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INTRODUCCTION

Desde el principio de la histdria, el hombre ha tenido la
necesidad de conocer el clima ya que es una elemento decisivo

para la evolucidén humana.

El clima es uno de los elementos mids importantes que influyeron
en el hombre al valorar las posibilidades que ofrecia una

regién para ser habitable y asi comenzar una vida sedentaria.

Si se observa un maba de la distribucién de 1la poblacidn
mundial y se compara con el mapa de climas, puede advertirse
que solamente aquellas regiones demasiado frias, demasiado
secas, o demasiado himedas se encuentran totalmente
despobladas. Estas caracteristicas negativas se deben al
clima, pues corresponden a una temperatura muy baja, a las

precipitaciones insuficientes o al exceso de ellas,

La influencia del clima sobre el hombre se revela sobre 1los
tipos de agricultura y los cultivos, y en algunas ocasiones
hace gque la.agricultura sea imposible y que el hombre busque

distintas actividades econdmicas para poder alimentarse.



Las regiones con climas gque requieren irrigacidén para ser
cultivadas, fueron los primeros centros de civilizacidn. ya que
la necesidad de riego estimuld la cooperacién entre todos los
que utilizaban el agua y los rios. Puede apreciarse, en
general, que las capitales de los paises mds importantesvy con
mayor actividad econdmica en el mundo surgieron y se
desarrollaron alrededbz de los principales rios; ejemplos de
ellos son Paris y el Sena, Londres y el Tamesis, Roma y el
Tevere, El1 Cairo y el Nilo, Nueva York y el Hudson, Buenos
Aires y Rio de 1la Plata, Ciudad de México y el Lago de

Tenoéhtitlan, etc.

Una de las razones que explican el progreso de las regiones que
poseen un clima de grandes variaciones estacionales, es gque la
necesidad de conservar alimentos para las estaciones secas o

frias, creé la previsién y el ahorro,

En general 1la vida, salud y comodidad del hombre y sus
semejantes dependen en ‘gran medida de los factores
climatolégicos que regulan su evolucién y desarrollo; por .lo
que resulta 'importante estudiar la evolucién del clima para

poder entenderla y tratar as{ de predecirla.
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En las dltimas décadas se ha obtenido un gran éxito en la
predicacidén numérica a corto plazo (1 6 2 dias); pero conforme
pasa el tiempo la prediccién detallada de la evolucidén del

clima es cada vez menos acertada.

Para el periodo de una o dos semanas, se encuentra uno de los
mayores problemas en la prediccién climdtica al intentar
acoplar los efectos dindmicos y termodindmicos. Para periodos
mds grandes la prediccidén climdtica detallada resulta
pridcticamente imposible, por lo que se puede tratar de predecir

el estado medio sobre un periodo de tiempo considerable.

Al aumentar la escala de tiempo'hasta un mes o una estacién, la
solucidn probablemente no depende de los procesos dindmicos y
estd gobernada principalmente por procesos termodindmicos. Por
lo tanto, puede postularse gque en este caso una primera
aproximacién del problema puede obtenerse al utilizar 1la
conservacién de la energia térmica como ecuacidn de prondstico
y subordinar a ésta las demds leyes de conservacién que son

usadas para diagndstico.

Debido a 1la escala de tiempo, debe considerarse un sistema
completo: atmésfera-océano-continente en 1lugar de tratar
dnicamente con la atmdsfera, para predecir as{i el

comportamiento ‘de todo el sistema.



Para describir el estado térmico y dindmico de la troposfera en
todas sus escalas de tiempc y espacio, es necesario formular un
problema completo de dindmica de fluidos y utilizar las leyes
de conservacién de momento, masa y energia térmica. La
solucidén del problema completo es muy compleja Yy no existe,

hasta ahora, una teoria general que sea satisfactoria.

Rossby (1939), se dié'cuenta del problema, concentridndose en la
parte dindmica. Usé bdsicamente las ecuaciones de movimiento
horizontal y de conservacion de masa, asumiendo que no se
agréga calor al sisteﬁa. Este enfoque simplificado condujo a
la formulacidén del modelo barotrdpico para prediccién a corto
plazo con el uso de computadoras electrdnicas; la aplicacidn de
este modelo fué llevada a cabo la primera vez por Charney,

Fjgrtoft y von Newman en 1951.

Utilizando el Modelo Barotrdépico, 1la Unidad Conjunta de
Prediccién Numérica del Tiempo inauguré en 1955 el sistema
operacional de prediéciones numéricas del flujo a gran escala
de la troposfera media en el Hemisferio Norte para uno, dos y

tres dias.



La aproximacién puramente dindmica del ©problema resulta
satisfactoria, debido a que el tiempo de prediccidn es corto.
La extensidén del periodo de prediccién requeria de la solucién
del problema completo, incluyendo el complejo acoplamiento de
las ecuaciones dindmica y termodindmicas.

Sin embargo, si se extiende la prediccién a una escala de
tiempo mas larga,'de un mes o una estacidén, las ecuaciones
termodindmicas cobran importancia y puede pensarse en una
simplificacidén similar a 1la que se usé en el modelo barotrdpico
de prediccién a corto plazo, en donde se usa la conservacidn de
la energia térmica en 1lugar de conservacién de momento. De

esta forma se obtienen las ecuaciones que describen la

temperatura promedio y la circulacién media para un mes o una

estacién, tratando 1los términos restantes como remolinos
turbulentos que pueden incorporarse al mecanismo de transporte

de calor con el uso de un coeficiente de "austausch®.

En las \Gltimas dos décadas, el Dr. Julian Adem desarrolld las
ecuaciones bdsicas para un modelo termodindmico con el enfoque
anterior (Adém, 1962), con una resolucién intermedia entre los

modelos de circulacién general y los del tipo Budyko-Sellers.



En una serie de trabajos (Adem, 1963, 1964 a, 1964 b, 1965 c)
se llevaron a cabo experimentos numéricos con un modelo
uni-dimensional de la troposfera, para predecir la temperatura
media como funcidn de la latitud, durante un mes y una
estacidén. Como los resultados obtenidos coincidieron con 1los
observados, se extendié el modelo a uno bi-dimensional que
pudiera explicar el campo de la temperatura normal observada en
el sistema de troposfera-oceéno-continente sobre el Hemisferio
Norte y que pudiera ‘usarse para predecir el campo actual de

temperatura media para un mes o una estacién dados.

Posﬁeriormente se hicieron varias revisiones del modelo,
incorporando diferentes términos que pudieran mejorar 1las
predicciones: se parametriza la humedad atmosférica utilizando
nubosidad y temperatura (Adem, 1967), se incorpora la adveccién
de calor por viento medio y por corrientes ocednicas (Adem,
1970), y se simula el ciclo anual del clima generando gl albedo

de superficie (Adem, 1982),

En general, todos estos trabajos se refieren a un modelo
numérico tgrmodinémico para el Hemisferio Norte que ‘es
integrado en una rejilla de 512 puntos, lo cual implica que el
prondstico se hace para puntos alejados entre si una distancia

de aproximadamente 800 km.
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Este tipo de rejilla resulta inadecuada cuando se trata de
hacer un prondéstico sobre el territorio de 1la Repdblica
Mexicana, ya que por el tamafilo y la forma que tiene, sdlo

ocho puntos lo cubrian y resultaban insuficientes para

hacer un prondstico adecuado.

La inquietud que motivd éste trabajo fué 1la de adecuar el
modelo para que pudiera aplicarse con mayor éxito a 1la
prediccidén del clima  sobre la Repdblica Mexicana. En el
capitulo I se hace una descripcidén general del modelo
termodindmico que se va a aplicar; en el capitulo II se
procederd a hacer un estudio fisico de 1las principales
variables, ecuaciones y mecanismos que estan involucrados en la
circulacién general de la atmésfera; en el capitulo III se
plantea la solucién del modelo; en el capitulo IV se muestrén
los resultados obtenidos en los experimentos numéricos para la
prediccién de julio y agosto de 1983, y se hace una
verificacién sobre 1los puntos de la Republica Mexicana para
evaluar la hab;lidad de prediccién de esta nueva versién del

modelo.

El modelo que se desarrolla en este trabajo es nuevo en su
tipo, ya que por ahora no existe ningin otro modelo gque pueda
aplicarse para predicciones de clima a corto plazo sobre la

Repuiblica Mexicana.



Este trabajo es sélo el comienzo de un proyecto de
investigacidén del Centro de Ciencias de la Atmdsfera, cuya meta
es llegar a un modelo que permita llevar a cabo predicciones
climdticas que coincidan lo mejor posible con las observaciones

y puedan asi, aplicarse en distintas actividades.

Agradezco al Sefior Director del Servicio Meteoroldgico Nacional
la ayuda que se sirvid prestarme al permitirme el acceso a los
datos de mindsculas anomalias en temperatura de superficie,

observados en el afio de 1983,




CAPITULO I3

DESCRIPCION GENERAL DEL MODELO TERMODINAMICO
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l. VARIABLES, PARAMETROS E INTERACCIONES

En el estudio del clima y sus fluctuaciones, es necesario
considerar el sistema atmdésfera-océano-continente, el cual es
muy complejo y contiene numerosas variables e interacciones que

se tratardn de describir a continuacidn.

La fuente externa de energia que alimenta el sistema es la
radiacién solar. La radiacién recibida por la Tierra depende
de los siquientes factores: la latitud, la época del afio, los
elementos orbitales de la Tierra y la constante solar, La
radiacidn solar que es .el elemento primario de energia del
sistema fue estudiada desde 1920 por Milankovitch, quien
desarrolld una férmula matemdtica para describirla como funcidn
de los factores mencionados; este concepto serd desarrollado

matematicamente en la Seccidn II.l.

La radiacion solar es el pardmetro fundamental que determina el
campo de temperatura en el sistema atomésfera-océano-
continente, asi como la circulacidén ocednica y atmosférica y
las interacciones entre estas dos circulaciones y los campos
térmicos correspondientes. Al entrar al sistema atmésfe:a-
océano-continente, dicha energia induce numerosas interacciones

y fendémenos cuyos efectos integrados producen el clima.
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"En  la figura 1 se muestra un esquema dque incluye los
principales factores, variables e interacciones

correspondientes a un drea ocednica.

La composicidn de la atmdésfera terrestre es principalmente una
mezcla de gases y vapor de agua; y entre otras cosas también
contiene polvo. La absorcidn de energia radiante es selectivaj
es decir, unicamente hay absorcién en ciertas 1longitudes de
onda del espectro elecﬁromagnético. Los gases que hacen esta
tarea de absorcidn de energja solar se encuentran en minusculas
cantidades en la atmdsfera y concretamente son el bidxido de
carbono y el ozono. El vapor de agua que juega un papel muy
imporéante en este procéso es el principal absorbente. Ademds
el polvo que existe en la atmésfera también absorbe energia.
Estas cuatro componentes, vapor de agua, bidxido de carbono,
ozono y polvo son las que absorben en la atmésfera parte de la

energia que viene del Sol.

