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INTRODUCCION

Los modelos nurméricos para describir los movimientos de "‘escala sinoptica' de la atmosfera
progresaron rapidamente desde los primeros experimentos para prediccion del tiempo he-
chos por Charney en 1947,  Con la evolucidn de las computadoras, métodos numéricos y
avances en los procesos fisicos que describen el flujo atmosférico, fue posible tener simula-
ciones mas realistas de ia circulacion atmosférica.

Existen dos métodos numéricos que comunmente se emplean en los modelos atmosféri-
cos: el de diferencias finitas y el espectral.

E! método de diferencias finitas se utiliza para representar a las variables dindmicas so-
bre una malla de puntos (grid point} en el espacio v el tiempo, y las derivadas de la ecuacion
se evalian usando series de Taylor,

*El otro método es el que representa las variables dependientes como una suma de fun-

* .ciones que tienen una estructura especial preescrita. Los coeficientes asociados con cada fun-
cion son normalmente funcion del tiempo. Este método transforma una ecuacion diferen:
cial parcial en un conjunto de ecuaciones para los coeficientes, Estas ecuaciones se resuel-
ven por diferencias finitas en el tiempo. Enel método espectral se emplean funciones orto-

gonales,

£l desarrollo del método espectral para la integracion numérica de las ecuaciones que
describen el movimiento de la atmosfera, fueron tratados primeramente por Siberman en
1954 considera una geometria esférica para la integracion de la ecuacion de vorticidad baro-

tropica.

. Demuestra que cuando la funcion de corriente se expresa como una suma de superficies
esféricas armonicas, 1a ecuacion de vorticidad barotropica da origen a ecuaciones de tenden-
cia armc')_nica, las cuales expresan la razén de cambio en el tiempo de los coeficientes de los
armonicos como funcian de todos los coeficientes de los armdnicos, Conocidos los coefi-
cientes iniciales, las ecuaciones de tendencia pueden usarse en procesos iterativos paraen-
contrar el patron de flujo en un tiempo futuro. )

Estudios posteriores del método espectral fueron realizados por Lorenz (1960j,
Platzman {1960), Kubota {1961), Baer y Platman {1961) y Elsaesser (1966). Los estudios



de Lorenz demuestran que las ecuaciones. dindmicas que escriben los fendémenos atmosféri-
cos, pueden simplificarse para la prediccion del tiempo. La ecuacién de vorticidad barotro
pica puede reducirse a un sistema de tres ecuaciones diferenciales no lineales a través del uso
de doble serie de Fourier y la omisién de todas las escalas grandes de movimiente. Estas
ecuaciones se resuelven por integracién numérica. Ademds, Lorenz demuestra que las ecua-
ciones espectrales truncadas para el flujo barotrépico no divergente, tienen la propiedad de
que la media del cuadrado de la vorticidad y de la energia cinética son invariantes.

Platzman sefiald que esta propiedad automaticamente elimina la inestabilidad no lineal,
la cual hasido una dificultad sustancial en los modelos de malla.

Kubota muestra que el método para integrar la ecuacidn de vorticidad con el uso de su-
perficies armdnicas tiene algunas ventajas sobre el método de diferencias finitas.

“Estas ventajas son: i). no se requiere del método de relajacion para resolver la ecua-
cion de vorticidad; ii). no son relevantes las condiciones de frontera; iii). no hay un error de
truncacion tan marcado como en el método de diferencias finitas''.

Baer y Platzman presentan un proceso de integracion numérica para la ecuacion de vor-
licidad espectral construyendo una tabla de coeficientes de iteracion, los cuales son constan-
tes y sus valores se determinan por los nimeros de onda.

Elsaesser, usando los datos meteoroldgicos hemisféricos como condicion inicial, hace
una comparacion entre el método de malla y el espectral.  Encuentra solo una desventaja
en el método espectral, al aplicarlo a la ecuacion diferencial que incluye términos de orden
superior: la ecuacion de tendencia no puede aislarse para una expresidn individual cuando
se multiplican los términos que tienen derivadas respecto al tiempo por variables especiales.
Excepto por la anterior desventaja, el método espectral es superior al de malla para proble-
mas atmosféricos,  Debido a que en un hemisferio o esfera, el problema de frontera fateral
y el problema de proyeccion desaparecen.

