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INTRODUCGOCION

En este trabajo se hace uso del modelo Baroclinico filtrado
de cuatro capas y ¢inco niveles que son 1000 mb, 750 mb, ==
500 mb, 250 mb y O mb; con el fin de pronosticar el campo =
geopotencial en los niveles de 750 mb, 500 mb y 250 mb, o=
Con esto se persigue proporcionar la modelacidn atmosférica
en el drea conocida como regidm IV (0O.M.M,), donde se en——-
cuentra la republica mexicana para llegar posteriormente ae

obtener un promdstico adecuado del tiempo.

La tesie estd dividida en cuatro capfitulos. En el primero-
de ellos se hace una breve descripcion de las ecuaciones bg
sioas que se emplean en ¢l estudio de los fendmencs atmosfé
ricos. En el segundo capftulo se realiza un andlisis de -
las ecuaciones del sistema casi-geostréfico donde se inclu-
yen las hipdtesis bésicas proporcionadas por Charney (1948)
para poder filtrar las ondas de gravedad y de sonido que no
permitieron a Richardson (1922) obtener buenos resultados «
al haber intentado hacer su primer prondstico mumérico del-
tiempo a corto plaso. V

Bn el tercer capftulo se descride el modelo barocl{nico r11
trado de cuatro capas por sedio del cual se hard el pronde-
tico en la cuarta regidén, considerando para éeta, 0ioclici—
dad en sus fronterse este y oeste y tomdéndose éon.tluto el-



geopotencial en sus fronteras norte y sur de acuerdo
con la condicidn que se tiene para resolver las ecua=-
ciones de Helmholtz. (Arfken,G. 1981)

En el capf{tulo IV se describen los resultados y cop--
clusiones de 1la aplicacidn del modelo con ayuda de =-
las cartas de uso diario elaboradass en el Centro de -

Ciencias de la Atmdsfera.

Por dltimo se anexan tres apéndices que intentan ex--
plicar un poco mds algunos aspectos Que se mencionaron

en los capitulos de éste trabajo.




CAPITULO 1

l. PRINCIPIOS PISICOS PUNDAMENTALES

Todos los fenémenos meteorolégicos relacionados con el tiem
po, #on el resultado de la desigual diatribucién de energfa
calor{fica en el mistema ocdano-atméefera-continente que es
recibida principalmente del Sol y donde la mayor parte de -
los cambios que tiunen lugar dependen del sencillo hecho bd
slco de que el aire al calentarse se hace relativamente me-
ros denso y como consecuencis asciende, contrariamente ol =

que se enfria tiende a deecender.

También influye la rotscidén de la tierra alrededor de su =
sje, produciendo con ésto la depvimcidn de las corrientees -

de aire que se mueven del ecuador a 1os polos y viceversa,

La meteorologia dindmioca trata principalmente a la regién =
inferior de la atmésfera conocida como la tropésfers, ya —
que es ah{ donde ocurren la mayor parte de los caambios del

tienpo que io sanifiestan sobdbre la superficie de la tierre,

A mewdo la componente vertical del viento comparads con ==
las ocomponentes horisontales, se desprecia por ser BuUy pe~=
quefla, pero dedido @ que son 108 sovimientos vertioales, =
las causas que propician las precipitaciones y en genersal -
los fendmencs asocisdos con el tismpo, esta componente wver-
ticel del viento debe tomarse en cuenta en el andlisis de -
diochos fendmencs metsorolégicos.

Las bazes f{sicas y matenéticas de todos los métodos de pre
€1003ém dindmics del tiempo estén en los primeipios de eon~
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servacién de somentum, de masa y 4¢ energia. Estos princie
plos eatdn expresados matendticamente on las ecuaciones de
movimiento de Newton, la ecuacién de continuidad y la ecua-
c1én de energia termodindmiom(Thompson,P.D 1961)

Se tratard cada una de estas leyes de conservacidn empezan-
do con lm ley de conservacidn del momentum o segunda ley de
Newton, que eatablece que la aceleracidén de un cuerpo de ma
sa unitaria ep iguel a la suma de todas las fuerzas actuan-
do sobre ¢é1, teniendo en cuenta que esta ley es vialida para
movimientos relativos o sistemas de referencia no acelera—
dos o0 inerciales, pero dado que las obaservaciones meteorolé
gicas son efectusdas ep puntos fijos er la tierra girando,
es conveniente referir los movizientos de la atmésfera a un
sistenma de coonionndn que eaté fijo en la tierra, siendo -
éste un sistema acelerado 0 no imercial. Pl efecto del gie-
ro de la tierra serd considerado més adelante en las scus=~e
ciones de movimiento, primero se hace nmencién de las fuere=
gas fundamentules que intervienen en la atmdsfera, conside-
rando a désta sipn girar para poder aplicar la segunda ley de
Newton,

En un sistesa de coordenadas cartesianas supuestamente iner
cisl, las compopentes de uma fuersa serdn

a: ? 4 4
’8--‘% y-%‘ '.-af {(1,1)

donde u, vy w son las componentes del vector vo]_.oeidud co=
nocidas como la componente sonal, meridional y vertical reg
pectivanente del vector velocidad

V-t‘oviowk

Las ecuaciones (1,1) indican ademés en qué direccidn se aeog
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lerard una parcela 4de asire de maesa unitaris, la cual estd -
sometida a todas las fuerczas externas que puedan ser del ti
po gravitacional, de gradiente de presién y de viscosidad o
de fricedén.

1.1 LA PUERZA DEL GRADIEVTE DE PRESION

Esta fuerza aparece en una direccidén donde existe una dife-
rencia de presidn entre dos puntos. Suponiendo que sestos ==
puntos se encuentran en direccidén X, en esta direccién en--
tonces obrard una fuerra de este tipo expresada por la scua
oidn: (Holton,J.R.1979)

Low_ 1 W2

" d¢ "%

p ox (1,2)

Andlogamenta se pueden expresar las componentes en direcciénm
7 ¥ & que queda generalizado para tres dimensiones si es re-
presentado en notacidénm vectorial como:

» -

v 1 P dP P 1 '
SRt 31 -TR3 - FR -1 BEREL LR

El signo menos indica que la acelerscidn es positiva cuando
1a parcela 3¢ aire se mueve d¢ laa regiones de mayor presién
8 las de menor presidn, notando con esto que la fuerss es —
proporcional al gradiente del campo de presidn y mno a la pre
sidén en ai,

1.2 JUERZA GRAVITACIONAL

1s nés comin de las fuerszas Que actian sobre la -t-‘.lgr- -
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es la de gravitacidn universal, ¢ota tiene 2u origen en el
simple hecho de que loas cuerpos poseen masa, pudiendo éstos,
ser planetas, galaxias 0 granos de arena y la ley que rige
sata atraccién establece que la fuerza con que doa cuerpos
se atraen es diresctazente proporcional al producto de sus -
Basas ¢ inversamente proporcional al cuadrado de la distan-

cia entre ellos.

S4 N representa la masa de la tierrs, y m la masa de una ==
parcela de aire, entonces la fuerza por unidad de masa de =
la parcela de aire o sea 1la aceleracidén que eata adquiere =
debido a la atraccidn gravitacional serd:

=
LR 1]
~

4
- @
r R (1o4)

1,)} FUERZAS DE PRICCION

Dado que las fuerras viscosas dependen del gradiente de ve-
looidad de un flufdo, el mayor efeoto de la fuerca de roca-
aiento tiene lugar cerca de la superficie de la tierra, dop
de ol gradiente de velocidad es grande. Esta regidn recibe
ol nombre de ocapa superficial o capa li{mite. En las capas
superiores, la fricoién ya no es tan importante. En el modg
1o que aquf{ se preserta, se manejan las configuraciones del
geopotencial en tres niveles que son 250mb, 500mb y 750mbd.
Por 1o que se desprecierd la friccidén de aqui en adelante.

1.4 SISTEMAS DL REPERENCIA WO INZRCIALES Y FUERIAS APAREN=
73



Los movimientos que suceden en la tierra y observados desde
olla, difieren de la descripcidén que har{a un observador si
tuado en un asistewa de referencia inercial, la diferencia
purge no de la violacidn de las lecyes de Newton, sino de —
realizar las observaciones en un asistema rotatorio. Debdideo
a ésto, dicho sistema posee una aceleracién y para desori-—
bir los problemas de dindmica que en é1 Fienon lugar, hay -
que tener en cuenta eate movimiento de giro donde var ineclu
{dos los efectos de dos fuerzas aparentes que son la fuerszas
centrifuga y la fuerza de ocoriolis.

1.4,1 PUERZA CENTRIPETA

Si se considera el movimiento de una pequefia masa sujeta al
extremo de un hilo y que recorre arcos iguales de un circu=
lo de radio r en tiempos iguales, esta masa aantisne constan
te su velocidad angular peroe su veloocidad lineal cambdia d¢ -
direccidén en todo punto de su trayectoria, produciéndose una
aceleracién, pudiendo calcularla del andlisis grdfioco del mp
vimiento en la Pig. (1,1)

(»)

Mg (1,1)
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representando por V‘ la velocidad de 1la masa en el punto

P de 1a treyectoria y por VB la velocidad de la mirma un -

intervalo 81: después, cuando pasa por el punto Q habien-
do barrido un dngulo &9 .

|8v] = |v]|8® (1,5)

Como sdlo cambia la direccidn de V; IV‘ | = IVBI =V

para tener la aceleracién, se divide la relacidénm (1,5) entre
el intervalo de tiempo, cuandod{ —0

- 87 ay 80 (- &) (1,6)
l-lin{'t— L v at :
§t — o
sabiendo que N = %?— y ;- D
- 2
- dvy -
e - -0s (1,7)

Bsta aceleracién estd dirigida hacia el eje do rotacién y se
conoce como aceleracidn centripeta.

Haciendo la observacién desde un sistema fijo, la zasa girap
do sufre una aceleracidn centripeta constante como respuesta
& una fuersa sjercida por el hilo, pero si 1a observacidn es
hecha desde un sistema girando con la masa, ésta parece ests
cionaria y la fuersa sjercida por el hilo estd balanceada —
por una fuersa lpardnto qQue es la fuerea centrifuga. Un ob=
Jeto en reposo sobre la superficie terrestre estard sometido
a una fuersa ceptrifuga (ﬂ.z R ) ouando es visto por up ob=e



-7-

servador que estd en un sistexa con ls tierra girando, por

lo que el pexo de este objeto serda menor que la fuerza gra~
vitacional mg * que tendr{s si no estuviera girando. Entone
ces la gravedad efectiva se obtiene de la combinacidn de eg

tos dos efectos,

z=-8" + N & (1,8)

con ¢ ¥ 1la gravedad real que estd dirigida hacia el centro
de la tisrra, entonces la gravedad efectiva estard um poco

desviada del centro de la tierra debido al :fecto centrifu-

&0,

l.4,2 PUERZA DE CORIOLIS

El aspecto que tiene un movimiento rectilineo y uniforme pe
ra un sistema inercial, parece curvilineo observado desde -
un sistema rotatorio. Se sabe que en los sistemas rotato—
rios aparece una fuerza centrifuga, sin embargo no puede =--
ser esta la causa de la torsiém del trayecto, puesto que la
direccidn de eata fuerza es a lo largo del radio. Por con=
aiguiente en los siatemas que giram, aparece adends una - -
fuerza complementaria que es la fuersa de Coriolis.

