademds de que en mediciones recientes ~
se han empleado instrumentos absolutos del tino de cavidad, decide adop
tar una nueva escala, llamada Referencia Radiométrica Mundial (WRR) -
como base comin para todas las mediciones meteorol6gicas. Usando esta
nueva referencia Frohlich y Brusa {61} examinaron ocho mediciones de -
la constante solar (tabla 4.6) cque fueron registradas desde 1969 hasta
1980 y recamiendan el valor

G, = 1367 W2
y que serf usado en este trabajo.
Ios resultados anteriores muestran que por el momento no se puede ha--
blar de un valor absolutamente confiable para la constante solar, las
mediciones de esta y el estudic de su variabilidad continuard por muchos

anos, sin embargo no se esperan cambios significativos en su valor.

Tabla 4.6 Resumen de las mediciones del valor de
la constante solar (61}.

Plataforma Fecha valor G . = WRR (wm~2)
herdstato Agosto 1969 1369
Cohete Junio 1976 1368
Cohete Noviembre 1978 1365
Aerdstato Junio 1979 1366
Cohete Mayo 1980 1365
Aerdstato Junio 1980 1367

Satélite Feb~-Jul 1980 1367
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Una vez considerado el problema de la constante solar, se trata ahora el
valor de la irradiancia solar fuera de la atr¥sfera, Gon, que debe ser di
ferente del valor de la constante solar, Gcs, a cada instante como conse
cuencia de la considerable variaci6n de la distancia entre la tierray

el sol durante el afio. la relacidn entre estos dos valores puede ser de

terminada como { 1}

4IR2G = yrR? @ (4.35)
onh cs

donde R es la distancia entre la tierra y el sol en un instante dado de

tiempo, y R es la distancia media entre la tierra y el sol.

Basindose en la f6rmula anterior se tiene:

G = (R/R)2 G (4.36)
on cs

expresién que determina el valor del flujo de radiacién solar €uera de -
la atndsfera en una superficie pervendicular a los rayos del sol. Es
sensiblemente obvio que una suverficie horizontal de 8rea unitaria reci-
be mencs radiacifn que una superficie verpendicular a los rayos solares.
1a siguiente es la relacibn que guardan los flujos de radiacién en una
superficie horizontal y en una perpendicular,

G = 6 cos@ = G sena (4,37)
0 on 2 on

donde @ = 90° - O, es la altura solar y (-lz el 4nqulo zenital.
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Rayos solares

//’

Fig 4.14 {lustracién de la relacién entre la di-
reccién de los rayos solares y' la super
ficie horizontal.

Es necesario expresar el &nqulo zenital en términos de coordenadas qgeo -
graficas y astronbmicas, usando la f6rula de triqoncmetria esférica

(4.2), se tiene
Go = (R/R)? GCS (send send + cosd cosS cosw) (u4.38)

f6rmla que define la irradiancia solar extraterrestre como una funcién

de 1a latitud (¢), declinacién solar (§). e instante del dfa (u). .

Debido a cue la declinacifn varfa insignificantemente durante el dia,

los valores

R 2 R 2
(R/R) GCS sen¢ sen§ y (R/R) Gcs cos$ cost
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8e pueden considerar-constantes, Entonces la ecuacién (4.38) se puede
escribir como

G, = At Bcosu (4,39)
Gi el instante t se cuenta a partir del mediodfa y la velocidad anqu-

lar de la rotacib6n de la tierra es Q, entonces el &nqulo horario es

w = 0t. Quedando la ecuacibn (4.39) como
Go = A+ Bcos Gt (4.u0)

Desde luego que el &nqulo horario w o el instante t mueden tomar tales
valores solamente cuando G0 > (; esto es, valores dentro de los lini -
tes de los &nqulos horarios del alba y del ocaso, Estos valores del

&nqulo horario, y consecuentemente los instantes de tiewpo, mueden cal

cularse de la ecuacién

A+Becosw = O (4.41)

de la cual

cosw_ = -A/B = -tan¢ tané (u.42)

1a irradiacifn solar extraterrestre total diaria en una superficie ho-

rizontal se puede calcular con la siguiente £6rmula

_ Us
Ho = (R/R)? Gcs / (send send + coséd cosd cosw) dw (4.u3)

-
)
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Resolviendo la inteqgral se tiene {47}

24x3600 = .
no= 2006 (dpy2 (cos¢ coss senw  +
[¢] n cS s

21w
360

£ sen¢ senS)  (u,uh)

En ocasiones es fitil conocer la irradiaci6n solar extraterrestre total

horaria la cual estaria dada nor

12x3600 =
1= ———)-(;!——— G.g (R/R)? {cos¢ cosé(senwy-senwy) +
+ 3’%‘;—}"-& Seng sens) {4.,45)

donde w; Y w, son los &nqulos horarios al inicio y al final de la hora

en consideracién.

McQullough {71} describe un procedimiento para calcular la irradiancia
solar extraterrestre total diaria como una serie armbnica en el dia

del ano fa.ra un valor de la constante solar de 1.95 ly min-'1 (1360 Rn-z) .
Ademds hace una tuena discusitn del procedimiento para calcular la
irradiancia extraterrestre en las latitudes de los circulos polares. Es
te procedimiento aurxue no requiere del cllculo previo del anqulo hora-
rio y de la declinacifn, presenta el inconveniente de que se deben uti-
lizar los valores de algunas constantes tabulados en una tabla. De cual
quier forma, las diferencias de los resultados obtenidos con la ecuacidn
(4.44) y el procedimiento de McCullough son despreciables como se puede
apreciar en la tabla 4.7 en la que se muestran valores de irradiacifn ex
traterrestre calculados por ambos métodos para ciertas latitudes y dfas
del afio.



Tabla 4.7 Valores de irradiacién solar extraterrestre cal~
culados con la ecuacidon (4.40) y con el método
de McCullough {71) para una B, = 1327 wr=2
El resultado obtenido con la expresién de
Mc Cullough fue corregido por un factor de 1.0051
para tener congruencia con el valor de GCs .

nd .

Lat 17 75 135 198 258 318
100 31.98 36.89 37.54 37.09 37.06 | 32.48
32,09 37.01 37.52 37.16 37,23 | 32.60

150 29,55 35.96 36,55 38.30 36. 30.22
29.66 36.11 38.53 38.39 36,87 | 30.40

200 26.93 3477 39,30 39.28 35.76 | 27.75
27,04 | 3u.,95 | 39,27 | 39.37 | 36.16 | 26,00

250 24,16 33.29 39,79 39.99 3u.71 ] 25.12
24.26 33.51 39.7% 40.09 35,19 | 25.u42

300 21,27 | 31.58 | 40,00 | wo.u6 | 33.35]22.33
21.36 31.83 1 10,32 40,56 33.94 | 22,70

Coro se puede ver, la irradiaci6n solar recibida en la superficie exte-

rior de la atmdsfera, conocido también como el valor de Angot {72}, es

funcin Gnicamente de la latitud y de la época del afio.

Los valores de (R/R)2 se pueden obtener de tablas (e.g. List {73}), pe-

ro resulta ventajoso el contar con expresiones algebraicas en vez de

datos tabulados, ya que esto hace que los modelos se manejen considerable

mente mas f&cil y con mayor flexibilidad. Asi, Spencer {42} proporcio-

na la siquiente ecuacifn:

[N
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Fig 4.15 Variacién de la irradiancia solar extraterrestge en
funcién de la latitud, Las unidades son MJ m ~ pa-
rauna G = 1373 ¥n" . Modificada de Kubota {741,



(R/R) = 1,00110+0.034221 cos(360/365 nd) + 0.001280 sen(380/365 nd) +

+ 0,000719 cos {2(360/355 nd)} + 0,000077 sen{2(360/365 nd)) (4.,46)

Por su parte Watt {39} proporciona tres expresiones para diferentes éno

cas del ano

(R/R)2 = (1.0-0,03u3 sen(1.0(ny - 93))) para 1<n, <93
(R/R)? = (1.0-0.3270 5en(0.978(n;~277))) para 94 <n <277 (4.47)
(R/R)? = (1.0-0.3u3 sen(0.989(n -2777))) para 278<n, <365

Otra ecuacifn més sencilla es {47}
(R/R)2 = (1.0 + 0.033 cos (360/365 ny)) (u,u8)

Todas estas ecuaciores estén.en funcifn del nfimero de dfa del afo, n 3



5. EFECTOS DE LA ATMOSFERA TERRESTRE SOBRE LA RADIACION SOLAR

5.1 Absorcidn, dispersibn y reflexién

En la atmSsfera la cantidad de energia atenuada se debe a una coarbina-
cibn campleja de absorcibn, dispersifn y reflexifn. La radiacifn solar
es absorbida vor gases (NO;, NOy N, N, O, 0z, 03, 0O, CD,, CH4), vor el
aqua (vapor de agua), por los aervsoles (polvo, ceniza, arena, niebla y
otras partfculas sSlidas y liquidas caminmente suspendidas en la atmfs-
fera). La variacién de la absorcién en una atmfsfera sin nubes y sin -
polvo depende principalmente de la distribuciSn del vapor de agua en la
tropSsfera y el ozono en la estratbsfera. EL vapor de agua absorbe prin
cipalmente en la regién del cercano infrarrojo 0.7<A<4ym. A longitudes de
onda m8s cortas el absorbedor gaseoso princinal es el ozono, el cual es
efectivo en el ultravioleta y en el visual, {11}, El 0; y el 0O, juntos
son responsables de aproximadamente 1% de la absorcifn en la atmbsfera.
Son absorbedores menores comparados con el 0; y H,0, aunque su contribu-

cifn es imuortante para algunas aplicaciones.
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Dlrecta Ditusa delas nubes ’ Dispersa hacla abajo

Fig 5.1 Porcentajes de absorcién, reflexién y dispersién
de la radiacién solar en la atmésfera terrestre,
segln Houghton {16}.
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Parte de la radiacibn solar que no es absorbida se dispersa, Esta
porcibn de radiacién que llega a la superficie de la tierra es cono-
¢ida camo radiacién difusa. La dispersibn provoca que el rayo solar
directo sea desviado de su direccidn original en todas direcciones

por moléculas de aire, vapor de agua y aerosoles.

Rodiacién directa I Radiaclén difusa

)

Radiecidn total

Fig 5.2 Componentes de la radiacidn solar

La cantidad de dispersién producida, la direccibn y la polarizacién,

son funci6n del tamafio de las partfculas y de las longitudes de onda.

Otra parte de la radiacifn solar que llega a la atmSsfera terrestre
es reflejada por moléculas de aire, polvos, nubes y por la superfi -

cie de la tierra,hacia el espacio.
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Un factor de la atmdsfera que tiene una influencia muy importante en
la atenuacién de la radiacibn es la nubosidad. 1las nubes absorben,
dispersan y reflejan en mayor o menor grado dependiendo de su altitud,

camposicién y tamano,

Andlisis detallado de los varios aspectos de las transmitancias ha -
sido realizado por varios autores (ver por ejemplo Kondratyev {11},
Robinson {54}), consecuentemente, sGlo un breve bosquejo se da a con

tinuacién.

5.2 C3lculo de las caracteristicas de transparencia de la atmdsfera

5.2.1 Dispersién de Rayleigh

El modelo de atmbsfera més simple es el de una atmésfera ideal campues
ta por un medio no absorbente en el cual las particulas dispersoras -
son todas de un tamafo mucho menor que la longitud de onda (A}, crite-
rio que es aplicable principalmente a las moléculas de los gases atmbs
fericos. la teoria de Rayleigh puede ser usada cuando el radio de las
particulas es menor o igual a 0,12, siendo entonces el coeficiente de
dispersifn inversamente proporcional a la cuarta potencia de la longi-
tud de onda; cuando el radio es mayor o igual a 25 ) se utiliza la 6p-
tica geomBtrica; sin embargo, para el fango intermedio de 0.1A < r <
25 A es necesario utilizar una teorfa mis elaborada la cual es conoci-
da cano dispersién Mie, ya que las investigaciones mis importantes -

fueron realizadas por Mie G. {75}.
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Quando las particulas dispersoras son esféricas y su radio r es pe-
quefio camparado con A (» ¢ 0.1}), y suponiendo ademis que la disper-
sién producida por cada una de ellas es independiente de la disper -
sifn causada por las otras,el coeficiente de dispersidn volumétrico

para toda la atmSsfera estd dado por Paltridge y Platt {12} como:

2
.32 (npy - 1)
BRA h 3N, A (5.1)

donde n, es el indice de refraccifn del medio y N, es el nimero de

particulas por unidad de volumen.

Con los valores para el aire en la ecuacibn 5.1 dados en la ref {73}
se tiene entonces que la transmitancia espectral por la dispersifn
Rayleigh es {12},{54) y {76}.

Ten = ©xp (-0.008735ma-4.08) (5.2)

Frolich y Shaw {77} han propuesto una nueva expresién

Ty = exp{—o.ooeasx'(a'915+°'°7“*+°'°5°/A)} (5.3)

Por otro lado, varias i:arametrizaciones se han desarrollado para obte-
ner la transmitancia integrada espectralmente. Utilizando datos de la
Smithsonian Institution, Houghton {16} presenta una curva para obtener
dicha transmitancia en forma grifica teniendo como parametro de entra-
da la masa relativa de aire. Davies et al {22} obtienen la siguiente

expresibn a partir de la curva de Houghton
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Teg = 0.872 = 0.08262n + 0.00933m 2 - 0.00095 m * + 0,0000u37 m * (5.4)

Daviesy Hay {2} proporcionan en forma tabulada valores integrados es
pectralmente de TRS que fueron obtenidos siquiendo el procedimiento -
de Elterman {78} y usando el espectro extraterrestre de Thekaekara vy
Dnummond {79}, Hoyt {25} sigue el mismo procedimiento de Elterman pe-
ro utiliza el espectro extraterrestre de Labs y Neckel {88} y define

una funci6n f(m) que la presenta en forma tabulada. Por conveniencia

Choudhury {35} ajusta la siguiente expresidn a estos datos obteniéndo
se finalmente

T - f(m)m 51 - 0.606 m

RS 6.43 + m (5.5

Otra expresién es la que presentan Bird y Hulstram {32} obtenida por
medio de un ajuste de regresién lineal a partir de cilculos con un -

procedimiento exacto

B4 1,01
Teg = €XP {-0.0903 m’ {14m - m 1} (5.6)

por su parte Michler {80} obtiene dentro de un 0.2% los datos de Hoyt con
Tgy = 0.615958 + 0.375566 exp(-0.221185 m) para 0< m <8 (5.7)

En la tabla 5.1 se muestran los resultados obtenidos con las exnresio-

nes anteriores.



Tabla 5.1

T

w

©10.0
30.0

Cawo se puede apreciar en la tabla5ly en la figura 5.3

Transmisividad por la dispersién Rayleigh en fun-
cién de la masa relativa de aire, segin varios au

toresy

Davis-Hay
0,9385
0.8973
0.8830
0.8696
0.8572
0.8455
0.8344
0,809y
0,7872 .

0.7673
0,7493 .

0.7328
0.7177

0.7037.% .

0.6907
0.6108
0.4364

Choudhury
0.9563
0,918y
0,9047
0.8916
0.8793
0.8675
0,8562
0.8303
0.8072
.0,7864

“of7e7e

-0.9349
0,7206
0.7075
0.6312
0.5010

Bird
0.9506
0.9137
0.9003
0,8876
0.8755
0.8638
0.8527
0.8266
0.8028
0.7810
0.7609

0.7426-

0.7257
0.7101
0.6958
0.6143
1,061Y4

Houghton Michler
0.9329 ¢.920
n.ea7e 0.3:L3
0.8847 0.97539
0.8722 ¢.83815
0.8601 0.8796
0.8u8Y 0.8682
0.8372 0.8573
0.8106 0.8320
0.7860 0.8004
0.7629 0.7891
0.7412 0.7710
0.7205 0.7548
0.7007 0, 7402
0.6818 0.7272
0.6636 0.7156
0.5658 ____..
16.6374 oo
los resulta~

dos son muy similares y no se tienen suficientes elementos camo para

desechar, o bien elegir alguna de las expresiones camo la "mejor"; pe

ro si se hace notar que la expresi6n de Davies et al {22} da resulta

dos anfmalos para masas relativas aproximadamente mayores a 14, se reg

camienda entonces utilizar las ecuaciones 5.5, 5.6 8 5.7.

61
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0.9
TRs

0.8

0.7

Bird y Hulstrom
0.6 Davies y Hay
038 Houghton
) 1 1 ol
040 2 4 € ] 0
My

Fig 5.3 Estimaciones de la transmitancia debido

a la'dispersion Rayleigh segn varios -
autores.
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Fig 5.4 Distribucién espectral del flujo solar fuera de 1a at-
mdsfera terrestre, asi como distribuclones caleculadas
para la trasmisidn a través de varias cantidades de
ozono sin dispersidn, {11},

5.2.2. Absorcidn por el ozono

El ozono, el cual existe en la parte alta de la atmbsfera (estratGsfe~
ra), se forma como resultado de 1a accibn fotoquimica de la radiacifn -
solar sabre el oxigeno. En el espectro solar 1as  bandas de absor-
cién del ozono mis importantes estin en el Ultravioleta (V) (banda
Hartley - Huggins) desde 0.18 ym a 0.34 ym y en una banda del visible
{Chappuis) muy débil desde 0.44 a 0,74 um. Camo el ozono absorbe to -
da la energia abajo de 0.3 um la radiacién con longitudes de onda en -

este rango no llega a la superficie terrestre.
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A partir de la transmitancia de una trayectoria a través de la atmbs-

fera definida por, {60}
TDBI)\ = exp (- aga) Ung mga) (5-8)

Vigroux {81} dbtiene los coeficientes de absorcién a;;) que se enlis-
tan en la tabla 5.2. Leighton {82} ha sefialado que el coeficiente de

absorcibn, ag3) en m ', para la banda WV puede describirse aproxima-

damente por la siguiente relacién
log (apsy) = 16.58 - 0.00564 ) (5.2)

En los trabajos en los que se calcula la atermacibn de la radiacién so
lar para todo el espectro, el efecto del ozono ha sido frecuentemente
ignorado {16},{17},{19},{20},{22},{23}83H 84}, o bien se fija iqual a
aproximadamente un porcentaje de la constante solar (Unsworth y Monteith
{85} 3%; Notaridou y Lalas {86} 2.1%); otras veces se ha considerado
camo una fraccidn proporcional a la transmitancia por dispersién de -~
Rayleigh {18}. King y Buckius {87} han estimado que para el caso ex -
tremo de Upy = 0.45 em y m = 5 la absorcifn por el ozono es de solamen
te el 4% de la constante solar; cuando este valor tiene que ser malti-
plicado por las transmitancias debido a la dispersién Rayleigh y por
los aerosoles, el error es reducido a aproximadamente 1.7% de la cons-
tante solar. Paulin {84} hace notar que el efecto del ozono es menor
que la precisién misma de los instrumentos de medicién (+ 5%), de ahi

que al no considerarlo no se incurre en un gran error.
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lacis y Hansen calcularon el porciento del flujo solar absorbido por el
ozono en cada regibn (UV y visible) usando el espectro extraterrestre
de 1abs y Neckel {38) y los coeficientes de absorcién para el ozono -
de Howard et al {89}, {90}, siendo las fuentes originales de estos

Inn y Tanaka {91} y Vigroux {81}

vis ' .
Aoy 0.02118 Xg4 ' (5.10
1% 0,042 Wos + 0.000323 %3,
v 1,082 Xb3 0.0658 Xo3
= ¥ + (5.11)
Ays (1+138.6 X307 °%% © 17(103.5 Xp3)

La absorcidn total es Ag; = A‘ﬁs + A‘;,“;
donde Xp3; = mUps es la longitud de la trayectoria Sptica para el con-
tenido de ozono en la atmSsfera. Ia masa de aire se determina con la

ec 4.2 de Rodgers {57}.

El comportamiento diferente de las curvas reflejan el hecho de que
la absorcién en las bandas Chappius (visible) es "débil" y se incre -
menta casi proporcionalmente a la cantidad de ozono.' La absorcifn en

el ultravioleta es “fuerte" y se satura répidamente. V8ase fig 55.

Hoyt {25} usb los datos para el ozono de Manabe y Strickler {92} para
deducir una férmula empirica, quienes a su vez basan sus resultados -
sxperimentales tamyién en los datos medidos de Vigroux {81} e Inny
tanaka {91}.

0,38
Agi = 0.045 (Xpa + 0,000834) - 0 .1031 (5.12)
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B Ultrovioleto .
Visible

Absorcldh ( % del flujo solar)
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T
|

7
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- ® e @ |niegracion exacia .
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Contenido de ozono({cm,NPT)

Figs.s Fraccion del. flujo solar total absorbida como funcion del conte-
nido de ozono, para la distribucidn espectral de radiacidn solar
incidente de Labs y Neckel (1968) y coeficientes de absorcidn
de ozono de Howard y colaboradores (1961) a —44°C. Las
curvas interrumpidas son resuitado de la integracidn a lo largo
de las longitudes de onda empleadas por Howard para especi-
ficar sus coeficienies de absorcidn {11}.
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Por su parte Bird {32} presenta una expresibn similar a la de Lacis y

Hansen {11}
0.1611 X}, 0.002715 ¥,
Aos * T57130.00755)0 7095~ T.0+0.04hR,370.0003%25 (5.12)

lLa transmitancia debido a la absorci6n por el ozono se detemmina por
Tes = 1 - Agsi en la tabla 5.3 se muestran los resultados obtenidos al
aplicar todas las expresiones para mp= mg3 = 1 y diversos contenidos -

de ozono.