Hasta aqui se han dado algunos antecedentes sobre el método espectral, aplicado a pro-
blemas atmosféricos.

Debido a que no fue posible conseguir mds literatpré sobre este tema, esta parte de an-
tecedentes no se amplia mas. e

A continuacion se presentan tres contribuciones en el uso del método espectral.



~— Para resolver la ecuacion de vorticidad barotropica se expresa a la funcion de co-
rriente mediante una doble serie de Fourier real.  El uso de la doble serie hace
posible, en este caso, manejar un dlgebra mds sencilla y permite una interpretacién
fisica de cada uno de los términos de las ecuaciones.

— Para calcular los coeficientes iniciales se aproximan por medio de integrales. La
aproximacion hace posible que el tiempo maguina se reduzca notablemente (de
varias horas a un minuto).

— Lasolucion de la ecuacidn de vorticidad barotrépica se adapta a las latitudes don-
de se encuentra la Republica Mexicana por lo que es de utilidad en nuestro pais
para propositos de prondstico de tiempo a corto plazo.

En el Capitulo | se muestra el desarrollo del maodelo barotrdpico no divergente, encon-
trandose una ecuacion para la evolucién del campo de las isohipsas a 500 mb,

En el Caprtulo Ii se presenta la solucidn de !a ecuacion de vorticidad barotropica por el
método espectral en la region comprendida entre latitudes 10° y 46° norte y las longitudes
65° y 125° oeste, Ademds se muestra codmo manejar los datos enviados por las estaciones
meteoroldgicas para su uso en el programa que resuelve la ecuacion de interes.  Por Gltimo,
se presentan los resultados y conclusiones en donde las isohipsas del prondstico y las isohip-
sas observadas, se comparan considerindolas como secuencias ordenadas de datos, determi-
nandoase la correlacion entre estos, a fin de evaluar el grado de precision del prondstico lo-
grandose un 85% de correlacion méaxima.



CAPITULO | :

EL MODELO BAROTROPICO

1.- Ecuaciones de movimiento.
2.- Ecuacion de continuidad.
3.- Coordenadas isobaricas,
4.- Notacion.
5.- La importancia del campo z(x, ¥, p, t).
6.~ Ecuacion de vorticidad.
Ecuacidn vorticidad barotropica.

7.- Ecuacion para la evolucion del campo z(x, y, p. t).



1.- Ecuaciones de movimiento

Para utilizar |a segunda ley de Newton en problemas meteoroldgicos es conveniente
presentarla en un marco de referencia desde el cual se simplifica el estudio del movimiento
de la atmdsfera.  Para ello se considera ala Tierra como un marco de referencia inercial, sin
embargo, debido a que la tierra gira alrededor de su propio eje y ademads gira en torno al Sol,
es necesario considerar las fuerzas inerciales que aparecen por estos movimientos. Como la
aceleracidn que experimenta la Tierra por su movimiento de traslacion alrededor del Sol pue-
de despreciarse en comparacién con las aceleracicnes que experimenta un elemento de at-
mosfera, debidas a las fuerzas que ejercen sobre él sus alrededores y la fuerza de gravedad te-
rrestre, es posible considerar que existe un’ marco de referencia desde el cual el centro de la Tie-
rra estd en reposo.  Asi, la Tierra tiene solo un movimiento de rotacion alrededor de su eje
polar. Ahora, se vera como se relacionan las observaciones tomadas en el marco de referen-
cia inercial con las que se toman en un marco de referencia que gire con la Tierra  Se consi-
dera el caso en el cual el marco de referencia experimenta traslacion y rotacion relativaa un
marco de referencia inercial. El vector de posicion de una particula en el sisterna inercial se
denota por R y en el sistema que se mueve por r. Ademds, R ¢ s el vector de posicion del

sistema no inercial respecto al sistema inercial (véase figura 1), se tiene:

:R=R0+T. 1.1

derivando con respecto al tiempo la expresion anterior, se obtiene:
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donde r = ix% +]y+ Kz dalavelocidad de la particula relativa al sistema en movimien-
to, (para todos los casos el punto arriba de las variables indica d/dt respecto al sistema no
‘inercial). Y los términos di/ dt+'ydf/dt + zdK/d t representanala velocidad debida a

la rotacién del sistema OXYZ,
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Sea p) un vector unitario que d3 la direccion del eje de rotacion del sistema no incer-
cial, y sea 5 la velocidad angular de rotacién alrededor de este eje, entonces el producto Q'f\
es la velocidad angular de rotacion del sistema no inercial. El sentido del vector estd dado
por la regla de la mano derecha (véase figura 2). Para encontrar d ¥4t, dj/dt y dk/dt en tér-
minos de Q se considera la figura 2, en donde se muestra el cambio de A T del vector unita”
rio iA(Ios vectoresfy k se omiten para dar mayor claridad). De la figura se ve que la magni-
tud de A {esta dada por [Af‘ | ABsen p ;donde A8 eseldngulo que parre | {t) enun

intervalo de tiempo Aty ¢ eseldnguloentrei y § . Entonces:

o P _
‘Ed'fl_ | =AILT0|_%_lt = :—f sen= Slseny
pero como Al es perpendiculara £ y i, esposible expresar difdt como el producto de
cruz de Q v es decir:
df
dt

ed

=§.x'

y procediendo en forma andloga, se encuentran expresiones similares para los vectores unita-

tiosfy k.



o

Figura 2

Utilizando estos resultados es posible expresar la parte de la velocidad que resulta por
la rotacion del sistema coordenado como:
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substituyendo la ecuacion (L.3) en ( 1.2), se obtiene:
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La ecuacion anterior expresa la relacion entre las derivadas temporales de los vectores
de posicion de una particula moviéndose en dos sistemas coordenados; un sistema considera-
do como fijo X,Y,Z, y el otro con movimiento de traslacion v rotacion (x, v, 2). El término R, se debe-
unicamente al movimiento de traslacion. En el caso de pura rotacion, éste término no apa-
rece. Como ya se habia mencionado anteriormente, se considera que la tierra solo tiene

movimiento de rotacion alrededor de su eje polar, entonces (1.4} queda:

=l

+ OxT 1.5

=l

t

Derivando con respecto al tiempo la ecuacion anterior, se tiene la relacion entre las
aceleraciones, es decir:

o
dt?

donde se ha considerado que §I es constante para el caso de la tierra.-

=T 4+ 20 x7 + Qx(QxT) 1.6



Denotando por F a la fuerza real por unidad de masat que actda sobre un elemento
de atmoésfera, la sequnda ley de Newton queda,

R _ =
a = F - 1.7
de manera que:
T=F—2x7T— Qx(8x7 1.8

Esta ecuacion muestra que en el sistema de referencia que gira conlaiTierra, aparecen
dos fuerzasinerciales la fuerza de Corialis -2 £ x Ty la fuerza centrifuga - Q x ( Q x ).
Suponiendo que las fuerzas reales que actian sobre un elemento se atmésfera se deben a la
presion, 1a gravedad y la friccion (Hoilton, 1979), entonces la sequnda ley de Newton (1.7),
con ayuda de (1.8), queda como:

-

=-—2§x?—-%gradP+E+_F;, 1.9

donde E, designa a las fuerzas de friccion, (esta fuerza es |a resultante de las fuerzas tangen-
ciales debidas a la viscosidad y como se considera al aire como un fluido no viscoso, enton-
ces puede ser despreciada) y § = §*- §I x( § xT)es lallamada “gravedad efectiva".
Esta expresion para § se emplea puesto que para un observador fijo en la Tierra no es posi

ble medir por separado la fuerza centrifuga y la fuerza de gravedad.