A diferencia de la fuerza centri{fuga, cuyo valor depende de
1a distancia hasta el eje de giro, la fuerza de Coriolis n»o
depende de la distancia, sino des la velocidad del sovimien-
to y su direccidn con respecto al eje de giro. Para acla--
rar esto, supéngase una partficula de masa unitaria puesta -
on movimiento hacia el este por una fuersa impulsiva, como

ahora la parti{cula gira mds rdpido que la tierra, la fuersa
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centrifuga sobre la partfcula es aunmsntada. Si u es la ve=-
looidad de 1la particula hacia el este respascto al suelo, la
fuerza total serd:

(e = 128 2R+ 200 7+ ul (1,9)

. 2Qu F+ i
R

R

el primer término del lado derecho representa la fuerza cen
trifuga debido a la rotacidn de la tierra, que se incluye =~
en la gravedad efeoctiva, ecuacidén (1,8). En los otros dos

térninos estdn las fuerzas de defleccidn que actdan perpen-
diculares al eje de rotacidn, Para movinientos de escala -
aindptica u<<{lR y podemos despreciar el dltimo término.
Pinalmente el término 2{lu A/R es la fuerza de Coriolis dg
bido el movimiento relativo paralelo a un circulo de lati--
tud., Se pueds descomponer esta fusrza en componentes verti

oal y maeridional como‘aparece en la figura (1,2)

Pig, (1,2) Descomposicicdn o)

de la fusrea de Coriolis - 4 Polo moaTe
en su parte vertical y me- Jr
ridional, 1_Q_u(°3¢
R R
- 20 uf®
(%)
v 2 flusen g
# —s ECUADOR

El moviniento en direccidn este-oeste producird una acelera

cidn en direcoidn norte sur dada por:

($¥) = - 20ueen g ( 1,10)



Y una aceleracién en la vertical dada por

( %—% ) = 2ﬂueoc¢ (1,11)

donde @Pes la latitud, Una partfcula moviéndose hacis el ~
este en el planc horizontal en el hemisferio norte serd de ~
Electada hacia el sur por la fuer,a de Coriolis, mientras —
que una partfcula moviéndose hacim el oeste cerd deflectada
hacia el norte, en cualquier caso de la defleccién estf a la
derecha de la direccién del movimiento, En el hemisferio ==

sur la deflsceidn es hacia la izquierda.

1.5 LA ECUACION DE MOVIMIENTO

Para aplicar la segunda ley de Newton a movimientos relatie
vos a la tierra, se pueden sxpresar las aceleraciones en un
siatema de referencia inercial em términos de movimientos rg
lativos a la tierra. Para ésto se comienza tomando un veo--
tor A cualquiera, que e¢s funcidém de las tres coordenadas eg
paciales X, Y y Z de un sistesa inercial y se puede expresar
conol

A-A‘105’10A‘k - {1,12)

'S4 x'y ¥' 7 5' son las coordenadas cartesianas de¢ us sisteas
que gira con li tierrs cuya velocidad angular n.ﬂ, donde ==
1y, §' 7 k' s0m los vectores unitarios a 10 largo de 1os = =
ejes de este sistema, ¢l vector i puede tamdién gzpresarse’

i A4t v, rea, ¥ . (2,13)
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Sabiendo que en el tiampo los vectores unitarios en el siste
ma que gira, tienen variacidn en su direoccidén, la derivada =
tetal de la ecuacidn antorior queda como:

QA o AAX' 1' o AAY' ' & dAr' k' ¢ Ax' 31" & Ay 44" +

dt dt dt¢ d¢ at dt
¢ As' 4k*
ds (1,14)

Los primeros tres términos del asegundo miembro representan -
la derivada total de A siguiendo el movimiento relativo o =
sea con respecto a las coordenadas girando. Ademds, como es

te aistema se mueve con velocidad angular £ constante.

4i' = Q. x 1 a3 = x3' dk' = £ xk*
s dt dt (1,15)

reesoridiendo la ecuacidén (1,14) se tiene

dd = &2 + O xi

d¢ d¢ (1,16)
Esto indica que la diferencia entre la derivada total de = -
ocualquier vector A respecto a sistemas ipercial y rotando, =
os igual al producto veotorial de A y la velocidad angular =
del sistema girando.

Aplioando el resultado anterior a un caso especial donde A
pudiera representar la posicién T de una partfouls

& - BF . 027
d ' 1

-

(1,17)



y sabiendo que dr/dt = V
VeV e NNxr (1,18)

V y V' representan respectivamentes las veloocidades en los =
sistemas inercial y girando. Aplicando (1,16) a (1,18)

_cﬂ-g_'_‘;"bnx?

dt 4t

a¥ = a' (V' + 0 xF) « O x(V + O x7)
dt dt

=d'V e x A+ QAP e QxQar

at at
e ayr s 202 - 0% (1,19)
at ot '

La ecuacidn ( 1,19) establece que la aceleracién siguiendo
el movimiento en un sistema ‘ineronl es igual a la acelera-"
oidén siguiendo el movimiento relativo en un sistema girando
oon la tierrs més 1la aceleracidn centripeta y la de Corio—
1lis,

Ahora es mds sencillo aplicar la segunda ley de Newton g ==
una partfcula de aire de zass unitaria donde su acelerscidén
absoluts seri el resuitado 4¢ todas las fuersas reales ao-=

tuando sobre ella.

aF = g'F + 20xF -A%F e F-172  (,20)
it ds P
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00m0 ya se hizo notar en la eocuaocidn (1,8), la comdinacidn
de la fuersa gravitacional y la fuerza centrifuga, dd la ~=
fuersza gravitacional efectiva &, quedando finalmente

'V'--lvrog -20x ¥ (1,21)
dt

Esta es la ecuaciénm de movimiento para un sistema de coords
nadas girando, que establece que la aceleracién siguiendo =
el movimiento relativo en el sistema girando es igual a la
suma de¢ la fuerra del gradiente de presidn, la gravedad - -
ofectiva y la fuersa de Coriolis.,

La ecuacién (1,21) sirve de base para describir los movie =
nientos atmosféricos, pero para propdésitos de problemas - -
practicos en el odlculo mumérico debe reemplazarse por tres
souaciones componentes, sin duda el procedimiento mis natue
ral es considerar un sistema de coordenadas esféricas dounde
las tres coordenadas sons la longitud \, la latitud ¢ y 1a
distancia vertical g desde la superficie del esuelo.

Los vectores unitariocs i, J, k estén dirigidos ahors hacia
el este, hacia el norte y hacia ¢l cenit respeotivaments.

Una oonsideracién mds, es que estos veotores unitarios al -
ser funciones de poeicidn sobre la superficie de la tierrs,
sus direcciones no se manterdrén constantes como en un sis-
tema de¢ coordenadas cartesianas por lo Que para obtener las
ecuaciones ooaponentes es necssario primero evaluar las ra-
sones de ocambio de los vectores unitarios siguiendo el movi
misnto, aplicando la derivada total expresada por el opera-
dor:
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A =3 ew d '-f-"-g-

It X Tx 7 s (1,22)
asl calculardo las componentes de la ecuacién (1,21) er las
tres direcciones, aplicando el operador (1,22) se tiene, =

(Ver apéndice A)

du ~uv tan @ + uw . 201y send+ 2flw conge =1 I

dt a a P x
(1,23)
dy + ul tané +¥w + 20lusend = -1 0P
dat a a p oY
(1,24)
2 2
dw - - 20 = - 1P -
E!t" u :v u cos ¢ %_a_: £
. (1,25)

Las distancias medidas hacia el este, hacia el norte ¥ ha=-
Oia arriba son x, Y y s respectivacente; u, v, w son lag ==
componentes de la velocidad relativa al sistema en rotacidn
Y a os aproxinsdamente ol resdio medio de la tierrs.

1.6 ANALISIS DE ESCALA DE LA ECUACION DE NOVINIENTO

Las leyes bdsicas de la dindmica de fluidos descriden todo

ol espeotro de movimientos atmosféricos oon exoepcién de la
escala molecular. Por 1o Que no es sorprendents que mo = =
existan soluciones generales para las ecuaciones que inclu-
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yon estas leyes.

Para terer resultados Wtiles, pueden simplificarse las ecua
ciones de tal manera que filtren los movimientos que no in-
teresan por medio de la tdonica llamada andlisis de escala.

Las cantidades que son contirmuas y derivables son llamadas
variables de campo, como tales son: la velocided, la pre- -
sidn, la densidad y la temperatura. Las leyes que gobier——
nan el movimiento atmosfiérico pueden expresarse como ecug=-
ciones diferencisles que incluyen las variables de campo y
sus derivadas,

Es necesario estimar no solo las magnitudes de los campos,
sino también las derivadas en estus variables de campo, pa-
ra decidir si algunos términos en comparacidn con otros pue
den ser despreciados en un andlisis aproximado,

Las ecusociones (1,23), (1,24) y (1,25) desoriben todos los
tipos de movimionto posibles en la atmdsfera, siendo lae -
ondas de sonido una solucidn vdlida a estas scuaciones. Sin
embargo, para problesss meteoroldgicos éstas carecen de in-
portancia y pueden eliminarse.(llaltiner,G.J. 1979).

5o ol andlisis de escala se especifiocan: las magritudes de
las variadles de campo; las aamplitudes de fluctuaciones en
las variables de campo y la longitud, profundidad y escala
de tiempo en que ocurren estas fluctumoiones. La paturale-
sa de los términos dominantes er las ecuaciones que rigen <
1os movinientos es altazente dependiente de las escalas ho-
risontales de movimiento. En base a 1o observado en siste-
sas sinépticos de latitudes medias, se adoptan las siguien-
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tes escalas para las variables de campo anteriorments seflala

dass

Longitud L Y] loacl
Profundidad H 106“
velocidad horizontal U & 10%s seg’t
velocidad vertical w ~ lom ug-l
variacién de presidn en AP ~ 10%izas ca™?
la horirontal

escala de tismpo ) 41 I 105-'05
pardmetro de Coriolis b 4 ~ 1074 so.‘l
pardmetro beta az/dy ~ 10" 3ca seg?
densidad media P~ 1kgnd
cambio de la densidad ' SP/p ~ 10~2

fracecional

Aqui se utiliza una escala de tiempo advectivs, tal que L/U
o8 el tiempo requerido para recorrer upa distancia L a una
rapides U, apropiada a sistemas que se¢ desplasan a la rapi-
dez horizontal del viento como loa sistemas de presién a g
oala sindptica.

Se puede shora evaluar los érdenes de magnitud de todos 108
términos que aparecen en las scuaciones de meteorologia 4i-
pdmica, las derivadas parciales se aproximardn siguiendo el
nétodo de diferenciss finitas. As{ por ejemplo para eva= -
luar el orden de magnitud de O u/d x, siendo u la velooidad
sonal y x una distancia horizontal, se resmplass d u/dx =
por AU/AL y suporiendo que A U tiens el mismo orden do -



pagnitud que u cuando AL = L. As{ que du/dx n U/Le

mds generalmente (Van Mieghem,J.1978)

B2 [~ (3] ~ 82| (35 ]2
B3l v B~

2|~ [35] I3

32~ 3]

Estimando la magnitud de cada término de las ecuaciones ——-
(1,23) y (1,24) pera movimientos de escala sindptica en cier
ta latitud, se elige por comveniencia que las perturbaciones
estén localizadas a una latitud ¢° = 45° BEntonces:

t, = 2{lsen ¢; = 2'ﬂcoo¢° N 1074 ”6.1

En eote andlisis no se considersn los efectos de la frioccidn
ya qQue esta fuerzs pierde importancia cuando es comparada «-
con las fuerzas de Coriolis y del gradiente de presidn.

En 1la siguiente tabla aparecen en los dos primeros renglones
las componentes X y Y respectivamente de la ecuacién de movi
miento, en el tercer rengldén aparecen las escalas de térmie-
nos individuales y en ¢l ltimo renglén, el orden de magni--

tud de cada término en cm seg 2.



TABLA 1.1
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AFALISIS DE ESCALA DE LAS ECUACIOWES HORIZONTALES DE MOVIew

MIENTO,

A B ¢ D B ) 4
du  ~2Qv sengp¢2 lwcose uw -~ uvtangd = -1 I P
dt a a P o0x
dv +2Qu seng + . uztnné s -1 OFP
dt ] a P 5 b 4
u £ U t W Uw u? Ar
L a a 4l
1072 107t 1074 1076 1073 1071

TABLA 1.2

ANALISIS DE ESCALA DE LA ECUACION DE MOVIKIENTO VERTICAL.

A B c D B
' 2 2

dw ~2flucos p -u‘e v = -1 JP -g

at s p s

L] £, U gl Ro c

3 a H

10™° 10~1 103 103 103




1.7 APROXIMACION GEOSTROPICA

Analizando 1os drdenes de magnitud en cada términe de las ==
ecuaciones de momentum horizontal que aparecen en la tabla -
(1,1), se ve que para perturbaciones de escala sindptica, =
los términos B y P tienen el mismo orden de magnitud exig——
tiendo por lo tanto, un balance entre la fuerza del gradien-
te de presidn y la fuerza de Coriolis. Al retener solo és—
tos términos, representada por:

3 P
o (1,2)

2Nlusend = =1 QP
p o7

se obtiene la relacidn del viento geostirdéfico que en forma =

2lveeng = -

~
o~

vectorial, se representa pors
" 1 kel (1,28)

donde f = 2nnn¢ se le conoce como el pardmetro de Corio=-
1is. La ecuacidn (1,28) representa el camps de velocided hg'
risontal que estd definido por uma distribucidnm del carpo de
presién en determinado tiempo.