Las nubes a su vez absorben también energia solar, y juegan un
papel muy importante en 1la teoria del clima; ya que la
nubosidad es una variable esencial que estd intimamente ligada
con la absorcidén de energia por la superficie de la Tierra. En
ﬁna primera y.muy buena aproximacién, se puede considerar a las

nubes como cuerpos negros por onda larga.
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Una parte de la energfia que viene del Sol es absorbida por 1la
atmésfera, debido a la existencia de los componentes
atmosféricos antes citados y a la nubosidad; por otro lado, la
atmésferavemite energia a su propia temperatura terrestre y ese
balance de energia de radiacidn (de onda corta) que viene del
Sol y de onda larga emitida a las temperaturas terrestres es la
contribucién de la energia de onda corta y onda larga mostrada
en la figura 1 en lo que se refiere a la parte atmosférica.
Igualmente, la superficie del mar y de los continentes recibe
energia solar y emite energia a su propia temperatura. Se
tiene entonces que en este sistema, la energia que llega del
Sol se distribuye en 1la siguiente forma; una parte es
absorbida por la atmésfera libre de nubes, otra por las nubes y
otra por la superficie de 1la Tierra. Parte de la energjia que
llega del Sol regresa al espacio exterior sin aprovecharse
debido a las condiciones ffsicas propias tanto de la atmésfera
como de la superficie terrestre. En particular, un pardmetro
muy importante es el albedo total del sistema, que es el
porcentaje de energia solar dque regresa, sin haber sido
utilizado, al espacio exterior. Este tiene tres componentes,
asoctadas respectivamente con la atmésfera, las nubes y 1la
superficie., La absorcién de la energia solar en la superficie
depende de la nubosidad y del albedo de la superficie, el cual
a su vez depeénde de las propiedades de la superficie y se
define como el porcentaje de 1la energia incidente en la

superficie terrestre que no es absorbida por ésta.
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Ademds de estos intercambios de energia de radiacién, en el

sistema atmdsfera-océano-continente se generan internamente
otras fuentes de energia; descritas en la seccidén I11.3 As{, de
gran impottancia es el calor que la atmdsfera se apropia por
medio de 1la condensacidn del vapor de agua en las nubes,
fendmeno contrario al que ocurre en la superficie de los
océanos y de los continentes en donde ocurre una pérdida de

energia debido a la evaporacidn.

Otros mecanismos d9que deben tomarse en cuenta son 1los
transportes de energia en el sistema: la energia que los
vientos medios transportan horizontalmente en la atmésfera y la
que transportan los elementos turbulentos, cuya duracidn es
menor que el promedio de ~ las variables gque estamos
considerando., Por ejemplo, en el caso en que tomemos estos
promedios en periodos de un mes, los elementos turbulentos del
sistema son los ciclones y enhticiclones, cuya duracién no llega
a los treinta dias. Existe un transporte de la superficie de
calor sensible que la atmésfera obtiene y existe también una
adveccién o transporte horizontal que efectdan las corrientes

ocednicas, que en el esquema de la figura 1 aparece separado en
dos partes, una representa el transporte de las corrientes con
un valor medio en el intervalo en que se han considerado
- promediadas las variables, y otra nos muestra el transporte
turbulento o mezcla horizontal de las aguas ocednicas; estos

transportes se desarrollan matemdticamente en la seccidn II.4.
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En el estudio del clima y sus fluctuaciones, hay que considerar
la gran importancia del almacenamiento de energia que existe en
los ocednos, el cual regula la variacién de la temperatura del
sistema atmdsfera-océano-continente durante el afio. El océano
va almacenando energia durante todos los meses cdlidos, la cual
luego cede gradualmente al sistema climdtico durante los meses
frios. Ademds de las corrientes superficiales inducidas por el
viento, existen en los océanos corrientes verticales lentas,
poco conocidas, que aparentemente no estdn acopladas con los
factores meteoroldgicos. Estas corrientes llevan agua desde
las éartes mas profunéas de los océanos a 1la supeéficie,
modificando las temperaturas de la superficie y al modificar
las temperaturas de la superficie de los océanos, influyen en
el balance térmico del sistema atmdsfera-océano-continente,
haciendo variar el clima. Estos transportes de aguas profundas
a la superficie que se llaman sugerencias son poco conocidos,
pero son elementos fundamentales que hay que introducir en el
estudio del clima. Estas corrientes, se deben entre otras
causas, a deshielos o a evaporacién, los cuales produceﬁ.
‘cambios en la salinidad y, por tanto, en su densidad, lo que a

su vez induce movimientos de las aguas afectadas.
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Las variables fundamentales en la formulacién de la teoria del
clima son indudablemente los campos de temperatura: el de la
temperatura troposférica y el de la temperatura de la
superficie de la Tierra, océano y continente. En el esquema de
la figura 1 se muestra con flechas, como, dentro del sistema,
unas variables influyen en otras: Las temperaturas determinan
las funciones de calentamiento y transporte que entran y
asimismo dichas funciones influyen en la temperatura. Asi, la
temperatura troposférica determina el campo de los vientos, que
influye en las corrientes ocednicas superficiales las que a su
vez, determinan la adveccidén por corrientes ocednicas, las
cuales influyen en el campo de temperatura en el océano. Este
campo de temperatura ocednica influye en la evaporacidn, en el
calor sensible cedido por la superficie y en la radiacidn, la
que influye en el campo de temperatura troposférica. Ademds,
el viento influye en la evaporaciéon y en el calor sensible
cedido por 1la superficie, los que a su vez influyen en 1la

temperatura; es decir, que la temperatura determina el viento
horizontal y el viento a su vez, influye en el campo de

temperatura. -
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La figura 2 representa el diagrama que muestra,
esquemdaticamente, lo que acontece en el <caso de 1los
continentes. El sistema continente-atmdsfera tiene, en la
parte atmosférica, exdctamente los mismos elementos que el
sistema océano-atmésfera, representado en el diagrama de la
figura 1; pero en -1os continentes, a diferencia de 1lo que
ocurre en los océanos, el almacenamiento y el transporte
horizontal de energia son pequefios y en la primera aproximacidn
se pueden tomar como cero. Por tanto,_en el continente existe
un balance entre la energia obtenida por radiacién de onda
corta y larga, el calor .perdido por evaporacién y el calor
sensible cedido por la superficie a la atmésfera. Desde el
punto de vista del clima, es de especial importancia la
existencia de hielo y nieve en la superficie, ya que afecta en
forma drastica su albedo. Por ‘ejemplo, el éibedo
corréspondiente a una superficie cubierta de hielo o nieve
fresca puede ser como de 80 a 90 por ciento; es decir, esto
significa que regresa de un 80 a 90 por ciento de la energia
que alli se éecibe, mientras que el albedo en un suelo sin
hielo o nieve es de 20 a 40 por ciento. Estas variaciones

influyen en forma notable en la temperatura.
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En el sistema climdtico existen varios mecanismos de
retroalimentacidén; por ejemplo, al aumentar la cubierta de
nieve en el casquete polar, aumenta el albedo y, por tanto, el
sistema recibe menos energia, y al recibir éste menos energia,
bajan las temperaturas, 1o cual a su vez ayuda a gque se

mantenga la cubierta de nieve.

No debe omitirse el hecho de que también existen mecanismos de
retroalimentacién en los océanos. Por ejemplo, las anomalias
de temperatura ocednica modifican el transporte de calor
sensible y latente de la superficie a la atmésfera, afectando
la circulacién atmosférica y la nubosidad. Estos‘ cambios,
afectan a su vez, la propia temperatura de la superficie de los
océanos tanto a través del campo de radiacidén, como por 1la
mezcla inducida por el viento, la adveccidn y la convergencia.'
Estos procesos pueden resultar en un aumento o disminucién de
la anomalija inicial de la temperatura de la superficie del
océano, lo cual ' ilustra 1la incertidumbre asociada con
razonamientos puramente cualitativos. Frecuentemente se
recurre a unos u otros mecanismos para explicar las condiciones
climdticas; pero, en general, el problema consiste en un

ejemplo de interaccidén miltiple.
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Las interacciones y mecanismos de retroalimentacién gque se
describieron anteriormente, corresponden solamente a algunos de
los ejemplos que estdn representados en los esquemas de las
figquras 1 y 2, las que, por su complejidad, solamente pueden
incorporarse en forma integral en la construccién de un modelo
climdtico por medio de un sistema simultdneo de ecuaciones
diferenciales y algebraicas. Para lograr tal cosa, se utilizan
los principios de conservacidn de cantidad de movimiento, de
masa, y de energia térmica, asi como las ecuaciones de estadoj;
en otras palabras, resulta nepesario formular un problema de
dinamica de fluidos, para lo cual es indispensable que las
ecuaciones contengan los ingredientes esenciales que existen en
la naturaleza, y ésta no es tarea fdcil, porque aunque las
ecuaciones generales de un problema de dindmica de fluidos son
bien conocidos, se sabe muy poco respecto a los detalles de los
mecanismos que intetvienen en el sistema climdtico; es decir,
se tiene un conocimiento incompleto del funcionamiento de 1la
naturaleza, lo que dificulta poderla representar en forma
real. Por tanto, al formular el problema, es necesario hacer
ciertas hipdétesis simplificatorias, con el objeto de definir la
forma en que las funciones de calentamiento y transporte, y las
diversas interacciones existentes se incorporah'. en las
ecuaciones. La formulacidén matematica de dichas hipétesis,
conjuntamente con las ecuaciones bdsicas mencionadas, conduce a

la construccién de un modelo climitico.

4
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CAPITULO

' DESCRIPCION DEL

MODELO




l. RADIACION

1, a) Radiacién Solar:

La radiacién solar recibida por La Tierra ha sido estudiada por-

.

Milankovitch (1920), quien da la siguiente expresidn:

= To [ sen(psen d+ cos ({Scosdcos (Wo +1*))] (e‘cv. 1)

z
Ry

donde I es la insolacién 6 radiacién solar recibida en ausencia
de atmdsfera por unidad de tiempo en una unidad de drea de la
superficie de la Tierra; Io es la constante solar que estd
definida como la energia solar total recibida por unidad de
tiempo en una unidad de superficie perpendicular al rayo a una-
distancia media del Sol a 1la Tierra en 1la ausencia de
atmésferas (_? R '\f) son la .latitud -y longitud del 1lugar
'considerado; Rl es la razén de la distancia Tierra-Sol en un
instante determinado y 1la distancia media de 1la Tierra al
sol; (Jo es el valor el &ngulo solar horario en el meridiano
cero a partir del cual medimos la longitud (de oeste a este)
y & es la declinacién del Sol. Los pardmetros Ry, OC y Wo

son funciones del tiempo y pueden darse numericamente.
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El valor de 1la constante solar calculado por el Instituto
Smithsoniano es igual a 1.946 caloria-gramo por cm2, por

minuto.