En un sistema de coordenadas cartesianas fijo a laTierra, tal que: el eje X sea tangente
a la superficie terrestre y dirigido hacia el este; el eje Y sea tangente a la superficie terrestre y
dirigido hacia el norte y, el eje Z normal a la superficie terrestre y dirigido hacia arriba, l1a

ecuacidn (1.9) expresada en componentes queda:

du 1 ap _ , 1.10
=D m—-+fv 2Q wcos y




Por medio de un anilisis de escala sindptica (véase pagina 52 ), es posible simplificar

las ecuaciones de movimiento (1.10, 1.11, 1.12),

Se sabe que las escalas caracteristicas de

1as varlables de campo de la atmdsfera son las siguientes: (Holton, 1979; Thompson, 1961).

Velocidad horizontal
Velocidad vertical

Fluctuacion horizontal de la presién

Espesor de la tropésfera
Presién al nivel del mar
Aceleracion de la gravedad
Densidad del aire

Parametro de Coriolis

Escala espacial de los fendmenos atmosféricos
Escala temporal de los fonémenos atmosféricos

U = 10 mfgeq

W = 102 M/seg

AP = 103 Nm?

H = 10*m

P, = 10% N/m?
TG = 10 mfseq?

D = 1 ka/m?

F. = 10" seg

L = 106m

L/ U= 10° seg

Con estas escalas caracter (sticas se pueden estimar las magnitudes de los distintos térmi-

nos de las ecuaciones de movimiento, tal como se muestra en la siguiente tabla:

Componente x
Componente y

Escala de términos
individuales

Magpnitud de términos
(m/seg?}

Lu_ 1
dt” T p
av 1
dat--7p

%— + fv-28wcosy
-aa%__+ fu .
iAP '_

Componente z

Escala de términos individuales

Magnitud de términos {m/seg®)

las ecuaciones de movimiento toman la forma:




113

1.14

115

La ecuacion de movimiento horizontal estd dada por 1.13 ¥ 1,14, mientras que la ecua-
cion 1,15 representa la condicidn de equilibrio hidrostatico {o 1a aproximacién hidrostatica).

2.-. Ecuacién de continuidad.

En la etapa anterior se han explicado algunas de las propiedades basicas del flujo hori-
zontal en la atmosfera a través de la aplicacion de la segunda ley de Newton. Hasta ahora
lo concerniente al movimiento vertical en la atmosfera ha sido poco tratado.  Sin embargo,
debe ser claro, por los argumentos de escala de la seccion anterior, que fa ecuacion de movi-
miento vertical no puede usarse directamente para describir este movimiento en sistemas de
escala sinoptica.  Por lo anterior, se va a considerar un principio fisico adicional:la conser-
vacion de la masa, laque relaciona los campos de movimiento horizontal y vertical. En-
tonces, en teoria, el principio de conservacion de masa {o continuidad de masa), puede usarse
para describir el movimiento vertical por el conocimiento del campo de. velocidad horizon-
tal. Asi, la ecuacion que se utiliza es:

48 +pdv(T)=0 1.16

donde v = us + vy + wyg

A laecuacion anterlor se le conoce como ecuacion de conthIdad sera utlhzada mas - -

adelante para relacionar los campos de movimiento horlzontal y

3.- Coordenadas Isobdricas

En el tratamiento de muchos problemas meteoroldgicos; es conveniente introducir afa
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presion p como una variable independiente en lugar de la altura z,debido a que la mayor par-
te de fa informacion meteoroldgica se reporta a lo largo de superficies isobdricas. Otra razén
se debe a que en una atmdsfera barotrdpica la densidad solamente depende de la presion
p=p(p), de modo que las superficies isobdricas son superficies de densidad constante. Para
un gas ideal, las superficies isobaricas son también isotérmas si la atmosfera es barotrépica
Por lo tanto, cuando las ecuaciones {1.13) - (1.16) se usan en conexién con datos meteorold-
gicos, es conveniente tener las ecuaciones transformadas en un sistema de variables indepen =

dientes x, y, p, t. (Eliassen, 1949},

Para abreviar, las variables independientes x, y, z, t sera referidas en lo siguiente como

L0

“sistema z", mientras que x, y, p, t se llamara "sistema p".

L.a nueva coordenada p es funcion del espacio y del tiempo
p=plx,v. 21 1.17
cuando x, y yt son constantes, esta ecuacion expresa relaciones uno a uno entre py Z.