Tabla 5.2 Coeficientes espectrales de absorcidn
del ozono {60}

A g3y A agay [ A Javay] A faean| A laesa

0.290 ] 38.000 | 0,445 | 0.003[0.515{0.045]0.58510.118}0,700]0.023
0.295 | 20,000 | 0.450 | 0.003)0,520(0,048[0,53010,115{0,71040,018
0.300 ) 10,000 | 0.455 | 0.004 |0,525]0.057{0.595]0.120]0.720]0.014
0.305 | 4.800 }0.460 | 0.006}0.530§0.063]0.600(0.125]0.730}0.011
0.310 | 2.700 }0.485 | 0.008(0.535}0,07040.605{0.130{0.740}40.010
0.315 }1.350 [0.470 { 0.009|0.540]0.075}0.610}0.120|0.750}0.009,
0.320 ] 0.800 ] 0.475 {0.012}0.545|0.080|0.6200.105}0.760]0.007
0.32510.380 {0.430 | 0.01430.550§0.085}0.630)0.09010.770)0.004
0.330 | 0.160 |0.485 | 0.017}0.555}0.095{0.640 [0,079(0.720 0
0.335]0.075 |0.490 {0.021]0.560[0.103]0.650[0.067}10.790 |0
0.340 0,040 J0O.495]0.025)0.565]0,110§0.660 ]0.057]0.800 [0
0.345]0.019 {0.500 {0.03010.57040.120}0.670 }0.048(0.810 }0.
0.350 ] 0.007 }J0.505]0.035]0.57540,122]0.680 {0,036 {0,820 [0
0.35510.0 0.510 [ 0.040]0.580§0.120]0.63010.0280.830 |0
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Tabla 5.3 Valores de transmitancia debido a 1a
absorcion por el ozono.

Tos
Xos(cm) Hoyt Lacis Bird
b.l 0.9843 0.985%6 0.9932
0.15 0.9812 0.9833 0.99309
0.20 0.98786 0,9813 0.9889
0.25 0.9765 0.9795 0.9871
0.30 0.9746 0.9774 0.985Y4
0,35 0.,9729 0.9763 0.,9837
0.40 0.9713 0.97u4g €.9822

Bird y Hulstrom
0.99 |- \"\~~_[

To 3 = .= S~ ——
098 :
097}
0.96 |-
g3
1 ] 1 1
085 0.10 0.20 0.30 0.40
Xo4 (cm)

Fig 5.6 .tlustracién de las estimaciones de transmi-
tancia debido a la absorcidn por el ozono
segiin varlos autores.

Nuevamente no se tienen suficientes elementos para optar por una

de las expresiones, pero canwo era de esperarse los resultados de
las ecuaciones de Lacis y Hansen {11} y de Hoyt {25} son muy simi-
lares ya que partende la misma fuente de informacién. 1o que sf -

debe quedar bien claro, es que estas transmitancias fueron determi
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nadas a partir de célculos detallados espectrales, y su error reside

en la inexactitud de la especificacién de los coeficientes de absor

cibn.

El contenido total de ozono no se encuentra uniformemente distribui-
do en la atmdsfera, y se encuentra principalmente en una capa de 10—
15 Km de espesor con su media aproximadamente entre los 23-30 km -
arriba de la superficie terrestre {76}. Tarbién varia con la lati -
tud asi{ como con la temporada, aunque en el ecuador es précticamente
constante todo el aio. PBn vista de que las mediciones de cantidad
de ozono son dicifiles de obtener, el Instituto de Geofisica de la
UNAM es la (nica estacidn en México donde se mide este pardmetro, y
como el ozono tiene poco efecto en la insolacifn para todo el espec-
tro, se puede utilizar el modelo desarrollado por Van Heuklon {93},
para el hemisferio norte a fin de considerar las variaciones tanto
tanporales como meridionales y latitudinales. Valores tfpicos son -

0.25 en los tr6picos y 0.35 an a 60°N.

El modelo de Van Heuklon {93} en funcién del nfmero de dia del aho,

latitud y longitud es

Ugs = 0.235+{0.150+0.u40 sen[0.9856(nd-30)] + 0.20 senl3(L+20}}

{sen?(1.28¢)} cm (5.14)

la longitud (L) es positiva al Este y negativa al Oeste.
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5.2.3 Absorcidn por el vapor de agua y otros gases

Los materiales absorbedores importantes en las bandas de la regién
infrarroja (IRi son, en orden de importancia, H.0, €0, 03, N20, CO,
0z, CHy, y Nz; donde los primeros tres son los mis importantes en cil
culos de absorcibn atmosférica. De estos gases, el vapor de agua es -
el absorbedor predominante; siendo el bidxido de carbono (C0,) el otro
inico absorbedor significativo, {94}. La absorcién debido al ozono

(03) ya ha sido tratada en la seccién anterior.

Hay varias bandas de absorci6n del vapor de agua en el espectro solar.
La banda mis intensa reside entre 1.32 im y 1.54 im, con su mixima ab~-
sorcién cercana a 1.40 um. Otras dos bandas de agua se extienden des-

de 0.85 um a 0.98 ym y desde 1.10 um a 1.18 ym.

El oxigeno (02) tiene una fuerte, pero un poco angosta linea de absor-
cifn a 0.7621 um y muchas otras mas d8biles a 0.340, 0.5796, 0.6288,
0.6379, 0.6884, 0.6897, 0.6901, 0.6970, 0.7620, 0.7710 y 1.067 im.

La primer banda de absorcidn acentuada del bi&xido. de carbono (CO:) es

a 1.434 um y bandas afim mis pronunciadas empiezan a 1.540 um.

La absorcidn por el metano (CH,) empieza a 1.670 um.
La absorcidn total de las moléculas de 0,, CO, Y CH, enunaregiéndel es

pectrbde0.30<>‘<1.50pmnoexcedeell%, de ah{ que sea camiin no -

considerarla {76 }.
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Fig 5.7 Curvas del espectro de la radiacién solar al nivel del mar
y extrapolada fuera de la atmbsfera. Las dreas obscuras re
presentan la absorcidn gaseosa en la atmdsfera {nh

En un extensivo estudio de laboratorio, el cual ha llegado a ser una
filente est8ndar de datos, Howard, Burch y Williams {89};“\examinamn la
absorcifn espectral de los principales gases amosférig; (vapor de

agua, biSxido de carbono, ozono y oxigeno). Los coeficientes de ate-

nuacibn para estos gases pueden ser obtenidos a partir de sus resulta
dos y del conocimiento de la camposicifn atmosférica. Gates{35) y

Gates y Harrop {96} dan los coeficientes de absorcifn monocramiticos

para 13 regibn infrarroja (X > 0.8 ym). Estos coeficientes son mlti
plicados por la raiz cuadrada del contenido total de agua precipita -
ble en una columa vertical, para obtener la profundidad 8ptica de los
gases absorbedores en el infrarrojo 94}. McClatchey {5,7} ha ana-

lizado los cilculos y mediciones disponibles de las propiedades es -



pectrales de absorcién de los gases atmosféricos, y presenta sus re-
sultados en forma de coeficientes de absorcifn para pequefos interva-
los espectrales, correlacionados por una funcién generalizada de

transmitancia {60) de la forma

0.3 333X

T ey T R A Ky (5,15)
iy i

iA

la cual es vilida para todo el grupo de intervalos, escogiendo los -

coeficientes efectivos de absorcidn para cada intervalo de longitud
-2

de onda A, La longitud de la trayectoria Xi esta dada en gr om

para el vapor de agua (i = H20) y en Km para los gases uniformemente

mezclados (i = GM).

Los coeficiéntes efectivos de absorci6n en las unidades correspondien

tes se dan en las tablas 5.4 y 5.5 tomadas de la ref {60}

Tabla 5.4 Coeficiente efective de absorcidn por
el vapor de agua, cn’ qr-! {0},

A dpod | A oy | A 3oy TR R
0.69 0,1605-0110.8% 0.155840040.99 0.125E+00 | 1.70 0.510E+0042.90 0,650E+03
0.70 0.240E-01[0.85 0.3005-021.00 0.2505-02 { 1.75 0.400E+013.00 0.240E+03
0.71 0.125C-01[0.86 0.100E-04]1.05 0.100E-04 | 1.80 0.130E+03|3.10 0.230E+03
0.72 0.1005+0110.87 0.1005-04{1,10 0.320E+01 { 1,85 0.220F+0413.20 0.100E+03
0.73 0.8703+20/0.8" 0,260E-02]1,15 0.230E+02 | 1.90 0,140E+04f3.30 0.120E+03
0.74 0.610E-01{0.62 0.630T-01]1.20 0.160E-01 | 1.95 0.160E+03]3.40 0,195E+02
0.75 0.1005-02}0. 30 ¢.210E401)1.25 0.180E-03 | 2.00 0.290E+01}3.50 0.360E+01
0.76 0.1005-04]0.91 6.160E+01]1.30 0,2900+01 | 2.10 0.220E+00}3.60 0.310E+01
0.77 0.100E-04]¢,92 0.1255+0111.35 0.200E+03 | 2.20 0.330E+00}3.70 0.250E+401
0.78 0.600L-03]0.93 0.270E+02]1.40 0.110E+04 | 2,30 0.520E+00]3.80 0.140E+01
0.79 0.1756-01{0.94 0.380E402]1.45 0.150E+03 | 2.40 0.203E+02}3.90 0.170E+00
0.80 0.3605-01]9.95 0.410E402]1.50 0.150E+02 | 2.50 0.310E+03]4.00 0.450E-02
0.81 0.330E+00{0.96 0.260E402}1.55 0.170E-02 2,60 0,150E+05

0.82 0.153E+01]0.97 0.3105+01|1.60 0.100E-04 | 2.70 0.220E+05

0.83 0.660E+00/0.98 0.14pL+01]1.65 0.100E-01 | 2.80 0.B00E+04




Tabla 5.5 Coeficiente efectivo de absorcién de los gases &

uniformemente mezclados, Km~' {60 }.

A AaMa A oy 2 e A oy A Sy

0.76 0.300E401|1.50 0.630E-03]1.90 0.710E-02{2.60 0.660L-03{3.40 0.130E+01
0.77 0.210E+400{1.55 0.100E-0131.95 0.200E401{2.70 0.100E+03[3.50 0.750E-01

1.60 0.640£-0112.00 0.300E+01}2.20 0.150E+403[3.60 0.100E-01
1.25 0.730E-02}1.65 0.1452-0212,10 0.240E+00}2.90 0.130E+00(3.70 0.195L-02
1.30 0.400E-<03}1.70 0.100E-04}2,20 0.380E-03}3.00 0.950L-02(3.80 0.400E-02
1.35 0.110E-0311.75 0.100E-04}2,30 0.110E-02]3.10 0.100E-02{3.90 0.290LE+00
1.40 0.100E-04}1.80 0.100E-0u4 |2.40 0.170E-03]3.20 0.800E+00{4.00 0.250E-01
1.45 0,640E-01}1.85 0.145E-0312.50 0.140E-03{3.30 0,190E+01

El efecto integrado espectralmente de la absorcifn gaseosa en la atema -
cibn de la radiacibn solar ha sido investigado por varios autores. Sasa-
mori et al {97} y Hoyt {25,9%} presentan parametrizaciones para la absor -
cibn por el bi&xido de carbono y el oxigeno , los cuales son contribuyen—
tes menores de la absorcibén atmosférica total por lo que son amitidos en
algunos modelos {31}, {32}

0,26
A = 0.00235 (mU + 0,0129) ~ 0.00075 (5.16)
co2 r Co2

donde UCoz es el contenido de €O, (cm) corregido por presidn, U(‘02 =

126 cm param = 1,

Para la absorcién porel oxigeno presentan la siguiente expresién

0,875
Ao = 0,0075 (m) (5.17)
2

Expresiones que fueron obtenidas baséndose en el trabajo de Burch y colaho

radores {99} y en el de Yamamoto fi00}, respectivamente.

Mientras que la absorcidn debido al ozono puede ser parametrizada ade -

cuadamente porque puede ser tratada camo una atenuacibén exponencial pa-
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ra cada longitud de onda con una dependencia despreciable con la tempera
tura y la presién {11}; la absorci6n por el vapor de agua es mis diffcil
de parametrizar porque el espectro de absorcién es camlicado y depende

fuertemente de la temperatura y la presién {101}.

Apartir de las mediciones realizadas por Fowle {102,103} varios trabajos
se han realizado para establecer la dependencia de la absorcién de la ra
diaci6én solar por el vapor de agua. Inicialmente Kimball {14,104} utili
26 esta informacién para construir la curva de absortancia total contra
el contenido total de agua precipitable en la atmSsfera. Cabe hacer no-
tar que de los mismos datos se obtuvieron gréficas diferentes por Mugge
y Msller {105}, Kastrow {106}; Yamamoto y Onishi {107}; Houghton {16};-
asf como por McDonald {108}. Este (ltimo hace una amplia discusi6n de
estos trabajos. Sin embargo no logra establecer la razén por la que se
presentan las inconsistencias. y termina por aceptar que no es posible -
obtener una exactitud mejor a un 30% debido a que los datos de Fowle no

estén bien documentados vor 1o que desarrolla su propia relacién.

Howard y oolaboradores {88} realizaron una nueva serie de mediciones de
laboratorio y’ sus datos fueron utilizados por Kasten y colaboradores {108}
Korb y colaboradores {109}, Manabe y Mdller {110}, Yamamoto {99} y Wang
{100}, para establecer nuevas relaciones entre la absortividad total y el

agua precipitable.

Resulta oconveniente contar con dichas relaciones en forma analftica, al-

gunas de las cuales se presentan en la tabla 5.6.
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Tabla 5.6 Férmulas para calcular la absorcidn, debido
al vapor de aqua.

. . 0,3028
Mugge v Moller {105} A = 0.0887(X, ) Tomada de Sivkov
HZO H20 {58]
' 0,294 K
Kastrow {106} A = 0.0805(X' ) Tomada gde Sivkov
H20 HZO {58}
' 0,37 .
Houghton {16} AH 0° 0.093 (XH O) Determinada por
2 2 McDonald {108}
0,30
10 = 0,077 (X! ’
McDonald {108} Ay = 90 (XHzO)
Kasten et al {109) 2.3026 log A = -0,74+40,347 log X! _ -
Korb et al {110} H20 H20

- 0.056(log X', )? -0.006(log X' .)°

HZO H20

~ " PN I 1B
Manabe y Moller {111} AH20 = O.OQUS(XHzo)

Yamamoto {100} égiairA 0.102 (x;ho)“275 Determinada por

H20 Lattau y Lettau {18)
-
= 0.1 ! + Det inad
kHzO ? to,(xHZO sz:r?;g? s
6.31x10° ") ' - 0.0121

Sasamori et al {97}

Por su parte lacis y Hansen {11} obtienen con la informacién de Yamamoto
{193 que ademis incluye las bandas adicionales de absorcifn por el CO, v

02

2.9 X,
- H20 5 (5.18)

1 . 5 y t
(1+1u1.5xH20) + 5.925%, 4

Ay,0

Una expresién de forma similar es la que presentan Bird y Hulstrom {32}

2,4959 ngO

0.6828
Hzo) + 6,385 tzo

.19
AHzO (5.19)

(1+79.03uX
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Siendo una de las parametrizaciones mis recientes la que presenta

Wang {101}.

1 = =1,19540,u459 -0.034 2
og AHzO 5 1591og XHzO 0.0345 (log tzO)

(5.20)

Paltridge {12} considera la relaci6n de Yamamoto como la mis autorita-
tiva hasta entonces. Davies y Hay {2 } recomiendan que se adopte la
ecuaci6n de Lacis y Hansen {11} va que se ajusta al arupo de datos ex-

perimentales mis aceptados, lo cual es absolutamente conqruente con la

observacién de Paltridge.

| Montei& {17} utiliza el juego camwleto de curvas elaborado por Houghton
{163 y oon mediciones realizadas en Inglaterra "soporta fuertemente la
consistencia interna de todas ellas". Por otro lado Idso {19} tawbién -
utiliza las curvas de Houghton {16} a excepcidn de la de la absorcifn to
tal del vapor de agua, utilizando para ello la relacién de McDonald {1081
para su estudio realizado con datos de Phoenix, Arizona, obteni&ndo muy
Luena correspondencia, conclusidn que aparentemente contradice lade -
Monteith {17} pero se atribuye esto a que utilizaron diferente valor de

la constante solar.

Atwatgr y Brown {21); Davisset al {22}; Suckling y Hay {23} han utiliza-
do la relacitn de McDonald {08} con aparente &xito. Recientemente Sherry
y Justus han obtenido mejores resultados con la relacién de Houghton {16}
que con la relacién de McDonald {108}; lo cierto es que ninguna de las -
dos incluye los datos mis recientes de Howard et al {89}. En la compara
cibn realizada por Bird y Hulstrom {31,32}, aparentemente dependiendo -

A

, Q_del contenido de agua precitable se ajusta mejor una cualquiera de ks s
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relaciones, la de McDonald {108}, o bien la de Lacis y Hansen {11}, a

un cédigo riguroso.

Como se puede cbservar existe una qran incertidumbre en la determina ~
ci6n de esta absortancia, y aparentemente es posible obtener resulta -
dos satisfactorios, en modelos de radiacién solar cuando son campara -
dos con mediciones, de acuerdo al manejo que se les de a los datos in-
dependientemente de la relacién de absortancia que se utilize. Es po-
sible que esto se deba a que aunque en las diversas relaciones existen
grandes diferencias (Y 30%), la trascendencia de estas diferencias en
el calculo de la radiacifén solar estd determinado por la iirnvortancia

relativa de la absorcién por el vapor de agua en la atenuacién total -

del modelo.

De lo anterior se puede concluir que por el mamento, es diffcil selec-
cionar una (inica expresién, por lo que se deberd elegir aquella que se
ajuste mejor a los datos experimentales. Ademfs, es muy convenien
te sequir la recomendacién de que se utilizen parametrizaciones nuevas,
ya que probablemente sean superiores a las basadas en estudios de 1a -

Smithsonian Institution de hace muchos anos {2 }.

En la figura 5.9 se miestran grificamente algunas relaciones de la ab -

sorcibn por el vapor de agua para una m = 1,

Afn teniendo la relacién "exacta", la cual estard dada camo una funcifn
del contenido de agua precipitable en la atmisfera, se tendri una fuen
te de error probablemente mis importante y que es precisamente la eva -

luacién del contenido de agqua precipitable, Por considerarlo de inte -

rés, a continuacién se hace una discusi6n mis amplia de este pardmetro.
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Fig 5.9 Ilustracion de las estimaciones de transmitancia

debido a la absorcién por el vapor de agua segiin
varios autores.



Contenido de agua precipitable en 1a atmdsfera

1la importancia del conocimiento del contenido de agua precipitable en la
atmdsfera sobre cualquier localidad no puede pasarse por alto. Es un pa
rémetro importante en estudios relacionados con la afluencia de la hume—
dagd, en la previsifn de un valor de lluvia potencial recibida en un &rea
en particular en un tiempo dado y en la estimaci6n de la energia disponi
ble para el desarrollo de una tormenta o huracin. Es decir que su impor
tancia radica en estudios de hidrometeorologia; sin embargo, en la actua
lidad, probablemente el uso mis frecuente sea para realizar estudios de

atenuacién de la radiacién solar en la atmbsfera.

La cantidad de agua precipitable contenida en la atmdsfera es un parfme-
tro meteoroldgico que, a pesar de su importancia, se ha mantenidoren el
olvido, siendo entonces un témmino de uso poco comin y pocos son los que
estan familiarizados con’ este par@metro. Se puede decir que la canti-
dad de agua precipitable es una medida de la hunedad total contenida en
una columa vertical de aire, o bien se dice que es el espesor de agua
liquida que se formaria si todo el vapor de agua contenido en la atmbs-
fera fuera condensado en una pelfcula liquida en la superficie. Se le
conoce también como el equivalente liquido del vapor de agua o equivalen
te de agqua liquida.

1a cantidad de agua precipitable varia con la altura, temporada y posi-
cibn geogréfica. La humedad especifica se reduce répidamente con la al
tura. Aproximadamente 50% del total se encuentra debajo de 850 mb, 75%

abajo de 700 mb y mis del 90% abajo de 500 mb {112-114}.Ia humedad en una
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ocoluma de aire extendiéndose desde la superficie hasta la parte supe-
rior de la atmSsfera se puede incrementar por evaporacién, y disminuir
se por precipitacién. Existe poca informacién en la literatura acerca
de su magnitud por regiones a excepcién de algunos trabajos {115}-{121}.
Mapas de isolineas que muestran la distribucién mundial del agua preci-
pitable han sido elaborados por Bannon y Steele {122}, Peixoto {123},-
as{ com por Tuller {124}. Si bien es cierto que los mapas mundiales
simplifican la situacifn, ya que grandes &reas de caracteristicas lo-
cales diversas son generalmente consideradas camo una sola, siendo im
posible mostrar los efectos de diferencias topogr&ficas pequenas que

se pondrian de manifiesto campletamente en un estudio local {119}, no
debe ser subestimada su utilidad cuando no se dispone de otra informa-
cién. Aungque no hayan sido elaborados con la intencién para ser utili .
zados en el cilculo de la absorcién que sufre la radiz;cién solar en la
atmbsfera, si sirven para mosf.rar un patxén de distribucién para fines
comparativos. En el caso particular de México, al no contar con las -
medicianes para cuantificar el agua precipitable, es necesario recurrir

a procedimientos alternativos como se ve a continuacién.