Por integracién podemos calcular a partir de la ecuacidén (1) la
insolacidn recibida en diferentes periodos de tiempo. Por

ejemplo, la insolacidn recibida por un dia estd dada por:

=Tl (W, sen(.{’send"* senW, cost cos ) (ec, 2)
. ‘TrR 2 .
1
donde (W) sale de la ecuacién Cos W= -tan (p tan d y Tes la
duracién del dia solar. Para el caso de la regidén polar donde

no existe la noche durante un periodo de mds de un diaq-‘l‘r .
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1. b) Radiacidén Atmosféricas

La energia que mantiene la circulacién atmosférica es 1la
radiacién solar, por 1lo que para la meteorologfa y 1la
climatolgia constituye. un problema importante el explicar
cuantitativamente como se lleva a cabo la tranformacidn de
energia radiante a ene;:gl'a térmica, cinética, etc. Un punto
importante es el andlisis del balance de radiacidn ya que los
excesos de ésta seran los responsables del calentamiento en la
atmésfera y el oceano, por lo que una parametrizacién adecuada
de este exceso de radiacién implicard la obtencidén de mejores

resultados cuantitativos en la prediccidn climdtica.

Para calcular la radiacién terrestre saliente, Simpson (1928)
considera que una capa atmosférica con su composicidn riormal,
emite como cuerpo negro para longitudes de onda de 5.5 H a

7/44 y de 14 /54 al final del espectro, siendo transparente para
longitudes de onda de 8.5/‘4 a 11/u ; se asume también que la

radiacidn es parcialmente emitida para longitudes de onda de

Uy a8.5/4 y de 11/1 a14/1| .
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En el modelo del Dr. Adem, que aqui se desarrolla, se propone
una simplificacidn del modelo de Simpson y considera que la
atmésfera emite como cuerpo negro de 0 a 8)4 y de 13)1 aCi) ’
siendo transparente en la regidn de 8 4 a 13 /bi como se
muestra en la figura 3.a. El espectro observado al nivel del

mar para una temperatura T = 300° K es mostrado en la figura

- 3.b (Johnson, 1954, pag. 128).

snectro de emisiodn
e trabajo Vv (b) es
el del

Tig. 3 (a) Modelo del e
usado en est .
pectro observado al niv

mar, para T=300°K.
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Para calcular la radiacidén emitida por este modelo simplificado
de la atmdsfera, es necesario encontrar el valor del &rea ABCD
de la figura l.a para lo cual se integra la curva del espectro

de cuerpo negro entre los limites A = 8},4 y A 2 = 13/u -

Esta drea puede aproximarse a:

F (T, AysAy) Jc AT e/ A g - (ec. 3)
AL
[1 2/7\T* —-BT*+3—A—2T*+6X1T*3+6T*)
C2 c,’ ¢, Cz M

donde A es la longitud de onda y toma los valores A  , Az
anteriormente especifica'dos. Por lo que, para fines de nuestro

modelos

4

E(T*) =G T+ -F (T, 8/“' 13)4) (ec. &)

es la energia en calorias por minuto por cmz, emitida por una
frontera horizontal de una capa atmosférica. La- temperatura
'1‘-*( v ,’L') , Z, t) esta dada en grados Kelvin, C? es la
latitud, ’\*) la longitud, 2 la altura medida desde la superficie
de la Tierra y t es el tiempo. C, = 5538 x 102 cal /U‘
min'l cm-z, .Cz = 14350 /M * K, § 4 es 1la energia
emitida por un cuerpo negro y F (T, 8}) , 13 ),4 ) estd dada

por la ecuacién (3) para A, = 8)4 Yy Mg = 13
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Esta funcién puede linealizarse si se considera una temperatura
bdsica constante T*o y pequefias desviaciones T*’ de ésta. Se
toma T* = To* + T*° y se expande en una serie de Taylor, por lo

que para pequefias T*’ se puede utilizar la fdérmula lineal.

E (To* + T%') = E (To*) +( dE ) T# (ec. 5)
- at /Tox

Si tomamos T*o = 260° Ky T* = 15° K y utilizando la ecuacidn
(5) en lugar de la expansidn en series completa, el error es

menor al 1.5%, si tomamos T*° = 30° K el error estd alrededor

del 4.5%.




l., ¢)

El Exceso de Radiacidn:

(1-€)o 7,0 B(1

Teapsratura de s
atadefers =

4

T,- p(l-u)'t
Radiacidn Solsr *

o, I

R(r)

£ (1)
¢ lo - K(7,))

s 5(z,)

—

¥
<e [ (H-Hy 7]

Tesperaturs de
de nub'r L] ?c

hduclfn Solar = d’ 1
e [ (nH 1] < {eT-8 (t:) )}
p 1

cublerta

hF—--I

t
a5t T
"
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superficie deo la

Tierrs = f.

Radiacila Solar *
oy !
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Figurs 4, Representacidén esquemntics del mlance de radiacidn en ls tropos-

fors, con wa cubierta fraccioral dv mubes igml & @ .
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Con los marcos del modelo discutidos en la seccidn 1.b), él

flujo

emitido

por 1la

superficie

atmosférica

es

funcidn

unicamente de la temperatura Yy estd dado por la ecuacidn (5).
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Se asumird que la atmésfera tiene una cubierta fraccional de
nubes iqual a € , donde la frontera inferior de esta capa estd

en 2 = Hl y la frontera superior en 2 = H Siendo Tc 1la

20
temperatura de la capa de nubes y Ts la temperatura de la

superficie de la Tierra.

En la figura 4 (Adem. 1961) se muestra esquemiticamente el

balance de radiacidn.

Por cm2 la atmdsfera absorbe radiacién solar igual a OKq_I,
donde (g es el porcentaﬁe de la radiacidn solar absorbida por
los gases de la atmésfera preferentemente C02, vapor de agua
y radiacidén de onda larga de la superficie de la Tierra y la |
cubierta de nubes igual a E(Ts) + 2 < E(Tc); emite energia
igual a E(T) + E(pnﬂ') +£E ( /b(ﬂ-uz)vr) +EE( A (H-H;)+T) .
Por lo tanto, el exceso de radiacidn EA puede escribirse como:

E

, = -E (T) -E (/3H+'r) +E (Ts) + 2€E (Tc) -€E ((b(H-Hz) +7T)

- E ((5(1{-}{1) +T) fo(z I (ec. 6)

donde E(T), E( /55+'r), E(Ts), E(Tc), E( /6 (H=Hy) +T) ¥
E( {:;(H-Hl)ﬂ')' estdn dadas por la ecuacién (4), I estda dada
por la ecuacidén (1), y donde se utilizardn ecuaciones de albedo

mas tarde descritas para evaluar los coeficientes de I.
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Similarmente, para el exceso de radiacién Es en la superficie

de la Tierra, se puede escribir la siguiente ecuacidn:

Es=-6'Tsu'+E ((bH+T)+-€(6Tc4-E(Tc))+O(1 I (ec. 7)

donde CK;_ es el porcentaje de radiacién solar absorbida por la

superficie de la Tierra.

Finalmente el exceso de radiacidn Ec en la cubierta de nubes

estd dado por:

Ec=€[E (F)(H-Hz)ﬂ?) +E (p(n-nl)w) +G1s" - E (Ts) - chc“ +OL3 I] |

(ec. 8)
donde CLB es el porcentaje de radiacién solar absorbida por la

cubierta de nubes.

Al igual que en la seccidén l.a podemos escribir a Ts y Tc comos

Ts = Ts + Ts' (ec. 9)

Te = Tc_ + Te' (ec. 9°)

donde Ts’, Tc’, H’ y T’ son pequefias comparadas con los valores

de Tso, Tco, To y Ho.



-3 -
Sustituyendo las ecuaciones (9) y (9°) en (6), (7) y (8) y
utilizando Tm= Tmo + Tm’” = (To+ (D Ho/2) + (T'+ /?3!1'/2)\, se

obtiene el siguiente resultado:

E, = ( A, €A, ) Tm' + A3 Ts' +€4) Te' + (ec. 10)
[A5 +(:>A2/2 + €( Ag' +tHA /2 )] R
AgTE€h, + A, I

E;=B, Tn'+B

S 2 2

€B7 +0l.11

Ts' + €B, Te' + ( B + (?;Bz/z ) H' + (ec. 11)

'EC =€(D, ™" +Dy Ts' + D Tc'+ (D5 + [sz) H' + (ec. 12)

Dg* g1

3



Dondes

A5'= pAz'
7

o 3
B, = 46T’ - (

135=sz

(H"Hz) +

dE
it Jre=

B, = o} Tcou -E ‘(Tco)

> 3
DB- l&GTso -(

n5=pnz

A= - (dE
5 (d-t )T=

d E
at 7=

D¢

Ho + Ts
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(&)
T, \at /T= (Ho—Hi)'i'To

A, =2 (Q_E)
a 7= Te

Ag=E (Ts)) -E (I,) -E ( Ho+T)

A,= 2E (Te ) - B (p(ﬁo-nz) +T) -E (pHo+ To )

Tco
B=E(Ho+To)-6Tsu
6 (‘I) o
Dp= = Ay
- 3
T Da" "86T0°
8

- 26Tc°b' +E ((é(no-ﬂz)ﬂ*o) +6 Tsou +
E ({b(ﬂo - Hl) + 'I‘o) -E (Tso)
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2. ECUACIONES BASICAS

Este modelo estd basado principalmente en la primera ley de la
termodindmica, que al aplicarla a una unidad de voluimen de aire
en manera similar a la de Miller (1950) se obtiene la siguiente

ecuaciéns
%t (P *ch*> +V (<u><p*‘CUT*>+ (v'p*Cy T* >)
= (Q + (R (ac. 12)

donde los paréntesis triangulares indican valores promediados
en espacio y tiempo, y aquellas con doble prima son las
desviaciones de los valores promedio; ﬁ) * CLT T * es la
energia térmica por unidad de volimen, ﬁ * es la densidad,c.u'
el calor especifico a volumen constante, T* la temperatura y v
la velocidad del viento. En el lado izquierdo de la ecuacidn
(13) el primer té:minp corresponde a la razén de cambio local
del promedio de la energia térmica por unidad de volumen y el
segundo y tercer término son la razén de transporte de la
energia térmica por .el viento promedio y por las corrientes
turbulentas, respectivamente. En el lado derecho ‘de 1la
ecuacién (13), Q, es la razén a la que la energia térmica
es agregada por radiacidn, conduccidn molecular y condensacidén
de vapor de agua; R es la razdén a la cual el calor es agregado

por compresidn y por ficcidn (Miller, 1950).
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Dado que asumimos en la ecuacién (13) que p* -<p *>, se

o (PTG (T (TP T o S

(F)’>(‘o <l7'f‘r‘">. aAdemds que p* = <P *> implica que la ecuacidn

de continuidad:

se satisface también con las variables promediadas y por 1lo
tanto los dos primeros términos de la ecuacidn (13) se pueden

escribir como:

>[5 (CotTD) + 2V (Co (7))

La ecuacién de la conservacién de la energia térmica para una
columna vertical de altura H y unidad de drea, se puede obtener
al integrar la ecuacién (13) desde cero hasta H, de donde se

obtiene la siguiente ecuacidns

f”<f°‘> [gt( Co ™)+ 4N -V (CotTm)rw2 (c ua*})] dz
+ TG (PR G (U ) S (WP CoT, W

(Wit CoT*y, = (Er) +(Ga) + Gsy+ ] ((RY+<RY) 2

o]

(ec. 14)
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ponde V |, es el operador gradiente bidimensional horizontal,

\'/ es la “componente horizontal del viento vy W es la

—~H
componente verticalj; <ET>1<G4>' Yy <G5> son las razcnes a

la cual la energia térmica es agregada a la columna vertical
por radiacidén, conduccién molecular y condensacién de vapor,

respectivamente.