Rl hecho de que la aceleracién sea cero en el movizianip ==
geostrdfico, implica que la trayectoria debe ser recta, de =
no ser asi se romperia el equilibrio entre las dos fuerzas y
ol flufdo horisontal dejaria de ser geostréfico.

BEn el viento geostrdéfico, la fuerza del gradiente de presidn
o9 perpendicular & las isobaras y estd dirigida de las pre—
siones mayores s las presiones menores, por 1o tantc, la -
fuerse de Coriolis que tambidn ¢8 perpendicular a las isoba-
Tas et~
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dirigida de las presionas menores hacia las mayores,

Al no esatar relacionadas con el tiempo las ecuaciones (1,27)
éstas sole sirven como una relacidn de diagndstico, pero si-
se quiers pronosticar la futura configuracién del campo de =
velocidad, debe retenerse el término de aceleracidn en las =

ecuaciones de momentum horizontal aproximado, teniende

du - fv=-1 P

dat P' x
dv + fu = - 1 -é_g (1,29)
dt ? Jy

Es en la prdctica donde estas ecuaciones dificultan el pro==
néstico del tiempo ya que la aceleracidn que es un orden de-
magnitud menor, resulta de la pequeiia diferencia de dos tér-
minos grandes del mismo orden y cualquier error en la medie=
¢idn de uno de ellos, amplificarf{a el arror en la determina=-

cidn de la aceleracidn.

1.8 LA APROXIMACION HIDRUSTATICA

Analizando 1la ecuacidn de movimiento vertical pars perturba-
ciones de escala sindptica, se ve en la tabla (1,2) que los-
dos ltimos términos tienen ¢l mismo orden de magnitud por -
lo que esté aproximadamente en equilibrio el gradiente verti
cal de presidn y la gravedad. El gradiente vertical de pre-
sidn puede ser tomado por considermciones de escala cComp =e=
Po/H, donde Po es la presidn en superficie y H es la profun=
didad de la tropésfera. Ya que la presidn decrece enm un or-
den do lagniiud desde el suelo hasta la tropopsusa. Despren
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oiando algunos cambios horizontales en la presidn, se puede-
escribir la relacidn entre la presidn del airs y la gravedad
desde un punto de vista 2stdtico como
AP B-Fg (lpJO)
o¢
Al igual que en las ecuaciones de movimiento horizontal se
hace aquf la consideracidn que los movimientos estdn centra-

dos a 45° de latitud.

lLa gravedad actda sobre la masa de la atmésfera de tal mane
ra que cuanto mds cerca estd el aire al suelo, mds comprimi
do se encuentra, es decir que en las grandes alturas, el --

aire se encuentra muy enrarecido,

1.9 AMALISIS D3 VIENTOS

En la meteorologfa cldsica existen diversas clases de vien-
tos en equilibrio, que existirian si la atmésfera se compor
tara idealmente. Tal vez, las clases mds simples de movi;-
miento son aquellos en los que no existe aceleracidén. Por
la importancia que revisten, se tratard aquf con dos tipos
importantes de vientos., Bl Viento Geostréfico y el Viento =

Térmico.

1.9.1 VIENTO GEOSTROFICO

Las observaciones prdcticas confirman el hacho que las condi



clones geostrdficas son una aproximaciép vdlida en la mayo—
ria de los casoe. Eata relascidén dd al meteordlogo una regla
valiosa para relacionar el viento com la distribucidn de pre
sidén, aunque esta relacidn es vdlida s0lo si las isobaras —

son lineas rectas.

Usualmente loe datos meteoroldégicos son reportados sobre su-
perficies de presidn constante més que a superficies de altu
ra constante, por lo jue la expresidn del viento geostrdfico

en coordenadas isobdricas se da como:

llg--_l. aé

£ 3y

(1,32)
ve= 1 %i
' b4 x
o en forma vectorial '
Ve=1 VP
4 (1,132)

Donde ¢ represonta el geopotencial que se define como 1 ==
trabajo requerido para elevar la unidad de masa dudp la su~-
perficie de 1a tierra a una determinada altura y ¥ pooel-
operador gradiente tomando la presiém constante,

La relacidén del viento geostréfico, puede comprenderse ﬁci;
mente en forma grdfica como un equilibrio de fuersas, tal o9
B0 aparece en la figura (1,3)



o

%+8P Co

Pig. (1,3)

Por las ecumoiones (1,31) puede verse que la velooidad del =
viento geostréfico aumenta con la disminucidn de f, eato es,
sl dismimuir la latitud, En el ecuador no hay componente ==
vertiocal de la velocidnd apgular de la tierra y por lo tanto
00 hay fuerza de Coriolis, entonces Vg seria tedricamente in
finita. Bsto de hecho no es posible, no puede establecerse

ningdn equilibrio cuando £ = 0 . '

1.9.2 VIENTO TERMICO

' Como el aire caliente es menos denso que el frio, 1la distane
ois vertical entre dos superficies de presidp constante es ~
liyor on las regiones calientes que en las regiones frias, -
Frecuentemente las masas de aire frio desplazan a las d¢ aie-
re calients en la atnisfera. Bajo estas condiciones la con-
ocentracidn vertical da isobaras debe ser mayor en las regio-
nes frias que en las zonas cdlidas y puede desarrollarse um

excesivo aumento en sl gradiente de presién como lo indioca -



.23 -

la figurs (1,4).
4 T ]

h

dx

Xf—=——=-p~—=

[° ¢ SHSENRNRY SN
©

Pig. (1,4)
Inclinacidn de las superficies
isobdricas y regiones de dig=—
tinta densidad del aire.

La inclinacidn descendents de las superficies isobdricas a -
la isquierda de la Pig. (1,4) resulta de un viento geostrdri
co dirigido hacia el centro del diagrama en el eje y, aumen-
tando en magnitud con la altura cusndo aumenta la pendiente
de las isobaras. La variacidn del viento geostréfico por —
unidad de vnrt-qidn con la sltura, se le denomina viento tér
Bico. Y su representacién en coordensdas isobérioas es

0% = -3(231)
oln? £ dx p (1,33)

o ‘
- (3
Sl-n-PL % ﬁ)’

o on su forma no,torui
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oV -
SE O, 30

Puede también representarse el viento térmico pare una ocapa
de aire en términos del gradients horisontal de la diferen-
cia de geopotencial entre la partes superior y la inferior -
de la capa como

by = ug () = uglPo) = =1 D @y &)

v o ve(ry) - vy(ro) = 1 2 (&, -$) (1,35)
o en forma vectorial

AR % xxV@, -4 )
Ahora si se integra la ecuacidén hidrostdtica

3¢ o - o
o7 (1,36)
y reemplazanio el valor de¢ & on la ecuacidn de estado

?X a RT (1,37)

despuée de integrar y comsiderando una temperatura promedio
T on el interior de la capa se obtiens

§pad,-§,=n1n(p)Ff
h (1,38)

de donde ee deduce que el espesor proporciomsal a la Sempers
turs media de¢ la capa, corociéndose a 8«} oomo el espesor -
de la capa entre Po ¥y 21 .
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La ecuacién del viento térmico es una herramienta d¢ diasgnés
tico bastants Ytil que puede utilizarse para calcular la ad

veccidn horizontal de temperatura en una caps determinada.

Alternativamente, ol viento geoetrdfico puedse caloularse dal
campo de temperatura media, dado que la velooidad geostrdfi
ca se conoce a un s0lo nivel, por ejemplo si se conoce el «
viento geostréfico en 750 md y el gradiente de temperatura
media horizontal en la capa 750-500 mbd también se conoce,
se pueds aplicar la ecuacién del viento térmico para obte--
ner el viento geostréfico em 500 mb,

1.10 LA ECUACION DE CONTINUIDAD O CONSERVACION DE LA MASA

Una variacidn de la presién atmosférica en ocierto lugar ree
Presenta un acarreo neto de masa de aire de o hacia el lu==
gar. Como consecuenciam del movimiento general del aire y =
de los cambios de temperatura que oocurren en é1, se preasne
tan acunulaciones y enrarecimientos de su masa, El campo =
de presidn en la auperficie y su desarrollo dependen del mo
viaiento integrado de la atudésfera entre la superficie y la
altura por encima de la cual la prioi&a o peso del aire por
unidad de drea es 1naprooiib1.. Bl moviamisnto en algunos -~
siveles puede ser mds importante que en otros, pero el rew=
sultado neto es la causa de que ¢l campo de la presiéa medi
da en la superficie sea ¢l que s¢ observe en um momento - -
dado.

El 1lport§nto principio de continuidad, exige que en um BO=



vimiento estacionario, la cantidad de¢ fluido que penatra en
oierta regidn, sea igunl a la que eale.

Tedricamente el principio de continuidad puede emplearse =«
para deducir el canpo de movimiento vertical, conooiendo el
campo de velocidad horizontal que en la atimésfera tonma la =
forma,

9P =3 (Pu) = _9_ (Pv) = _3_ (Pw)
X ox EX; R (1,39)

6 df+N. (PV) =0
Tg (1,39)

donde P os la densidad msdia del aire y u,v, ¥y w 201 las ==
componentes del vector velocidad,

Una forma distinta de representar la ecuacidn de contimui—
dad es empleando la derivada total de la densidad como

‘ L J bF ? ov
&ﬁ' 'é-t’ f (1,40)

Y de 1a identidad matenmdtica.
V. (PH aplov e v.9p ' (1,41)

se tisne finalmente la ecuacidén de continuidad, en la forma
l !fov.V-O
P ds (1,42)

sl la densidad no varfa apreciablemente, el primer térmimo
do (1,42) es céro y se tisne



v.v --b'

R T (1,43)
La ecuacidn (1,43) indica que cualjuier divergenoia horison-
tal sstd compensada por el reemplazamiento debido a la con=-

vergencia del movimiento vertical y viceversa,

1.11 LA ECUACION DE ENERGIA TERMODINAMICA

El dltimo de los principios bdsicos para una prediccién dind
mica es la ley de conservacidén de la energia que estd expre-
sada en la primera ley de la termodindmica que establece que
la energfas calorifica suministrada a una masa dada de aire,

es igual al cambio en su energf{a interna mde el trabajo rea-

lizado contra las presiones externas.

dq = du + dw (1,44)

du es la medida de excitacidn molecular, pudiéndose demos~ -

trar que depende Unicamente de la temperatura.

La cantidad de calor requerids por el sistema para cambiar -
su temperatura, depende del proceso, esto es, si el volumen
e mantiens conatante, no hay trabajo sobre o por las vecin-
dades y (1,44) queda

4 = du (1,45)

é (d)i(d_ﬂ)-C‘
ro T v
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as{ du = C 4t ' (1,46)

si el proceso no es isocdrico, entonces

dq = C,dt + pdx (1,47)

que es la ecuacidn de energfa para un gas perfeocto.

Diferenciando la ecuacién de estado pX= RT, se tiene:

p dX ¢ & dp = RAT (1,48)

Entonces e3 posible escribir a (1,47) como

_d4q = cpdt -Xdp (1,49)
donde C_=C, + R
P v

Para sintemas de eacala sindptica a latitudes medias, la ra-
gén de calentamiento externo es pequefia comparada a la razdn
de cambio de energfa interpa y la razén en que el sistema --
realiza trabajo, por lo que los movimientos que se conaide-~
ran son casi adiabdticos.