Una de las razones por las que el tErmino no ha tenido gran difusifn se
debe a los inconvenientes gue se presentan para su evaluacién. E1 con
tenido de agua precipitable generalmente es calculado a partir de da -
tos de radiosondeo {112} o bien medido directamente en cualquier loca-
lidad em una trayectoria libre de nubes entre el punto de observacitn

y el sol, utilizando para ello instrumentos espectrosoSpicos.
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Kondratyev (pp 147-151) {1} hace una breve descripcién de alqunos de
estos instrumentos. Un estudio reciente al respecto es el desarrolla
do por Bird y Hulstrom {125}, Una alternativa mds con gran futuro para

cuantificar el contenido total de vapor de aqua en la atmSsfera es -

por medio de las observaciones de satélites reteorol6aicos {126}-{129}

Considerando ahora en mds detalle la primer alternativa, se sique el
procedimiento establecido pvor Solot 12} en el cque dice que la masa -
total de vapor de agua en un elemento pequefo de aire himedo de sec-

cién igual a 1 an’ y espesor dz es

dMHzO * Ouo d= (5.21)
de Gonde
Z .
MHzo =°f Pu,o - dz . g (5.22)
ademds
dp = - pgdz Co (5.23) .

Combinando (5.22) y (5.23)

pz ' : ‘ .
UH20 = - J (szo do)/(_pg) ‘ (5.24)
P
[e] .
de donde se obtiene finalmente
pO
U = 1/g [ qdp (5.25)
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donde q es la humedad especifica que se debe expresar en gramos de agua

por kilogramos de aire, y esta dada por

)
q o= 20 0822 R50 4009 (5.26)
p p-0.378 P, o

Considerando a g = 980 cm/seg’camo constante con un error despreciasle

se tiene

1
= (5,27
Yo T sig J/ adp [5.27)
pz
En el sistema c.q.s. esto se puede expresar como qr/c:m2 y como 1 c.c.
de agua tiene una masa de 1 gramo esto llega a ser am’/cm® o bien cm.

Con la expresién (5.27) se encuentra el espesor lineal de aqua liquida

que podria precipitarse si toda fuera precipitable.

la evaluacién de la cantidad 'de agqua precipitable se simplifica cuando
se utilizan namogramas coro el de Showalter {130} vy de Reterson {31},

en los que se requiere la temperatura de punto de rocio a diferentes ni
veles de presifn. Harrison {132} ademdis presenta un procedimiento senci '
llo de integracién numérica. Alin asi, estos pardmetros no son cbserva-
dos comunmente en las estaciones meteoroléaicas, wor lo que se presanta
la necesidad de utilizar relaciones alternativas mediante las cuales -
se pueda cuantificar la cantidad de aqua precipitable en términos de -
otros parfmetros de superficie mis comunes; procedimiento que es mids rd
pido, ventajoso y sencillo pero probablemente menos preciso. los paré-
metros que han sido correlacionados son, {133}: (a) temperatura de punto

de rocfo, (b) presién parcial del vapor de aqua, (c) temperatura ambien
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te y, (d) humedad absoluta. Lowry y Glahn {134} han estudiado la rela-

cibn con otros pardmetros pero sin obterer resultados satisfactorios

HN

850 mb
Punto de rocio
¢
v
Agua precipitable

Superficie-850 mr
(pule)

e

40

90 o

f presion

%0 ficial
o MSUDCI' icia

{mb)

T00m> )
Punto de rocio y -
(°cy v/
7, /4V A
104 n' 1) 10

f\?\\\iw .

$00 mb.
Punto de rocfo
(*c)

o4 06 Q8

+ —t
70 24

Agua precipitable (pulg)

Fig 5.10 Nomograma para calcular el agua precipitable a partir de la
temperatura de punto de rocio en la superficie y nivel de

presidn constante.

Elaborado por Peterson {131},

Correlaciones de aqua precipitable con datos de superficie

Agua precipitable y presién parcial del vapor de agua. la presién par-

cial de agua es el primer parimetro superficial de humedad en ser uti-

lizado para encontrar una correlaci6n con el agua precipitable, cuando

en 1906 Hann {135} propone la siquiente expresién

(5.28)
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Peterson y Showalter

Fig 5.1

28—
4
| §
20—
15—
1.0:— bt
- X
- [ §
o5t
C A « Nomogromo de Pelerson
2 o Abaco de Showalter
olll_LIllllLJlll'IJllJIIJIJ
o 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
Reltan pulgadas

Comparacifn de valores de agua precipitable calculados
con el nomograma de Peterson y con el dbaco de Showal-

ter <}:on los publicados por Reitan para el mismo mes
{124}.
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donde Cy d son coeficientes a los que comnmente se les asignan va-
lores de entre 0.2 y (.23, y 1 respectivamente. PH;O es la presi6n
parcial del vapor de aqua en mb. Harrison {126} ha mostrado que el coe
ficiente C se desvia hasta en un 30% del valor de 0.23 para diferentes
&pocas y estaciones en U.S.A. Considera que estas variaciones se ven
reducidas a la mitad si se utiliza 0.2] para el verano y0.25 para el
invierno. En un intento por establecer un procedimiento para conside-
rar este tipo de variaciones, Zeevaert {131}, utilizando datos de
Schuepp tabulados en Robinson {50}, presenta en forma grafica los fac-
tores de correccidn por altitud, asi como por latitud,mostrados en la fig
5.12 y que son diferentes para la &poca himeda y la seca. Dichos facto

res son validos siempre y cuando se utilice la expresibn,

= 0, 5.29
Uuz0 0.25 P . ( )

donde P estd dado en mb.
H20

Por otro lado {138 se recomienda que se aplique un factor de correcci6n

de acuerdo al valor de la presidn y siendo C = 0.17, a saber:

PHO 3mb 3a77mb 8§ a 15 mb 15a 25mb mas de 25 mb
2

factor de +5% +3% 0 -3% -5%
correccidn

Lo cierto es que desafortunadamente los valores de C y d resultan ser
diferentes para diferentes localidades y ademis no se puede asequrar

que la relacién sea lineal {58}.
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para el contenido de agua precipitable

en la atmbsfera en funcidn de la altitud, latitud y temporada.
Elaborada pcr Zeevaert {131} con datos de 1a ref {50}
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Debido a que la mayor cantidad de agua precipitable se encuentra en
las capas inferiores de la atmbsfera, una constante daria valores sig
nificativos para una estacién al nivel del mar, pero vuede sobreesti-
mar grandemente el agua precipitable a grandes altitudes. Fowle {139}
en un intento por considerar esto, corrige la expresi6n de Hann de la
siguiente forma:
- (~2/22000)

UHzO = 0,23 PHgO 10 (5.30)
Tuller {124} encuentra que esta es una buena expresifn de correlacibn
oon datos de superficie para estimar el agua precipitable y la aplica

como un indicador auxiliar en el trazo de isolineas en mapas mundiales.

Véanse figs 5.13 y 5.14.

1
[ -~
k- ;
L3 r,
o v 120l IR
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E 2 X
ca | ,
(]
a » o° °
oY g ®
QL 080 ofx®
- e
28 we/ "
8 "
R i L. °
§ H ©. /2 o—Ecuocion de Hann corregida
__9§ 0401 o X por altitud
§g | B »-Ecuacion de Reiton
ob a-Ecuocion de Smith
S | 4
<E o A R DR
(o] 0.40 0.80 1.20

Aguo precipitoble calculoda de dotos
de radiosondeo {pulgados)

Fig 5.13 Comparacidn de valores calculados por medic de ecuaciones
que emplean datos de superficie con los calculados con el
nomograma de Peterson y con el &baco de Showalter usando
datos de radiosondeo de 13 estaciones distribuidas por to
do el mundo {124}.
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Flg 5.14 Distribucidn del contenido de agua precipitable
en la atmdsfera - media anual {124}, en pulgadas.



A diferencia de las anteriores, Monteith {140} correlaciond la longitud
de la trayectoria 6ptica para el vapor de agua, con la presibn parcial
del vapor de agua en la superficie para 30 masas relativas de aire ca -
racterfgticas de las islas britfnicas. Para un factor de correcién de

raiz cuadrada en la presibn, la relacién obtenida fue:

0.5
log X'HZO = 0.295 PHzO - 0.803 (5.31)

Similarmente, Idso {19} para 190 datos de Phoenix, Arizona obtiene:

log U'

0.5
= 0,247 - 0,579 .3
H20 PHzO (5.32)

Agua precipitable y temperatura de punto de rocio. Un gran nimero de -
resultados han sido obtenidos utilizando la temperatura de punto de ro-
cio como parémetro superficial para evaluar la cantidad de agua precipi
table. Aparentemente este parémetro ha sido de la preferencia de los -

estudiosos del tema. Las expresiones de correlacibn son todas de la -

forma
In U = a + bt (5.33)

En la siquiente tabla se vresentan los resultados de varios autores,

Tabla 5.7
a b

-0.981 0.03u1 Reitan {1u1} (°T)
-0.6225 0.0279 McGee {1u2} (°F)

-0.941 0.0320 Lowry y Glahn {134} (°F)
2.2572 0.05454 won {u0}(°¢C)

0.08u0 0.0251 Sinha y Sinha {143} (°F)
-0.127 0.0281 ” " !
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Fig 5.15 Relaciones para la temperatura de punto
de rocfo y agua precipitable.

_JEn unintento por generalizar la expresi6n de Reitan {141} para hacer-
la nés apropiada a todas las latitudes y temporadas, Smith {144} inclu
ye una variable (e) a fin de expresar las variaciones geograficas y tem
rorales en el perfil de humedad.Esta variable la da en una tabla para
cada estaci6n del afio y a cada 10° de latitud del hemisferio norte, y
que se reproduce acqui en la tabla 5.8. El argumento de Smith es sopor
tado tefricamente por Berekofsky {145},{146}. La expresién de Smith
{144} modificada para la temperatura de punto de rocfo, tyr dada en °C,

es:

in UH 0° {0.1133 - 1ln(e+1)} + (1.2576 + 0.07074 td) (5,3.)
2 .
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Tabla 5.8 Coeficiente de correccién (€) por temporada y lati-
tud para la ecuacidn de correlacién entre la tempe-
ratura de punto de rocfo y agua precipitable obte -
nida por Smith {144}.

Latitud invierno primavera verano otofio promedio
anual
0 - 10 3.37 2.85 2.80 2.64 2.91
10 - 20 2.99 3.02 2.70 2.93 2,91
20 - 30 3.60 ©3.00 2.98 2.93 3.12
¢ - 40 3.04 3.11 2.92 2.94 3.00
40 - 50 2.70 2.95 2.77 2.1 2.78
50 - 60 2.52 3,07 2.67 2.93 2.79
60 - 70 1,76 2.69 2.61 2.61 2.41
70 - 80 1.60 1.67 2.2u 2.63 2.03
80 - 90 1.11 1.44 1.94 2,02 1.6?2
promedis he  2.52 2.64 2.62 2.70 2.61
misferio -
norte

Smith {144 } ademis indica que son de esperarse menores coeficientes de
correlacién para intervalos decrecientes de tiempo, ya que una Gnica -
relacifn entre el contenido de agua precipitabley temperatura de pun-
to de rocio en la superficie dependen de la variabilidad del perfil de
humedad. A pesar de ello, Bolsenga {147} ha logrado obtener un coe -

ficiente de ocorrelaci6n r = 0.80, utilizando datos horarios.

Se han presentado muchas oconclusiones en la literatura con respecto a

la validez y exactitud para evaluar el agua precipitable a partir de -

parSmetros de superficie, machas veces contradictorias.



Mientras que hay quienes aseguran que existe una relacifn entre el
agua precipitable y datos de humedad de superficie, en otros estudios
{148}, {149} se ha demostrado que aun con una eleccién cuidadosa de la
distribucién vertical de humedad, son de esperarse errores grandes al
tratar de estlimar el agua precipitable a partir de la temperatura de
punto de rocio en la superficie; es decir aunque existe una relacién
directa, esta es ampliamente variable y se concluye que no hay substi

tuto satisfactorio a las mediciones directas.

~

Aparentemente este tipo de correlaciones son razonablemente buenas pa
ra promedios grandes de tiempo, por lo menos un mes, pero su validez
para datos mis particulares se hace cuestionable. Cole {133} ya ha -
hecho una discusidn mis amplia de estas y algunas otras correlaciones.
A fin de seleccionar una de estas expresiones para ser aplicada en M&
xico en calculos de atemuaci®dn de la radiacién solar en la atmdsfera
se localizaron datos de agua precipitable para alqunas estaciones. Se
puede decir que en MExico practicamente no existen datos publicados de
radiosondeo, debido principalmente a la irregularidad de las medicio-
nes; sin embargo, el Servicio MeteorolSgico Nacicnal proporcionS gen-
tilmente los datos de radiosondeo de 7 estaciones para algunos meses
del afio de 1979 {150}, a partir de los cuales se calcularon los valo-
res de agua precipitable que aparecen en la tabla 5.9. Adicionalmen-
te, en la misma tabla aparecen los valores tomados de los mapas men -
suales elaborados por Tuller {124} y del mapa anual de Peixoto {123},
Aemds se logrd localizar un trabajo {116} en el que aparecen datos

de agua precipitable de 4 estaciones en México calculados con datos -



Tabla 5.9 Contenido de agua precipitable (UH2 promedio mensual (cm)

0)

Locatlidad {ENE | FEB | MAR |ABR |MAY |JUN | JUL [AGO |SEP | OCT |NOv | DIC .

1,16 115 - - 1.2 2.3 39 vl - J1e3] - -
G
uaymas 1.90 | 2.20 [ 2.30 | 2.20 [1.90 | 2.90 | 3.20 | 3,00 | 2.90 2.20] 1.90
Chihuahua | - |0.82| - - [1.22]2.79 | 2.7 [2.37 [ 1.1 | - Z .
1.50 [ 1.30 | 1,40 [ 2,00 |2.20 {3.20 | 3.20 [ 2,90 | 3.00| 2,20 | 1.90 | 1.60
2.75 . R . W, 4,0 .5 - 3, -
voracrus | 2-75 | 2.98 = 3,96 | 1.99 | u.o5 [ 1.52 3,09

3.20 13,20 (3,20 { 3,50 |-3,80ju.u40] 6,40 {40 | 1,403,290 |3,30}3.20

= 12.06] - = |2.11|3.78] 5.28 | 5.00 | - | 3.18 | - "
Mazatlin |2.25|2.07 [2.05 | 2,027 2.92|u.86]| 5.38 | 5.u9 [5.22 [n.ue |3.18 ] 2.63
2.50 | 2.00 §1.90 2,90 {2.60 { 3,30 | 4,30 { 4,30 | 3.80 | 2,20 [2.80 | 2.50

Tacubaya, [1.01 1,27 - - - - 1,99 § - - - - -
D.T. 1.06 1,16 1,29 1,42 |1.79|2.06| 2,26 | 2,29 |2.30 1,92 1,49 |1,25
2.30]2.30 | 2.50 | 3.30 {3.50 4,00 6,30 | .40 |u,u0 }3.90 |3.201}2.90

- 1,00 - - 2.08 | 1.54( 3.25 3,53 | - 2.16 | - -
Monterrey |2.20 |2.54 | 2,44 3,23 |4%,03 13,83 3.88 4,20 [#.11 13,79 {2.32 | .70
1.90{1.90|1,60]2.80 |2.85]) 3,40} 4,00 2,90 [3.80 }2.60 |2.30 |1.90

- 2,52 - - 3.58 | 4,161 4,92 | 4,59 |3,83{ - - -

Mérida 3.23|3.33 |3.46 [3.83 |4.27 | 4.80 | 4.84 | 4,92 (4,53 (n,31 [3.53 |3.40

3
3.00 {3.20 [2.90 [ 3.60 [3.80 | 4,40 4,30 [ 4,40 [4.40 | 3,80 [3.30 |3.20

M = S.M.N.{150}, R = Reitan {116}, T = Tuller {124}, P = Peixoto {123}

VH IR HAw IS oF|v T o axfisaxloax

€6
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registrados durante un periodo de 7 afios antes de 1960, por desgracia

no se cita la fuente de donde fue recopilada dicha informacién.

Por otro lado, la presidn parcial del vapor de agua, definida como la
presibn parcial que ejerce el vapor de agua contenido en un volumen -

de aire hftmedo a una temperatura dada, se calcula por
PHZO = H P‘ (5.35)

donde H es la humedad relativa v P_es la presién de saturacién, mis-
ma que se puede calcular con la f6rmula de Keifer {151)
P_ = 6.105 exp {25.22 (F222) . 5,31 (1n 500} (mb)  (5.26)

s T 273

donde T es la temperatura ambiente absoluta. La temperatura de punto de
rocio, que es la temperatura a la cual el vapor de agua contenido en el

aire llega a saturarse a la presién atmdsferica total y humedad especi-

fica, se puede determinar aproximadamente a partir de la temperatura de

bulbo seco (t) y humedad relativa con la férmula desarrollada por Sar -

gent {152}

ty © Hr(%) (0,198 + 0,0017t) + 0.84t - 19,2 (5.37)

la cual da resultados de temperatura de punto de rocio dentro de 1°C
del valor real para rangos de temperatura de bulbo seco y' huamedad rela~

tiva de 0°C a +30°C y 100% a 40%, respectivamente.
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Con las fSmmlas anteriores y los datos del S.M.N {153}, se calcula -
ron la temperatura de punto de rocio y la presibn parcial del vapor -
de agua para las mismas estaciones que aparecen en la tabla 5.9, pa -
ra con esta informacibn poder aplicar las f6rmulas de correlacibn de
agqua precipitable con datos de superficie y elaborar las figuras 5.16-
5.22, mismas que permiten visualizar fécilmente y en forma irmediata
la relacibn que guardan entre si los datos.

(em)

(em)

Agua precipitable leida de los mapas

de Tuller.

2 . 4 ]

Agua precipitable calculada de
datos de radiosondeo de 1978.

Fig 5.16
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table calculada de datos

de radiosondeo de antes de 1960.

Agua precipl

table calculada de datos

de radiosondeo de antes de 1960.

ipi
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Agua precipitable leida de los mapas
de Tuller.
Fig 5.17
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Agua precipitable, promedio anual,
leida de los mapas de Tuller y
Peixoto.

Fig 5.18
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En las figuras 5.16 a 5.18 se puede apreciar que existe en general

una buena | correspondencia entre los valores calculados a partir de
datos de radiosondeo y los valores leidos de los mapas, a exceocibn
de los correspondientes a Tacubaya, DF (puntos delineados), que pug
de ser reflejo de que los mapas utilizados no muestran caracteristi

cas locales.

Es comin considerar que el contenido de agua precipitable en la at-
mbsfera es repetitivo afio con afio, al menos para pramedios memsuales,
es decir, existe una variacibn estacional mis o menos definida. Sin
embargo, esto no es del todo cierto, como se observa en la figura
5.19 en la cual los datos del pramedio de algunos afios antes de 1960
son ligeramente mayores a los del afio 1979; de cualquier forma la va

riacién es poca.

(cm) »

[.J
T

&
T

~
T

Agua precipitable calculada de datos
de radiosondeo de’ antes de 1960.

Ll 1 ) 1 A J (cm)
2 ) L]

Agua precipitable calculada de datos
de radiosondeo de 1979.

Fig 5.19
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Oon el fin de selecciﬁnar una f6rmula para evaluar el contenido de
agua precipitable se elaboraron gré&ficas similares con los valores
calculados a partir de datos de radiosondeo y valores calculados -
on datos de superficie. En t€rminos gencrales, las f6omulas que -~
utilizan la temperatura de punto de rocfo no presentan w1 patrén de
finido en la estimacién, aunque aparentemente tienden a sobreestimar
para el periodo de octubre a abril ("temporada seca") y a subestimar
de abril a septiembre i"tengorada hlmeda") . la ecuacién de Won, que
fue obtenida para latitudes mayores que las de México donde el conte-
nido de agua precipitable es menor, consistentemente proporciona va -
lores subestimados. Aqui se muestran Gnicamente las figuras de los -
valores cbtenidos con las formulas de Smith y Fowle con las que se cb

tuvo una mejor correlacién.

(em)
m -
'f_'U ~® :,n-
I L . nE
0
0 8- LI \
F’:a; g u ® an® RN
o - . me W *
ag . u" o
- b F
LR . .t
U > 4 LU
8 L e
»
ah P
© E u .
T & .
1 S an’ o S0
a o " ¢
09 ef S ith
g o | N Fowis «
o~ l:
o E ;.
E]
. b04O
< % b b gy (em)
2 4 [

Agua precipitable calculada de datos
de radiosondeo de 1979,
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Agua precipitable calculada de datos
de radiosondeo de antes de 1960

Fig 5.21

Se puede apreciar que los mejores resultados se obtienen con la fér -
mula de Smith. Se hace notar que los puntos determinados con la f6r-
mila de Fowle guardan una relacin constante (sobreestima) con la pen
diente esperada, de ahl que con la f6rmula

_ -(2/22000)
uHzo = 0.16 PHZO 10 (5.33)

se obtienen mejores resultados como se aprecia en la fig 5.22.