Una ecuacién similar a la ecuacién (14) puede escribirses para
la capa superficial de los oceanos gque se supone perfectamente
mezclada y que se llama también capa de mezcla. FEn est: caso
la velocidad de las corrientes ocednicas y la evaporacidn de la
superficie aparecen en la ecuacidén, en el lugar de la velocidad
del aire y el calor de condensacién del vapor de agua,
respectivamente. La integracidn serd desde O hasta - h , donde
h és la profundidad por debajo dé)la cual los cambios en la

temperatura asociados con las condiciones atmosféricas son

despreciables.

La conservacion de la energia térmica descrita antericrmente
puede usarse para calcular las anomalias de la temperatira en
la troposfera media y en 1la superficie de 1la T7ierra,

especificando la estructura vertical del sistema.
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Ademds es necesario agregar informacién respecto a 1las
funciones de calentamiento, y los transportes por el viento
medio y las corrientes ocednicas medias. En esta etapa es por
lo tanto conveniente simplificar las ecuaciones de tal manera
que el método es ilustrado por el modelo mds sencillo vy

realista,

En la ecuacidén (14) supondremos lo siguiente:

o N

(A)

<i‘§{“” _rnﬂll;? :% _ ¥<:-<:7““<:-1—4l:> (ec. “5>

siguiendo a Defant (1921), donde K es el coeficiente de
intercambio, y puede tomarse como funcién de las
coordenadas geograficas Y de algunas variables
dependientes; pero en este desarrollo se tomar4d como

constante.
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(B) Se despreciaron los siguiente términos, ya que todos son

al menos, de un orden de magnitud menor que los restantes:

[er ez (crem)s, (60

(C) Se asune un gradiente wvertical de temperat’ura

constante, la ecuacion de presidn hidrostdtica

: OP/2z = — o*g (ec. \0) : la
) ecuacién de gas ideal ’D’f-.—. [Q'R'T'“ (ec.1?) , que

también son vdlidas en las variables promediadas.

{T*>= —/3 (2-H/2) + Tim (ec. 18)
<' . . I/Rp-L
P =R (M+ plu=d ) . 19}

T - W2

donde Tm es la temperatura promedio en Z = H/2, H se toma
como valor constante asi como /)o que es la densidad en 2
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(D) Se toma Tm = Tmo + Tm’ donde Tmo es un valor constante y

Tmo>> T™m’.

La ecuacién (l14) puede reescribirse como:
CU’ .eo Z)_Tm' + CU M—A‘VHT"“'— CU'GO KVH 'Vu'rm'
2t - |
~HCo K b VT = ¢Erd + LG + {G2) (¢c.20)
donde:
) H .
- K -
GO—JO {f)de Ma jo {P, >\_/_H dz
. " . ,
0

Yy <i/30'>.se obtiene a partir de la ecuacién (19) al sustituir
. P ]
T™m por Tmo; [V} ,es el transporte horizontal, y <Gz> -<wp
' Cu'l' > z = 0 es la energia térmica cedida a la atmésfera
desde 1la superficie de la Tierra por transporte turbulento

vertical,

Para los oceanos se asume que por debajo de una profundidad
constante h, la temperatura no varia, la capa de mezcla implica
que Ts* es constante entre cero y h. Se asume también que Ts =

Tso + Ts’, donde Tso es una constante y Ts ‘' £ Tso. .
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Usando condiciones similares a (A) y (B) se obtiene 1la

siguiente ecuacidn para conservacidén de la energia térmica en

una capa ocednica de profundidad h .

—E—' % Cs %{rs# CoMes-VyTs' - b s Cs XU, VT’

= {ED -<KBD> - <G> (ec.2!)

donde f%) es la densidad y Cs el calor especifico, ambos

correspondientes al agua y constantes.

!s es la velocidad horizontal de la corriente ocednica y Ks

es el coeficiente de Austach para los oceanos,

Sobre los continentes el transporte horizontal es cero y el
almacenamiento de energia puede considerarse en una pequefia
aproximacion como despreciable; por 1o que la ecuacién (21) se

convierte eng

0 = <EsY - <Gy - <63> (QC,-"ZZ)
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3. FUNCIONES DE CALENTAMIENTO

En esta seccidn se hard un resumen de lé derivacién de 1las
formulas semiempiricas gque relacionan el promedio mensual o
estacional del calor de condensacidén, evaporacidén y flujo
sensible de calor de 1la superficie de la Tierra con 1las
temperaturas y flujos radiativos, que son 1las principales

variables en este modelo.

Todas estas funciones de calentamiento han sido expresadas
anteriormente mediante promedios de formulas fisico-
estadisticasy Clapp (1965) propone una serie de primeras
aproximaciones, para lo cual supone cohocidos los valorés de

las cuatro funciones en términos de los campos normales de
temperatura, por lo que en es;os casos su aportacidn consiste
en especifica; la desviacién de la normal de estos factores de

calentamiento.,
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3. a) Calor sensible:

Para calcular el transporte vertical turbulento del calor
sensible de 1la superficie a 1la atmésfera sobre dreas de
continente o sobre dreas de océano cubiertas por hielo o nieve
se utiliza un métod6 de balance de calor, mientras que sobre
los océanos se utilizan fdrmulas masivas deducidas por Jacobs
(1951). En ambos casos se asume dgue los valorés mensuales
promedio de los pardmetros fisicos apropiados pueden ser usados
directamente en las fdrmulas; esto es equivalente a asumir que
las fdrmulas pueden considerarse lineales con respecto a las

variables principales.

La ecuacidén que contiene las componentes mds importantes del
balance de calor en la superficie de 1la Tierra puede ser

escrita sequn Clapp (1965), como:

G

2

= Rlg + Rsg - G - 5§ (ec. 23)

donde G, es el valor promedio del flujo ascendente de calor
sensible por wunidad de 4drea, Rlg y Rsg son los flujos
radiativos en infrarojo y visible respectivamente, Gy es la
pérdida de calor desde la superficie debido a la evaporacidén y
s es el almacenamiento neto de calor en el suelo asociado a
cambios en la temperatura de la tierra. Por conveniencia se

define la suma de Rlg y Rsg como el exceso de radiaéién, Es.
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Para calcular el calor sensible sobre los océanos, se utiliza
una adaptacidén de las fdrmulas de Jacobs (1951):

G, = 1.584 vVa (Ts -~ Ta) (ec. 24)

2

donde Va es la velocidad en nudos del viento a nivel del barcoj
Ts y Ta son las temperaturas en ° Farengheit a nivel del mar y
a nivel del barco respectivamente, y G, es el calor sensible
medido en langleys por dia. La temperatura de la superficie
del mar es explicitamente calculada en el modelo. Haciendo
varios experimentos con ‘diversas estimaciones o reemplazos de
Va y Ta utilizando datos noimales para G, de Budyko (1955) y
Jacobs (1951) se encontré que los mejores resultados se
obtienen al fijar 1los valores de Va iguales a 1los de 1la
velocidad normal del viento a nivel del mar (VaN), Y
transformando la cantidad (Ts-Ta) al sumar y restar la

temperatura de troposfera media (Tm), obteniendos
Ts - Ta = (Ts - Tm) - (Ta - Tm) (Ec. 25)

el segundo término en el lado derecho de la ecuacién es el
gradiente entre la superficie y algin nivel en la troposfera
media. Dado que este valor no es predicho por el modelo, se
reemplaza por el gradiente normal .(TaN - TmN) obteniendo

as{ la ecuacidn:



- 43 -

G, = 1.584 VaN [ (Ts-Tm) - (Ta -TmN) ] (Ec. 26)

N
pado que la ecuacidén anterior fue probada en diferentes
experimentos mostrando una buena aplicacién para los valores
normales del calor sensible, se puede escribir una fdérmula para
la desviacidén de la normal del calor sensible de la siguiente‘

maneras

Gz-G2N = 1,584 VaN [ (Ts-TsN)-(Tm-TmN) ] (ec. 27)

Al sumar G,y en ambos lados de la ecuacién (27) se obtiene la

forma de G, utilizada en el modelo.




3. b) Transferencia de calor latente:

Al iqual que en el caso de calor sensible, se debe separar la
transferencia de calor latente en el caso de continente y el de

océano.

Para el primer caso se asume que para un tipo de clima
homogéneo, el calor sensible es una funcidén lineal del exceso

de radiacién en la superficie, de la formas

G, =d, + d. Es (ec. 28)

donde dg vy d7 son funciones del clima de 1la zona y del
mes. Por lo que una cruda estimacion de la transferencia de
calor latente puede obtenerse al sustituir la ecuacidén (28) en
la ecuacidén (23), asumiendo nuevamente que el término S es
despreciable; se obtienes

G

= (1-4d,) Es - d (ec. 29)

3 8

Se asume gque esta ecuacidn puede utilizarse para obtener
estimaciones del valor normal de G3, por lo que se puede
escribir la siguiente fdérmula para calcular la desviacién de la
normal de la transferencia del calor 1latente sobre el

continente:
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G3-G3N = (1-d7) (Es-EsN) ‘ (ec. 30)

donde EsN es el valor normal de Es.