Dividiendo la ecuacidn (1,44) entre T para representar la —-
primera ley de la termodindmica en términos de la entropia

4 = C_ 4T - Xat
T PTF 3 (1,50)

§ dmfpg-rl (1,51)
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dividiendo esta Yltima ecuacidn entre d&t, se tiene

de » ¢ dln T « R 4 1np
at P as & (1,52)

considerando un caso adiabdtico, 4q = 0 y entonces

C__dlnTsR 4 1nP
P 3% at (1,53)

Usando shora la definiocidn de temperatura potencial que es -
la temperatura que adquiere una poroidm de aire cuando por -
coppresién o por dilatacién se le lleva a una presidn de - ~
1000 mb, representada matemdticamente por:

0 =t ( 2000 )%%p (1,54)
‘ P

Tomando el logaritmo de esta expresién y derivindola con reg
pecto & t, resulta

cC_41n0 «C_d1n?-Rd&lnp
P P Tas 4t

[ § ] (1,59%)

comparando las ecuaciones (1,52) y (1,55), resulsa que

dp = Cp & 1p0
1) 4t (1,56)
De esta dltima ecuacidén se tiene que la temperatura potem= <
cial es proporcional a la entropis, representando esta dlsi-
88 ecumoién, la primsers ley de la tersodindmica (Belton J.R.
1979).
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Cuardo la dengided del aire depende de la preeidn y de la ==
temperatura f= P (P,T), ss dice que la atzdefera es baroolini
ca: EBn una atmésfera de émste tipo, el viento geostiréfico, -
tiene un corte vertical que estd relscionado con el gradien-
te horirontal de temperatura,

Cuando la densidad s0lo depende de lm presidén, se dice que =
1la atmésfera es barotrdpica y puede entenderse que una super
ficie de densidad constante, es tambiédn una mporfioh isobd
rica,




CAPITULO II
2, EL SISTEMA CASIGEOSTROFICO

Dado que ezte trabajo eatd enfocado pars aplicarae en el --
ér:a dondes se localiza la Repdblica Mexioana, -otoorolégio!
menta hablanio la regidn IV, se deben considerar las ecua—
ciones que sxpliquen el comportamiento de los sistemas sindp
ticos de latitudes medias y bajas, siendo éatas las expre--
eilones ratesmdticas de la pegunda ley de Newton, de la conti
puid=d de masa y de la comservacidém de anergzi{a, estas scua-
ciones p2rmiten diagnosticar y pronosticar la estructura --
tridize=sional de un sistema sindptico. En eate capftulo
se van a derivar y anslizar las ecuaciones bdsicas del sip-
to'ma casigsostripico que estd conformado por la ecuamcidén de
vortisidad y la ecuacién de energiam termodindmica con las =
restricciones d: geostroficidad, '

Estas scuacioncs bdsicas sirven de soports a los modelos de
prondstico numérico que tratan el comportamiento y evolu= -
oidén dea los sistemas atmosférieos. (Holion, .1.197¢).

2.1 VOITICIDAD

E1 corcepto de vorticidad estd asociado con la velocidad =
instantdnea de rotacién o del giro en un fluido,

Bsta cantidad puede representarse wvectorislmente como el ro
tactoral de la velocidad. Esto es :



-J2 =

vorticidad » Vx V = (9w =3dv )4 « (3w - du)J +
3y ds 0x Os

dv = dulk 2,1
* (Si (5%) (2,1)

™

Las tres componentes dan al giro del elemento de flufdo una
orientacidén en el espacio, as{ como su magnitud, De aqui =
que la vorticidad se exprese grdficamente por un vector pa-~
ralelo al eje de rotacidn del elemento de flufdo y propor—
cional a la velocidad angular del elemento. Aqui 8010 se =
utilizard la componente vertical de la vorticidad o vortici
dad relativa que se presenta simbélicamente por C s dobido~
a qQue en la atmdafera las componentes horizontales son des-
preciables comperedas con la componente vertical (Holton -
1979).

C b gi - 3,;_ (292)
Otra forma de tratar la vorticidad es relaciondndola con la
circulacidn alrededor de un pequeilo elemento de &rea, para-
obtener la medida microscépica de la rotacidn del fluido,al
rededor del drea encerrade como aparece en la figura (2,1)-
se toaan las siguicntes comsiderascionest

(u +2u dy)
34
’1‘. (2.1)
T Derivacidén de la =
dy v+ :—i dx vorticidad alrede—e
? dor de un elemento~
- de frea.
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S1 la oirculacidn alrededor de la trayeotoria cerrada enm um
plano se define por la integral de lines

° -fv'dl (2,))
en ol plano xy se tendrg

e -fu'dx + v'ay
do = udx ¢+ wiy

cuando el drea del slomento rectangular tiende s cero,

£=liafva
a0 A (2,4)

Para demoatrar esta relaciénm se utiliza la figura (2,1) en -
donde la circulacidn. alrededor del pequefio elemento rectangy

lar es:

do = udx + (v + Ov dx)dy = (u + du dy)dx = wiy
3z 8y

-(g.i-%;) dxdy

. s 0y =9
n gia% 83 _ ' (2,5)

Esta eos la vorticidad em el planoc xy, similarmente se pueden
obtener las componentes on l0s planos X8 ¥ F8 0080 APAress -~
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on la ecuacidn (2,1)

S1 la circulacidén es alrededor de un elsmento otroulnf de ==
flufdo, entonces partiendo de la axpreaidn (2,5) mse tisne ==
que la vorticidad representa el doble 4e la velocidad angu--
lar de una particula del flufdo conasiderado; eato es;

U=dowgllrve 2y=20
aA "rz r

ocomo la vortiocidad puede medirse enm funcidn de la rotacidn o
de la velooidad angular, evidentemente es una funcidn de la
ourvatura en la trayeotoria de la particula o elemento de ==
filuido; esto es particularmente aignificativo en meteorolo—
gfa, donde como resultado de la suposicién geostréfica, se -
eonsidera que ol viento sopla a lo largo de las isobaras,
La ourvaturs de éstas es por lo tanto de importancia para (1]
timar la vorticided horisontal del campo de viento atmosféri
60, La vorticidad es también funoién del cizallamiento, de~
finiéndose a éste como el cambio de velooidad por unidad de
distancia en direcoién normal a la del moviaiento.

2.2 LA BCUACION DB VORTICIDAD EN COORDZNADAS CARTESIANAS

Con el objeto de derivar la ecuacién de vorticided se anali-
sardn las ecuaciones de movimiento horicgontal, que dardn la

variacién de la wvorticidad con respecto al tiempo sin limi--
tar la valides al movimiento adiabético. Conmsideréndose me-
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viaientos a la escala sindptica y suponiéndose que P permane
ce constante en la horizontal, se explean lss ecuACiONEs ==
(1,29) derivindose la primera con respecto a y y la segunda-
con respecto & x, de la siguients maneras

sle-as] &g~

Del resultado de estas derivacioness, se resta la segunda de-
1la primera y ordenando términos después de considerar que la
vorticidad estd representada por la ecuacidn (2,2), se tiene

+u(_)_£+vﬁ_£¢wg£+((+r) (au¢av)+(aw Jy -

I~

3% 9y e RFES
a'au f'd - a 6 -a a
N E R GEFEED (26

Dado que el pardmetro de Coriolis solo depende de la veloci~-
dad angular de la tierra y de la latitud,

4f = v é)f
dt y

por 1o que puede representarse a la ecuacidn (2,6) como
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En ol andlisis de esta eouacidn, toda particula de aire que
se Bueve, debe tener una vorticidad absoluta | = C+ £ que =
estd ocospuesta de 1la vortiocidad debida a su movimiento rela
tivo a la superficie de la tierra, mds la vortioidad plane-
taria debida al giro de la tierrs.

Ls expresidn (2,7) establece que la raxzén de cambio de la =-
vorticidad absoluta es igual a la suma de diferentes manifes
taciones de la vortiocidad originadas por 1la divergencia, la
inolinacidén y el campo solenoidal reapectivamente, La con--
tribuoién al canmbio de vorticidad absoluta debido a cada tér
mino de la ecuacidn (2,7) se puede considerar como siguet

Considerando el término de divergencia puede observarse la -
aportacién si se sstablece la analogia com un cuerpo sélido

on rotacidn que ocambis su velocidad angular cuando ocambia su
somento de gire oomservindose ¢l momento angular. En este =
caso, ai hay divergenocia horisontal positiva, aumentard con

el tiempo el drea encerrada de una parcela de fluido, pudien
4o dismimuir la vortioidad absoluta promedio del fluido ence
rrado si se conserva la oirsulacién,

La oontribucién por el término de inoclinacién o torcedura se
dedbe primoipalmente & los componentes de vortioidad en li -
vertioal orientadas horisontalaente por un campo de moviaien
to vertiocal no uniforme.

Por dltimo el término solenoidal es el equivalente al sole—
noide donde se aplica ¢l teorems de la oirculacidén, dividido
entre ol drea cuando éeta tisnde a cero en ¢l 1fmite. Para
reforsar este concepto, se considera el término solenoidal -
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del teorema de circulacidn fdp/P s o1 cual con la ayuda del
teorema de 3toke, se puede representar como (Holtom 1979)

...§O(dp - -fo(Vp.cu - -f[Vx («Vp) . xd &

donde A representa el drea encerrada por la curva que la ro-
dea y utilizdndose la identidad Vx (X Vp) VX x 7 p, 0o

tiene -f X dp = -f[ (Vo zV p) s kK& &

desarrolldndose el producto vectorial del paréntesis y divi-
d1éndolo entre el drea, se encuentra la equivalencia entrs -
el término solenoidal de la vorticidad y del teorema de la =
ciroulacidn, éato es

-(éa %2 -dx %_g)--k.(Vo(z Vo

2¢) AXALISIS DE BSCALA DE L& ECUACIOF DE VORTICIDAD

Para hacer un analisis de escala en la ecuacién de vortiode--
dad, se usan los valeres de las oounidorndu para soviaien--
tos de ssoala sindptica que aparscen en la seocidn 1.6, com=
ellas s¢ evalia ol orden de magnitud em oeda t‘uino d¢ la -
scumcién (2,6). Teniendo primerameste que

cQr-Qug 3w e
CETEs e

ol siabolo £ se usa pars denotar que posiblemente las dos —
partes de h expresidén pueden cancelarse parcislmente, d¢ -
Sal aasers. que la magnitud real sea senor que la imdioceda, -~
Si comparamos ¢l orden de magnitud de la worticided relativa



va oon ¢l pardmetro de Coriolis, se tiene

£¢ a1t ene
L. ol

donde R, se le conoce como el nimero de Rossby, alcanzando

éote un valor aproximado a la unidad en latitudes bajas cer

oanas al ecuador,

De este resultado, se aprecia que para sistemas de escala -
sindptioca de lgtttudcu mediss, la vorticidad relativa es me
nor que la vorticided de la tierra. De aqui que sea posi--
ble despreciar § en el término de la divergencis

(Cof)(ﬁ_\_ur_a_!)uf(auo_b_!) .:Vu.Tl

oz oy dx oy
las magnitudes de los demds términos de 1s ecuacidn (2,6) ‘son
3, udb, vl v B w0 s
-57 x y Lz
wiZ o 202 g2
s L
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1 (9F dp--0P 3¢ ) §P 83, 20t 5™
77 53y v s NPT

comparéndose las magnitudes de los términos que spsrecen, -
se observa que si 0u/ dx y Ov/dy no fueran casi iguales
y opuestos, la ecuacién no podria satiafacerse al ser el —
término de divergencia en orden de magnitud mayor que los «
dends tSrminos. De ésto se desprende que el comportamiente
de las perturbaciones de de sscala sinéptica debe ser ocasti
no divergente, para que el tdrmino de divergencia sea lo Y
ficlentemente pequefio ¥ pueda balancearse con los términos

de adveccidn de vorticidad,

De las consideraciones de escala anteriores y la definicidn
del mimero de Roasdy

auo 9 S 10--‘ 8-1
d

3z 7

I‘%%’%%”“I“f

y|(_§.| ’A”’tl- R

x oy

se inocluye que la rasénm de la divergencia horisontal a 1a ==
vorticidad relativa tiene la miema magnitud quwe la resde de

la vorticidad relativa & la vorticided plamsteria. Reteniep
do entonces en la ecuaciém (2,7) sole los Sérminoce de ordes

1029, oe ebtiene como une primers sprozisacién pars mevimieg

tes de escala sinéptiss ques



@ (Lof) a-t (2 dv )
e T%Q'S;_ (2,8)

la ecuacidm (2,8) es una primera aproximacidén y establece =
que el oambio en la vorticidad absoluta siguiendo el movie
miento horisontal en escala sindptioa, es totalmente debido
al efecto de divergencia, Esta aproxizasidén sin embdargo no
os vdlida en la vecindad de frentes atmosféricos, donde la
esoala de variacidn horisontal es solo 100 Kn y en esta ep
csla w 10 om s'l. aqui tanto la adveccidén vertical, los
térsinos de inolinaoién y solenoidal pueden hacerse tan gren
des oomo el término de divergencia.