La ec 5.38 es la propuesta por Fowle {139}, afectada por un factor de

0.7 para obtener, como se ilustra en esta figura, una relacifn més

aceptable,
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Agua precipitable calculada de datos
de ~adiosondeo de antes de 1360,

Fig 5.22

Con respecto a esta nueva correlacién puede apreciarse, una vez que
Ee estudian los datos de estaciones a baja altitud, que con el factor
propuesto la dispersién disminuye. Por el contrario, la capacidad -
de la ec 5.3 8 para reproducir los datos de estaciones de altitud apre
ciable, com los de la ciudad de México es inferior a la correlacidn
de Fowle. Puede afimmarse que esta discrepancia cbedece a que, en es
tacion?s de altitud mayor, la humedad total de la columna de aire es
menor. No obstante lo anterior puede usarse la ec 5,38 en todo caso,
vya que la pérdida de precisi6n, revela la misma fig 5.22, es despre -
ciable. In todo caso, la expresidn de Smith proporciona buenos resul
tados para estaciones de baja y de gran altitud, camo se ilustra en

la fig 5.21, aunque, como se vid, es mis compleja e incbmoda.
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5.2.4 Extincién por aerosoles

En la atmdsfera se encuentran comunmente suspendidos una gran cantidad
de aerosoles camo son el polvo, cenizas, sales, gotas de agua, arena y
otras partfculas stlidas y ligquidas. La transmitancia atmosférica de-
bido a estos aerosoles es un proceso complicado ya fque provocan tanto
absorcidn como dispersibn (dispersidn Mie) sobre la radiacibn solar,
ademds de que depende del tamano, pérfil, composicién y concentracibn
de las particulas. Se sabe bien que todos estos parimetros tienen una
gran variacifn en el tiempo y en el espacioasi como del amplio rango de
variacién tanto en tamahio como en nimero, lo que hace dificil expresar
la atenuacibn por aerosoles en tdrminos de ecuaciones exactas, ya sean
empiricas o teSricas. Sin embargo, una relacidn originalmente propues
ta pox ;\ngstriim {154}, {155} ha tenido una gran aceptacién y ha sido mo

tivo de una serie de consideraciones en varios trabajos.
La transmitancia espectral la expresa de la siguiente forma:

Q

T = exp(-BA  m) (5.39)

AN

donde B es el coeficiente empirico de turbidez y que viene siendo una
medida de la concentracién de aerosoles. El exponente a de la longi -
tud de onda varia de acuerdo al tamafio de la distribucién de aerosoles.
ina gran cantidad de datos ha sido recopilad e indican una varia -
cibén de B entre 0.02 y 0.5, asi camo de o desde 0.5 hasta 2.0 {60}
72,787} aunque es corfin fijarle un valor de 1.3 ya que es el valor -

que <8s frecuentemente ha sido observado {154}. Valores medios tini -



cos del coeficiente de turbidez han sido publicados por ;\ngstr&n {156}
mostrando la variacifn temporal caracteristica de varios climas. Cuan
do no existen datos de turbidez cerca de las localidades de interés se
puede estimar a partir de la observaci6n neteorolégica rutinaria de vi

sibilidad al nivel de superficie mediante la siguiente expresidn {7:}
g = (0.55)% (3.91/VIS - 0.01162)x{(1.577-1.132)(VIS-5)/(23-4)+1.132} (5.40)

o bien a partir de la figura 5. 22,

LA B A L L R I N
07—
0.5

03

0.1
0.07

0.05

T
A

T

0.03

o0.0r Ltanl b b |
5 7 10 % 50 70 100 300 500

Visiblildad V, km

Fig 5.23 Relacidn entre el coeficiente de turbidez y la
visibilidad al nivel del suelo.
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Es oomfin asignarle el valor a F de acuerdo a la atmSsfera de la locali
dad, B = 0.5 en una atmbsfera rural; B = 0.10 urbana y; B = 0.20 indus
trial.

Existen otros procedimientos para establecer la turbidez los que pueden
ser consultados en las refs {1},{54} y {157}.

A fin de no hacer distincién entre el comportamiento de la atemiacién

por los aerosoles para las diferentes longitudes de onda y considerar

el espectro solar campleto, Houghton {16} sugiere una relacién miy sim
ple que ha sido utilizada en varios trabajos {17},{19},{20},{22} {23}
{27} ,{28},{37},

M
T = (5.41)
A K

donde K es una transmitancia de extincibn por los aerosoles. Por fal-
ta de informacién supone que la mitad de la transmitancia por los aero -
soles se debe a absorcién y la otra mitad a dispersibn, esto es, se
asume que

_ /2
TAA = TAS = K" (5.42)

entonces TA = TAA T AS (5. u3)

Aunque esto no es del tado cierto, una separacifn racional entre los
efectos de absorcidén y dispersién por los aerosoles aGn no ha sido lo-
grada satisfactoriamente. Fuera de zonas muy contaminadas es preferi-

. _ _ . m
ble suponer que-el aerosol sflo dispersa, TAA =1y TAS =K.
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A partir de los datos disoonibles a Houghton :16', provone asignar un
valor de K = 0.95; valor que aparentemente es apropiado nara atmSsfe-
ras extremadamente limpias {2}. En realidad el procedimiento desea-
ble es realizar una calibracifn local contra mediciones variando el

valor de K desde 0.85 hasta 1.0, (38).

De cualquier forma una mejor aproximacién es obteniendo una ecuacién
para T, a través de un analisis de regresién de

- -Q
T, ® {;EOGO"* exp(-51""m) 81 1/G_, (5.44)

Machler {80) obtiene la siguiente ecuacién que se ajusta a la ecuacibn

anterior

T, = (0.12445a - 0.0162) + (1.003 - 0.1251)
. (5.u45)
x exp {~Bm(1.08%9a + 0.5123)} , B < 0.5

Muy Gtil es también la expresifn obtenida vor Michler {80} para cque T A
este expresada finicamente camo funci6n de la visibilidad ( la visibili
dad esti relacionada a o y B a través de la ec 5.40) y de la masa de
aire en el intervalo 0.9 <a < 1.5

o-ee]m“-9 , 5 < VIS < 180km {5.48)

T, = {0.97 - 1.265 (vis)~

En la literatura algunos autores usan m_ y otros usan m para la masa
&ptica de loc aeroscles. s recomendable que la masa de aire corregida
por presidén m,. sea usada consistentemente en el célculo de TA’ TR y T "
Por otro lado, como el espesor Sptico del ozono, Uy ¢l agua ;recio1—'
table Uﬁ son cantidades corregidas por presidn, dno se requitte co—
rrecc16nzgosterior, a menos que U, . sea el valor utilizado, en cuyo

1 - 20 . 2 1 = /
caso ser8 necesario hacer la covr‘eeg;on XHzO UH:O m, PPy
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Hoyt {25} separa la atenuacin por los aerosoles en dos partes, una
parte que representa la dispersifn y la otra la absorcifn. La trans
mitancia debido a la dispersifn esta dada por

m
N r
Tg * {g(B)} (5.45)

donde g(B) es una funcién de B y esta dada en forma tabulada por

Hoyt {25}. La f6rmula siguiente {80} puede reemplazar esa tabla ocon

una exactitud mejor a 0.32%

g(B) = -0.914000 + 1.909267 exp (-0.667 0238), 0 <' @< 0.5 (5.46)

Choudhury {35} también da otra expresién

-

(@ - 1 - 1,375 B, B < 0.08 (5.47)

0.9843 - 1.1429 B, B > 0.08

La absortancia de los aerosoles esta dada nor

r

n ,
By = (1 w)) g(B) (5.48)

Un valor de 0.95 es recanendado por Hoyt para .

Bird y Hulstrom {32} han obtenido una funcién de transmisién total
por aerosoles, asi como una funcibn de transmisibn debido a la absor-
cibn por aerosoles siguiendo un procedimiento de ajuste con curvas de

termindas a partir de un método exacto. las ecuaciones son
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0.873 0,7088 0 9108

T, = exp {-1, (1+TA-1A )m } (5.43)
TA = 0,2758 TA,O.SB + 9.35 TA,0.5 (5.50)
T = 1-K-my n' %) (1-1,) (5.51)
T/\S = 'rA/TM (5.52)

donde 1 4 8 la turbidez atmosférica o profundidad 6ptica del aerosol

para todo el espectro solar. son valores de turbi

Ta,038 Y Ta0.5
dez atmosférica medidos en el Servicio Climatolégico Nacional (NWS)

de los Estados Unidos, a las longitudes de onda de 0.38 ym y 0.5 ym
respectivamente, K, es una constante de absorcién del aerosol. Pa-

ra un aerosol miral Bird y Hulstrem {32} utilizan K, = 0.0933 y para

A
un aerosol urbano KA = 0.385, Si no se tienen suficiente informaci6n
de los aerosoles recamiendan que X Ac 0.1 sea utilizado. Desde un

pnto de vista tebrico, Ky debe ser cercanamente igual a 1 - w, don

de w, es el albedo de dispersi6n simple.

Tabla 5.10 Pardmetros para varios grados de limpieza
atmosférica.

Atmdsfera ) a visibilidad (km)
limpia 0.00 1.30 340
clara 0.10 1.30 28
turbia 0.20 1.30 1

muy turbia 0.40 1.30 25
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Desafortunadamente,como se wuede apreciar, la situacién que guarda la
atenuacién por los aerosoles es poco alentadora, pero es motivo a la
vez para desarrollar y organizar los mecanismos apropiados para que
se promueva un proyecto en el que se realicen observaciones de la tur
bidez atmosférica en México en varias localidades y por cualquier pro
cedimiento que se considere apropiado. Y esto es importante, ya que
como 1o han hecho notar Bird y Hulstrom {30}-{32} aparentemente el
atenuador mis significativo a casi cualquier &ngulo zenital es el ae-
rosol para la radiacién solar bajo condiciones de cielo claro. Los
aerosoles atenuan la irradiancia directa en un 14-18%, aumentan el
componente difuso en un 1-7% y atenfian la irradiancia total en un 4 -
9%. Inevitablemente,es también el componente mds diffcil de medir

y por lo tanto el menos definido.



6. EFECTOS DE LAS NUBES SOBRE LA RADIACION SOLAR

El efecto radiativo de las nubes es muy similar al de los aerosoles:
absorben y dispersan la radiacién solar. incidente.Desde el punto de
vista fisico-quimico, las nubes constituyen un aerosol con una fase
de agua esparcida (sélida‘o 1liquida) y una concentracién normal en
una atmSsfera sin nubes. Ila transferencia radiativa en un medio nu-
boso es entonces descrita con las mismas leyes generales de disper -
sifn y abgorcién de energia radiante cumo en una atmSsfera clara,

Las diferencias en absorcién y dispersién son puramente cuantitati -
vas, asociadas con el tamafio y concentracién diferente de las parti-
culas de aerggol en los dos casos {5¢}. Las mubes de diferentes al-
titudes afectan la insolacién de manera distinta; las nubes de aqua
de poca altitud son mis efectivas reduciendo la insolaci6n que las -
nubes de hielo de gran altitud, por las diferencias en el espesor de

1la nube asi camo de las propiedades dispersoras y absorbedoras del -
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agua y de las particulas de hielo {35}. A pesar de que estos efec -
tos de las nubes sobre la radiacifn son en tfrminos cualitativos y
generales bien entendidos, existe una gran incertidumbre en predic -

ciones cuantitativas.

Los valores instanténeos de la insolacifn muestran variaciones muy

pronunciadas en periodos cortos (horas o mimutos) bajo condiciones

de cielo parcialmente nublado debido a la relacibn dinfmica entre el
sol y los grupos de rubes; cuando el disco solar estf oculto la in-
solacibn es generalmente mis alta camparada con la de un, cielo des -
pejado. la insclacién también puede variar bajo un cielo campleta -
mente nublado debido a la no unifomidad de los espesores de las ca-
pas de nubes {35}. MBtodos nunéricos exactos para calcular el flujo
solar bajo capas ideales de nubes de espesor uniforme {158} y grupos
de nubes de perfiles ideales {159} han sido desarrollados; pero la

gran variabilidad de la nubosidad individualmente camo en grupo, la

diversidad de geametrias y propiedades Spticas, la ocurrencia de ca-
pas miltiples y la informacién imprecisa de todos estos, hacen del -
modelado de la atenuaci6bn de la radiacibn solar por las nubes una la
bor diffcil. Sin embargo, por ser una parte muy importante ha sido

necesario, Y preferible, recurrir a ciertas simplificaciones consi-
derables en las que los efectos de la mubosidad son tratados aproxi-
madamente {14}-{18},{21},{22},(24}-(28},{33}~ {35},{38}-{42]} para no
hacer referencia a sus propiedades 6pticas en detalle. Una observa-
cifn meteorolégica comin de las caracteristicas de las nubes usada

en el cilculo del régimen de radiaci6n es la nubosidad o cantidad de
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nubes estimada oon una escala decimal (0/10 no nubes, 10/10 cubierta
continua de nubes), en fracciones apropiadas (octas), o en por cien-
to. Generalmente se hace a través de simples relaciones estadisti -
cas entre la radiacibn medida y la cantidad total de nubes. Para pe
riodos grandes de tiempo, simulan el efecto adecuadamente y son usa-
das ampliamente, pero para periodos mds cortos, los resultados no han
sido muy estimulantes {2}. 1las diferencias en la distribucién de las
nubes pueden afectar los resultados de mediciones en casos individua
les, pero este efecto es despreciable en cilculos de totales diarios
y mensuales {58}. Para incrementar la exactitud, seria necesario co
nocer también la distribucién del tamafio de las gotas de las nubes,
el contenido de agua, el espesor de la nube y su posicién con respec
to al =0l y la superficie receptora, informacibn que generalmente no
es incluida en los datos meteoroldgicos. El realizar una discusibn
y anilisis amplio de la gran cantidad de simplificaciones que se han
desarrollado para incorporar los efectos de la dispersién y absorcibn
por las nubes, se considera seria demasiado amplio para incluirse en
este trabajo y es tema para ser tratado en otro estudio. Davies y
Hay {2}, y Davies y McKay {33} han realizads una buena comparacién -
de los métodos que consideran los efectos de las nubes sobre la ra -
diacibn solar. Mis afin, mucha de la informacibn requerida por las -
simplificaciones raramente estd disponible ya que en muy pocos obser
vatorios se llevan a cabo este tipo de observaciones, y de ser asi,
de cualquier forma se hace cuestionable la precisibn de los métodos
ya que dificilmente se pueden lograr observaciones impecables, es de
cir, se requiere de un equipo capacitado de observadores para esta -

blecer las caracteristicas de la nubosidad, lo que representa una -
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gran incertidumbre en la apreciacién de cada observador. Yacowar
{160} ya ha demostrado que se presentan grandes diferencias de apre-
ciaci6n de las nubes y esto cuando se trata dnicamente de establecer
las condiciones de cielo, el cual es un problema de terminologia e
interpretacifn, por lo tanto, no es diffcil suponer lo que sucederia
si se compararan observaciones mas especificas de las caracteristi -
cas de nubosidad. Convencionalmente las observaciones de la cubier-
ta de nubes es realizada por observadores meteorolégicos en la super
ficie y utilizando procedimientos ya estandarizados. Una nubosidad
efectiva es obtenida a partir de fotografias para todo el cielo la
cual toma en cuenta también la transmisividad de las nubes, {161},
{162}. La desventaja de este método recae en el hecho de que se re-

quiere un largo tiempo de evaluacién para analizar las fotografias
de las nubes {43},

Otré técnica mds para cuar;ti_ficar la nubosidad es la interpretacién
de fotografias enviadas por satélites meteorolSgicos. Se ha demos -
trado que la definicibn de nubosidad es diferente para cada uno de

estos métodos {164}, ya que los registradores (el ojo humano y las -

fotograf fas) respondend® manera diferente.

A pesar de que las condiciones de rubosidad més utilizadas, por ser
las mds abundantes, son las reportadas por cbservadores meteoroldgi-
cos de superficie, probablemente sean las menos adecuadas en estu -

dios de balance energético. Hoyt {164},{165} y Yacowar {160} encon-
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traron que las abservaciones de suverficie de la cubierta de rubes
sobreestiman la cantidad de nubes, debido a problemas de proyeccibn
y errores de perspectiva inherentes a estimaciones visuales hechas
desde el suelo. Mis apropiadanente en este tipo de estudios serfan
las estimaciones de nubosidad a partir de datos de satélites {163}~

{166}.

Considerando el problema de especificacién de las caracteristicas de
la mubosidad cono "diffcil de resolver", alternativamente existe la
posibilidad de utilizar las horas de insolacifn como factor de nubo-
sifad. Sivkov {58} afirma: “la duraci6n relativa de la insolaci6én
es enteramante dependiente de la nubosidad y puede ser usada como -
una caracteristica de la nubosidad", Resulta conveniente utilizar

las horas de insolacibn por miltiples razones entre las que se en -
cuentran las ventajas menzionadas por Yacowar {167)}:su simplici -
dad, climatologia establecida mis legiblé, programabilidad mis sim-
ple y campatibilidad directa con predicciones por computadora basa-
das en analogias y registros de horas de insolac.ién. Micionalmen-
te en otros trabajos {163-{170 se ha reconocido la importancia de

manejar preferentemente las horas de insolacibn ya que se han logra
do establecer relaciones muy simples para determinar la fraccibn de
horas de insolaci6n a partir de datos de nubosidad. En la seccibn

6.1.2 se describeuno de estos métodos,

De hecho en el modelado de la atenuacién de la radiacibn solar por

las rwbes, se han obtenido mejores resultados {24 cuando tanto la
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cantidad de nubes asi comp valores de tiempo de insolacién expresado
en fracciones de hora, son usados para asi sobrellevar las insuficien

cias de utilizar solamente uno de estos pardmetros,

Se detecta un modelo sencillo desarrollado por Barbaro y colaborads -
res {71} que simplifica la funcién de transmisibn por nubosidad al -
congiderar solamente la fraccibn de horas de sol brillante, que si
bien no considera el efecto de las nubes de manera instantinea si se

toma en cuenta para el transcurso de un dia.

La radiacibn directa y difusa se expresan en las siguientes f6rmulas:

Wgs
= M n.n s
Hb = hbc ¥ wf Gbnc cos O: dw (6.1)
y sr
n n
Hd = Hdc-N_ + Kn.(1 -IT) (Hbc+Hdc) (6.2)

donde H, y H . son los componentes directo y difuso de la irradiacién’
solar para condiciones de cielo despejado, n/Nes la fraccibn de horas
del so0l brillante o insolacidn relativa, y Kn es un coeficiente empiri
00 de transmisibn, gue bien podria llamirsele Indice de nubosidad, ob-
tenido por Berland {172} para diferentes latitudes y que se ruestra en

la tabla 6.1. Ai:arentemente Kn es la relaci6n entre la radiacibn to -
tal con cielo completamente nublado y la radiacibn total con cielo

despejado.
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Tabla 6.1 Valores de K para diferentes latitudes, {171},{172}

L 75 70 65 60 55 50 45 40
K, 0.55 0.50 0.45 0,40 0,38 0.36 0.34 0,33

35 30 25 20 1% 10 g 0
¥, 0.32 0,32 0.32 0.33 0,33 0.34 0.34 0,35

Si bien este procedimiento no se justifica para ser utilizado en pe -
riodos cortos de tiempo, se ha demostrado que se obtienen resultados

muy satisfactorios para periodos mensuales, {173}-{176).

Se hace notar que los té&rminos H . ¥ Hy se pueden calcular siguien -
do cualquier procedimiento que se elija, y no necesariamente el que
describen Barbaro y colaboradores {171}. Se puede ver gque la mayor -
incertidurbre de este procedimiento se presenta en el valor de Kn.
Los valores de K variardn en diferentes dias y en diferentes regio -
nes de acuerdo a la naturaleza de las nubes predominantes y del tipo
de terreno. Cuando se tienen disponibles datos del tioo de nubes, el
valor de K, se puede obtener con mayor precisidn de las tablas 6.2 y
6.3, pero de cualquier forma sb6lo es aplicable para promedios climato

16gicos de al menos un mes de duracibn {15}.
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Tabla 6.2 Valores de KU

en Bluc Hill para diferentes tipos de nube
y masa relativa de aire {177}. Los valores medios son
los correspondientes a m_=1.5, segin {18}.

m C, C A I3 S S N Neblina
r 1 s c s c t s
1.1 ] 0,85 0.8 0,52 "0.41  0.35 0.25  0.15 0,17
1,5 ] 0.84 ©0.8% 0,51 041 0,35 0,25 0,17 0.17
2,0 | 0.84 ©0.78 0,50 0.1  0.3% 0,25 0,19 0,17
2,5 | 0.83 0.7 0,49 041 0,33 0,25  0.21 0.18
3.0 | 0.82 0,71 0.47 041 0,32 024 0,25 0.1¢
3.5 | 0.81  0.68 0.46. 041 0,31. ’ - 0.18
4.0 | 0,80 0.65 0,45 0,41 ..0.31 ~.  0.18
4.5 - - - L0030 - 0.10
5.0 | - - - - 0i29 - - 0.19

Jabla 6.3 Valbres~deiKh en Hamburgo para diferentes

tipos de-nube {178}
O s S N

Cu ci : 60 : As e t s
0.25 0.61° 027 0.27 0,25  0.18 0.16




Albrecht {179} ha demostrado que el coeficiente ¥, puede ser calcula-
do a partir de la relacién

K = (0.61540.157 S0 0.50+0. 1u+tana(MMBX-3U.5%y a S cn (6.3) -
n ¢ 17.0 para &= <
b b
_ amax-34, 5° )
K = 1,243 {0.50+0.14 tana \-T.LT—)}para & > (6.u4)

b

donde o es la altura solar, @ es la altura solar media méxima en
un mes, ¢ es la cantidad total de nubes y C, es la cantidad de nubes

de la capa inferior.