Para calcular 1la transferencia de calor latente sobre el
océano, se asume al igual que en el caso de G2 una ecuacién
de transferencia masiva para obtener una buena estimacidén de la
evaporacion media sobre el océano. La ecuacién utilizada es

una adaptacidn de Jacobs (1951):

Aqui, G3 es la transferencia de calor latente en unidades de
langleys/dia; Va, es el viento medido sobre la cubierta de
barco en nudos; e_., es la presién de vapor saturado sobre

Sw

agua dulce a la temperatura del mar, e es la presién del

al
vapor en el aire a nivel de cubierta, ambas medidas en pulgadas

de mercurio.

Nuevamente se encuéntta la necesidad de transformar la ecuacién’
anterior a una forma que sdlo contenga temperaturas de
troposfera media Yy a nivel del mar, por lo que se procede
primero a reducir la presidn de vapor saturado a una funcidn

algebraica de la temperatura; segundo, a encontrar un método de



aproximacién de la presién del vapor en el aire a partir de la
presién de vapor saturado; tercero, a aproximar la temperatura
del aire mediante un método similar al que se usd para obtener
el calor sensible. Utilizando datos del Instituto
Meteoroldgico Smithsoniano, se ajusta un polinomio de segundo
grado a la relacidn entre temperatura y presidn de vapor
saturado, en un rango de temperatura de 20° F a 80° F que se
considera adecuado para este estudio; los coeficientes del
polinomio fueron seleecionados de manera gque se obtengan
valores adecuados para la presidn de vapor saturado en 1los

limites de temperatura. . Utilizando la ecuacidn de Clapp (1965):
e, = 0.04477 + 0.002 T + 0.00015 72 (ec. 32)

donde eg esta en pulgadas de mercurio y T en °F, se obtiene
un error maximo menor a 0.l pulgadas de mercurio; y puesto que
s6lo se toman en cuenta las fluctuaciones en la presién del
vapor, se encuentra dque el error en G3 debido solamente a

esta aproximacidon es muy pequefio.
Utilizando la expresidn para la humedad relativa del aire:

U = e, / esa (ec. 33)
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donde U es la humedad relativa fraccional, e es la presién

al
del vapor en el aire; y eg,r €S la presién de® vapor saturado
a temperatura del aire, Ta. La velocidad del viento Va y 1la
humedad relativa U no son variables del modelo, por lo que a
primera aproximacién se toman igual a sus valores normales,

mientras que Ta se transforma a Tm utilizando el gradiente

normal, como en el caso del calor sensible.

Designando la ecuacidén (32) por la expresién simbdlica
e, = e (T), una combinacién de las ecuaciones (31) (32) y
(33) considerando las suposiciones hechas en el parrafo

anterior nos derivas

G3 = 145.8 VaN [0.981 e (Ts) =~ UN e (Tm+(TaN-TmN))] (ec. 34)
Como se indicé anteriormente, se desea que el modelo no incluya
relaciones no lineales; por lo que en la ecuacién anterior se

reemplaza e (Ts) por una aproximacién lineal:
e = A + BT

donde A es igual a -0.655 y B es igual a 0.021 cuando T estd en

‘F y e_ en pulgadas de mercurio. Si ademds se asume que la

s
ecuacidn (34) es aplicable a la evaporacién normal, se puede
escribir la siquiente fdrmula para la desviacidén de la normal de

la transferencia de calor latente sobre el océano:
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GS-GBN = 145.8 VaN B [0.981(Ts-TsN) - UN(Ta-TaN)] (ec. 35)

Al sumar G3N en ambos lados de la ecuacidn se obtiene 1la

féormula de G,y utilizada en el modelo.




3. ¢) Calor de condensacidn:

Clapp (1965f asume que la anomalia de la precipitacidén total
mensual puede ser expresada como una funcidén 1lineal de las
anomalias locales de la temperatura media normal y las
componentes norte-sur y oeste-este del viento en las 700 mb.
Estas tres variables fueron escogidas debido a que se conocen
razones fisicas que las relacionan con la precipitacidén. La
siguiente fdrmula es una ecuacidén de regresidén lineal que

relaciona dichas variables:
R-RN = b(T-TN) + c(u-uN) + d(v-vN) (ec. 36)

donde R es la precipitacidn total mensual (en pulgadas); T es
la temperatura media mensual a los 700 mb (en °K)} y uyyv son
las componentes oeste-este y norte-sur del viento a los 700 mb
(en m/seg), y se considera positivo cuando se mide del oeste y

del sur respectivamente. El subindice N se refiere a la normal.

Los coeficientes de regresién b, ¢ y d fueron determinados
usando aproximadamente 12 afios de datos mensuales promedio, de

37 estaciones terrestres dispersas sobre el hemisferio norte.
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Como primer paso en este cdlculo, los valores medios en per{odos

largos, RN' T uy Y vy fueron obtenidos para cada esta-

Nl
cién al promediar cada parametro en meses calendario para todo
el periodo de record. Después de obtener las correspondientes
anomalias, los datos fueron agrupados en las cuatro estaciones
(Eomando invierno como diciembre, enero y febrero, por ejemplo),
de tal manera que la estacidén que tiene 12 afios de record
proporciona 36 conjuntos de anomalias mensuales para ser

utilizadas en la determinacidn de los coeficientes de regresidn

de cada estacidn.

Resulta necesario modificar las ecuaciones de regresién para

utilizarlas en el modelo, ya que éstaslpredicen la temperatura
promedio en la troposfera media (aproximadamente a los 500 mb) y
no los vientos,

Las anomalias de la temperatura en la troposfera media pueden
ser directamente utilizadas en el primer término del 1lado.
derecho de la ecuacién (34), ya que probablemente existen sélo
pequefias diferencias entre la anomalia de temperaturas de 500 y
700 mb; de cualquier modo los dos términos involucrados con los

vientos deben ser transformados en dos aspectos importantes.

Primero deben transformarse las componentes este (u) y norte (v)

del viento a sus correspondientes u’ y v’; dirigidas a lo largo
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de los ejes X y Y positivos de la rejilla donde.se realiza la
prediccidn; este paso consiste solamente en una transformacidn
de coordenadas. La segunda transformacién es para convertir 1la
velocidad del viento én un viento térmico, de tal manera que las
componentes del viento a los 700 mb pueden ser reemplazados por
gradientes de temperatura en la troposfera media; esta
transformacién se lleva a cabo usando aproximaciones que son
razonablemente vdlidas con el uso de valores promedio mensuales,
un ejemplo es utilizar las ecuaciones de viento térmico aunadas
a las propiedades de' la equivalencia con la atmdsfera
barotrépica (Charney 1949), en donde las isotermas y las
isobaras son paralelas (los detalles de estas transformaciones

no se documentan aqui).

Finalmente la precipitacién (R) puede ser exprésada como el
calor cedido por condensacién (Gs) en la atmdsfera (en
langleys/dia) al multiplicar R por el calor latente de
condensacién, que se toma como valor constante e igual a 600
cal/gr aunque para una mayor exactitud debe escogerse el valor
(incluyendo casos donde el calor latente de fusién sea
necesario) correspondiente a la temperatura normal en la

superficie de la Tierra.
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Usando estas transformaciones, la ecuacién (34) se convierte ens

(6\5 C’IﬁN)w&

+ dl {_(TmDN\) l:.-H,A. (TmDN b‘"&] (QC 51)

donde (GS-G se expresa en langleys/dia (cal./cm2 dia)y i

N
y J son indices que identifican respectivamente las coordenadas
X y Y del punto sobre la rejilla; el subindice DN denota 1la
desviacidn de la normal de la temperatura en troposfera media en
°K (Tm-Tmg) 3 Y b’, ¢’, d° son los coeficientes de transforma-
cidn que se determinan como funciones de los coeficientes de
regresién b, ¢, y d, interpolados en cada punto de la rejilla de

los mapas analizados.

Esta ecuacién puede escribirse de forma similar, cambiando las

diferencias adelantadas por derivadas parciales, es decir:

% ox

@c - »8)

G51G\5N+b(_rml'—rmn)+c(a‘—rm 2 Tmy )+d" 2Tm-2Tm,

% 24

que es la forma de G. utilizada por el modelo.

5
\

b' (Tmpn) 4f + € [ (Tm on); (Tmm) %_]

)
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4. TRANSPORTES

La ecuacidén de conservacién de energia puede escribirse como:s

OF D (CTHwW)- V- 0" KT (CT W)= By +Ep+E5rEA

ot (2c. 22)
el primer miembro de esta ecuacién es la razén de cambio de la
energia por unidad de volumen, donde §7 es el gradiente
tridimensional, ¢ es el calor especifico a volumen constante de
la atmésfera, cT* es la energia térmica por unidad de masa y W
la energia latente por unidad de masa. El primer término del
segundo miembro es el transporte por difusidn turbulenta, donde
K es el coeficiente de intercambio del transporte turbulento.

E, es la razén a la cual la energia térmica es agregada por

1l
radiacidn; E2 es la razén a la cual la energia térmica es

agregada por conduccidn molecular; E3 es la razén a la cual la

energia de calor latente es agregada y E4 es la funcidén de

transformacién molecular (Miller, 1951).

Integrando verticalmente en una columna de 0 a H y considerando

ques
Ko H2

~f Efdﬁ-e‘j Eydz = Ea (ec. 40)
o H

es decirs E, = Ej - Eg (@C.AO')
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Ho

Donde E; = uf El dz es el be}ance de radiacién en la
0 2
atmésfera sin nubes y E, = e E, dz es el balance de

H
radiacion en la capa de nubes.

se obtiene:

Cy o2 Tm N AD‘-TU‘—CUK\O T Teet = 1+ Gis *Gig
- (ec. 41)

donde V es el operador gradiente bidimensional horizontal; T'm
es la desviacidn de la temperatura atmosférica media de un valor
constante Tmo, Tmo>> Tm’; Cv es el calor especifico del aire a

volumen constantes

do - S“ “dz (ec. 428) b='jHV/o*dz (ec.42.b)
oﬁ B o

AD) = Ner acuacion 48

1

TV Cr Gg K Y2 T (ec. 42.4)

donde AD, y TU, son términos de advecciéon de 1la energia
térmica por el viento medio y corrientes horizontales
respectivamente, que serdan parametrizadas en la seccién b; H es
la altura constante de la atmésfera modelada y es la densidad

dada pors
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%/R'ﬁ) -1

- v @ (-2) /(Tm - mH/2)
P p (s e pla)/ (e phla) (ec. 4)

Tm = Tmo + Tm', eé una densidad fija y constante en 2=H, ﬁbes
el gradiente térmico vertical usado en la capa atmosférica, g es
la aceleracidn de la gravedad, R’ es la constante de los gases,
VH* es la componente horizontal del viento; Po*es el valor
de f% obtenido al reemplazar Tm por Tmo; K es el coeficiente

constante de intercambio horizontal en la atmdsfera.