Resolviendo con respecto a z. se encuentra:
Zz = Z(X, Y.Py ") 118

Entonces, en el "'sistemap"’, z queda como variable dependiente (la ecuacion 1,18 es la
ecuacion de transformacidn y la 1.17 se usa si se desea |a transformacion inversa).  Substi-
tuyendo esta funcién para z, se puede transformar cualquier funcion de x, y, z, t en una fun-

ciondex,y, p,t. Asi,si a .escualquier funcién, se puede escribir:

o =AY, Z Y = AlXY, Z{xy, Pt 1)
B{x,y,p, t) - ‘ o 119

1

La derivada parcial de la ecuacic’:nkll.'l‘S con X,y 'y tkconstantes‘dézr .

e _ 9x2p | o 120

Cuando se hace la derivada parcial de la ecuaciéon 1.19 con respecto a %, Y, t, hay que
recordar que las derivadas de las funcion Ay B no son iguales. Entonces 3 A/ 3 X 6
9 A/ dy-, expresanel cambiode @ en la direccidn horizontal (con z constante],mientras
que 3B/ dx. 6 dB/ By ,expresan el cambio de & a lo largo de la superficie isoba-
rica (p constante). De fa misma manera, 8 A/ 3t dd el cambijode o en el tiempo en
un nivel fijo (zconstante), mientras que 9B/ 3t dd el cambio.de « en una superficie

isobarica fija (pconstante).  Para evitar confusion, en lo siguiente se denotard conun sub-
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indice la cantidad que se considera constante en la operacion en cuestion ; entonces se tie-

ne:
_0A _, 0 . 3A _ , da . dA _ 0w
[ax G )z Ay ([ay- ), ' 9t (at ),
38 _, da a8 _ da . 28 _ ,da
1ax '(a—x'),, i dy h(ay ?p ' W—(at)p
Ahora, la derivada con respecto a x de la ecuac‘i‘én (1‘.19),'&_5:_
1.21
da y _ Do 8Py 2
(ay)z— ( Y)p+ (ay), 3 122

Para propdsitos meteorolégicos, la principal ventaja de las coordenadas isobdricas se
origina en el hecho de que la atmdsfera puede considerarse en equilibrio hidrostitico,
{Thomson, 1961).  Asi en la ecuacion (1.21) puede porerse en lugar de la funciéon « , la
altura z de una superficie isobdrica.  Entonces por definicion, el lado derecho de la ecua-

cion ( L21) se anula, es decir

S e FR A T 1.23

124

1.25
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y con un razonamiento andlogo se demuestra que:

|-

aP dz
() =9(25) 1.26
ax ay »

Ahora, aplicando los resultados ( 125) y (1.26) en las ecuaciones de movimiento ('113)
y (1.14) se encuentran:

du _ o, — _ . 01 1.27
rralalll 9 (3 )p
dv - (02 1.28
dt + fu g (ay )p

Por otra parte, dado que la ecuacién de continuidad (1,16} es independiente de las
coordanadas usadas, sigue’ siendo valida al usar a la presién como coordenada vertical. Sin
embargo, cuando P es la coordenada vertical,la ecuacidn { 1,16) puede escribirse en una for-
ma aproximada que sera muy Util mas adelante.

En coordenadas cartesianas (x, y, z) la ecuacion (1.16) se puede escribir como:

o4 80 Bp oy 00 By v dw, 1.29
at+“ax+"ay+waz'+" x+ay+az) 0
pero recordando que con buena aproximacion . p = — 1/g 3Pz | laecuacion anterior

puede transformarse en:

1 av_, _ 2P g_u_.+_ar;a_v-] -0 L3

9., 0P -, Ou. R
-—5[_—2- Et—).* 0z (ax +F{/_ (axrbz oy 3z /

Utilizando (1.20}, la ecuacién‘antgrio;qﬁeda' de !a_fo_rm.a

_afae 3 op, 4 3 Bu ,dv, apo @R Bu, 0P Bvi] o
g[az ap (at) +-bz (axrf”'ayfaz Sax oP dy BP)
o bien

D (4P, . (B0, By @ L edvy_ By 3Py g 131
P \ t) (ax)zap(ax)z( ) ) ( .V)z » .