Por considerarlo de gran inter8s y reconocerse como un parémetro que
debe desarrcllarse en lo futuro, se discute ahora mis ampliamente las

horas de insolacién y sus m&todos de medicién.

6.1 MEtodos para la medicidn de Ia duracién de la insolacién

6.1.1 Medicidn directa de las horas de insolacién

En este trabajo se describen cuatro tipos de instrumentos disefiados pa
ra medir la duracién de la insolacién. El registrador Campbell-Sto -
kes (el instrumento estfndar de la Organizacifn Metereol6gica Mundial),
registrador termométrico Maring-Marvin, interruptor de insolacibn Fos-
ter y el registrador Thirnblad-Lau. En Coulson {157} se puede encon -
trar una descripcién muy amplia de varios instrumentos que han sido de’
sarrollados desde hace mucho tiempo. Se han disefiado otros instrumen-

tos pero que mds bien son de tipo amateur {180}-{181}.
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La duracibn real de la insolacifn se define camo la fraccin del dfa
en horas que el disco solar es visible o que no estd oculto por las
nubes. La cantidad medida por un registrador de insolacibn es la can
tidad de tiempo en la cual la radiacidn solar directa es lo suficien-
temente intensa para activar cl registrador. Se puede decir que esta
intensidad corresponde a la cantidad de tiempo en el cual el sol pro-

duce una sombra visible.

Registrador de insolacifn Campbell-Stokes. Fue inventado en Inglate-
rra por Campbell en 1853 y perfeccionado por Stokes en 1879. Es manu '
facturado principalmente en Gran Bretafa y es usado en el imperio Bri
tanico, en Baropa, en Sudamérica y en Mmérica Central. Consiste esen
cialmente  en una esfera de vidrio que actfia cono lupa, con aproxi-
madamente 10 om de difmetro montada concéntricamente con una superfi-
cie obncava de tal manera que los rayos directos del sol, son enfoca-
dos en una tarjeta quimicamente tratada de fomma  que no se incen

die pero si quede marcada, siendo a la vez impermeable.

Este instrumento, cuando es manejado con cuidado y usado como lo indi-
ca la OMM, pueda dar indicaciones muy {itiles de la duracién y afin de
}a intensidad de la radiacién directa. Sin embargo estos registrado -
res estdn sujetos a errores pequefios de enfoque y orientacibn, ya que
canumente en la practica el ajuste es imperfecto. Ademis, la transpa
rencia de la esfera de vidrio varia ligeramente, no solo entre diferen
tes esferas sino también con el tiempo. Se ha estimado que el valor
minimo que puede registrar este aparato es de 210 W™’ . sila hume -
dad relativa es alta o ha llovido, la tarjeta se puede humedecer y se
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requiere de una radiaci6n mis intensa que la usual para quemarla. Una
limitante para el uso de este instrumento, es la necesidad de cambiar
diariamente la tarjeta de registro, asi como la dificultad para dar -

una correcta interpretacidn a los registros.

Fig 6.3 Registrador de insolacién Campbell-Stokes.
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Registrador de insolacién Maring-Marvin. Por casi un siglo el servicio
climatolgico de los Estados Unidos estuve obteniendo datos en varias -
localidades por medio de un instrumento relativamente barato, propiamen
te descrito registrador de insolacibn termométrico Maring-Marvin, pero
también conocido comunmente oamo interruptor Marvin de insolacién. Es-
te instrumento fue sugerido por D.T. Maring en 1898 y posteriormente

fue manufacturado por Marvin.

El elemento sensor de este registrador consiste en una forma modifica -
da del antiguo termdmetyo diferencial Leslie. Opera bajo el principio
de calentamiento diferencial entre un bulbo enegrecido y un bulbo cla -
ro, y un termmdmetro de aire. Los bulbos son conectads por medio de un
tubo de vidrio esﬁrecho, parcialmente conteniendo mercurio y alcohol, y
son protegidos de los efectos de la temperatura ambiente encerrandolos
en un tubo al vacio. Cuando, la radiacifn alcanza el instrumento, el ai
re en el bulbo negro se calienta més ripidamente que el aire contenido
en el bulbo claro. El aire caliente empuja el mercurio hacia arriba -
por el tubo conector hasta completar el contactc eléctrico entre dos ca
bles de platino, manteniéndose el contacto hasta que la radiaci6n baja

evacuando entonces el mercurio el espacio entre contactos.

Tal como el registrador Campbell-Stokes, este instrumento estd sujeto a
errores debido a la instalacic’:’m y ajus:te deficiente. En general es me-
nos sensible que el Campbell-Stokes, ademis de que es afectado tanto -
por el componente directo como por el difuso; esto provoca que en perio

dos breves de nubosidad parcial no haya interrupcibn en el registro.



Alin con luz solar mis brillante tomari entre cinco y aaez minutos,
dependiendo delajuste y condiciones de luz, para responder a la apa-

ricién y desaparicién del sol.

Ninguno de estos dos instrumentos es lo suficientemente sensible co-
mo para responder a bajas intensidades que existen durante los prime

ros minutos justo después del amanecer y antes del atardecer.

Fig 6.4 Registrador de la duracidn de la insolacién
Maring-Marvin,
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Interruptor Foster de insolacién. FEste instrumento fue desarrollado
por el U.S. Weagger Bureau y reportado en 1953 {182}. Este instrumen-
to hace uso de dos celdas fotovoltaicas de capa de barrera de selenio
para formar el sensor b&sico. Las fotoceldas estdn montadas de tal
forma que una estd sorbreada de la radiaci6n solar directa por una ban
da de sarbra, pero ambas celdas reciben la radiaci6n difusa. Las se -
Aales de difusa estdn balanceadas por lo que no se genera ninguna se -
fial si no hay una fuerte intensidad. Cuando hay radiacibn directa lo
suficientemente intensa, la celda no sonbreada dispara un relevador y

actfia un registrador.

Fig 6.5 interruptor Foster de insolacidn.
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Este instrumento ha probado ser estable y confiable, y muy poco mante-
nimiento se requiere. FEl tiempo de respuesta es muy bueno, y su sensi
bilidad es suficiente para realizar mediciones desde el alba hasta el
ocaso. En el futuro, seria muy recamendable que, en la medida de lo -
posible, los observatorios del mundo registraran las horas de insola -
cibn con aparatos de este tipo, ya gue de esta manera se evitarian pro
blemas inherentes a los registradores descritos anteriormente. Proba-
blemente la finica limitante de este instrumento sea la necesidad de
ajustar la banda de sombra de acuerdo a la temporada del afio, camo con

secuencia de la declinacién solar.

Registrador de insolacifn Thdrnblad. Este instrumento fue disehado vor
Thérnblad {183}, Posteriormente Lau {184} construy$ una versién mejo—
rada. La idea fundamental de este instrumento consiste en la detec -
cién de la intensidad de la radiaci6n solar directa mediante disposi-
tivos optoelectrénicos, que en este caso son fotodiodos. la corrien-
te que circula a través de ellos es proporcional a la intensidad lu-
minica a la que se encuentran expuestos. El voltaje que oroduce es£a
corriente al pasar por una resistencia, la cual es calibrada para ob-
tener un valor de voltaje correspondiente al umbral convencional a -
partir del que se considera que "si hay sol", hace disparar un circui-
to electrénico que entrega una sefial digital alta que indica que hay
suficiente insolaci6n. Estos 18 fotodiodos se encuentran alojados en
respectivas celdas hechas de l8mina, unidas lateralmente en forma ra-
dial, las cuales limitan la exposici6n del fotodiodo a la radiacifn

directa del sol y minimizan su exposicién a la radiacién difusa.'Este




(a) . (b)

Fig 6.6 Registrador de insolacién Thornblad. (a) sin ensamblar

(b) ensamblado.

hecho garantiza que al menos uno de los fotodiodos estard frente al sol
en cualquier momento del dfa. la disposiciSn geométrica de los fotodio
dos resultd§ finalmente en una estructura alojadaA dentro de un cilindro

de vidrio que cubre tanto a los elementos sensores camo a los circuitos
electrbnicos que camponen el monitor. Para instalar este aparato se re
quiere alinear el eje de la estructura cilfndrica con el eje de la tie-
rra. la gran ventaja que presenta este instrumento es que una vez ins

talado no requiere ajustes posteriores.



6.1.2 Evaluacisn aproximada de la fraccién de horas de insolacién

Tamando en cuenta la importancia y las ventajas ¢ue se tienen cuando
se maneja la duracibn de las horas de insolacién como factor de nubo-
sidad al realizar estudios de atenuacién de la radiacibn solar, se
presenta ahora el problema de que a pesar de que el registro de este
parfmetro meteorolégico es llevado a cabo en mis estaciones que las
de medicibn de la cantidad de radiacibén solar, existen muchos otros -
lugares, para los cuales no se tienen datos de duraciébn de la insola-
cibn. Afortunadamente, se ha demostrado que esta informacién puede
ser obtenida a partir de otros parémetros meteorolfgicos més amplia ~

mente disponibles {165}-{170]}.

Resultan ser de gran interfs para México los métodos propuestos por
Barbaro et al {170} y Stanghellini {169} ya que la red de estaciones
de medicibn de horas de insolacidn consiste de 40 estaciones, mientras
que hay cerca de 800 estaciones climatol&gicas donde las condiciones
de cielo son observadas. Es decir, la informaci6n de las horas de in
solacién se incrementaria casi en un 2000%, lo que permitiria obtener
un panorama detallado de la distribucifn espacial y temporal de la in
solacibén sobre México. En vista de que los dias en un mes cualquiera
son clasificados de acuerdo a la nubosidad reportada en octas o deci-
mos de acuerdo a la tabla 6.4, Barbaro et al {170} proponen la siguien

te f6rmila

Zi

=k (1 - qny/m) (wi—l%f—zi‘i) (6.5)
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donde k es un factor que considera las condiciones atmosféricas parti-
culares de la localidad; q es un coeficiente empirico dependiente del
mes; ny,z,s es el nimeroc de dias despejados, parcialmente nublados, y
campletamente cubiertos respectivamente; n, es el nfimero de dfas en el
mes con neblina, x,y,z (todos < 1) son factores empiricos climatolbgi-
cosy m = ny + nz + n3 es el nimero total de dias en el mes.

Tabla 6.4 Clasificacion de los dias de acuerdo
a la nubosidad.

Nubosidad
Octas décimos
dia claro 0 -2 0-3
dia parcialmente 3 -5 4 .7
nublado
dia completamen- 6 -8 8 - 10
te nublado

Con los datos reportados para 31 estaciones en Italia, Barbaro et al
{170} encuentran los valores de todas las constantes clasificindolos en
7 grupos helioclimiticos. Por su parte Stanghellini {169} propone una
férmula similar a la anterior aunque mis sencilla

tny + Yny +2 EG 6)

m

AT

donde el significado de las constantes es igual al de la f6rmula ante -

rior.

Con las observaciones de varios ahos en 6 localidades de Italia encuen—
tra los valores de los oceficientes X, Y, Z para cada mes del afio y pa-

ra todas las estaciones.



De un andlisis de los datos de 40 observatorios de la Repiblica Mexi~
cana, se concluyd que los valores de x,y,- no pueden establecerse en
forma universal con precisidén acotada, ademis no fue rosible encontrar
una dependencia de los valores con el tipo de clima, con la &poca del
afio, con la localidad, etc, por lo que se sugiere seguir la relacién
de forma usada por otro investigador {185}, {46}

n_ ny+0,5m;
f ™ (6.7)

Expresién en la que se supone que en los dias despejados el nfmero de
horas reales de insolacién es igual al ntmero de horas calculads teo-
ricamente; mientras que en los dias parcialmente nublados, sblo se -
tiene la mitad de las teSricas y en los completamente nublados no se

tiene ningln registro de horas de insolacidn.

1a incertidumbre que se tiene al aplicar esta f6rmula, es similar a la
que se tiene cuando se aplica la f6rmula 6.6 con los valores de x,y,
z obtenidos por regresidn para una localidad en partircular para todo
el aio. Esta férmula presenta una tendencia a sobreestimar los valo-
res de la fraccién de horas de insolacién en promedio mensual, de ahi
que probablemente sea conveniente aplicar una correccién con el nfme-
ro de dias con lluvia en el mes r, o con neblina v, {46}

m + 0.5 m

=M 2 05m v 595 (1-0.33Y) (6.8)
m m m

=)o

La aproximacién anterior puede usarse en ausencia de datos registra -

dos para la duracibn de la insolacién, n, pero se sospecha, no puede
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producir una precisibn mejor a un 15 - 20%. Se cree que dificilmente

pueda obtenerse una mejor precisibn, por 1a naturaleza misma de las

relaciones, en las que no se taman en cuenta otros factores que afec

tan directamente la duracién de la insolaci6n en una localidad en

particular, camo son las obstrucciones en el horizonte (e.g. montafias) .



7. EFECTOS DE LA SUPERFICIE TERRESTRE

Las propiedades de absorcibn y dispersién de la atmSsfera permiten co-
nocer que porci6n de la radiaci6n solar incidente ser§ disminuida
hasta llegar a la superficie terrestre. Bajo ciertas circunstancias,
de cualquier forma, estas propiedades pueden provocar un incremento en
la radiacibn recibida. El proceso respansable de este incremento ha -
sido denotado por varios témminos, incluyendo: "Reflexifén mltiple "
{186}, "Dispersi6n Multiple", {187} y "Dispersifn hacia atr§s" del cie
lo, {188}.

Mientras que dispersién mfiltiple se refiere mis estrictamente a dis -
persién mfitiple de partfculas v reflexifn mfiltiple a las reflexiones,
no hay una pérdida de generalidad si se consideran los dos té&minos si
nSnimos. Aquf se emplea el témino de reflexifn mltiple. Este t&r -
mino involucra tanto dispersién de la radiacifn global y la reflexibn
de la radiacibn global en la superficie de la tierra.
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La dispersi6n hacia atrds del cielo representa la porcifn de la radia -
cién dispersada y reflejada de la tierra que es reflejada de nuevo ha
cia la superficie de la tierra por la atmbsfera. Es entonces un compo

nente importante del proceso de reflexién mfltiple.

Por reflexifn mdltiple se quiere decir para el caso donde la radiacién
global, incidente en un punto de la superficie terrestre, es reflejada
hacia la atmbsfera, y entonces reflejada nuevamente por esta hacia la
superficie de la tierra debido al albedo del cielo, v este proceso con-
tinda, de ahi que se le llame reflexiones mltiples. Esta situaci6n se

nuestra esquemdticamente en la fig 7.1

A TMOS FERA.

Fig 7.1 Proceso de reflexién miltiple entre la atmdsfera
y el suelo.
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En la ausencia de absorcifn y asumiendo dispersién total en una direc-

cibn hacia la superficie de la tierra, un nfmero infinito de tales re-{

flexiones ciclicas serfa posible. En el mundo real dicha conceptuali-

zacibn nunca se realiza. Esto es porque la absorcién y dispersifn ate

nfan la radiacibn reflejada suficientemente de tal forma que después

de que cierto nfimero de reflexiones cfclicas han ocurrido, reflexiones

posteriores resultan ser una contribucifn despreciable en la radiacibn

global que se recibe. Sin embargo, bajo ciertas circunstancias, la con
tribucién de la radiaci6n global reflejada a la radiacién global reci-

bida puede ser significativa.

Climatolégicamente, el inter&s principal de este flujo recaeria en el
grado en el que la radiaciSn global es intensificada como resultado de
la reflexién mGltiple. Asi, si es posible calcular la radiacién global
antes de las reflexiones mfltiples, y si la radiacién global real es co
nocida de lecturas pirheliométricas, entonces la razén de la radiacibn
global antes de las reflexiones multiples se puede establecer. Aparan-
temente los primeros investigadores en proponer tal relacién fueron

(-]
Angstrom y Tryselius {189}.

Se tiene entonces que en cualquier punto sobre la superficie de la tie -
rra el total de la radiacifn, G, puede ser expresado camo una serie fi-
nita

6=6"(rr +rir? + i ...0) (7.1)
s a s a s a

G = G'C rsra/(i - rsra) (7.2)
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donde r_es el albedo de la atmbsfera y r_es el albedo del suelo,
GC es la radiacién global y G‘c es la radiacibn antes de las refle -

xiones miltiples.

Debido a que G' contiene un componente difuso y uno directo, en teo-
ria se debieran tener dos valores separados para el albedo del sue -
lo. En este caso se asume uno solo, rg- Ademis asumiendo que este
albedo produce una reflexién isotrbpica difusa perfecta se tiene {2}

Gdcr i Gc I"sra/(i —Psr‘a) (7.3)

El albedo de la atmSsfera para radiacién dirigida hacia arriba se pue-
de aproximar camo la suma de un componente Ravleigh, T ¥ un camo -
nente de aerosoles {2}

v, = Trg + (0.15) (1'TA) w, (7.4)

donde r‘R = 0.0685.

El valor de r_ es my pequefio, y r, es generalmente 0.2. Consecuente-
mente el efecto de las reflexiones miltiples es minima. Sin embargo,
en el caso de una cubierta de nieve, r_ = 0.7y el efecto de las refle

xiones mltiples adquiere dimensiones importantes.

Las nubes también incrementan significativamente el efecto de la refle
xiones miltiples entre el suelo y la atmSsfera. La radiacibn refleja-

da hacia arriba por el suelo es reflejada fuertemente hacia la tierra
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por la superficie inferior de la cubierta de nubes, increment&ndose en-
tonces la intensidad de la radiacién dispersa. Cuando se considera la
presencia de nubes entonces el término usado para calcular G gop PAFQ
cielo sin nubes debe ser amitido. Un cambio en el albedo de la super -
ficie del suelo tiene entonces un efecto mayor en la intensidad disper-
sada en una atmdsfera nublada que en una despejada. Lo que significa
que las propiedades de la superficie juegan un papel importante en el

cantidad de radiacién dispersa recibida en la superficie.

Se han desarrollado varios procedimientos para determinar las reflexio-
nes miltiples en presencia de nubes, los que generalmente son corrres -
pondientes al procedimiento seleccionado para determinar la atenuacién
por la nubosidad. .Asi, Hay {190} propone calcular el albedo del ci;?
lo, r.» en términos del albedo de la atmbsfera, roY del albedo de la
base de las nubes, r_, ajustindolos por la proporcién del cielo que es-

ta despejado (1-C) y cubierto por nubes, C respectivamente

= - SY
r, Cryt (1-2) r <F (7.5)

Hay {48} ha utilizado exitosamente los valores r = 0.25 y ry = 0.60,

que en funcién de la fraccBnde horas de insolacitn se tiene:

Ho= H {1-r {o.25n/N' + 0.60(1 - n/N")]} (7.8)
o
donde 1' es la irradiacién total antes de las reflexiones mfiltiples.
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Por su parte Avevkiev {191} ha propuesto

H=H'Y/ {1 lo.2 + 0.5 (1 - a/M)])

— _ Limite superior
de k aimostero

@ % Nubes

TOPTTT7 777700720070 2722000770777 77077707

AT
i

Fig 7.2 1lustracién del comportamiento de los
rayos solares en la atmdsfera terres=

tre.
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(7.7)



8. MODELOS PARA ESTIMAR LA RADIACION SOLAR

En las siguientes secciones se presenta un descripcién de algunas de
las tBenicas para cuantificar la radiacién solar que se recibe en la su
perficie de la tierra. Si bien no es una comparacién de todos los mo-
delos existentes, sf se incluyen los de desarrollo reciente y que han
mostrado buena concordancia con mediciones y cdlculos tedricos mis -
exactos. Los métodos parametrizados nos permiten calcular la irradia
cibn a partir de relaciones tebricas entre la radiacién y los parSme -
tros geogréficos, astrondmicos y geoffsicos mis importantes, como son
la latitud, la declinaci6n del sol y las caracteristicas de transparen
cia de la atmfisfera. En la mayorfa de los métodos rarametrizados se
incluyen procedimientos para considerar los efectos de atenuaciSn debi
do a la nubosidad, pero que aqui no son tratados, es decir, se manejan
como métodos para evaluar la radiacidn solar bajo condiciones de cielo

despejado. Como ya se ha mencionado (cap 6), el modelado de la nubosi
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dad no es sencillo pof la gran cantidad de cambios que se presentan
en la formacibn, concentracifn, distribucibn y otras oropiedades de
las nubes; sirplemente la cantidad total de nubes dificilmente se -
conoce mejor a un 108, Y es en este punto donde los métodos empiri
cos se encuentran fuertemente ligados a los métodos oonputacionales,
ya que para mdelar la nubosidad inevitablemente se recurre al empi
rismo. Asi, siendo la nubosidad el mayor factor en la atenuacién -
de la radiacibn solar, puede pensarse que resulta inQitil realizar -
clleulos detallados de atenuaci®én de la radiacin en la atmbsfera,
cuando probablemente con un método enpirico sencillo, y con el co -
rrespondiente ahorro en tiempo de cilculo, sea obtenida la misma -
precisién en los resultados. Sin embargo, los métodos parametrizados
han dempstrado en varias ocasiones su capacidad para aportar da
tos similares a los de las mediciones experimentales, al menos bajo

condiciones de cielo sin nubes, para periodos cortos de tiempo.