En el lado derecho de la ecuacién (41), ET es la razén a 1la
cual la energia es agregada por radiacidn, E2 Y E4 son des-
preciadas, G2 es la razén a la cual el calor sensible es agre-
gado por transporte turbulento vgrtical desde la superficie, GS

es la razén a la cual el calor es agregado por condensacidn de va
por de agua en las nubes. En el lado izquierdo, Cvao 3'rm'/bt

es la razdn de cambio local de la energia térmica, , el término

Cv Kb °V T°’m serd despreciado.

La ecuacidén para la capa ocednica puede reescribirse comos

(2 To's Yor " UTy = KU To")4W = Ea-Gabin
ot o Cs

(ee. 44)



- 56

donde Ts’ es la desviacién de la temperatura de la superficie
del océano de un valor constante Tso, Tso )) Ts';ﬁs es la
densidad constante y Cs es el calor especifico; h es 1la
profundidad de la capa ocednica, Vs, es la velocidad
horizontal de las corrientes ocednicas; W es el transporte
vertical de calor desde el fondo de 1la capa; Ks es el
coeficiente constante de intercambio; Es es la razdn a la cual
la energia es agregada por radiacidn; G2 es la razdén a la cual
el calor sensible es cedido del océano a la atmésfera por
transporte vertical turbulentos G3 es la razén a la cual el

calor es cedido por evaporacidn.

El término h OTs'/9t es la razén de cambio local de la energia
térmica; h Vsp ° UTs® y -hKs Vz'rsf son las razones de.
transporte horizontal de energia térmica por corrientes
ocednicas medias y por turbulencia, respectivamente. En la
ecuacién (44) 1los transportes horizontales de calor pof
corrientes ocednicas medias y por transportes turbulentos seran
despreciados, asi como el transporte vertical en la superficie

de la capa ocedanica.
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4, b) Parametrizaciones adicionales:
Para el viento horizontal se usa la férmula de Adem (1970, b):
* = * X - .
VH VNob + (V VN) (ec 45)

donde Vﬁob* es el viento normal observado y (V* - Vﬁ*) es la

anomalia calculada para el viento, en la cual 1las dos
componentes de V* se calculan a partir de 1las siguientes

férmulas:

"R (To+ (-2 (- 2 )) gl_é‘-rm' (ec. 46)

¥ - ’R To + (K-2) ( 93 2 Tm (ec.43)
( - ) oty

donde u* y v* son las componentes a lo largo de 1los ejeS xl Y

Y El eje X, apunta hacia el este, el Y hacia el norte

1° 1 1’
y el Z; hacia arriba; g es la aceleracién de la gravedad. R
es la constante del gas y f el parametro de Coriolis; To = Tmo
- /5H/2 donde (5 es el gradiente térmico vertical constante,

utilizado en el modelo.
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Para calcular 1las componentes del viento horizontal normal

XN*' se sustituye en las fdrmulas (46) y (47) el valor normal

TmN' en lugar de Tm’.

La adveccidén por viento medio ADy estd dada por Adem (1970, b)

por la fdormula:

AD, = (Fgo J(mm’, Pgob) + (Fg'')o J(Tm’, Tob) -

8

) (ec. 48)

(Fg o J(Tm , 'I‘m.N

N

- ﬁ5 (H-H7Nob) + T7Nob, PNob = P7Nob (TNob/T7Nob)

7Nob es la altura normal observada para 700 mb, T7Nob

es la temperatura normal observada a los 700 mb y P7Nob es

donde (Fg)o, (Fa')o y (FB")o son constantes y T 0b =
donde H

igual a 700 mb,
El transporte turbulento horizontal estd dado por la ecuacién
(42.d), donde K es el coeficiente de intercambio que se tomard

6 mz/s. Este valor de K es

como constante e igual a 3 x 10
del mismo orden de magnitud que el correspondiente a ciclones y
anticiclones migratorios de latitudes medias que se consideran

como transportes turbulentos seguin Defant (1921) y Clapp (1970).
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La parametrizaciédn de las funciones de calentamiento vy
transporte requieren del uso de leyes fisicas y principios de
conservacidn, aunados a datos observados; por lo gque las

férmulas obtenidas son semiempiricas Clapp, et al (1965).
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5. ALBEDO Y NUBOSIDAD

El albedo total puede dividirse en tres partes esencialmente.
La mediacidén solar reflejada por la capa superior de las nubes,
la reflejada por los gases atmosféricos y la reflejada por la

superficie de la Tierra.

Inicialmente se utilingan en el modelo las estimaciones de
albedo de London (1959) y Houghton y Johnson (1954), ellos
consideran un valor del albedo de 34% para una atmdsfera con 508
de nubosidad. Los valores presentados en la tabla 1 estan
basados en los datos de Johnson y en la suposicién de que la
absorcidén de 1la radiacién solar por la atmdsfera sobre 1la
cubierta de nubes es despreciable. En esta versién del modelo,
se utilizan los datos de Adem y Donn (198l1) de 1los que se
hablard a continuacién. |

Suponiendo que la cubierta fraccional de nubes es igual a € , y
siendo oLl, oLz, 0(3 los porcentajes de radiacién solar
absorbidos por 1la superficie de 1la Tierra; 1los gases
atmosféricos, - principalmente 002 y vapor de agua; Yy la
cubierta de nubes, respectivamente; entonces o{; + X, ‘*CKg

= 100 - albedo.
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De la tabla 1 se puede obtener el albedo como funcidén de &£ , de

la siguiente maneras
O(‘ = 4&' 2. '€
X, = DA (1-€)
0(5 = 4 c

albedo = 18+ 32€

ec. 49)




ABSORCION DE ENERGIA
V.

A LBEDO : En Superficie Por Por
! N\ 1 ) N 1

Cubierta de De De De A través de A través de Total Atmdsfera Nubes Total
Nbes (€)  Superficie Atmdsfera MNubes Total Directa Mibes Atmdsfera Ay Olg Ola

1.00 . 0 0 50 50 0 46 _ 0 46 0 4 50

0.50 ‘ 2 7 25 34 19 , 23 5 47 17 2 66

0 4 14 0 18 38 0 10 48 34 0 82
Tabla 1. Porcentajes de Albedo y Absorcidn de Energfas para cielo cubierto, medio cubierto y despejado.

-29-
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El albedo de superficie es una variable calculada en el modelo,
ajustando la cubierta de hielo y nieve a la isoterma de
superficie de O0° predicha por el modelo. El1 procedimiento
usado consiste en calcular primero los valores para un mes
particular con la ayuda de los valores normales observados en
el mes anterior y hacer la prediccidn para los valores del mes

actual utilizando los datos del mes anterior,

Debido a que los valores normales disponibles en las regiones
de hielo y nieve estan basados en diferentes mediciones as{i
como observaciones en superficie, resulta imposible derivar
anomalias de albedo vdlidas en este modelo. Segin Kukla
(comunicacidén personal con Adem), quien ha estudiado estos.
mapas, las interpretaciones de cartas de hielo y nieve
anteriores a 1974 son insuficientes para el propdsito del -
modelo;'pot lo que Adem y Donn (1981) 1llevaron a éabo la tarea
de actualizar los valores normales de la cubierta hielo-nieve

basados en observaciones de satélite reportadas por NESS-NOA.



Uno de los propdsitos de este trabajo es incorporar esta serie
de datos de satélite en la prediccidén del tiempo a corto plazo,
para lo cual es necesario disponer de grandes series de
observaciones con las mismas caracteristicas y calibraciones,
de tal manera que pueda llevarse a cabo un promedio en un
periodo de tiempo largo y obtener normales significativas que
constituyan la climatologia bdsica, a partir de la cual se
puedan estimar las anomalias; por tanto, cualquier cambio que
afecte la uniformidad de las observaciones, introducird errores
en las anomalias. La uniformidad del conjunto de observaciones
implica que cualquier error sistemdtico en un caso particular
aparecerd también en las normales, de tal manera que serd
cancelado al calcular las anomalias. Esta es una de las
razones por las que el modelo calcula en las predicciones una
climatologia técnica, que es consistente con el caso particular
que se predice y que puede tener diferencias con 1la
climatologia observada, errores que son cancelados con este
procedimiento.

Los campos prescritos y calculados se disponen en una regién

descrita en el Capitulo III.
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Debido a que sdlo se utiliza el albedo de la yltima semana del
mes anterior para prondstico de un mes, los valores y mapas
reportados por Adem y Donn se refieren a un promedio de 1la

dltima semana del mes anterior y no a un mes entero, lo cual es

-
mas representativo.
La cubierta de nubes esta dada por:s
€ = €4 + D2 (Gs- Gs,) (ec. 50)

I

donde € es la cubierta fraccional de nubes, €y es el
correspondiente valor normal observado vy 02 es una constante

empirica (Clapp et al, 1965).



CAPITULO I 3

EL MODELO FISICO-MATEMATICO
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l. ECUACIONES POR RESOLVER

Este modelo consiste en una capa atmosférica de aproximadamente
10 km de altura que contiene una cubierta fraccional de nubes |,
una capa ocednica entre 50 y 100 m de profundidad y una capa

continental de profundidad despreciable.

Las ecuaciones bdsicas de prondstico son las de conservacidn de
energia térmica aplicadas a la atmésfera, al continente y al

océano, ecuaciones (20), (21) y (22) obtenidas en la seccidn 2.

Utilizando 1las parametrizaciones de 'ET, Es, Gz, G5 Y G3
descritas en las secciones 3 y 4 por las ecuaciones (40'), (1l1),
(27), (38) y (35) respectivamente, asi como las
parametrizaciones de"AD1 y 'I‘U1 dadas por 1las ecuaciones

(48), (42.d) de 1la seccién 6.b), se puede expresar las
ecuaciones (20), (21) y (22) como funciones lineales de Ts ' y
Tm’ .0 de su primera y segunda derivada con respecto a lai‘
coordenadas del mapa X y Y. Las ecuaciones (20) y (21) se
resuelven junto con las ecuaciones resultantes de la
parametrizacidn, ecuaciones (45), (48), (42.4), (40%), (1),
(35), (27), (38), (34) y (50) como un sistema de 12 ecuaciones

con 12 incdgnitas.
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Tomando diferencias finitas en el tiempo se reemplaza O Tpn /'at

en la ecuacidn (20) por CT?n'—’anp)/Ai;donde Tmp’ es el valor
de Tm’ en el mes anterior y At es el intérvalo de tiempo que se
tomard igual a un mes., Similarmente 0Ts'/oten 1a ecuacidon (21)
es reemplazada por (Tg'-Tsp)/At donde Tsp’ es el valor de

Ts° en el mes anterior.

b ’ [3
Con esta simplificacion y sustituyendo 1los términos de
calentamiento y transporte mencionados anteriormente, este
problema se reduce a resolver dos ecuaciones con dos incdgnitas

’

Tm° y Ts’, que al combinarse derivan en una sola ecuacidn

diferencial eliptica de s'egundo orden en Tm’:

KV?Tm +Fi 2Tm' 2 2 Tmi To T = Tar
o Y

(ec.51)
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2! F3 Yy F4 son funciones conocidas de 1las

coordenadas del mapa y del albedo CL, del cual se habla en la

donde Fl' F

seccién III.5; F, es también funcién de Tmp’ y Tsp’.