Usando ahora los resultados (1.21) y (1.22) en la expresién anterior se obtiene la forma
de [a ecuacion de continuidad que se buscaba:
dw du

Ovy o 1.32
BP)+(ax)p+(6yp 0

donde w=dP/dt.

En el “sistema P el movimiento horizontal del aire estd representado por la velocidad
horizontal Vh , definida en la misma forma que en el "'sistema z™*, Esto es porque las coor-
denadas horizontales (x, y) son las mismas en ambos sistemas.  Sin embargo, la coordenada
vertical no es la misma en ambos sistemas y, por lo tanto, el movimiento vertical no pued-
representarse en la misma forma en ambos sistemas.

En el "sistema 2" se denota a la velocidad vertical comow = dz/dt. Enel “sistemaP”
se ha usado el cambio individual de presion

dP

W= at 1.33

Esta cantidad representa la velocidad relativa a superficies isobdricas, expresada en mili-

bares por sequndo y se llamara la P-velocidad vertical del aire. EI movimiento relativo a las

13

.. . ‘s . . . W N
superficies isobaricas es descendente si w es positiva y ascendente si w es negativa. -

Los movimientos verticales en la atmosfera son especialmente importantes porque son

la causa de cambios individuales de estado (por ejemplo, condensacion o subsidencia).
4.- Notacion

Para evitar futuras confusiones es necesario aclarar la notacién que se usard de aqui en

adelante.

a) Sedenota porv a la componente horizontal de la velocidad del aire:

V= u;+ vi

donde T .y [ sontosvectoresunitarios del'sistema coordeniado cartesiano fijo

a la tierra (definido anteriormente),



ST .14
b). Si Ues cualquier campo escalar y F = F',‘ i+ Fy T les cualquier campo
vectorial horizontal, se define: .
v =2+ (2]
X ypt ay wpt

2 2
Pu=En 3
ax? ot y? xpt

—- oF oF
V-F= ( 3 :) + (TL )
ypt Y Tt
= aF oF A
VXF=| (=) - (= k

"¢} De aqui en adelante se considera que:

R ) I

ax ( ax)ym ¢ ay ’ (ay )ﬂ# .
@ 3 B BTN By

=5 ={=55) H R S-wreie i (o) BN
apP apP xyt at ‘ ( §t)w

5.-  Laimportancia del campo Z(x,y, P, t).

Considerando que los campos que pueden determinar el estado de la atmésfera (z,p, u,

vy «) son funciones de x, y, p¥ 1, las ecuaciones fundamentales toman la forma:

T3 1.36
_g_‘tj_fva._g—g% 1.37
—ﬂtl+ff=—9-g‘$ : 1.38
- ;_g__‘;’+%+%=0‘. | | 139
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Para propositos de prediccidn numérica del tiempo s prudente empezar por tratar e
predecir la evolucion de uno solo de los campos: Z(x, Y, p, t), 1a eleccién de éste campo no
es arbitraria, se escoge porque conocido el campo Z{x, y, P) en un instante dado, y sin nece-
sidad de saber la forma en que Z depende de t, es posible calcular en forma aproximada los

valares que tienen en ese instante p, u, v,y w

La densidad se encuentra mediante la ecuacion ( 1.36}), y por lo que respecta a los com-
ponentes horizontales de la velocidad, con ayuda del andtisis de escala (véase Tabla I), en

una primera aproximacion pueden calcularse por las ecuaciones:

u= _.-%- -g% 1.407
.. 8 8z ;
v o= . v 1.41

a las ecuaciones anteriores, en Meteorologia, se les conoce como "componéntes horizontales
del viento geostréfico”.  El balance geostrofico es una relacion de diagnostico que dd la re-
lacion aproximada entre el campo Z(x, y, p, t} ¥ la velocidad horizontal en sistemas de esca-
la sindptica. Entonces dada la distribucién del campe z en cualquier tiempo, es posible en-
contrar el viento geostréficio a través de 1,40y 1.41, Sin embargo, la ecuacion geostréfica
no contiene al tiempo y por lo tanto no puede usarse para predecir la evolucion det campo
de velocidad. Es por esta razén que |a relacién geostréfica es llamada relacion de diagnésti-
co. Para calcular la evolucion del campo Z(x, v, p, t) sin tener que resolver simultaneamen-
te las ecuaciones {1.46) - (1.39}, se puede partir de {1.40) y (1.41) para obtener una expre-

sion aproximada para V*Z que dd algiin indicio para la evolucion de Z.