.

2.4 LA BCUACION DR VORTICIDAD EF COORDENADAS ISOBARICAS

Una forma més sencilla de trabajar oon la componente vere
ticsl de la vorticidad es cuando se considera en unm siste-
sa de coordenados isobdrico, dadas las ventajas menciona
das on el apéndice B. Para tener esta forsa sencilla se -
utiliserén ruevamente las ecumciones de movimiento enm oooxr
denadss isobérioas, representadas vectorislmente por '

4y +txxve-VP (2,9)
a1
empledndose sdeads las siguientes igualdades vectoriales

(VD VeT(LY) +kxV§
2

slende Gk . (UxV)
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UYx(axB)s (VD) Ae (B.V)A=(Vea)D =(a.V)d
y Va¥c s 0

siendo A b 4 B dos vectores cualesquiera y C un escalar

ol operador V representa el gradiente horisontal en una su-
perficie isobdrica. Aplicando las igualdades vectorisles =
sobre la ecusoién (2,9), se tiene una nueva expresiém pars
1a ecuacién de movimiento como

DV +V( YV )+ Exvoe W+ kxVvea-NVP
t 2 dp (2,10)

Aplicéndose ahora el operador k.Vx a la ecuacidén (2,10) se-

llega a la ecuacidni

X ==V V(Cet)=(Ge )Vl (VWzdy) -0

3 | YY) TEp
(2,11)

La ventaja de esta ecuacidn comparada com (2,7) es que se ~
elimina la contribuoidn solencidal. Para fines préoticos -
esta contribuciés no importa muche debide & la pequaies de
su ncn:lt\id que puede ser despreciada en los movimisntos de
de escala sindptioca.

Los términos de 1a sounocién (2,11) ep orden de aparioiin —
sons '

1.~ La resén loosl de cambio de la vorticidsd relativa
2.~ La adveceién horisontal de la vorticidad absoluta



J.~ Bl &érwino de divergencia
4.= El término de inclinacién
5.« La sadveccidn vertical de la vorticidad relativa

Por el andlisis de escala dado en 1la seccidn (2,3) puede =~
simplifioarse avn nés la ecuacidn de vortiocidad (2,11) pa-
rs movinientos de escala sindptica si:

l.- Se reenplasa la vorticidad relativa por su valor geoes~

tréfioo,

2.- Se aproxima la velooidad horirontal por el viento geos
tréfico en el término de adveocidn.

J.= Se desprecia ¢ comparada con £ en el término de diver-
geonoia,

4.~ Despreciando la adveccidn vertical y términos de inocli-
raoidn.

La expresién resultante dadas las anteriores restricciones
qQueda como:

A‘_‘ e - V.V(C‘Of)-fv.v (2.12)
ot ‘

S1 adends se desarrolls el parémetro de Coriolis en una se-
rie de Teylor & una latitud ¢4 , para determimar el orden
de magnitud de la rasén de los primeros dos términos de la
oxpansién. Esto es

Laf, ¢ /3 Y ¢ (sérainos de orden superior)

dondoﬁ- (ag)

iy %

oll.iondo\; L como 1la escsala latitudinal de los moviaientos,
se tiense el siguiente orden de magnitud

FY=0en g&
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Cuando la escala latitudinal de los movimientos ocomparade —
con el radio de la tierra es pequeiia, L /a<¢i, entonces el =
pardmetro de Coriolis puede considerarae oom un valor cong—
tente f, excepto en el casc en que aparece diferenciado en =
el término de adveccidén. Considerando lo anterior, la escus=
cidn de vorticidad casigeostrdfica se expresa como:

g = - Ve N(Cg+t) = £.V.v (2,13)
ot
2.5 La ECUACION DE LA BVERGIA TERMODINAMICA

Como fue mencionado al principio del capitulo, la ocuacidn -
de la energia termodindmica es 1la base del modelo baroclini-
co que aqui se manejard, por 1o que es conveniente hacer unm=
sndlisis de ella, Con el fin de adecuar esta ecuacidn a los
fines letoordldgiooa que se¢ han propuesto; es decir para hae
cer un pronéstico numérico, me expresard en términos del geo
potencial, haoiendo uso de las siguientes ecuaciones:

PXas RT Bouacidn de estado
o= 1 (_1000) B/o’ Bouacidn de temperstura poten=
P cial
%_t - X Bouaoidn hidrostdtica
p
¢ ..‘L.;'Le_ =4y Bouacién de energia termodind-
it dat aice

Pars facilitar el andlisis de estas ecuaciomes se elige un -
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sistema de coordenadas isobdrico donde la derivada total si-
guiendo el movimiento estd dada por el opersdor

4 =90 +ul ev d +pd
it ot ax dy dp

donde Wm dp
at

con el fin de obtener un conjunto cerrado de scuaciones se =
oluime reescribiendo la ecuacién de la energiz termodinde
mica en términos del geopotencial. Esto es posibls ya que =
dCb/ap es proporcioral a la temperatura si la atmésfera se
encuentra en equilibrie hidrostdtico. Partiendo de la rela-
cidn de la temperatura poterncial y la socunciém ds estador

O=EX (2000 ) %o,
R )

calculando el logaritmo natural de esta expresidn y derivan-
de con respecto al tiempo se tienet

dllle- .d_gﬁo vaheowéj_g_gal__g_

at P oz’ at '
(2,14)

si se trabaja sobre una superficie uob‘ﬂu, se tiene

(4389) = (d1nd&)
dat p 4% ) ]
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por lo que la scuaocidn de la energia termodindmica tendrd la

formac

d1n® = O01n& + u C)ln‘xo leluf 61;8 1l ds
dt dt dx d’ dp op d¢

(2,15}

Utilizando en esta eccuacidn la aproximacidn hidrostdtica se-
tiene finalmentes

d (-9D)sud (-9P)evd (3D -cu-
iR v gD
-d d»
- it
p .
donde 0'--%09". (2,16)

se le conoce como 8l pardmetro de estabilidad estdtica. l;ol-
ventaja de llegar s la expresién (2,16) es haber reducido el
pimero de variables, pudiendo ser ain mds simplificads si se
considera que para sistemas de escala sindptica, la velooi~
dad hori.ontnl puede ser igual s la nlocidad geostrifioca.

Veiu ¢ Jjvs k:gi

de tal maners que se pueden reemplasar por su valor geostrée
fico las componentes de la velocidsd em la eouscidn (2,16)
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Haoiendo una consideracién mde, se supone que sl calentamien
to diabdtico es demasiado pequedo comparade con los demds -
términos por lo qus puede ser despreciado, teniendo para la-
escuacidn de energi{a termodindmica aproximada, la sigulente -

expresidént

d («0P)a-ve. (-3P)+ (0 (2,17)
ot oJ° 0P

como se observé anteriormente, para una atmdsfera hidrostdti

ca, la temperatura es proporcional a-d /ap conociéndos_e_

le también a este término como el espesor,

Analizando cada término de la ec. (2,17), se tiene que el =
primero representa la razdn local de cambio de la temperatu-
ra sobre una superficie isobdrica., los otros dos términoa -
representan la adveccidn de temperatura por el viento geos—
tréfico y el enfianiento adiabdtico respectivaments, En ep=-
te dltimo téraino estdn contemplados los cambios de tempera=-
tura debidos a compresiones y expansiones del aire,



OAPITULO ILI

EL MODELO BAROCLINICO DE DOS PARAMRTROS

BEs un hecho ampliamente aceptado que el comportamiento de =
las perturbaciones a gran escala en el flujo del oeste en =
latitudes medias, es en muchos aspectos muy similar al de —
perturbaciones inicialmente equivalentes a un fluido barotrd
pico. lLas soluciones ruaéricas de la scuacidén de vorticidad
no lineal para flujo barotrdpico no divergente fueron prime-
ro presentados por Charney y colaboradorss (1950) ¥y 108 ree=e
sultados de pruebas mds extensas llevadas a cabo en Suecia y
otros centroe meteoroldgicos, han establecido que el mecanis
mo dominante de los cambios diarios de presidn en la tropis-
fera media, estd involucrado el principio de conservacidn de
vorticidad. Sin embarge se ha encontrado que la teoria dele
flujo barotrdpico no es capaz de describir la intensificawee
cidn § decaimiento de 10s simtemas de presidén, simplemente -
porque el prinicipio de conaservacidén de vorticidad impoeibi~
lita cambioas en la intensidad de los centros de circulacidn,
Para ello, muchos investigadores han puesto su atncidn on ol
desarrollo de una teoria apropiada del flujo baroclinico, ==
que eea lo suficientemente aimple pars explicar el crecimiep
to de nuevos centros de circulacida,

Puesto que la ciclogénesis e¢s normalmente acompaiiada per un-
aumento en la energia cinética total, es olaro que uno de ==
los ingredientes esenciales en tal teorfia seria un mescanismo
de inestabilidad netamente baroclinica, porque la energia oi
nétioca de 1la perturbacidén en desarrollo es suministrada por-
la transformacién de la energia potencial existemte. La clg
ve del problesa estd en incorperar este hecho en uns forms =
real ¥y simple, |



En los dltimos aflos varima teorfas han sido propuestas por =
Eady (1952), Bliassen (1952), Thompson (1953) Charney y —
Phillipe (1953) ocon los mismos fines pero siguiendo distin-

tas aproximaciones,

Todom éstos modelos exhiben una especie de inestabilidad ba=
roolinica que permite alimentar ds energia a la perturbacidn

en desarrollo.

En este capftulo se presenta la teorism del modslo baroclini-
0o de dos pardmetros que describe ¢émo pueden computarse los
prondsticos; comenzando con las ecuaciones generales de movi
miento casigeostrdfico para un tipo especial de flujo baro--
¢lfnico, cuyo estado es caracterizado por solo dos variables

Yy Que ge reduce a un flujo barotdpico en un caso degenerado,.

3.1 EL FILTRADO DE ONDAS DZ SOWIDO Y DE GRAVEDAD

Las ecusciones generales de la atmdmfera permiten solucionems
de diversos tipos, tales como, ondas de sonido, de inercia,=-
de gravedad y ondas de Rossby. WNo todos estos tipos de onda
tienen la aisma importancia en lo referente a descripcién de
sistenas en movimiento que conducen el tiempos per ejemplo -
las ondas de gravedad y de sonido se muevern muy rdpido en ==
comparacion a éstos sistemas, sin embargo las ondas de Ross=
by carascterizadas por un movimiento lento son principalmente
capaces de describir el movimiento de los sistemas meteorolé
giocos de interés.

En base a 1o anterior, es convenients tomar unm sistena de ==



ecuationes filtradas que describan con precisidn las ondap =
de Rossby, al mismo tiempo que los otros movimientos ondula-
torios pueden ser omitidos, de tal manera que ls solucién =

real no se ves oscurecida por ondas indeseables.

Para eliminar las ondas de sonido en 1la vertical, se reempla
sa la ecuacidn de moviriento vertical por la de aproximacidam
hidrostdtica. 8in embargo una atmdsfera hidrostdticamente =
balanceada puede permitir una clase especial de ondas ncﬁnt&
cae propagandose horizontalmente. En este tipo de onda, la—
velooidad verticel es cero, pero la presidm oscila en la ca=
pa inferior. Para filtrar este tipo de oscilacidn es necesa
rio que:
W =dp/dt=20en la capa inferior (Holton 1979),

Un campo de velocidad horizontal divergente que cambia con =
el tiempo es esencial para la propagacidn de ondas de grave-—
dad. Si se desprecia la razdén local de cambic de la diverwe
Zencia horirontal al calcular el balance entre los campos de
masa y velocided es suficiente para filtrar las ondas de ér;

vedad dependientes del tiempo,

Hasta shora la mayoria de las ecuaciones de prondatico que =
han sido consideradas, se han basado en las aproximaciones =
casigeostrdficas y casi-estdticas. La aproximacién casi-es-
tétioca es vidlids para movimientos cuyo alcance horizontal es
grande en comparacidén con su alcence vertical y es gensral—
mente tratada como leg{tima para todos los movimientos @ ==
gran escals en la atadsfera.