A pesar de que se han desarrollado una gran cantidad de métodos empi
ricos para estimar la radiacidn solar, dificilmente podria decirse -
que todos tienen uma validez "universal". Sin embargo, un buen méto
do es el propuesto por Iingstrc‘)'m {192} el cual ha sido aplicado con -
resultados muy satisfactorios en gran cantidad de localidades en el
mundo con gran diversidad de climas. Este m&todo permite realizar
evaluaciones razonablemente buenas para periodos grandes de tiempo,
por 1o menos promedios mensuales y no es vilido para periodos mis pe

quehos (e.g. diarios).
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0.1 Métodos no estratigrificos

8.1.1, Espectrales

Es posible encontrar muchos modelos para cuantificar la radiacién so-
lar, pero son pocos los que han sido desarrollados para simular los =
flujos espectrales de la radiacidn directa y difusa. Ya se ha plan -
teado la necesidad de contar con modelos cuya formulacidn esté basada
en una atmdsfera howogénea simple sin capas, pero que sf sea incluido
lo mejor en cuanto al conocimiento de los coeficientes moleculares de
absorcibn se refiere. En gran medida, este tipo de modelos no han te
nido gran aceptacidn ni difusién debido a las dificultades que se pre
sentan en su aplicacibén a pesar de su gran utilidad para camoos como

la energia solar fotovoltdica, ecologia de plantas, agricultura y fo-
toquimica del medio ambiente. Algunos modelos que se han desarrollad
se ven limitados ya que sblo canpre.ndenh_;na regién del espectro solar,
{82},{194, o bien tienen una aplicaci6n especifica {193. Es comin en
contrarse también con cascs en lo.s que sblo se presentan los resulta -
dos en forma de curvas o tablas {13}, {75},{19%,{197, Gnicamente para

ciertas condiciones particulares. Hatfield y colaboradores {94} uti-
lizan la fornmlacifn de Gates {13) para predecir la irradiancia espec
tral directa incluyendo ademis otros efectos cawo la latitud, altitud,
albedo superficial, inclinacién y orientacibén de la superficie. Desa
fortunadamente se requiere un procedimiento de interpolacifn y;; que -
los valores de la irradiancia extraterrestre y los coeficientes de ab

sorcién usados no estin dados para las mismas longitudes de onda, {198.
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Resulta entonces que .aparentenente el mejor método de aplicacibn gene-
ral actualmente disponible de una manera simple es aquel desarrollado

por Leckner {60}. Este modelo es modificado por Brine e Igbal {198} en
cuanto al componente difuso se refiere, con el propbsito de lograr una
mejor descripeibn y camprensién de los efectos de dispersi6n, asi camo
los de extincibn a causa de los aerosoles. Ademis incorporan los efec
tos de las reflexiones miltiples entre la atmSsfera y el suelo, Para

ello se basaron en un modelo integrado para todo el espectro solar {2 }.

A continuacién se presenta una descripcifn del modelo desarrollado por
Leckner-Brine e Igbal que comprende la reqifn de 0.29 um a 4 ym del es
pectro solar y que es suficiente para la mayoria de las aplicaciones -

en energia solar {60},

Formulacidn matemdtica
—ter

Con el modelo desarrollado por Leckner {60} el cilculo de la irradian -
cia espectral directa, difusa y total se realiza en forma simple a tra-
vés de definir las propiedades atenvantes de la atmSsfera con pardme -
tros meteorolégicos est@ndar y utilizando la irradiancia espectral ex -

traterrestre {199}(tabla 4.4)
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Irradiancia espectral directa

El modelo para calcular la irradiancia espectral directa es simplemen
te la expresi6n de la ley de Beer de atermaci6n exponencial aplicada
a cada longitud de onda individualmente

Gbnx B Gcsx TRX T03A TGMA THsz TAx (8.1)

donde TRX’ ToSX’TGm’ THzO’ TA>\ son las funciones de transmitancia es-
pectrales debido a la dispersién de Rayleigh, absorcién por el ozono,
absorcién por los gases uniformemente mezclados, absorcién por el va -
por de agua y extincién por los aerosoles. Estas funciones de transmi
tancia estfin definidas para trayectorias a través de la atmSsfera has-
ta la superficie terrestre, expresadas en la forma de masas relativas

de aire, m_.
r

La dispersifn de Rayleigh es la dispersi6n debida a las pequefias molécu
las de aire y tiene una dependencia inversa con la cuarta potencia de

la longitud de onda, siendo entonces la funcién aproximada de transmi-
tancia {199}

Tex = %P {-m/{3*(115.6406-1.335/2%)}} (8.2)

aunque también podrfa utilizarse la ecuacibn 5.3.

R escribiendo la ecuaci6n 5.8, la transmitancia debido a la absorcibn

por el ozono es
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4

T03A = exp (_603)\ Ugs m03) (=.3)
La transmitancia debido a la absorci6n por el vapor de agua

= exp’{-0.2385 g

+(1.42-0,, )0.5]n/(1.0420.07 &, o m)""**}(8.4)

THzox HzoA[UHzo H20,

asi caw la transnitancia debido a la absorcin por los gases uniforme

mente mezclados

- Cel5
Tawy, = exp{-1.41 a_, ,m/(1+118.3 agm } (e.5)

GMA
son funciones generalizadas ajustadas a las funciones de transmitancia
determinadas para cada intervalo de longitud de onda. ILos coeficien -
tes de absorcidn aparecen en las tablas 5.2, 5.3 y 5.4. la transmitan
cia debido a la extinci6n por los aerosoles es exoresada con la ecua -

a
Zi6n propuesta por Angstrim

Ty =SXP {-62"% m} (8.6)

1a irradiancia directa espectral sobre una superficie horizontal en

cualquier época del afio estd dada por

G =G cos O T

br - Coni 2 TRA T03A TGMA THaOM TAX (8.7) .2
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Irradiancia espectral difusa

Como la irradiancia difusa resultd de la interaccibn de la radiaci6n
solar con las particulas dispersoras - moléculas de aire y aerosoles
de la atmdsfera, Brine e Imbal {193} consideran a la irradiancia difu
sa canpuesta de tres componentes distintos: (a) dispersada por Ray -

leigh; (2) dispersada por aerosoles; y (3) por reflexiones miltiples.

A partir de las transmitancias individuales del modelo de irradian -
cia espectral directa se llega a la irradiancia espectral difusa en

una superficie horizontal debido a la dispersi6fn de Rayleigh

Garn = Comx % @ TomTan o Tan (- Tra) T (:.8)
donde FR es la raz6n de dispersién de Ravleigh dirigida hacia la su-

perficie de la tierra, a la que generalmente se le asigna un valor -

de 0.5.

Similarmente la irradiancia espectral difusa en una superficie hori-
zontal debido a la dispersién por aerosoles es

GdM = Gonx cos ez TRx TOBA TGMX THzox 1 - TAX) R FA (8.9)

donde w, es el albedo de dispersién simple el cual separa la energia

atemuada en dispersada y absorbida. Para aerosoles completamente dis
persores o = 1. Se considera que es independiente de la longitud de
onda. FA es la razbn efectiva de dispersién (hacia la tierra, no ne-
cesariamente en la direccifn hacia adelante) que es funci6n del &ngu-
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lo zenital, © , como lo ruestran valores experimentales rerortados en

la literatura {5+}. Sherry y Justus {36} presentan una ecuacién para

determinar T . en funcidn del dngulo zenital
31

F. = 1 - ynt4=0.735 cos 8.) - 0.552) (¢.10)

e

considerdndose también independiente de la longitud de onda. Se hace
notar que estos valores de . dan solo una estimacién aproximada de
la funcién efectiva de dispersi6n hacia adelante. En realidad se debe

calcular con la relacién

Fyo o+ (1 +<cos 0) 0.5 (8.11)

donde < cos &> es el factor asimétrico del aerosol. Shettle y Fenn
{200} dan los valores de este factor, asi como los del albedo de disper
si6n simple, en funcién de la longitud de onda para cuatro modelos de

atmbsfera.

la irradiancia espectral difusa resultante después de las reflexiones

miltiples entre la atmfsfera y el suelo estd dada por

G = (G, t+G r ., /(1-r

ard = Gyt Gamn * Baan) Tax Taa /(T tay) (6.12)

donde el albedo del suelo, rq),

gitud de onda. El albedo monocramitico atmosférico, Ty esta dado

se puede tomar independiente de la lon-

por
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)
= 1 t Tt ] 2
Ty Toa\ THZOA TGM (1 TRA) 'rM FR +0.22 (1-'%) w Tfu rA (8.13)

donde las primas indican que las transmitancias estén evaluadas para

m= 1.9,

La irradiancia espectral difusa total sobre una superficie horizontal

es entonces la suma de las tres camponentes

Cax ® CGarn * Camr * Cam (g.14)

Similarmente, la irradiancia total es la suma de la irradiancia directa

y la irradiancia difusa total

G)\ = Gbx +Gd>‘ (g8.15)

Camo se puede apreciar los parimetros de entrada incluyen un espectro
extraterrestre, ngulo zenital, coeficiente de turbidez g, albedo del

suelo v, contenido de vapor de agua y ozono.

Aunque el tratamiento que se le da al componente difuso vermite una me-
jor camrens:".én del fenfmeno fisico, se hace cuestionable el complicar

el modelo ante la incertidumbre que encierran ciertos parfmetros adicigo
nales, camo lo es el albedo espectral simple wi en gran parte debido

a un desconocimiento total de su comportamiento y variabilidad en situa
ciones reales. Coaw ya se ha dicho, se puede ganar en precisifn numéri
ca pero no necesariamente en aplicaci6n prctica. Ante esto, se presen

ta ahora el modelo de irradiancia espectral difusa mds simple, como fue
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originalmente propesto por Leckner {60}

Cax * Comr % O Togy Tam Twaon = Tra )T (5:18)
Esta expresa que la irradiancia difusa incidente en una superficie ho-
rizontal como la diferencia entre el componente directo de la radia -
cién y un camponente directo ficticio sujeto Gnicamente a la absorcibn

molecular.

Fes la funcibn de la razén de dispersién diriqida hacia adelante tan-
to para la dispersifn Rayleigh cono para la dispersién por aerosoles a
la que qeneralnmeqte se le asigna un valor de 0.5, Hatfield y colabora
dores {94} la expresan en funcién del &ngulo zenital

/3

F = 0.5 cos Qz : (8,17)

la cual da valores para F de 0.5 o menores, lo cual es aproximadamente
cierto Gnicamente para una atmSsfera pura sujeta solo a la dispersitn

Rayleigh.

Asi la irradiancia espectral total en una superficie horizontal, consi-
derando los efectos de reflexién miltiple, seria la suma de tres compo-

nentes

GX = Gm + de + dex (8.18)



8.1.2 No - Espectrales con funciones separadas de transmisidn

Si bien las irradiaciones en promedio mensual son datos Gtiles en in -
vestigaciones climatolSgicas a gran escala, valores para periodos mis
cortos, preferentemente diarios, tendrian una aplicacién mis amplia.
Estos pueden ser usados directamente o promediados para periodos nds
grandes de tiempo de acuerdo a las necesidades del usuario. Las radia
ciones posibles pueden ser calculadas para periodos de cualmquier lon -
gitud: afios, meses, periodos de 10 dias, periodos de 5 dias, grupos de
dias, dias individuales, y aun para periodos de varias horas.

Desde luego que en cuanto mis reducida es la escala de tiempo, es de -
esperarse que los errores de célculo excedan aquellos para periodos me
dios mensuales debido a una mayor variabilidad en las vropiedades ra -
diativas atmosféricas. Sin embargo, ya se ha demostrado que la fnica
manera de realizar estimaciones aproximadas para periodos cortos de -
tiemo (e.g, horarios) es utilizando métodos parametrizados ., de ahi -
su gran importancia. Y si los resultados asi obtenidos no son del to-
do satisfactorios, se debe a que para cielos nublados los procedimien-
tos tedricos afin no han sido bien desarrollados, de ahi que actualmen-
te el mayor esfuerzo est@ enfocado a establecer nuevos procedimientos
para calcular la atenuacidn de la radiacién solar por la nubosidad (e.
g, ref {193}). Para cielo sin nubes, desde hace unos 10 afios ya se ha
blaba de obtener estimaciones con una precisibn similar a la de los ins

trurentos de medicibn directa (+ 5%),{21}, lo que ya ha sido verifica-
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do en un gran nﬁmeré de t.rabajos y ya se toma como un hecho, sin ol-
vidar que para ello se requiere quelos diversos par@metros de entra-
da del modelo sean de buena calidad. Esto es haber dado un gran pa-
s0, ya que ademds de verse camo una solucién parcial al problema, no
debe olvidarse que el cilculo de la radiacién solar bajo condiciones
de cielo despejado nos permite tener un mejor entendimiento del com-
portamiento de la radiacibn solar; siendo también esta condicién la
que generalmente indica el mixino de energia disponible, miximo que
establece un criterio para disefiar equipo para la utilizacibn de la
energia solar. Este valor es necesario en el disefio de materiales pa
ra aplicaciones solares con el fin de prevenir dafio »rematuro o bien

el deterioro de materiales plasticos.

Muchos modelos atmosféricos se han propuesto a fin de calcular la ra
diacién solar sin considerar las caracteristicas espectrales en de -
talle, es decir, se intenta definir de una manera simple el efecto -
de atenuacidn (absorcién y dispersibn) de la radiacibn solar en la -
atmbsfera. Por regla general, estos métodos estin basados en clcu-

los tedricos mis precisos.

En estos métodos, se considera que en la ausencia de nubes, la radi_al
cibn solar total recibida en la superficie de la tierra es un resi -
duwo después de que el flujo extraterrestre ha sido atenuado por la
absorcibn y dispersién atmosférica.

Alqmos modelos { 39} {201} {202} se han desarrollado a partir del

\

trabajo pionero de Moon {203} quien probablemente fue el primero en
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cambinar todas las caracterfsticas individuales de absorcién y dis -

persién en un solo modelo camnleto.

Kimball {14},{103} elabord una gr&fica muy conveniente para calcular
la transmitancia atmosférica; sin embargo, los resultados com ella ob
tenidos estén sujetos a error mor ciertas inconsistencias de la mis -
ma {16}. loughton {16} elabord una nueva grifica basindose en los da
tos originales del Smithsonian Astrophysical Observatory, la cual ha
sido de gran utilidad vara varios estudios {17},{19},{20},{22},{24},
{27},{36},{38) tanto en su forma original como con diversas modifica-

ciones.

Otros modelos que se han desarrollado presentan la desventaja de ha -
ber sido desarrollados para evaluar Ginicamente el camponente directo
de la radiaci6n solar, {29},{204},{205},{206}; otros son muy simples
pero no tienen un procedimiento sencillo {21},{26} o simplemente no
tienen procedimiento alguno {204}, para determinar la transmitancia
debido a los aerosoles o se requiere para ello de informacién de la -

que no se realizan observaciones requlares {32},{36},{171}.

En condiciones atmosféricas reales, se presenta un amplio rango de va
lores de turbidez, cantidad de agua, y cantidad de ozono, de ahi que
el modelo debe ser capaz de acomodar estos cambios. Varios modelos -
son capaces de ajustarse a ellos, sin embargo algunos presentan cier-
tas inconveniencias. Una revisi6n detallada de algunos modelos ha
sido realizada por Davies y Hay {2}, asi camo por Bird y Hulstrom

{30},{32}. Se consideran con posibilidades de ser aplicados en Méxi-
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co los modelos desarrollados por Hoyt {25}, Daviesy Hay {2} y Bird y
Hulstrom {32} de los cuales se hace una breve descripcifn a continua=-

cibén.

Formulacidn Matemitica

La estructura de estos modelos pexrmite realizar el cflculo de la radia-
cibn solar para varios tipos de atmSsferas ideales y reales (linpia,
turbia, seca, hfimeda, etc). La mayor incertidumbre en estos métodos ra
dica en la selecci6n adecuada de las funciones de transmisi6n atmosféri
ca que ya se han tratado en el capitulo 5. Al igual que la mayorfia de
los mdelos, estos incluyen los efectos de las nubes, pero cormo se dijo

antes este aspeéto aqui no es descrito.

Hodety de Hoyt

Irradiancia directa

Para una atmSsfera sin nubes, Hoyt propone calcular la irradiacién direc

ta recibida en una superficie horizontal con la siguiente férmula

5
= G 6] - .
Con cos A, (1 j?l A]) TAS T

Gbc R (2.19)

donde Aj (j = 1-5) son las razones de absorci6n para el vavor de agua
(4=1), bi&xido de carbono (j=2), ozono (j=3),axigenc (i=5); Tpg ¥ T
son las funciones de transmitancia debido a la dispersibn por el polvo

y por las mSleculas de aire (dispersifn de Rayleigh) respectivamente.
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Irradiancia difusa

En este modelo se toma en cuenta la interreflexién (s6lo por una vez)
de la radiacifn solar entre el suelo y el cielo, de ahf que la irra -
diancia difusa sobre una superficie horizontal sea separada en dos -
componentes

5
Gd = G q cos Oz (1-')_3

o o Aj) {0.5(1-TR)+0.75(1-TA

S)) (5.20)

5 ]
- - ' ' . 8,
de (Gb+Gd)rS(1 jE1 Aj) {o.5 T g 025 Ty } (8,21)

donde las primas en las funciones de absorcién indican que deben ser
calculadas usando valores de masa de aire de

m' = m+ 1,66 (8.22)
Yy las funciones de transmitancia deben ser calculadas usando

m' = 1.66 P/1013.25 (8.23)

oon el fin de tomar en cuenta la atenuacién de la radiacién solar que
1
pasa inicialmente a travss de la atmGsfera y para considerar la reflec

tividad de Lambert de la superficie.

En estas expresiones se considera que la mitad de la radiaci6n debida
a la dispersifn de Rayleigh y tres cuartos de la radiacién debido a la
dispersifn por los aerosoles esti dirigida hacia la superficie del sue

lo.
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La irradiancia total sobre una superficie horizontal es entonces la

suma de tres camponentes
G = Gy +Gy+ Gdr (v .2u)

Choudhury {35}, ha propuesto la siguiente expresién para considerar

las reflexiones mdltiples entre la atmSsfera y el suelo,

5
¢k AT, g TR#0. 5(1-TR)+0.75(1-Ty o))

(8.25)
0.0658+ B
1 - v (55560678

Medelo de Davies y Hay

Irradiancia directa

Se puede decir que las ecuaciones que forman este modelo son parcial -
mente el resultado de la comparacién de varios modelos existentes, asi
la irradiancia directa sobre una superficie horizontal estd dada por

- : - 5.26
6, Gon cos 02 ('rn3 ’I‘R AH;O) TA ( )

donde Toa’ TR, T , Son las funciones de transmitancia debido a la absor
cifn por el ozono, a la dispersitn de Rayleigh y a la atenuacién por -
los aerosoles. E-uacidn en la que no se considera la absorcién debida

a los constituyentes menores de la atmSsfera (C0, y 0,).
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Irradiancia difusa

la irradiancia difusa es la suma de los comonentes debides a 1a disper-
si6n molecular, a la dispersibn por aerosoles y la resultante de las re

flexiones miltiples entre la atmSsfera y el suelo

GdR z Gon cos Oz TOB (1 - TR) FF. (3.27)
donde Fp ya se ha definido en las ecs 7.8y 7.17.

G4a = G, COS 0, (TO3 Te - Anzo)(l-TA)mo Fy (8.28)

donde wy Y FA ya se han definido en las ecs 7.9 a 7.11.

G =(Gb+G

i ar GdA) r‘sré/(l- rsrz) (8.29)

donde r yr, son el albedo del suelo y de la atmdsfera respectivamente.
Siendo entonces la irradiancia difusa total

G, =G, +G, +G (8.30)
y la irradiancia total o global

G = G +6 (8.31)

En este modelo son también vilidas las observaciones hechas en el mode
lo espectral oon respecto a los parfmetros adicionales (T AY mo) a fin

de cuantificar la dispersién debido a los aerosoles., Bird {32} sugie-
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re utilizar los valores wy = 0.98 vy I‘A = 0.85 cuando no se tenga la

informacién suficiente.
Medelo de Bind
Irradiancia directa

Este modelo es wna versitn simplificada de un o8digo riguroso llama -
do Soltran {10}, La irradiancia directa sobre una superficie horizon
tal se calcula con la siguiente expresién

= 2 8
G, 0.9622 G cos O, T T, T T, 0Ty (8.32)

donde TR, Tos’ TGM’ THzO y TA son las funciones de transmitancia de -
bido a la dispersi6n de Rayleigh, a la absorcifin vor el ozono, a la
absorcibn por los gases uniformemente mezclados y a la atenuacién por
los aerosoles. FEl factor 0.9622 se anadib ya que el espectro solar
utilizado para desarrollar este método camprendia el rango de 0.3 um
a 3.0 ym. La irradiancia total extraterrestre en este .intervalo es -

de 1307 W/m® cuando la total para todo el espectro es de 1353 W/ﬁnz.*
Irradiancia difusa
La irradiancia difusa se calcula con la siguiente relacién

- _ 1.02 -
Gy = 0.79 G cosQZToaTH oTan AA{o 5(1~ Tg )+r (1- T )}/(1 m+m ) (2.33)

que incluye la dispersién Rayleigh y la debida a los aerosoles.