Finalmente con el valor de Tm’ calculado en la ecuacidn (51), se

obtienen las demds variables.
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2., REJILLA DE INTEGRACION

El modelo de prondstico del clima a corto plazo (o sea, para un
mes o0 una 'estacién) de Adem (1964) se integra sobre una
" proyeccidn estereogrdfica, de forma octagonal que cubre casi
tbdo el Hemisferio Norte (ver figura 5), estd cortada
aproximadamente en el paralelo de 1l0° N y con el eje X a lo
largo de los meridianos de 10° E y de 170 W y el eje Y a lo
largo de los meridianos de 80° W y de 100 E. Contiene al
territorio de la Repudblica Mexicana que es el drea donde se

llevardn a cabo las verificaciones.

Anteriormente la regidn de integracidén estaba cubierta por una
rejilla de 512 puntos, como lo muestra la figura 6; pero se
puede observar que sélo ocho puntos caen sobre México y aguas
territoriales, por lo que resultan insuficientes para hacer un

prondstico del clima sobre esta regidn.

Debido a que el presente trabajo estd enfocado particularmente a
un prondéstico sobre esta zona, resulta necesario tener un mayor
nimero de puntos, para lo cual se llevéd a cabo una condensacidn
de la rejilla de tal manera que ahora se tienen 1977 puntos

sobre el Hemisferio Norte, de los cuales 31 caen en México.
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Para crear esta rejilla condensada se introdujo un nuevo renglén
de puntos entre cada uno de los anteriores, de manera gque en
lugar de 26 renglones se tienen ahora 51. Como segundo paso, se
introdujo un punto nuevo entre cada dos puntos en los renglones
originales, por 1lo que cada renglén antiguo tiene ahora

aproximadamente el doble de puntos. Ver figura 6.

En los casos anteriores de prondstico del clima Adem siempre ha
usado la rejilla de 512 puntos por lo que todos los archivos y
bancos de datos de este modelo estdn especificados para estos
512 puntos; al cambiar la rejilla de integracidén por la de 1977
puntos resulta nécesarib completar estos archivos, para lo cual

se hizo lo siguiente:

I. Se llevé a cabo un promedio numérico de los valores en
512 puntos para generar los nuevos valores en los 1977

puntos, con las siguientes condiciones:

a) Si el punto nuevo estd localizado horizontalmente entre
dos puntos i, i+l con valores Xi, Xi+l conocidoss su

valor Xi’ estard dado por la siguiente fdrmulas

° +
i i° i+l
Xi% = Xi + Xi+l ' (ec. 52)

2



b)

c)
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Si el punto nuevo pertenece a uno de los renglones
agregados y estd localizado verticalmente entre dos
puntos Jj, Jj+1 con valores Xj, Xj+l1 conocidos; su valor

Xj’ estard dado por la siguiente fdrmulas

’

Xj° = Xj + Xj+l , (ec. 53)

Si el punto nuevo pertenece a uno de los renglones
incluidos y estd localizado vertical y horizontalmente
entre puntos nuevos, pero se encuentra diagonalmente
entre cuatro puntos i, i+l, j, j+1; con valores Xi, Xi+l,
Xj, Xj+1 conocidos; su valor Xk estard dado por 1la

férmulas

‘i + i+l
o+ Xk +
5 + 'j+1‘
Xk = Xi + Xi+l + X + Xj+1 (ec. 54)

4



d)

II.
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Si el punto nuevo pertenece a la frontera de la rejilla,
localizado entre los dos puntos m y m+l; con valores Xm,

Xm+l conocidos; su valor Xm’ estard dado por la fdrmula:

+ m+l

Xm’ = Xm + Xm+l (ec. 55)

Una vez que la computadora ha realizado la promediacidn o
interpolacidon directa en todos los puntos, imprime mapas
con los valores de los 1977 puntos; los cuales fueron
revisados manualmente para corregir los puntos escalén,
es decir, aquellos puntos que provienen de promediar uno

o mds valores en continente con uno o mds valores en

océano.

Se encontraron 288 puntos escalén o interfase, a los
cuales se les asigné su valor segyn su posicidn
geogrdfica continental u ocednica, extrapolando
subjetivamente los valores de sus vecinos continentales u

ocednicos respectivamente,



- -

Esta rejilla se sobrepone a la proyeccién estereogrdfica
que en la impresidn de la computadora estd achatada de
tal manera que tiene 60 cm. en el eje X y 50 cm. en el

eje Y, con 51 renglones y 47 columnas.

Con este procedimiento se completaron y revisaron 1los
archivos de Vay, D,y Dgs Ugr TSy OLy v Oay ¢
T 3 , Ts para junio, julio y agosto.




tereogrifica del hemisferio norte.
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3. LA CUBIERTA DE HIELO-NIEVE Y EL CICLO ANUAL

La presencia de hielo y nieve en la superficie aumenta su albedo
y tiene el efecto de disminuir la temperatura; esta disminucidn
en la temperatura mantiene a su vez el hielo y nieve en la
superficie. Por lo tanto, los cambios en la cubierta de hielo y
nieve debidos a cambios estacionales de la insolacidén deberdn

ser incluidos en un modelo de simulacidn de clima.

Como se comentd anteriormente, la frontera de la cubierta de
hielo y nieve es calculada por el modelo asumiendo que ésta
coincide con la isoterma de superficie de 0° C. El1 modelo
selecciona el valor del albedo de superficie en cada punto,
escogiendo entre dos valores; ellprimero corresponde al de 1la
existencia de hielo y/o nieve en el suelo para temperaturas de
superficie menores o iguales a 0° C y el otro corresponde (salvo
a hielo y nieve permanente) al albedo donde no existe hielo o
nieve para temperaturas de superficie mayores que 0° C. Por lo
tanto, se utilizan dos campos de albedo de superficie: uno con
hielo y nieve permanentes, que en los casos anteriores de
prediccién se tomaba como el valor normal de agosto y otro con
hielo y nieve.en cualquier parte que se tomaba como el valor
normal de enero, para puntos donde existe hielo y nieve en ese

mes e igual al 45% en los puntos donde no existe hielo o nieve

en ese mMismo mes.
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En los casos anteriores de prediccidn, la simulacidén del ciclo
anual comenzaba en agosto asumiendo los valores iniciales de
albedo de superficie para ese mes como los de Posey y Clapp
(1964). El1 albedo de superficie prescrito para agosto, aunado
con otras condiciones iniciales permitia calcular la temperatura
de superficie y de troposfera media, asi como otras variables
que se describirdn en la siguiente seccidén. La isoterma de 0° C
calculada es entonces utilizada pra calcular el albedo de
superficie. E1 albedo de superficie generado internamente y
otros pardmetros calculados en el primer paso son nuevamente
utilizados para calcular. la temperatura de superficie asi como
otras variables. Este proceso de ajuste se repite hasta que 1la
diferencia entre 1la temperatura calculada por dos ciclos
consecutivos»es menor que 0.1° C; condicién gque usualmente se
satisface en cuatro o cinco iteraciones e implica que en 1la
solucidn, la cubierta de hielo y nieve asociada con la isoterma

de superficie de 0° C calculada, ha alcanzado su estabilidad. -

El valor calculado para el albedo de superficie de agosto se
utiliza como valor jnicial de septiembre y repitiendo el proceso
descrito anteriormente para agosto, se obtiene un albedo de
superficie para septiembre y asi consecutivamente. Los cdlculos
iterativos se Eontindan para varios ciclos anuales hasta que se
obtengan diferencias despreciables entre cada uno de los meses
de dos afios consecﬁtivos. Esto se obtiene usualmente después de

correr el modelo por cuatro o cinco afios.
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En la versién del modelo que se correrd para los éxperimentos de
este trabajo, el albedo de superficie no serd generado por el
modelo ya que con el objeto de tener albedos normales
consistentes con los datos de satélite que se usan en las
predicciones, se utilizardn los albedos actualizados reportados
por Adem y Donn (198l1); y dado que el prondstico se reduce sélo

a dos meses, tampoco se usara el ciclo anual.
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4. SOLUCION DE LA ECUACION DIFERENCIAL

Como se vié en la seccidn 6. a); la ecuacidén por resolver se
reduce a la ecuacién (51) que es wuna ecuacién eliptica
diferencial de segundo orden y se resuelve como una ecuacién de
diferencias finitas utilizando el método de relajacién de
~ Liebmann descrito por Thompson (1961). Con un paso de tiempo de

un mes.

El primer paso es calcular el caso normai, usando condiciones
iniciales y de frontera normales; y después se calcula el caso
anormal, wusando 1las condiciones iniciales y dé froﬁteta
anémalas, asi como los campos normales calculados en los cuales
(de acuerdo con las ecuaciones (48) , (27), (34), (35), (38) y
(50), el caso anormal depende principalmente de Ts'N, Tm'N,
ESy, BTm'N/ X vy aTm'N/ D Y. El subindice N denota los
valores normales.,

Debido a la forma de parametrizaéién, en el caso normal la
ecuacién (51) se reduce a una ecuaciéﬁ del mismo tipo‘éero con

coeficientes FlN' FZN' F y F que son diferentes de

3N 4N

s, F respectivamente. Asimismo, en los casos
3 4

normales G3, G2' Gs; G4, £ ,V*, son prescritas como 1los

Fl, F2, F

*
valores normales observados Gyu, Gyus Ggur Gy ¥ ' *Nob y
por lo tanto, el modelo calcula solamente las anomalias de estas
variables. Tanto para el caso normal como para el anormal, Tm’,
Ts’, Es, ET' ADl, TU1 y O son generados internamente como

variables completas.
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Las condiciones de frontera para la ecuacién (51) se toman como

™Tm’ = Tm'ob + (T'mB - Tm'NB) donde Tm‘ob es la temperatura
normal observada a la mitad de la capa atmosférica y 'l‘m'B Yy
Tm'NB son las soluciones normal y anormal de la ecuacidén (51)

cuando los términos de transporte horizontal se desprecian (ie.

’

™ g

= Fy/F3 ¥ T g = Fan/Fan)-
Por lo tanto, se utiliza una condicién de frontera variable que

incluye una anomalia calculada en lugar de una condicidn fija

con cero anomaljas.