A1 estudiar las noluéionon de ecuaciones linenliladc.. se o1



ouentra que esta aproximacidn junto con la aproximacidén casi
estdtica, eliminan las ondas de sonido y las ondas imercia—
les y gravitacionales ordinarias, cuyae velocidades de per—
turbacién son completamente no geostréficas. la aproxima—-
oidn casi-estidtica permite usar la presidn p en lugar de la=-

altura = como coordenada vertical,

3.2 LAS ECUACIONES DE PREDICCION DZL SISTEMA CASIGZOSTROFI-
CO FILTRADAS

El método casigeostrdfico consiste en sustituir el viento -=-
real por el viento geosirdfico en los términos que no son —=
oriticamente afectados por ésta sustitucidn. Asi la aproxi-
macidn del viento geostrdfico no puede usarse an el términoe
de la divergencia. Ia manera mds simple y ldgica de introdu
cir la aproximacidn geostrdfica consiste en sustituir el ——
viento real por el viento geostrdfico en la ecuacidn de la -

energia termodindmica y la ecuacidm de vorticidad.

Un ooncepto que reviste importancia en este trabajo, es el =
de la funcidn corriente representada por ¥ y para introdu=-
cirle en ol andlisis, puede partirse del teorema de Hela= —
holts, que establece que urp campo de velocidad puede dividir
se on una parte no divergente Vy mds una parte irrotacional
v. (Holton 1579).

Vs Vy + V.

(3.1)
donde V. V=0 g Vxveao



Considerando bidimenzional el campo de velocidad, puede come
siderarse la parte no divergente em términos de una funoién-
corriente [/ definida pors

vy =xxVY (3.2)

o on componentes cartesianas

us -—:;2% ’ v = {;Zé

de lo cusl puede verificarse
2
V-Vy/ = 0 Yy ¢-k.VIV-Vw

Puesto que las isolineas de ?// corresponden a lineas de co=-
rriente para la velocidad no divergente, la distancia que sge
para las isolineas de }/ es inversamente proporcional a la -
magnitud de la velocidad no divergente, la distribucidén de -
Vp puede ser fiécilmente representada en el trarado de l{—-
neas de V constante sobre un mapa,

Por andlisis de escale de la ecuacidn de vorticided dada en-
el capftuleo 2, se tiene que V puede considerarse casi no di=

vergente, esto es

[y | <<|ve|
Por medio de la eouacidn de balance lineal, no tratada aquf,
puede relacionarse la funcida WQon el goopotencial¢ eR una
relacién sencilla que es aproximada s0lo fuers de los trdpi-
cos y est .

2 2

V ¢ - f.V w
donde fo o8 un valor medio del parimetro de Coriolis., As{ =
pars sovimientos de escala sindptica, 1la fumeida cerrients =
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s¢ da aproximadamente por W.Cb/f.,. De aqui que el campo -
de geopotencial sobre una carta de presidn conmstante sea pro
porcional al campo de la funcidn corriente y al mismo ordep-
de aproximacidn

Vy = k xv¢
fo

Ahora la ecuacidn de vorticidad (2,13) y la ecuacidn de la -
energia termodindmica (2,17) pueden representarse en térmi--
nos de Y y W como

D Y2y a-vy VVPy+ )+, D
5 ¥ 4 ¥ ° 3% (3.3)

I

O (2¥ )e-v, . F(2¥)- T o
'5¥' vV p e (3.4)

3.} DERIVACION DEL MODELO BAROCLIFICO DE DOS PARAMETROS

Los modelos barotrdpicos establecen que la distribucidn de -
vorticidad vertical en cualquier instante es transportada --
isobdricaments por el campo de vientos, mo pernitiendo 1s ad
veccién de temperatura que es un proceso esencial pars el de
sarrollo de sistemas sindpticos, 34 se quieren producir pro
nésticoa satisfactoriamente consistentes, ees necesario preds
cir el desarrollo de nuevos sistemas. Para incluir los proe-
cesos de adveccidén térmica que son esenciales en el desarro-
1loc baroclinice, debs usarse un modelo que incluye miés de unm
nivel en la atmdésfera, pues en una atadefera baroclinica hay
advecaeidn de iiro de diferentes temperaturas y el espesor de
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las diatintas capas varia como resultado de este efecto,

El modelo Baroclinico que se intezra en este trabajo es el -
publicado por Holtom (1979) que incorpora el proceso de ad=
veccidn de temperatura baroclinica en la prediccidn del geo-
potencial entre dos niveles. La derivaciénm del modelo con——
sinste en dividir la atmésfera en dos capas como aparece en =
la figura (3,1), la primer capa de O mb a 500 mb y 1a segun-
da de 500 mb a 1000 mb

P (mb)
0 C‘/L.O 0

250 s mmac=mszs s suexzsa 1

500 @2 2

150 ------}-I-I----..a

1000 - @4 4

Pig. (3,1) Representacidn de la atmdsfera dividida en capas-
para la derivacién del modele Baroclimico.

Dividiendo estas ocapas en intervalos de presién de 250 mb, -
aparecen los niveles 1 y 3. |

Aplicando la ecuacidn de vorticidad en los niveles de pPre«e.
sién de 750 mb.y 250 mb, utilizando ademés la ecuscidn de la
energia termodinémica en el nivoi isobérico de 500 md, y ha=
ciendo usoc de las lprpxinncionol'por diferencias finitas, se
pueden evaluar las derivadas verticales come;
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(W) v Wy . (@) n Wi - W2
o0 8 - “ar ' Y

Resultando las ecuaciones de vorticidad:

2
sb_tvz\pl-- (e x TP) V(T y o f)+__£g_§ W, s

2 2
btv ¢3--(xx‘7w3)-v(v w3+f)- zop wz
(3,6)

donde por condiciones a 1la frontera, se considera que la ve-
locidad vertical debe ser mula en Omb y 1000 mb, para evitar
la posibilidad de que exista flujo de momento a través de es

tas superficies,

Aplicendo ahora la ecuacidén de la energia termodindmica
(2,17) en el nivel isobérico de 500 mb y aproximando por di-
ferencias finitas el término bw /d p comot

<a>g.1€j_=JL1_
P2 P

resulta 1la expresidn:
Béi (Y- Yy)=- (= Vw?).V(wl- Yo

* T A P w

fo 2 (3,7
on esta ecuacidn, el primer términc del segundo miembro re-—
presents la advecoidén de espesor 250 mb = 750 mb por el vien

to de 500 mb, Debido a que la funcidm corriente en 500 mb =
no es predicha por el modelo, puede obtenerse por la extrapg

1a0ién 1lineal de las v:: on 250 mb y 750 mb come:
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Wz-_;z_('ll/ullfs) (3,8)

Para tener unm conjunto cerrado de scuaciones de prediccidén,=
e8 necesario reducir el mimero de variables; consiguiendo ==
elimipar (2)2 al sumar las ecuaciones (3,5) ¥y (3,6) obtenien
do

d V3 (¥ V/})l--(.kx Vi 9w ¥as o

3t
~xx TYNI@* Y3+
(3,9)

Bata ecuacidn establece que el cambio local de la vorticidad
verticalmente promediunda es igual al promedio de las advet==
ciones de vorticidad (250 mb y 750 mb). De esta forma la ==
ecuacién (3,9) gobierna la parte barotrdpica del fiujo.

Con la misma intencidn de esliminar (&) 2 en las ecuaciones de
vorticidad, se resta la ecuacidn (3,6) de la ecuacidn (3,5)-
resul tando la expresidn

?a: vz ( WI.- ¢3)}.-(xxv¢x).V(V2W1. f) »

exx VYUNTVEY3. f)o_g.go_%g_.

(3,20)

Sumando 1a ecuzcidém (3,7) multiplicada por =2 A 2 o 1a scus-
ciom (3,10), donde

>." - e 23"?5 2
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Se tiene:
',f)? (72-2 2% (Y1- Y3 ==x VY.
VVZY1et)s (xx VYNTV2 Y34 2)

e 2 N2k x V¥ 2).Y(Y1=Y3) (3,11)

La ecuacién (3,11) expresa que el cambio local del espesor =
250 ab = 750 mb es proporcional a la diferencis entre las ad
veccionee de vorticidad de 250 mb y 750 mb mds la adveccidne
térmica.

Puede considerarse la ecuacidn (3,11) como una ecuacidn para

la tendencia del espesor.

Cen el fin de llegar a una expresidn mds simple de la ecua-—
cién (3,9) se desarrolla cada uno de los términos en la i
guiente formas

(«kx YY1).V(V3V1 4 1)a

VW 4 2 -0V 9 2 .
'J_y"T;(v Vies) _5_;'__5__’. (92 Vis1)

e J(VEVY14t, V1) (3,12)
Donde J representia ol opersdor Jacobianog de la misma formas

(«xz2 VYDV(V2 Vaet)a J (V2 Pauz, Y3)
(3,13)
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Per lo tanto ae tiene abors una mieva expresién para la scua
cidn (3,9) repressntada pori

L . - 2yi1 o1, . 2y3.t,
'EFV (Y1« Y3)e JI(VEWL oL, Y1) o JIVE Y30z, V3)

JVEYP, Y1)« JUVE Y 3, P3)e
vJe, W) e JiUg, ¥3) (3,24)

Que se pusde modificar més si se toman los dos ltimos Jaco-

bianos comos

Jutwine JOg, ¥3)e-0r QWY1 - d¢ OWa
oY o= gr o=

--_Q_{ _d__ (WI# V’J)
a7 d*

Ya que a una primera aproximacidn f solo depende de y.

81 adends se toma A= Y1 ¢+ Y3, entonces

2, 2y, . 23, - 9
.g_'.v a= JIVIya, Y1)« J(V2y3, ¥ %5'5‘2

(3,15)

ahora desarrollando los térmimos de adveccién de vorticidade
en 1a ecuacidn (3,11)

-xx VY2 .V(v"'lput) - J(V’W), Y1) -%§ %ﬂi
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kx VY3 .T(V2Ys3en)a J(q;;,vaq):g).%;%%
y X

aplicédndole a la escuaciém (3,11) la conaideracidn
B=(V1-V¥3) (316)

Y utiligsando adenmds 1a ecuacidn (3,3), se tiene la siguiente
expresidn:

O ¥2r-2A?Q38s J(V23y1, Y1)e J(V3,V2yy
S " 1'% L4

A ]

-0t 6!0 2(kaA).v3
37 x )\
(3.17)

Al desarrollar el dltimo término de (3,17) como

ANrzyrgra )\2(-%2 _%_3+_ac}_§ %_:)

= N Ja e

Sustituyendo este resultado en la ecuacién (3,17) se tiene -
firalmente la expresién de la energia termodindmica

;Q_vzn-axz.g.%- JOZyn y1) e JOa V2 ¥

d

y
(3,18)

Puede observarse qQue en ¢l segundo miesbtyo de las ecumcienes
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(3,15) ¥y (3,18) pueden calcularse loe términoe para cada pun
to de la red utilizada, garantizando com ésto qQue pueden ex=-
presarse como funciones de las coordenadas x y y, eate es, -

pueden representarse dichas ecusciones come:

O % aar () (3,29)
3¢

208-2 32 0Ber?(x,y) | (3,20

y V"T )\__a_&. X, ¥ »20)

Pormando un par de ecuaciones simultdneas, que al proporcie-
- mar los valores de A y B, quedan definidos los valores de Y
y w_'s. Estas ecuaciones pueden ser resueltas por el método
de relajacidn. Una vez obtenida la solucidn, se integra en-
el tiempo la tendencia de A y la tendencia de B por diferen-
cias finitas adelantadas en el primer paso de tiempo de la -

siguiente forme:

AA- - ’1 (x, ¥) " de lo cual A= !1 (x, 7) At
t

A e 2, (x, 7) d0lo cul  B=?,(x,7) At

At | |

pars los siguientes pasoes de tiempo se utilisan diferenciae-
finitas centradas; esto es:

Ar = n (x, ¥) é Ox « 244 n (x, ¥)
2As )

%l - le (x, ¥) é A. - QA' .’2 (x, ¥)
2Q¢ ) .