Al fin.de tener compatibilidad con la constante solar de 1367 Wm-z
v su distribucidn espectral, este factor tendria un valor de 0.9680.
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La irradiancia total incluyendo la reflectividad de la superficie se
calcula con la f6rmula

G = (Gb + Gd)/(l-rsr‘a) (8.34)

Bird sugiere que el valor de FA = 0.84 sea usado pon este modelo a me-

nos que se tenga disponible buena informacién de los aerosoles.
8.1.3 No espectrales con una sola funcidn de transmisidn

Los efectos de absorci6n y dispersi6n de la radiaci6n son variables con
€l tiempo, cano las condiciones atmésfericas y la masa de aire cambian,
No es cosa sencilla establecer y especificar todos los parfmetros reque
ridos para definir estos cambios, de ahi que se hallan desarrollado es-
te tipo de métodos que son aln mis rdpidos y sencillos que las aproxima
cilones parametrizadas, y que ya se menciond antes son menos precisos pe
o de cualquier forma son Gitiles. Es comfin que en estos métodos se de-
finan condiciones atmosféricas esténdar, bajo las cuales se calcula la

radiacién horaria o diaria.

Formulacién Matemitica

Modelo ASHRAE

Este modelo lo describen Farber y Morrison {207} aunque de hecho es el

resultado del desarrollo de varios trabajos.
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{rradiancia directa

la irradiancia directa normal se calcula con la siguiente expresifn:

Gbnc = A exp (-B sec Oz) (8.35)

donde los coeficientes A y B fueron obtenidos ajustando esta ecuacibn
a las curvas de insolaci6n de Threlkeld y Jordan {208)}. A es llama -
da la irradiancia extraterrestre aparente y tama en cuenta las varia

ciones en la distancia tierra~sol. Por lo que de hecho

)2 (8.36)

La variable B representa un coeficiente de atenuacién atmosférica pa -
ra la atmSsfera bisica de Threlkeld y Jordan {208}, la cual contiene

0.25 an de Ozono, 200 partiéulas cn‘3 y un ocontenido variable de agua
precipitable.

Camo la ec (8.35) fue desarrollada para condiciones al nivel del mar,

esta puede ser adaptada para cualquier altitud de manera muy simple

Gppe = & exp {-B sec OZ(P/PO)} (8.37)

donde P es la presiSn de la localidad y P es la presifn normal al ni-

vel del mar.
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\rradiancia difusa

La formulaci6n ASHRAE también incluye un procedimiento para calcu-
lar la irradiancia difusa de una forma muy sencilla. La irradian -

cia difusa en unasuperficie horizontal esta dada por

Gdc s CGbnc (8.38)

donde C es una variable que depende del contenido de agua en la at-
nosfera.

Una vez que la irradiancia directa y difusa se han calculado, la
irradiancia total en una superficie horizontal se cbtiene de

G. = G cos O + G
z

e bnc (8.39)

dc

Ios valores de A, B y C, que se muestran en la tabla 8.1 fueron re~
calculados por Michler {80} a fin de actualizar el modelo baséndose
en el modelo de Bird {32).

Modelo de Hottel

Hottel {206) presenta un método muy conveniente para estimar la ra-
diacibn directa transmitida a través de atmSsferas sin nubes el cual
toma en cuenta el &ngulo zenital y la altitud para una atmSsfera es

téndar y para cuatro tipos de clima.



156

Tabla 8.1 Constantes A,B,C para el cilculo de la irradian-
cia solar siguiendo el algoritmo ASHRAE

Fecha A, B ., c
Wm?") (mr) (adimensional)

ENE 21 1202 0,141 0.103
FEB 21 1187 0,142 0.104
MAR 21 1164 0.149 0.109
ABR 21 1130 0.164 0.120
MAY 21 1106 0,177 0.130
JUN 21 1092 0.185 0.137
JUL 21 1093 0.186 0.138
AGO 21 1107 0.182 0.134
SEP 21 " 1136 0,165 0.121
OCT 21 1136 0.152 0.111
NOV 21 1190 0,144 0.106
DIC 21 1204 0.141 0.103

la transmitancia atmosférica para la radiaci6n directa se define de la

siguiente forma

(-K/co=s ©,)

Tb = ac¢ + aye (8.’40)

donde ag, a) Y k son constantes determinados a partir de a.':, ai" y k¥,
los cuales estén dados para altitudes menores a 2.5 Km y una visibili

dad de 23 Km (AtmSsfera limpia) por

a% = 0.4327 - 0.00821 (6 - z)? - (8.41)
a¥ = 0.5055 + 0.00595 (6.5 - 2)? (8.u42)
k* = 0.2711 + 0.01858 (2.5 - z)2 (8.43)
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Para una visibilidad de 5 Km (AtmSsfera turbia)

af = 0.2538 - 0.0063 (6-2)° (8.44)
a = 0.7678 + 0.0010 (6.5 - z)? (8.45)
k% = 0.249 + 0.081 (2.5 - z)? (8.46)

donde z es la altitud en kilémetros.

Los factores de correccibn (rg, ry, rk) mostracbs en la tabla 8.2, se

aplican a a%, a'-;= y k¥ para permitir los cambios en el tipo de clima.

a, * Ty a: (8,47)
1t

a, = r a (8.u48)

k = Ty k# (8.49)

Tabla 8.2 Factores de correcidn para los tipos de clima
en el modelo de Hottel {206},

Tipo de clima To ™

Tk
Tropical . 0.95 0.98 1.02
Verano latitud media 0.97 0.9¢9 1.02
Verano subdrtico 0.99 0.9% 1.01
Invierno latitud media 1.03 1.01 1.00
Entonces la irradiaci6n directa normal es
Gne = Son b (8,50)
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donde Gon se obtiené con la ec 4.36. la irradiancia directa en una

superficie horizontal es
= G T cos © (8.51)
on 2
Irradiancia difusa

Aunque Hottel {206} no presenta un procedimiento para calcular la
irradiancia difusa, Duffie y Beckman {47} proponen utilizar la rela-
cifn entre el coeficiente de transmisibn para la radiaci6n directa y
difusa para dias despejados encontrada por Liu y Jordan {209}

Ty = 0.2710 - 0.2939 '.rb (8.52)

donde T ges 6 d/Go la razén de la radiacibn difusa con la radiaci6n
extraterrestre en una superficie horizontal, por lo tanto la irra -

diancia global es

6, = G, T cos© +GT (8.53)

c on b d

o bien

G

1H

G, (Tb»f Ty _ (8.54)
Modelo de Schmet:z y Raschke

Para calcular la irradiancia bajo condiciones de cielo despejado,
Schmetz y Raschke {43} proponen un modelo muy sencillo en el cual el

Gnico par&metro de entrada requerido es la visibilidad en Km.
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Irradiancia directa

Se propone calcular la irradiancia directa con la ecuacifn

_ A m
Gbc = Gon cos OZ cd (8.55)

donde c.d es un factor efectivo de transmisibn, siendo ¢ y d constan=~
tes que dependen de la atenuacibn atmosférica, la cual es expresada en

témminos de la visibilidad, m es la masa relativa de aire,

Irradiancia global

En forma similar la irradiancia global se calcula con

G = G cos O ef" (8.56)
on Z

Los valores de las constantes c,d,e y f fueron calculados por
Schmetz y Raschke por medio de un ajuste de minimos cuadrados a los re
sultados obtenidos con un modelo de transferencia radiativa. Estos va

lores obtenidos para 5 visibilidades se muestra en la tabla 8.3.

Tabla 8.3 Valores de las constantes c,d,e,f en funcidn
de la visibilidad {162}

Visibilidad 2Km Sk 10Km 20 Km 50 Km
c 0.783 0.818 0.822 0.82u4 0.827
d 0,305 0.507 0.600 0.652 0.792
e 0.393 0.948  0.925 0,913 0.879
£ 0.683 0.772 0.811 0.832 0.889
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8.2 Métodos Empiricos

En general, los métodos emmiricos han sido desarrollados para cuanti-

ficar Gnicamente la irradiacién solar total o global.

Se han propuesto una gran diversidad de métodos empiricos que conti -
nuamente son modificados con la intencién de mejorar las estimacio -
nes. Asi, se encuentran modelos en los que se han establecido rela -
ciones de la irradiaci6n solar total con las horas de insolacién y la
humedad relativa {210},{211}, con la temperatura, altitud y latitud de
la localidad {212}. Reddy {213},{214} sugiere el uso del nfmero de -
dias lluviosos, duracién de la insolacifn, humedad relativa y un factor
que depende de la altitud y de la localizacifn del lugar relativa al
mar, para el cilculo de la irradiacifn solar total diaria promedio men
sual; este procedimiento ya ha sido aplicado por Almanza y Ldpez {215},
{216} para estimar la irradiaci6n en 38 localidades de la RepGblica Me

xicana.

Sabbagh {205} relaciona la irradiacibén solar global diaria con la dura-
cibn de la insolacifn, humedad relativa, temperatura mixima, latitud,

altitud y la localizacién del lugar relativa al mar; método que proba-



Fig 7.1 Promedio de radiacién total diaria promedio men
sual en langleys por dfa, {215},

blemente sea vilido en zonas &ridas y semifridas {211}-{218)}, donde

hay poca variacién en los valores de irradiaci6én. Un método simple,

en el que sblo se requiere de la duracién de la insolacibn como pard

metro local es el propuesto por Barashkova {219} y desarrollado por
barbaro et al {220}.

Un gran niimero de autores han tratado de establecer relaciones entre
las observaciones de nubosidad y la radiacién solar, la mayoria de -
ellas basadas en datos diarios o bien medias mensuales tanto de la -

radiacidn como de la nubosidad. Algunos de estos estudios de los -

componentes de la radiacién solar contra el tipo de nubes estdn limi

tados a condiciones de cielo completamente nublado {178} o han exa-

161
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minado solamente la radiacién total contra la cantidad de nubes {209} -
{221}. Black {225} encontrd una regresin cGbica entre la nubosidad
y la irradiaci6n total, a partir de la informacién de 88 estaciones
distribuidas‘por todo el mundo la cual le sirvi6 para trazar mapas -

mundiales con lineas de isorradiaci6n.

H
/,.;o-o 803-0-340C-0-438¢?

01 02 03 04 03 06 07 00 O% (0
c

Fig 7.2 Relacidn entre la radiacion solar y la cantidad me -
dia de nubes, {225}.



El resumen siguiente fue tomado de {17°}. Lumb {2'%} evalub las obser
vaciones horarias durante el periodo 1958-61 de radiacibn total y nu-
bosidad abordo de dos barcos climatoldgicos en el Ocedno del Atlénti-
co del Norte y obtuvo lineas de regresidn de la relacién entre la ra-
diacibn total y la radiacin extraterrestre contra la altura solar pa
ra 9 categorias de nubosidad definidas por diferentes combinaciones de
la cantidad total de nubes y las cantidades de nubes bajas, medias y
altas. Norris {227 aplich el método de regresibén lineal de Lumb a me
"diciones de radiacibn total y reportes de nubosidad total de tres obser
vaciones sinbpticas horarias durante el afio 1964 en Melbourne, Austra
lia, pero encontrd poca correlacién. El trabajo de Lumb fue amplia-
do por Parker {228} a observaciones tomadas en 1967 - 69 en la isla
Gan en el Oceano Indico: otra serie de 12 categorias de nubosidad
apropiadas para condiciones tropicales fueron introducidas y ademis -
anilisis diarios del nefelismo* através de fotografias con satBlites
fueron tomados y categorizados. Parker ampli6 la férmula de regre -
sién lineal de Lumb parc cielos despejados por tres factores los cua-
les son lineales con la cantidad de nubes bajas, medias y altas, res-

pectivamente, como fue propuesto por Gadd y Keers {229.

Un anflisis cuidadoso de radiacifn global horaria registrada durante
un periodo de un afo 1944-45 en Os, Noruega se presenta en la mono -

grafia de Schieldrup Paulsen {230 quien propone una regresibén de se-~

* nefelismo ! Conjunto de caracteres de las nubes, tales como formaz,
altura, clase, colaracién, direccidn y velocidad de sus movimien-
tos.
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qundo orden para la dependencia de la cantidad total de nubes de la ra-
diacibn total relativa al caso sin nubes: regresiones lineales fueron
propuestas para relacionar separadamente la razbn 1/ I, con la cantidad
total de nubes bajas, medias y altas. Ia influencia de la nubosidad

en la radiacién difusa fue investigada minuciosamente por Bener {231}
basindose en 3577 irradiencias registradas durante un periodo completo
de 2 aflos en Davos, Suiza. la irradiancia difusa fue graficada contra
la altura solar en intervalos de 10° para diferentes tipos de nubes y
separadas en las temporadas de verano e invierno; adicionalmente, la ra

26n de la radiaci6n difusa Gd/Gd se da en deperdencia con la cantidad

¢ 2
de nubes bajas, medias y altas mostrando un miximo a 7-9 décimos de nu

bosidad.

Probablemente la investigaci6n mas comprensible en cuanto a la radia -
cidn total relacionada con la cantidad de nubes y su tipo fue llevada a
cabo por Haurwitz {177232,2°3%} quien evalud los registyos de 11 afios de
radiacifn total horaria y las correspondientes observaciones de nubosi-
dad en Blue Hill, Massachusetts; la radiacifn total fue presentada con-
tra la masa relativa de aire, m» para diferentes cantidades y tipos de

nubes, y wna depcrdencia exponencial en m, fue propuesta.

Un anilisis de los flujos solar y terrestre en dependencia con la can -
tidad de nubes fue llevado a cabo por VErner {234} al evaluar la radia-
cibn horaria registrada durante 1957 ~ 59 en Potsdam, R.F.A. En dia -
gramas se muestran las relaciones IIIC, Ib/I, de la radiacibn terres -

tre neta y de la radiaci6bn atimosférica contra la cantidad de nubes ba ~
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Asimismo Bennet {238} sugiere que al utilizar la relacién ﬁ/ﬂo se

elimina la &poca del afio cano una variable significativa en la corre-
lacibn. Esta correlacifn estadistica no da informacibn de las fluc -
tuaciones, asi que los datos usados deben ser de un periodo lo sufi -

cientemente grande de tiempo para tener un error estadistico pequefio.

Hay algunos trabajos {733} {240} {2-i} {242} en los que se han expre-
sado dudas acerca de la linealidad de la relacifn. Abeledo {241} ha
estudiado funciones hasta de 4° grade y Mateer {243}, asi como Masson
{2uu} usaron gran variedad de relaciones, de segundo orden, hiperbSli
ca, logaritmica, etc; sin embargo, una expresidn no lineal no asegura
una relacién mis fuerte entre ﬁ/ﬁo y r—x/@}La apliacién inmediata de -
la relacibn propuesta por Prescott {?37}l‘s&e ve restringida principal-
mente por la asignacidn adecuada del valor de las constantes a y b,

va que la exactitud del valor calculado de H,dependerd de la exacti -

tud con que estos sean estimados.

Varios autores tienen avanzadas sugerencias para encontrar los valo ~
res de a y b, en ocasiones bafandose en consideraciones tefricas, al-
gunas de las cuales se pueden consultar en la ref { 46}. Por ejemplo
LOf, Duffie y Smith (245} asumen una 18gica relacién entre los valo -
res de las constantes a, b y el régimen climitico. Asignan diferen-
tes valores a las constantes dependiendo del clima y vegetacidn. Sus
resultados se encuentran resumidos en la tabla 8.1 de la ref {u?}y

tabla 2.7.2 de la ref {157}con los que elaboraron mapas mundiales de
isolfneas de radiaci6n. Sin embargo, por su parte Chang {114} resu -
mié los coeficientes de regresibn para varias partes del mundo y los

clésifico de acuerdo a les tipos climiticos de KSppen, pero no encon-
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tr6 valores representativos para cada tipo.

Mientras que en algunos casos {216},{247} se propone una variaci6n
temporal de los coeficientes a y b, en alqunos otros se ha cbservado
que rno aparéce una clara tendencia en la variaci6n a través del afio
dentro de cada estacifn. Esta variacifn se debe mis bien a las fluc
tuaciones que ocurren en las observaciones de radiacifn total y de -
horas de insolacidn diarias para cada correlacifn mensual, que a cual

quier causa climitica o geogréfica.

Se observa que los valores obtenidos para varias partes del mundo en
diversos trabajos, tienen cierta similitud, lo que hace creer que las
diferencias se deben en parte a problenas dé calibracibn y al tipo de
instrumentos o debido a errores de medicién y manejo de datos, y en
parte al valor de la constante solar utilizado y a las diferentes in-
terpretaciones que se le dan al témmino N: i) La longitud del dia de
terminada astronSmicamente; ii) la mixima longitud del dia observada
en el misw registrador; iii) la mfxima longitud del dfa local (depen

de por ejamplo de la topografia); iv) el periodo de tiempo en el que

el sol esti a mfis de 5°%sobre el horizonte, {248}.

i

Se hace notar, que dependiendo de los intervalos de tiempo adoptados
2 6

(dia, década',’ mes, tenporada, anual), los coeficientes var;%{f‘ae ma -

nera no despreciable. Para fines comparativos es necesario 'precisar

el periodo de cilculo adoptado, asi camo los valores de Ho, Hc y N.

4
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Las dos constantes en teoria, estin relacionadas con los niveles de
radiacién difusa (a) y con la atenuacién de la radiacidn directa (b).
El valor de a depende del tipo y espesor de las nubes predominantes y
el valor de b en las caracteristicas de transmisividad de la atmbsfe-
ra sin nubes, determinada por el contenido total de vapor de aguay
turbidez. Es posible encontrar el significado fisico de los coefi -

cientes procediendo de la siguiente manera:
Para una atmdsfera sin nubes se tiene que
n/N = 1 (e.¢1)

por lo que

~—

H/h'o = at+b (5.¢2

que representa el coeficiente de transmisibn de la atmSsfera. Para

dias nublados totalmente

n/N = 0 ' o (e.63)

HH, = a .64)

-~
(43

que indica la transmisién a través de la atmbsfera y de las nubes.
Se puede decir que no existe un patrén definitivo para la determina -
cibn de las constantes a y b. Entre los métodos mds comunes usados -

para estimar a y b se encuentran los siguientes:
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1.

penman {249} calculd los coeficientes en Inglaterra y en Gahana
encontrando que en ambos lugares a = 0.18 y b = 0.55. Como fue-
ron obtenidos para diferentes climas, se sugiere que estos valo-

res pueden tener validez mundial

Black y colaboradores {250} calcularon el promedio de los coefi-
cientes de 32 estaciones distribuidas por todo el mundo entre
35° Sy 65°N. Asumen que este promedio es una aproximacibn acep

table para cada lugar entre esas latitudes

Es una préctica comfin utilizar los coeficientes de estaciones me
teorolégicas cercanas, o bien que tengan condiciones climatolSgi

cas similares {41}

Se recomienda aqui sequir el método desarrollado por Rijks, Rea
y Frere {251] o el de Rietveld {248}, que es en funcién de la frac
cién de horas de insolaciébn y que se discute ahora més ampliamen

te.

En estos métodos se supone que existe una relacidn entre los coefi -

cientes a y b y la fraccibn de horas de insolacibn media, lo que es

de esperarse por la naturaleza de los coeficientes, es decir se uti-

liza la fraccibén de horas de insolacibn como un indicador particu -

lar de las condiciones atmosféricas locales. Se define el coeficien

te a como el porcentaje de la irradiacibn extraterrestre que llega

a la superficie terrestre en un dia completamente nublado. El coefi

ciente b es definido como el porcentaje de la irradiacidn extrate -
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rrestre que es absorbido en un cielo completamente nublado y es enton-
ces afectado por el espesor de la cubierta de nubes. Cualquier depen-
dencia de los pirametros a y b con la latitud o fraccién de horas de
insolacibn seria influenciala por las irregularidades atmosfericas, in
cluyendo la turbidez y el contenido de vapor de agua. El tipo de nu -
bes, espesor y altura es de esperarse que también tengan un efecto do-
minante en los coeficientes a y b para una localidad en varticular,

La variacifn de los parimetros debido a las diferentes frecuencias de

los tipos de nubes en temporadas diferentes y bajo condiciones parti

culares de clima, son ignoradas, lo que inevitablemente conduce a di
ferencias entre los valores calculados y los registrados. De los mu -
chos métodos que se han desarrollado, se cree que esta aproximacién

es la mis razonable de la que se dispone hasta el momento. De cual

quier forma, las estimaciones asi realizadas son tentativas debido a
las grandes variaciones regionales; ain asi se pueden obtener valores
razonablemente exactos y satisfactorios para radiacibén total diaria -
promedio mensual para <l promedio de muchos afios y para cualquier mes
de interés, como lo demuestran algqunos trabajos en los que han sido
aplicados estos procedimientos con resultados satisfactorios {34}, {252}

{253}.

Las expresiones propuestas por Rietveld son:

a = 0,10 + 0.24 n/N (8.65)
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b = 0.38 + 0,08 fi/n (8.66)

que al sustituirse en la ecuacibn 8.60 queda
B o= H {0.16 + 0.62 n/N} (8.67)

En la figura 7.3 se muestran gréficamente las relaciones de a y b con
la fraccibn de horas de insolacién en promedio anual obtenidas por
Frere y colaboradores, asi como por Rietveld. Ademis se muestran los

puntos dados por algunos datos tabulados en las refs {248} y {251},

2/Manual
Fig 7.3 Relacidn entre los coeficientes a y b de la ec 8.60 y

l1a fraccion de horas de insolacidn, segin Rietveld (---)
{28} y frére et al (—) {251}
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Una relacibn perfecta entre las variables no se puede esperar porgue,
(i} el registrador de horas de sol brillante del tipo Campbell-Sto-
kes subestima la insolacibn al no registrar la radiacidn difusa bajo
cielo cubierto por nubes y la radiacifn para altitudes solares peque
flas es insuficiente para activar el registrador. Es decir, que es -
tando el sol cubierto en las horas alrededor del mediodia se tienen

niveles de radiaci6n (radiacifn difusa) mayores que los obtenidos en
las primeras y Gltimas horas del dia a pesar de estar el sol descu -
bierto, y (2) existe un error de magnitud desconocida en los datos -
de radiacifn Medida debido a una calibraci6n dudosa, asi como a proce

dimientos inexactos de reduccibn de los datos.