Para resolver la ecuacidén (51), es necesario prescribir ademds

de las condiciones a la fronteras'

a) El campo ALBO 1, que corresponde al albedo anémalo de la’

dltima semana del mes anterior a la prediccidn.

b) El campo Ts, gque corresponde a la anomalia de 1la

temperatura del océano en el mes anterior a la prediccidn.

c) El campo T que corresponde al campo andmalo de

700’
temperatura a los 700 mb en el mes anterior a 1la

prediccién.
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Para el mes i, (i >1) se usa la temperatura de troposfera media
para Tm’p y el albedo de superficie OL, calculados en el mes
i-13 para Tsp= (TS'yoply.y * T (TS)jy - (Tsydyy ]
donde (TSNob)i-l es la temperatura normal observaba en el

mes 1i-1 y (Ts)i_l y (Ts -] Son las temperaturas normales

N i
y anormales calculadas en el mes anterior, respectivamente. En

el caso normal (Ts);_ ; = (Tsy)j.1-

En este trabajo, los experimentos numéricos sobre prediccidn
mensual se harén para julio y agosto de 1983. Debido a que
normalmente el modelo se corre empezando por la estacién de
Verano, cuando se tiene el casquete polar mds reducido, ademds
de que los datos de Verano mds recientes de que disponemos

(tanto datos de entrada como de verificacién) son de 1983,

Por lo tanto debe entenderse esta prediccidn como una primer
prueba de una nueva aplicacién del MTC, hecha tiempo después de

la fecha correspondiente y no como una prediccidn a tiempo real.

Se usardn indistintamente las expresiones "valores predichos® y-

"valores calculados®,

~—



CAPITULO IVs:

" EXPERIMENTOS NUMERICOS




l. RESULTADOS

Para este trabajo se corrieron los casos de prediccidn de
anomalias de temperatura de superficie para los meses de julio Y
agosto de 1983 (actualmente se estdn preparando los archivos de
datos para hacer una corrida sobre los 10 meses restantes y

tener asi mejores bases para evaluar la habilidad de prediccidn

del modelo).
l. a) Anomalias en la temperatufa de superficies

En la figura 8 se muestran los campos observados que sirvieron’
como condiciones inciales para la prediccidén de julio: anomalia
de temperatura a los 700 mb (Fig. 8a) y anomalia de temperatura
de la superficie de océano (Fig. 8b), ambos del mes de junio de

1983.

Ain cuando el modelo predice en detalle les valores numéricos de
las anomalias de la temperatura; sdlo se tomard en cuenta en
este caso el signo correspondiente, es decir, si la témperatuta
calculada estd sobre o bajo la normal. Por lo tanto, en los
mapas s6lo se ilustraridn estas dos categorias (achurado arriba

de la normal y blanco abajo de la normal).
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En la figura 9 se muestra la comparacién del signo de las
anomalias observadas (Fig. 9.a) y calculadas (Fig. 9.b) para la

temperatura de superficie del mes de julio.

Puede apreciarse, que el campo predicho estd mds alisado que el
observado, debido a la baja densidad de puntos de la malla (ver
Fig. 12). ©Sin embargo puede observarse que existe una buena
concordancia en toda la mitad sur del territorio y la mayor
parte de la peninsula de Baja California; adicionalmente 1la
linea interfase entre positivo y negativo al centrﬁ de 1la
Republica, coincide -notabiemente entre lo predicho y 1lo

calculado.

La mitad norte de la Replblica es totalmente negativa en la
prediccidn, discrepando de manera notable del mapa observado ya
que éste muestra una amplia regién de anomalia positiva en 1la

mitad central norte y en el noroeste.

En la figura 10 se muestran comparativamente, los campos de 1la

anomalia de Ts observado (Fig.10.a) y predicho (Fig.10.b), ambos

para el mes de agosto. -

/
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Nuevamente, puede observarse que el campo predicho estd mds
alisado; sin embargo, se aprecia que en la mitad sur de nuestro
pais existe una buena concordancia, salvo por las pequefias islas
_ negativas que aparecen en el observado y en el predicho han sido
cubiertas por la anomalia positiva. En la parte norte del pais,
parece ser dgque la gran anomalia negativa presente en el
observado estd muy corrida hacia el norte, por lo que sblo
aparece en el mapa calculado como una delgada franja en 1la
frontera norte. AlUn asi, se destaca en la tabla 2 que el modelo
superd la persistencia y tuvo mayor habilidad de prediccidn que

en el caso de julio.
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l. b) Sensibilidad del modelo respecto a los campos inciales de

temperatura:

Con el fin de evaluar la sensibilidad del modelo respecto a los
campos iniciales de temperatura (mostrados en la Fig. 8), y la
contribucidén de cada uno de ellos en la prediccidn, se llevaron

a cabo dos experimentos complementarios.

En el primero de ellos, se determina la importancia que tienen
las anomalias de la temperatura de 700 mb (T7) del mes
anterior, sobre la prediccidn; suponiendo normal el campo de
temperatura de océaho (Ts) del mes anterior. Los resultados de

este experimento se muestran en la figura ll.a.

El segundo experimento consiste en determinar la contribucién de
las anomaljas de Ts del mes anterior, sobre 1la prediccidng
suponiendo normal la T, del mes anterior. Los resultados de

este experimento se muestran en la figura 1ll.b.

En la figura 1ll.c se muestra la prediccién con el modelo
completo, puede observarse gque en la parte continental 1la
contribucidn predominante es la de Ts; lo que era de esperarse

debido a las caracteristicas de cada campo.
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2. VERIFICACIONES

Con el objeto de evaluar la habilidad de prediccidén del modelo
sobre el territorio de la Replblica Mexicana a un mes de plazo,
se llevaron a cabo verificaciones en los 31 puntos de la rejilla

_que cubren México.

El andlisis de resultados, consiste tnicamente en verificar la
prediccién del signo correcto de la anomalia al comparar los
valores calculados por el modelo con los valores observados que

reporta el Servicio Meteoroldgico Nacional.

Para la lectura de los valores de los campos reportados por el
Servicio Meteoroldégico Nacional en los puntos predichos por el
modelo, fue necesario transformar la rejilla de integracién
utilizada en el modelo ya que ambos resultados estdn reportados
en proyecciones de distinto tipo. Como puede observarse en la
figura 12, la Republica Mexicana estd dibujada en una prpyeccidn
esgereogréfica achatSda para el caso del modelo y en una

proyeccién de Mercator para el caso del Meteorolégico.

Debido a la escala que se maneja y a las diferencias del tipo de
proyecciones, resulta que el tratar de localizar los puntos de
la rejilla en la proyeccidén estereogrifica -sobre el mapa en
proyeccién de Mercator, involucra un error de varios kildmetros

sobre la localizacidn del punto.



Este factor de error no tiene gran iﬁportancia en este caso ya
que la verificacidén que se lleva a cabo, concierne udnicamente al
signo de la anomalia predicha, pero para préximos experimentos
en donde se evalde el valor de la anomalia predicha, serd

necesario unificar ambas proyecciones.

En la figura 13 se muestran comparativamente los puntos de la
malla sobre el territorio nacional y la localizacidén de las 52
estacidnes del Servicio Meteoroldégico Nacional gque reportaron
los valores observados para los distintos campos en los distinto
meses. Aunque puede verse que los puntos de la rejilla no estdn
localizados exactamente sobre las estaciones meteoroldgicas, se
trazaron iselineas para dar mayor cdntinuidad al mapa y asi
poder realizar un andlisis objetivo; diferenciando las zonas

donde la anomalia eré positiva, de aguellas donde la anomalia

era negativa.

Los resultados de la evaluacidén estdn resumidos en la tabla 2,
que muestra el porcentaje de signos correctamente predichos por
el modelo y por la persistencia, para los meses de julio y

agosto.

En general, la persistencia es un buen método de prondéstico, ya
que puede suponerse que las anomalias de 1la temperatura de
superficie observadas en el mes anterior se mantendrdn
constantes, O al menos en este caso, no cambiardn de signog

puesto que la atmésfera tiene una gran inercia térmica.
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La tercer columna de la tabla 2 se refiere a la diferencia entre
el porcentaje de signos correctamente predichos por el modelo y
por la persistencia. Puede verse gque en ambos casos la
habilidad de prondstico del modelo mejora la de la persistenciaj
sin embargo, debe reconocerse que estos dos experimentos forman

una muestra muy pequefia para poder hablar estadisticamente de

una superioridad del modelo sobre la persistencia.

Mes Modelo Persistenéia Diferencia
Julio 71% 61% 10
Agosto 77% 48% 29

Tatla 2. Poecentaje de signos correctamente predichos para Julio y Agosto.
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3. DISCUSTION

Como se ha mencionado anteriormente, este trabajo es sdlo la
primera prueba de un nuevo tipo de modelo que servird para 1la
prediccidén del clima a corto plazo sobre la Republica Mexicana.
Aunque las predicciones de julio y agosto resultaron favorables,
serd necesario someterlo a mids pruebas que nos den una mayor
informacidn de la confiabilidad de las predicciones. Con este
fin, se completan actualmente los campos de datos necesarios
para la prediccién completa de 1983 y posteriormente de 19843

con estos 24 casos serd posible evaluar al modelo en un contexto

mayor.

Sin embargo, con la experiencia adquirida durante este trabajo

es posible hacer algunas sugerencias para mejorar el modelo.

1) Un nuevo refinamiento de la malla de integracién, con el
fin de aumentar audn mids, la resolucién del modelo y

obtener predicciones locales mids acertadas.

En este caso no resulta necesario densificar toda 1la
rejilla en el Hemisferio Norte, pues nuestro interés estd.
reducido a la Repuiblica Mexicana; se propone entonces,
usar un proceso de mallas anidadas que por su
construccidn, no requiere de una gran cantidad de datos

por campo inicial.



2)

3)

4)
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LLevar a cabo una revisién y modernizacién de 1los
archivos de campos normales, ya que éstos son el
resultado de un promedio de 30 afilos que no ha sido

enriquecido en los Ultimos 10 afios.

Establecer una comunicacién permanente y actualizada con
el Servicio Meteorolégico Nacional y/o con el
Observatorio de Lamont (Universidad de Columbia, N.Y.) a
fin de contar con los datos necesarios (en los 1977
puntos de la actual rejilla de integracidn) para llevar a
cabo predicciones climatoldgicas a tiempo real y poder

evaluar la habilidad de prediccién del modelo.

Incorporar al modelo, 1las ecuaciones necesarias que
permitan pronosticar las anomalias de la ;necipitaciénj
ya que ésta es una variable climatoldgica de gran interés:

para el hombre
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