Finalzente comot

B, (N ¥y (h- ¥3)_ vy,

2

e

a=8 (W ¥y (- V) oy,

2

Se llega a un prondetico del geopotencial de 750 my y 250 mbd
a 12, 24 6 43 horas segdn el mimero de iteraciones que ge¢ --

realicen,

COWDICIOFES DE FRONTERA

Al adecuar una solucién por métodos numéricos de las ecuacio
nes (3,19) y (3,20) en una red de 22 por 19 puntos contenieg
d0 a 1a regién IV (O.MM,) que comprende los palses de Méxi-
co, Canadd, Estados Unidos. Centroamérica y el Caribe, deben
considerarse con especial interds las condiciones de fronte-
ra que eviten errores en la evaluacidn de las derivadas en -
los puntos periféricos de la regidén de integracidm. Si qui:
re evitaree el flujo de momento hacia 4 desde la regidén de -
integracidn, se requiere en primer lugar que las componentes
de velocidad eean cero en las fronteras Norte y Sur y segun-
do, que en las fronteras Este y Oeste se adopten condiciones
c{clicas. Para el primer caso 3e hace que en la frontera --
Norte, el segundo renglén de la red sea igual al tercero en
cuanto al valor del geopotencial y el primer rengldn tenga -
para el geopotenciasl, un valor constante.
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Dado quet

al calcular las derivadas en la frontera Norte, ae tiene ques

%_rb_ - 0, 3.0 -P0,1-1)

Ax

#i la condicidn es que v = 1 aé = 0, entonces
f p 4

6 (2, J) = constante = z"
$, 1)

isl N
donde j denota la columna de la red y varia de 1 a 19

Abora 8l se desea que u = 0 en el norte, se tiens que Cup——-

plir quet
%i - 2!2. 1) -ish ]I s 0
97 y

entonces ® @, =P, 9

De la nisma forma se procede em la frontera Sur,

Para el caso de las frontoral laterales se supone una cicli-
cidad entrs el Bate y ¢l Oeste, que consiste en igualar la -



primera columna de la red con la pemiltima e igualando la se
gunda con la peniltima, suponiendo en una forma idealizada -
que la regidn circunda toda la tierra. PEl metodo utilizado-
es el recomendado por el maestro Enrique Buend{a y colabors-
dores (C.C.A. U,N,A.M,), Con ésta aproximacidn se intenta«
reducir la contaminaoidn en 1la regidn de prondstico. Para =
lograr esta aproximacién se incorporan a la red cuatro colum
nas de datos hacia el Este y cuatro renglones en el Norte, =
as{ como un rengldm en el Sur de la regidn IV (0.M.M,) Bucn-
dia ¢t. al.{19¢5)




CAPITULO 1V

RESULTADOS Y CONCLUSIONES

En esta tesis se aplica el modeloc Baroclinico de dos parime-
tros en la regidn IV, utilizando lae cartae de uso diario -
dal Centro de Ciencias de la Atmdafera de la UNAM, tomando -
los niveles de 250 y 750 mb para pronoeticar los niveles de-
250, 500 y 750 mb, Del andlisis de lae cartas proporcionadas
solamente se tomaron los campos del dia 15 de enero de 1985,
haciendo notar que se presenta Unicamente este d{a, porque =
en ¢1 se encuentran loes sistemas cldsicoe de 1la estacidn in-
vernal.

En 1la figura 1, se muestran los tres campos obeervados a las
12,00 2 del dia 15 de enero de 1985, en donde se aprecia cla
ramente una vaguada en el oeste de la regidn IV, afectando a
1la peninsula de Baja California, siendo notoria una ligera -
inclinacidn de la vaguadas hacia el oeete con la altura. En =
el este del continente americano se observa otra vaguada que
se extiende hasta la peninsula de Florida en los tres nive--
les. Aei mismo en la regidn del Caribe se aprecia una circu-
lacidn anticicldénica que es mas notable en el nivel de 700 -
ab, figurs 1 (C).

Para el d{a 16 de enero se observa en los tres niveles, figu
ra 2, un movimiento muy débil hacia el este de 1la vaguada o¢
cidental observindose Que los ejes estén sproximadamente on-
fase; por otro lado la vaguada oriental presenta un movizmien
to pendular y finalmente en ls regidn del Caribe se tiene --
mievaments una regién de circulacidn anticicléniea.

Al aplicar el modelo Baroclinico pars un prondstico de 12 ho
ras a partir del dia 15 de enero, se obtienen los resultados
que aparecen en la figura 3}, noténdose que los sistemas mani
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fiestan poco cambio en su configuracidn excepto en 700 mb,ya
que en el Caribe la circulacidn anticicldnica se extiende ha
cia el suroeste abarcando una area mayor, los otros dos aip-
texas permenecen aproximadamesnte en la misma posicidn como -
se dijo anteriormente.

En la figura 4, se tienen los resultados del prondstico a 24
horas en los tres niveles de trabajo, aprecidndose en gene--
ral un retraso de los sistemas sindpticos con respecto a los
observados figura 2, sobre todo en latitudes altas y no se =
observa el movimiento pendular en la vazuada oriental antes=-
mencionada. Esta falla puede deberse al andlisis sindptico =
que ee realiza en la parte Este, ya que al hacer la ciclici=-
dad en esta zona el dim 16 de enero, no se trazd la cuila que
aparece el di{a anterior, dando lugar a que el eje de ia va-=-
guada en su parte sur figura 2, efectie el movimiento pendu-
lar, mientras que en el prondstico, la cufia que tiene desde=~
el dia 15, impide este movimiento. Por lo demds, el prondsti
co 8 24 horas de la circulacidn anticiclonica en el Caribe =
es aceptable.

Cabe mencionar que el retraso de la vaguada occidental de la
titudes altas puede deberse a las condiciones de frontera de
escalén adoptadas en la parte norte (Buendfa et.al 13935) que
obligan a extender la malla cinco puntos al norte, donde se-
realize un andlisis falso en esta regidn, dando lugar a cam-
bios bruscos en el gradiente del geopotencial, ya que en es-
ta zona no se cuenta con datos. La configuracién pronostica«

da a 24 horas figura 4, en la zona de la Repiblica Hexicans-

es muy similar a la observada, por 10 que se propone que es=-



te modelo puede ser utilisade en ¢l Servicio Neteoroldgice -
Nacional como una herramienta mis en ol prondstice del tieme
po a corto plasc de maestro pafs,




TI1IT b3l
DI
4734331330131

71
I
1

mMMNNIIMBILN
1NN
TITITIINNT o mm 3y

.
I I, O

SOTUILILTLLOG0GS
2503035533005

I(a) CAMPO OBSERVADO A 250 mb

i
55

15 Enero 1985

.

Fig



I TN
RO At
311320020

Icni:.f
R .
U eggaz.

9

9|

~00Q.

14119

Couvunrvuune HUNL006

EL AR b+

J0uie oL v LTLINY
SSINWN IS S ISR ]

33300 ucE0Dunirt | uC JUNOGE AL JuL 16 [ L DR Y

o LI IOREE SaE oA b Sgiaf 1hbe sy BAY

ceiLolis k PR
BN v B PO W PSR RIS Ehy E T T .2.» Wi L wie o)

Let0y S, dunaf U IUCUUIULLDIBEHLENGE A JUBNINWCBRI It Cv L FULG

SO UCHCORELUBULL T A90 1AL Junc M v witn 00,
weupZILRa0E JU0 NG ID0g Yy 3630ury3
EOPVT I 3. 92
UTRL A R 1AATAr 1 3ANE 34 Jaduo e g o a o
L 0L UBNEDS Jue00 1 )THvwy mw g 1y
A Laa e Igaacaa vad
338 0
VI IR 90 v

IS5 Enero 1985

. 1{b) CAMPO OBSERVADO A 500 mb

Fi



o

i Jos ey

-

prw e

e e i )

e
FRERENN

EEee ™

il
30055

1333034055

)

A
3020350535

P e e oy

2

0333

1o

e I iy

P

15 Enero 1985

Fig. 1(c) CAMPO OBSERVADO A 700 mb



317

shabasssaiadad

4119

D50555 4

2333033503
e e e

Pririr i e sy e

[ s v )

3944035355 0355550455L000%

jeriy}

rap)

T W po iy i e e B

proe)

33355555304

33353

huSaRAR3]

U
11301
MERRRBRRAL
2113133379

=

i}
iy b e e}

s

35357

I gvpr e i r i iy Bl o
332

SI.30335

2433

Fig.2(a) CAMPO OBSERVADO A 250 mb

I6 Enero 1985




. . .-...; purve

z s ..
lesssaves L e s -
H ee

NN RTYYIAN

Py uny ine ........::.:

TS TR TN

e LRILEY L Skt
M RETL SO X )

FELEFCRUENSTE R
R P
PR . IYE
a3 bl awy o 3 i0300senbdt v o g
RIS LRy DRy I EE IS e cugr
480L JviiILuiuIaIAI0LL_L0Ya SIS0 LED fopdcaaiuoiniuuney

B T D S B A Y L L A N R L R Lt
SITIRIGENEITY DREE RS o g Lo yuude
03030 ie it ..:.:.r.........Z.... Y USLUT L L g S 3d Sy SUUDEICU 0L B b C L ue n9u02wAIE:

T30 WU L se AN BL I ac IO
Suliren LU0 30NN .ceruo:n,:.nc:c.:: 2y 00 EEWn0L:
Cunid ) a3Tubuc dvue e AOF3 A0S 0na T «:.ltnﬁx‘; S

pers

6 Enero 1985

Fig. 2(b) CAMPO OBSERVADO A 500 mb




ol

priorin
S5332L00500
e priwderiobage Joj i) o 2503000
[0y g ol Sy g b o e e e 0 B e )

Fig. 2(c) CAMPO OBSERVADO A 700 mb  i6 Enero 1985



V3G
I

eoevdvas
.

1
1y
nmmn
11
1
"nm
1M
3 3l al
N
o 11
5 5
T 3 133]
) 1 1
Y 1
h) 3 111127
2l X}
¥ T X!
) s
M 4
Arpaiasy
111171731
213
17110
33331719919
NIV
113779
A AAAaaeaiiNRsanan>2and
Maaeaaaaiaiialiiilaliliig
228>
Rissstesiasasadnan
“saianana
AEERRsay i
311N
™ SRAARAARRRE
1IN Al
11TV L
1IN N
JRImENLI MY ki) m
MMM N AL LN T 1713 in
I T I ITITIA N T T SaRRhE) 3
N33 I 13 LI, 13313
PSSR RERRAASERRAR SN R AR RS ) 1 ¥
NI 3TN 3 3 RAARR)
T 931 1YY
— »o} 3337 3 NP b Y.

250 mb

3(a) PRONOSTICO A 12 hrs

Fig



=33

Pt e teieiei o geiei]

3255253220355%0

e an e et

Rt aratim e

w0 8 @ unrnaca
«0 & & AI0UGUGE

900,
Bk

EEREE]

9000uG0 300!
Q0CA10073 1
K¥0209200 & Sdaude oe
Lonannan
300

©r ¥YI2300uI306e £ ILEILGLC RUT 373
233 3duibiog6s 63T E7) @ LI 0CII033
2 3edBLAVTIITCAIIGCLE00y 8 I 1AeICIIGC
Povad e 3IICTL I HG 00 2D G 2ty e
100 I I TN NI IGUOU G220 0022 ety E
30944231360 < 1y LD 093131389 )99
3G suunt 43IV 09 3 33193
DI IR IuuEl 2230, a2, 33397
~on, LIS 33398
UIW3IACAT L gL 'S 243200C
023007 s 3333
V2L CuCIt Juul 33562
e N Lt 5
932334a 350 By ne- e . 25u6 3P Juut ¢ 303
% 3ounbrIIUULIBIN010L Doy § IIYNTICII0! eud3CyuSdad
PRt e 2 O TR TN 0 IS SRR BRTARSY

® wowuCI00 302N
S3Genarasunid]

wiwu.uono 2

ane T

e

wgzuanoncs 2 22709002 o8

MUt 00 B

Qw00 _aw ..r...:_w.ssaaun .
BRIy

2290830
972983 ..uo C.