Una mejoria importante en la relacibn ha sido llevada a cabo por Hay
{48} que al incorporar los efectos de las reflexiones miltiples entre
la atmbsfera y el suelo, asi camo al considerar que para &ngulos de

altitud solar menores a 5° el registrador de horas de insolacién, del
tipo C-8, no es activado, logra que la dispersién de los datos sea pe
quefia asi como las variaciones espaciales y temporales de los coefi -
cientes de regresiSn. Es recomendable que en lo futuro, cuando se

pretendé correlacionar las horas de insolacifn y la irradiacibn to -
tal, se siga este procedimiento y no utilizar la simple expresibn li-

neal, La ecuaci6n propuesta por Hay es:

A= f {atdb e}/ {i-r_ (0.25 ;-‘—, + 0,60 (1-0/F")} (3.68)

donde F,'es calculado con la ecuacién 4.6,
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Debe recordarse que al aplicar este tipo de expresiones, sea cual fue
re los coeficient;es de regresibn, se debe tomar en cuenta que los re-
sultados abtenidos con ella deben ser utilizados con cautela, adends
de considerarlos como un promedio de cuando menos para un periodo de

un mes y por muchos anos.

[+
Al hacer una discusién amplia del método de Angstrtm no se pretende
decir que con otros métodos empiricos no se obtengan mejores resulta-

dos, pero es mids dificil establecer su rango de aplicacién.

En virtud de que los ocoeficientes de la ecuacifn 8.60 consideran la

transmitancia a través de tanto la nubosidad, asI como la debida a to
dos los constituyentes atmosféricos, probablemente sea preferible uti
lizar la ecuaciGn 8.59 en la que los ooeficientes de regresidn serian
finicamente indicadores de la transmitancia de la capa de nubes, inclu
sive seria posible realizar estimaciones diarias. La formulacibn ge-

neral a partir de la ec 3.11 seria {46}:
H o= H, ¥ f(r) (5.63)

donde Hc es la irradiacidn bajo condiciones de cielo despejado; f(r)
es una funcidén para considera las reflexiones miltiples y y es la

transmitancia debido a las nubes que estaria dada por

Vo= a,+ b, n/N (8.70)
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Camo se puede apreciar, los métodos ampiricos presentan 2 inconvenien-
cias: (1) sblo es posible cuantificar la irradiacién total & global
cuando en ccasiones es necesario conocer sus componentes directo y di-
fuso, y (2) no se conoce la variacién instantdnea. Sin embargo, se

han desarrollado técnicas para determinarlo indirectamente como se ve-

r§ en las secciones 8,2.1 y 8,2.2,
8.2.1 Evaluacidn indirecta de los componentes directo y difuso

Camo ya se ha mencionado, la radiacidn solar total recibida en la su -
perficie de la tierra se puede dividir en dos componentes: directo y
difuso. Un incremento en la nubosidad y heblina en la atmSsfera gene-
ralmente aumenta la radiacién difusa y disminuye, en mayor proporci6n,
la radiaci6n directa. Cuando el cielo estd completamente nublado la -
radiacién directa cae a cerca de cero y la radiacifn difusa decrece a

medida que la profundidad 6ptica de las nubes se incrementa.

Las mediciones de radiacién solar se llevan a cabo con diversos instru
mentos. Se puede usar un piranSmetro para medir la irradiancia total,

un pirhelifmetro para la irradiancia directa y un piranfmetro con difu
sbmetro (banda de sombra 6 disco ocultador) para la difusa. En la ac -
tualidad, a pesar de que se han incrementado las estaciones de regis -
tro de la radiacién solar, pocas estaciones en el mundo realizan medi-
ciones de radiaci6n solar directa.y difusa, debido quizés al alto pre-
cio de los équipos y a las dificultades que se presentan cuando se rea
lizan este tipo de mediciones (ajustes, mantenimiento continuo, correc

ciones a la informaci6n recopilada). Para numerosas aplicaciones, par-
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ticularmente el cllculo de la radiaci6n solar incidente en superficies
inclinadas, es necesério conocer tanto el camponente difuso camw el di
recto, ademds de la necesidad de contar con un método alternativo con-
fiable para recuperar informacién cuando se tienen interrupciones en -
las nledicic;nes y de esta manera mantener la continuidad de los regis -
tros, ha motivado el desarrollo de diversas correlaciones por medio de
las cuales es posible determinar los dos componentes a partir de la ra
diaci6n solar total. Estrada-Cajigal {254} realizd una extensa revi -
sibn bibliogréfica de estos métodos, resumiéndose aqui los puntos mds

importantes de ese trabajo.

Existen tres grupos de las diversas correlaciones que han sido desa -

rrolladas de acuerdo al periodo de tiempo de los registros {254}:

1. Correlaciones entre la, radiaci6n total horaria y sus camponentes
2. Correlaciones entre la radiacifn total diaria y sus componentes

3. Correlaciones de radiacién diaria promedio mensual

En este trabajo se hace mencifn de las correlaciones de tipo 3, ya
que los métodos de c8lculo de radiacifn solar presentados en la sec -

cifn 8.2 aportan datos de irradiacién total para pramedios de al menos

un mes.

El trabajo original y ms ampliamente difundido es el desarrollado -
por Liu y Jordan {209}, en el que, utilizando mediciones de radiacifn

solar realizadas por un periodo de 10 afios en el observatorio de Blue
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Hill, Massachussetts, encuentran la relacibn existente entre la irra-
diacibn difusa y la irradiacién total (H i i) determinada como una fun

cién del Indice de claridad (Rt = ﬁ/ﬁo)*.

Durante largo tiempo en varios estudios se ha intentado verificar, me
jorar y extender la aproximacifn desarrollada incicialmente por Liu y
Jordan, correlacién que a pesar de ser una de las mis utilizadas y
considerada por algunos camo “universal", en un gran nimero de traba-
jos se ha demostrado que presenta discrepancias significativas cuando
es aplicada en otras localidades, generalmente aportando datos subes-
timados {211}, {254} {255}.

Otra correlacifn también muy conocida es la determinada por Page {256}
a partir de las mediciones de irradiaci6n difusa y total de 10 esta -

ciones distribuidas por todo el mundo
Hy/H = 1,00 - 1.13 K (8,71)
que modificada para una G = 1367 wm> es {257}

Ay/B = 1,00 - 1,096 K, (8.72)

% También conocido por algunos como indice de nubosidad, pero se con
siderz mas apropiada la definicidn aqui adoptada para no confun -
dir con K en la ecuacidn 6.2.
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Vignola y McDaniels {258} han verificado recientemente la validez de

esta expresibn con datos de muy buena calidad.

Un trabajo .sobresaliente es el desarrollado por Chang {259} en el -

que utilizando datos de 161 estaciones distribuidas por todo el mun-

do, supone una relacibn 16gica entre el tipo de clima y un factor al

que llama suma de thansmisién - difusibn

Hy/H

+ H/

]
o

(8.73)

Presenta valores del factor S para cada uno de los meses del afio y

para nueve tipos de clima, los cuales se reproducen en la tabla 8.4 ,

reduciéndose la evaluacién de la radiacién difusa a la aplicacibn de

la siguiente expresifn,

Tabla R. 4

Upss de clim

Regicnes polares
Microtertal (D)
Yesciermal (C)
Fediterrdnco (C3)
destrtico (BW)
Sexibrido (B3)
Tropical hinedo (Af)
Tropical {Aw)

India

TES

1.3
1.07
0.94
0.0
on
0.9%
0.98
0.53

0.59

MAPR

107
1.02
2.9
.94
0.9

0,3u

1.00

0.93

ASBR

1.1%
0.37
Q.94
0.92
0.9

0.9u

0.99

0.9%

HAY

(s - H/Ho)

Jui

1.12
0.93
.93
0.9
0.90
0.93
1.03
1.00

1.05

A

1,03
0,%
0,3%
0.3
0.8y
0,93
1,05
1.90

1.09

AGO

0,89

1.03
0,38

1.09

SCP

c.98

1.00

ooT

1,09

.97

NOY

Valores medios mensuales de S en diferentes tipos de

0.95

0.92

(8.74)

clima.

Anual

1.10
0.93
0.94
0.91
0.91
0.93
1.01
0.98

0.97
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El componente difuso ha sido también correlacionado con el nfmero de

horas de insolaci6n {250}, {261},{262},{263}{264),{265} y una combina-
cién de H/E con la cantidad de nubes {266}. De hecho, es de esperar
se una mejor correlacién con el componente directo, ya que la frac -
cidn de horas de insolacibn est8 directamente relacionada con la ra -
diacidn directa, recuérdese que el registro de horas de insolacién es

un indicador de la presencia de radiacibn directa

En realidad son varios los pardmetros que afectan el nivel de radia -
cibn solar difusa que para una localidad con horizonte sin obstruccio
nes se pueden reducir a cuatro de primer importancia: nubosidad, ma-
sa de aire, turbidez y reflexiones mfiltiples entre la atmSsfera y el

suelo {267} {268}.

Siendo la nubosidad la caracteristica que mis afecta‘%l nivel de la ra
diacibn difusa {267}, {269}, la cual se puede expresar conmo la fraccisn
de horas de insolacibén (R/N); aunque parece ser que la mejor manera de
medirla numdricamente es a través de Rt el cual ademds incluye los efec
tos de otros elementos que absorben y dispersan la radiacién solar en
la atmbsfera, se entiende porque es posible obtener valores aproxima -

dos con relaciones que son funcién de Ky n/i .
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La turbidez, nubosidad y reflexibn miltiple son caracteristicas clima-
tolbgicas de cada localiggd, las cuales varian con el instante del dfa
y del afo {267} {269}, de ahi que un método que incluya todos estos pa
rametros debe’ dar excelentes resultados, sin embargo nc se puede asegu
rar que sea el método mis conveniente. Desde luego que el método se
complicaria y sea preferible en este caso evaluar directamente los com
ponentes de la radiacifn solar por alguno de los procedimientos decri-
tos en las refs {15}-{42 } en los que s{ se consideran todos estos as-
pectos en detalle. Un método que incluyera todos estos factores se
contrapone a la intencién de las expresiones como la de Chang y Page,
basadas en estadisticas que es la de proporcionar un método confiable,

ripido y sencillo con pocos parfmetros de entrada.

Hay {190} ha desarrollado un método en el que al incorporar los efec-
tos del albedo superficial (reflexiocnes miltiples) y datos regionales
de nubosidad, la variabilidad de las relaciones del tipo de la de Liu
y Jordan se ve reducida substancialmente, proponifndolo como un méto-
d de validez mis general.

En la fig 8.4 se muestran graficamente las relaciones de Page, {256}
Igbal {770} y Exbs et al {271}. En la fig 8.5 aparece grificamente

la expresidn de Chang {259) para un clima tipo Bs.



Fig 8.4 Relacidn entre la radiacién difusa diaria promedio
mensual, H_, y_el promedio mensual de la radiacidn
total diaria, H, en una superficie horizontal; se-
gun  Page {256}(—), 1Igbal {270}(...) y Erbs et al
{

18]
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d/s

6.1 0.2 0.30.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9

K = f/f
t o)

Fig 85 Relacién entre la radiacién difusa diaria
promedio mensual, Hd, y el promedio mensual
de la radiacién total diaria, H, en una su-
perficie horizontal seqin Chang {259} para un
clima tipo BS. De la 1Tnea superior a la in-
ferior:

$=0.95 (FEB)

S=0.94 (ENE,MAR,ABR)
$=0.93 (MAY, JUN, JUL)
$=0.92 (AGO Y DIC)
S=0.91 (NOV)

S=0.90 (0tT)

$=0.89 (SEP)



B.2.2. Calculo de la radiacidn solar instantdnea diaria

En algunas ocasiones se desa evaluar el comportamiento de los sistemas
de aprovechamiento de energfa solar durante el transcurso del dfa; pa-
ra ello, es comin que la informacibn de radiacién solar de la que se
dispone sean valores de irradiacifn total diaria (1) en una superficie
horizontal ya sean medidos o calculados, lo que ha motivado a que se
desarrollen algunos procedimientos para calcular valores instantfneos
a partir de esa informacibn, proceso que desde luego no es exacto pero si
una luena aproximacifn. Por ejemplo, los valores totales diarios de
radiacifn entre el rango de valores de dias despejados y dias campleta
mente nublados, se pueden originar por varias circunstancias, tales co
mo grandes nubes intemitentes, nubes ligeras continuas, o una cubier-
ta de nubes para parte del dia. No hay manera de determinar estas cir
cunstancias a partir de los totales diarjos {47}. Generalmente los da
tos obtenidos con estos métodos son adecuados para dfas despejados o
bien camo valores pramedio representativos de periodos grandes de tiem
po; la incertidunbre de los resultados se incrementa a medida que el

periodo del pramedio de los totales diarios decrece.

El procedimiento mis difundido es el establecido originalmente por Liu
y Jordan {209} con el que se obtienen buenos resultados cam lo han po
dido corroborar en sus trabajos Collares-Pereira y Rabl {272}, Mani
y Rangarajan { 41} e Igbal {273}, Liu y Jordan, utilizando una serie

de datos experimentales de la distribucibn de la radiaci6n total y ra-
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diacién difusa en una superficie horizontal a lo largo del dia, es-
tablecieron la relacifén existente entre la irradiaci6n difusa hora-
ria y la irradiacién difusa diaria (Id/Hd), as{ como la relacifn en
tre la irradiacidn total horaria y la irradiaci6n total diaria (I/H),
en funcidn de la hora del dfa y de su longitud. Sus resultados fue
ron vaciados en dos gré&ficas, ademds de que la relacién de la radia
cién difusa fue expresada en forma analitica en una ecuaci6n de la
siguiente forma:

. COS W- COS Wg
d ~ 24 sen ws-(n/lao)wr cos w_

(8.75)

En un trabajo posterior Collares-Pereira y Rabl {272} presentan en

forma analitica la relacién para la radiacibén total:

. T COS W- COS Wg 8.76
Tt 2u (atb cosw) senms-(ﬂ/lﬂoﬁus cos u_ ( )
donde
a = 0,409 + 0.5016 sen (wS-GO)
b = 0.6609 - 0.4767 sen (mS-BO)
o s 1
d Hd
= L
Tt T OH

W es el &ngulo horario y

w el dngulo horario al alba
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De esta manera, con solo conocer la irradiacién total diaria, o en su
caso la irradiacién difusa diaria medida © estimada con algln método

de la secci6n 8.2.1, es posible conocer la fraccién horaria de irra -
diacién a cualquier hora del dia. De la diferencia se puede determinar

el camponente aAirecto  de irradiaci6n horaria, I, =1 - Id

Puede subrayarse que el método anterior no proporciona valores instan-
tdneos de la radiacidn solar sino valores medios horarios, v por lo -

tanto, establece un modelo discontinuo.

Un medelo sencillo que describe fielmente la naturaleza del fenfmerno -
fisico en estudio, publicado inicialmente en la ref {275} y desarrolla
do por Fernindez y Estrada-Cajigal {274}, es el que se 8- icribe a con-

tinuacién.

En general la intensidad de la radiacién solar es variable con el tiem
po. Si la intensidad como una funci6n del tiempo puede ser expresada
en la forma G = f(t), el total de la radiaci6n en el tiempo N es expre
sada por la integral

N N

H = IZG= [ Gdt = [ f(t) dt (5.77)
o [o)

Partiendo de lo anterior, se ha encontrado que la forma clésica de la

distribucién instantdnea de la radiacidén global, G, puede aproximarse

muy bien, por la expresién
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f(t) = 6= G, cos® (180t/N) (8.78)

donde GM es la irradiacifn total mixima recibida al mediodia solar,
es decir, cuando el sol se encuentra en el punto mds alto de su tra-

yectoria apérente,u es un exponente cuyo valor se determina empirica

mente, t es la hora solar verdadera del dia medida a partir del me-

diodfa, positiva en la tarde y negativa en la mafiana (t = w/15), y

N es la duracibén del dia solar calculada con la ec 4.5. Lo mismo se

puede decir del valor instantfineo de la radiaci6n solar directa colo-
cando un subfindice b en la ecuacibn anterior. El valor correspondien

te para el corponente difuso seré Gy = G - G.

1a ec 8.78 se resuelve utilizando los valores de H, camo siéue:

si se integra la ec 8.78 entre las horas del alba y el ocaso el xe -
sultado es igual a la magnitud de la irradiacién total o global dia -
ria H,

N/2
/6, cos® -11;91& = H (8.79)

M
-N/2

resolviendo con ayuda de la funcibén Garma (274}

6, N [{ot1)/2}

M“ m = H (8.80)
despejando
_ T{(at2)/2}) H
Gy = MDA N VT (s.81)
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Se ha encontrado que se obtienen buenos resultados con a = 1,2 para
evaluar G y con o = 1.5 para evaluar G- Sustituyendo estos valores

en la ec 8.81 y con ayuda de las tablas de la funcibn gamma (apéndi

ce ref {275}), se tiene

[2]
1]

1.664701151 % 8.82)

Similarmente

G

Hp
o 1.797210352 N (8.83)

donde N esta dada en seg y Hen MIm  para que G, esté dada en o

Estrada-Cajigal {276} ha verificads la validez de este procedimiento
al desarrollar un método alternativo para cuantificar las irradian -

cias méximas y no encontrando grandes diferencias.

Fernindez y Estrada-Cajigal {274} calcularon los valores méximos de -
la irradiancia directa y total para 40 localidades de la Repfiblica Me

xicana.
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9. CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES

En este trabajo se logré reunir en un s6lo documento gran parte de
la informaci6n y los progresos en el campo de la estimaci6n de la
radiacién solar, tratando de unificar criterios en cuanto a termi-
nologfa y nomenclatura se refiere, lo cual es de gran utilidad pa-

ra el usuario con antecedentes de ingenierfa.

Se llevS a cabo una clasificacién de los modelos para estimar la
radiacifn solar de acuerdo a su grado de dificultad, el cual estd
directamente relacionado a la profundidad del conocimiento tefri -
co del fenfmeno de atenuacién de la radiacifn solar en la atmbsfe-
ra. Esta clasificacifn permite dar una idea general de lo que sig
nifica modelar la radia'lcién solar y ayuda a seleccionar alguno en
particular de acuerdo a las necesidades del usuario.
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Se hizo una revisibn y discusién de los factores que afectan la in-
tensidad de la radiacifn solar, mismos que son los parfmetros de en
trada para la aplicacifn de algunos modelos. Es muy frecuente en -
contrar en la literatura que autores diferentes utilizan t8cni -
cas diferentes para la evaluacibn de un mismos par&metro. Esto por
una parte conduce a confusiones ademis de que no permite realizar

comparaciones sin la necesidad de realizar correcciones a la infor-
macibn, Serifa muy conveniente que las técnicas para el cdlculo de

ciertos parémetros fueran estandarizadas.

En el futuro es muy recomendable que en la medida de lo posible se
utilice el valor de la constante solar aceptado por la comnidad

mundial en el momento de realizar una evaluacifn, que aunque no se
esperan grandes variaciones en su valor, es preferible para evitar

rectificaciones posteriores.

Aunque an hay incertidumbre en cuanto a la evaluacién de los fenb
menos de absorcibn y dispersibn, se sugiere seguir la recamendacitn
de otros autores que es la de utilizar las relaciones de desarro -
llo més reciente. De cualquier forma no siempre sera el método -
mis apropiado ya que como en la evaluacién de la atenuacién por ae
rosoles, la técnica factible de aplicarse en México, sin ser la -
mis avanzada ni mds precisa, es a través de la cbservaci6n meteoro
16cica. de visibilidad, informacibn que por si misma es subjetiva.

/
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Se ha sugerido la utilizaci6n de una f6rmila para evaluar el conte-
nido de agua precipitable en la atmbsfera a fin de determinar la ab
sorci6n por el vapor de agua, que por experiencias anteriores se

cree no pmgluce un errver considerable en la evaluacién final del re
curso solar. AGn asi, es necesario llevar a cabo un buen nfimero de
mediciones de agua precipitable para validar dicha férmula 6 alguna
similar. Debido a que los aerosoles y el vapor de agua son tan im-
portantes en la determinacién del componente directo de la radia -
cibn solar, se requieren nediciones de alta calidad de sus caracte~

risticas geogréficas y temporales,

Uno de los mayores retos para el futuro es el modelado de la atenua-
cifn debido a la nubosidad; se cree que la investigacién en este sen
tido debe estar encaminada hacia el desarrollo de técnicas que utili

zan la informacifn enviada por satélites meteorol&gicos.

Sin embargo, para México esto representaria el depender de informa -
cifn recopilada por terceros. En el Instituto de Ingenierfa, UNAM

se ha iniciado ya un proyecto en el que se pretende en un principio,
modelar la nubosidad para periodos mensuales por medio del registro
de horas de insolacién. Para ello se ha iniciado con la construc -
citn de dos instrumentos prototipo de £ipo electrfnico con los que -
se pretende resolver las inconveniencias del Campbell-Stokes y que

se nodrdn instalar en lugares remotos.
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