@ Luay e Lusaaricarn

G00A0u0AECTGLG 8
©J0C 100006 IULTUaa &
Cu400CLaONDANL02 @

aeu:ncmoanuﬁ.:o::

azQ

- v ieh an R

AR aL bio VAR

Anbwr
ALhARANAn ¢ nun An Rk

uhug CoGIe gee JOud ¢
g A g 383GuudIeud
sl UGS 8 wiifu @ shyd HacAne 3
.:..M(J ‘SWFD- a . :ﬂ; .tn -dei&( e - 3
o ebuyOet g B iy o 3!
0uGat dguaa 408280040433
~0 a0 WA L I8 AN }

SABLAL SAT N IS 8 @ NS d e ludGAdNmE 0G0

wrerse’ GNG5s1390003 € 32)4u83ua0LIL 00y
Cuinaanns

Py o g

w5062 @ JLGINNiCIude0
439090 _§ 0349690
GOF 19 § 10T )

¥ Gl ¥ OUlL 10O TG YO

283390 YEN0000 300

i @ AVICA
# UeIa00 K yTNOLLLNL.

ey

v

S e

0
avsassvesss oon.
8003055¢ dunvetvetaasd
U U0 000G 300 Ju
Zoaaeuc e 330l 330385383503 oo
ac 3050

smay ExC A RINRRN g
manwin

NAmBARLA

NRaLhANA
PRty

JUGI0 UL T INILL BE 3BT T4 IJve u) % hOCe0DL
9C 204w GO
509006061
3 300

GOUUGUITILOYUATLIY CHY 0w IIuDD
A I0BLL AL LoCI IV I T KIS

& Aditian Rl N A,
. @ AninL hesnbe
o

5%

QBE AU UL BRI TG TAC DO
3T Sanaanss toee eRstesraisels

Zsimnng3nt

500 mb

3(b) PRONOSTICO A 12 hrs

ig.



osone

evree
ceccarre

»

i.

HH

Ve

1

13

iv

Y

A

e

v

i

2 ae

o2 134

& i

e

] e

o e

4

e v

& N

biag o

T i e H

SR i H

5 i) s

LOo333333007, N
ooguadndiisey

-t 33733 H

feistristngeivir iy
Bougdgudds
[eEtt i
[oprwo s o
gaddazas
3333
ot agot vt
5372z a3
S bt
443 3
3
o} =
>
fes e
33333
B33505a334.,
PR pie
3
43393230,
Firiview]
el b
£33335393553 35007
5330 i3 3
43 =)
3
=43 Zas33s
2 3403 -_.‘.a_...u_.__-,n.‘
s -4 3 ot DDk
3. . b d
a5 33325Ci3onas
= i e e e b} 1333322353330030
vl - 333307330334532000000 400900 AR RAT ot eje bt b e peer g
33333533 priviego b e jiuge s b ogs PAcpy piobepy)

Fig. 3(c) PRONOSTICO A 12 hrs 700 mb



2RaraarIasassrsian Sed
320sasRaraaNPASNA R SIA &

232 88 2asnanrnd
AAaAANRAIANLASARANANCILRAINA 8 AARAMARAAAARASARARASA S

AARARAANaNIrANAARANARS
A ANt enaaRsALRRRAR
Araaenaressasxanasa
asanaxsan

355

B

R e i 3 Y

L3350

=}
priv

250 mb

.4 (a) PRONOSTICO A 24 hrs

Fig



LS4 M yshon
.er,f

o3l Tg ARy
RO VO E S N Ko R TR
) FONA APRNRPE N
e itdue ’

S alvduietunves
PSS R
P PN M
CanEene

qxoua83 :
varaccee 1w 808300 Y tare reurengoe
PONLE S R ITVR L AN P YR QYE MW AL

FLET RN

ig. 4(b) PRONOSTICO A 24 hrs 500 mb

F



Ny

e e

Versveevey

[EEERTINY

]
¥
b
)
3
}
joh
a2 b
.12 Z
I =
o d
= 5o
4 5
it =]
5 b
b -
i =3
133 U3
3. i )35
G302205 334353 ol
it - 23233 43
o i i b it 2333 a3%
Fi4333223253L3333300 453338 253
Fi233235520000520000 Pt B
g 432523 S
[ttt =332 i
u3ds Wit pEir bt brwir bt =
Ga35353493 0 e N 43233533333003350001 00 TIE8 g 3nESasInna g iz
) s i PEE H
S3333353 i e ERErErTerEree .
3 22333332 53 H
e e et b bt 533 o
i} e e e} 13343443 L223%343 3333323330
=223 %222 3. igete 3 .
5535330333357 5534345053307 LLoo33sa3 3
ete ety e e rpete] 3 3 .33353233273 Sasouiaadndlss
3 4332233 o 233344 2z 12333 EET g
5 33 42272432 0053939 94335450 3230323050500

Fig. 4 (c) PRONOST|C0 A 24 hrs 700 mb




APENDICE &

DRPENDENCIA DB LOS VEOTORES UNITARIOS CON
RESPRCTO A LA LONGITUD, LATITUD Y ALTURA

Ceno se menciend en el primer cap{tulo, las direcciones de =
los vectores unitarios mo se mantienen constantes por ser =-
funoiones de posicidn en una superficie esférica sobre la —-
tierrs. 8Se hace aquf una evemluacién de las ragones de came
bio de los vectores unitarios en direccién longitudinal, le=
titudinal y vertical (x, y, s) siguiendo el movimiento. Pa=
re 1o cual se utilisa el operador de la derivada total exprs
sado por
%—t-%*“%*'%"%

Se considera que los vectores unitarios no presentan varig--
oién temporal o leoal por lo que

ai = %_‘ - .g_k =0

ot t t
Dado que 1 solo depende de X, la representacidén de su deriva
da total serd

=u o 1
. H X ("1)
Pare mejor ilustracién se emplea la figure (A,1)

Pigura (A,1)
Dependencia latitudinal

del vester unitarie 1
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Cuando 5}\ ea muy pequeilo, el arco 8 x se confunde com una ==
recta y puodo entonces hacerse la nproxiluoidn de una seme~~- .
Janza de tridngulos como

diae 4 A,2

& wng )
y

lia 31 =31 e _3

8z —0 Tx dx acos § (&3) |

ol vector 01 estd dirigido hacia el eje de rotacidnm y puede
z
representarse en base a la figura (4,2) como

nt Pigura (4,2)
Descomposicidén del vector
joend § 1 en sus partes vertical y
3t latitudinal.

Tken

[

%;' W( jeengd =k cos @ ) | '(1.4)

por 10 que la ecuscidén (A,1) toma la forua

%';:—.—a—(jnn¢-kooo¢) - (a,9)

Analizando ahora la variaciénm del vector umitario 3o 00 ottem
ocuentrs Que este es solo funoién de x, ¥y y, con ayuds de la=
figura (A,3) se llegs a lo siguiente
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Pigura (4,3)
Dependencia longitudinal
del vector J

)

-

-
-

- - =

"Del tridngulo 0 AB tan¢d » 8 & h = aftang
h

considerando SA may pequesio, puede hacerse la aproximacidn-
que en los puntos ABC se forma um tridngulo semejante al for
mado por los vectores unitarios y el incremento 8 3

-i-i-'-i-'—‘.ﬂg- | (4,6)
.%4. -n-.g.:.-w_é_

dzx =0 (4,7)

Puede verse de la figurs (A,3) que el vector 8f / dx estd 4}
rigido en direcciés de x, entonoces

fo-wmet
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Con respecto a la variacién latitudinal del vector § se pues
de utilisar la figura (A,4) pars su andlisis

81

(Ay4) Dependencia latitudinal
del vector unitario J

Tomando 3¢ muy pequeiio pusde conaiderarse una semejanga de -~
tridngulos, tal ques

—i—;‘-"{-'%— | (8,9)
y
y—.ou TL }' (4,10)

come también se ve la figura (&,4), 6l vector 3] /Ox estd d}
rigide en direccién negativa de k, por lo que pusde oxprou;
se a (A,10) comeo

d ] = -_k (a,11)
or

s
tomande las dependencias longitudinal y latitudinal en una =
sola expresién, se tisme finalmente

4 --utmd -y ,
a a Y (822)
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Por dltimo se utilisa la figura (A,3) pars tener la razén de
oanbio del vector k, encontrando que éate solo depsnde de —
XyY.

Pigura (A,5) Dependencia -
L)
k K latitudinal del vector
unitarie k
q

V

Considerando como en loa casos anteriores a 3)\-1’ peoquefio ,=
80 llegn a

ak-k-
 r v

(2,13)

1lim Sk- Ok =
e s

En una forma similar se calocula la varisciém d¢ k con respeo
to & J. Los vectores Ok/f 3x y 3k/ dy apuntan em direg
oién positiva de x @ y respectivaments, por le que

SR T

Tav a (a,14)



APENDICE B

Las coordenadas de presidén y relacién entrew y w

Generalmente los datos meteoroldégicos son reportados sobre -
superficies de presién conetente més que & superficies de al
tura constante por 1o que es conveniente expresar las scua--
ciones en un siatema de coordenadas hibrido; éstas son las -
coordenadas de presién., Natemdticamente esto significa una-
transformacidn de Z a P como la coordenada vertical indepen-
diente. En el sistema de coordenadas P, las coordenadas —
usuales (x,y) denotan una posicién de punto proyectada sobre
un plano horizontal y la presidn denota su localizacidn a lo
largo del oje vertical. Las variables dependientes no son =
afectadas por la transforsacidém de coordenadas exoepto Que p
es una de las variables independientea y la altura geopoten=
cial de una superficis isobirica particular ¢s una variable-
dependiente @ = P (x, y, ps ¢ )

Para transformar la fuersa del gradiente de presién dada por
1la ecuacién (1,3) de coordenadas de sltura a coordenadas de-
presién, puede obtenerse utilizando la fig. (3,1), tomdéndose
1os cambios de presidn a 10 large de x y s, teniendo 10 sie

guiente:

z R £ig. (3,1) Secoién trans—
versal vertical, paralela -
h4dr al planc x § que Buestrs la

oconecoida entre las derive~
das aon 8 oonstante J P «=

St
constante
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(PoedP) < Po = (e8P -F (Ss)
S§x s Ss x J&8x P
Toméndose: 1f{mites cuando &x, &t —0
1ia (SP) e 1lia (i) b9
8x s x

dx p

$x-0 dz —» 0
g — 0

6 (2B) «-(3®) (23 |

xs dsx OJx P (3,1)
Auxilidndose de la ecuacién hidroatdtica (1,30) se tiene pa-
ra la componente x de la fuerza del gradisnte de presidn,

' (0P) =g(ds) = (bé)
'%' 3%: '('é—:r "0 x P (3,2)

dondocb - jo g4 s ol geopotencial que estd definido como -
el trabajo requerido para eslevar una masa unitaria desde el-
nivel del zar hasta une altura s.

De 1a misas forma que (B,2) se puede expresar la componente-
. ¥ de la fuersa del gradients de presién

« (0P) '
4- 3L 2, (3,3)

Una ventaja més del sistema de coordenadas isobdrico es que-
expl{oitamente no aparece la densidad en la fuersa del grae=
diente de presidén y los componentes horisontales de éata, —
paeden ser medidos en términos del geopotenciaml.

Bn forma wectorial las ecuaciones de movimiento horisontal =
aproxisados (1,29) pueden ser escritas enm coordenadas carte-
sianas y en coordenadas isobdricas respectivamente comos
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4V ¢+ fkx Ve -
d t .}-vp

6§ 4V +tkxve-YP (3,4)
P

d s

entonces la relacién geoetréfice em coordenasdas isobdricas -

Y
fV‘ - ka? (3,5)
Relacién entre Wy w .

Partiendo de la definicién de W =» dp/dt y desarrollindola -
en o)l sistema de coordenadas cartesianas se tiene:

WesdPF = 0P +Vv.VP d
4aF _6_;0' v'ﬁ

it (3,6)

si los movimientos se restringen solamente a aquellos de es-
cala sindptica, la velocidad horisontal aproximadamente - -
geostréfioa s primera aproximscién. Esto est

VeV eV dende V<<V, adeads de (1,28)

V. e k ) S

s T’i? 'vn

de tal que V_, o (

o ‘f‘“‘ u v, VP -’J,I;x:Vr).Vr-o

con este resultado y con la relsciés hidrostdtica puede reeg
ocribires la ecusciém (B,5) comos

w-,%e ' .VP-PF ;('0_7)



comparando las magnitudes de cada uno de los términce de =
(B,6) pars movimientos de eacala sindptica se tiene

%{Mlkr. d

v . VPw(asd) QP (mYewoakPa

-1
-1

per v 10kr al

de donde puede concluirse que s una primera aproximacién se-
puede tener:

s = f"
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