Aproximando en (1.40) y (1.41) a f por un valor promedio f: , s& obtiene:

=-3 a2 ' '
e e T . ', 1.42
S o e

con lo cual se tiene en una primera aproximacion:

{+) Ver explicacién en la pégir_l_n'_l_B_dc_bgst_g it_:r_ab,alt_):", L
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v 3u _ 2 o
’67"37"%"1 e 1.44

ésta ecuacion sugiere que fa evolucion del campd Z{x, y, p, t) podria calcuiarse a partir de

la ecuacion que diera el cambio de,

%“2—355’ ' 1.5

en la siguiente seccion se construird tal ecuacion.
A la cantidad { se le conoce en Meteorologia como vorticidad, atin cuando en rigor la
vorticidad es el rotacional de la velocidad.

6.- Ecuacion de vorticidad

Para encontrar una ecuacion que dé el cambio enel tiempo de la vorticidad, se deriva
(1.37) respecto a Y, y (1.38) respecto a X, y restando la primera de las ecuaciones ast’ obte-

nida de la segunda, se encuentra:

_0._ ’.g_v. ...-..a.... du -— =
G SRDIEE N RIEL 148

Desarrolfando fas derivadas respecto al tiempo, efectuando {as derivadas parciales res-
pecto a Y y X, y reordenando los 1érminos ( 1.46), toma la forma:

at g, .Y 38 fdwigy | Bw duj
RN Y RS TR R ARV ‘”aTv*(ax/_aP 19 2 =0 147

A esta ecuacion se le conoce como “‘ecuacidn de vorticidad'', los términos que aparecen
en 1.47 son de izquierda a derecha: 1}. La razén de cambio local de fa vorticidad, 2). La
adveccion horizontal de la vorticidad absoluta, i.e., el transporte de la vorticidad absoluta
por el viento hosizontal. 3}. El término de divergencia, 4). La adveccion vertical de lavor

ticidad relativa. 5). Términos de inclinacion. =



La ecuacion 1.47 se puede simplificar por medio de un andlisis de “escala sindptica"
. para latitudes medias. Una vez mds se puede escoger una escala de movimientos horizonta-
les ya que el patron de vorticidad y el patrdn de presion tienden a moverse con velocidad
comparable a la del viento horizontal. Usando las escalas que se mostraron en la Seccidn 1,

- se puede evaluar la magnitud de los términos de 1.47. Notando primero que

2 ]

{ = av __au ~_Ll{_ ~ 1075 seg".

Comparando con el parametro de Coriolis se ve que $/f, ~ 107, de modo que pa
ra sistemas “sindpticos’ de latitudes medias, la vorticidad relativa es pequefia comparads
con la vorticidad de la Tierra (Holton, 1979). Asi, { en el término de divergencia se pue-
de despreciar en comparacién con f.  En la ecuacion 1.47 es posible despreciar algunos de
los términos que aparecen en ella, si se calcula los érdenes de magnitud de cada uno de los-

términos. Asi para analizer el orden de magnitud de w, se utiliza (1.33), es decir:

on g - B

donde AP/ 3Z = --pg.

Empiricamente se sabe que 9 P/ 0t esel ordende 10 2 N/ m2seq (Haltiner, 1971).
Ahora, haciendo uso de las escalas caracteristicas de las variables de campo (véase Seccion |},
se puede calcular los ordenes de magnitud de los dltimos tres términos de (1.48). Entonces
u(aP/dX)~ 102 N/m? seg, v( 3P/ 3 y)~10"2 N/m? segy pgw ~10"N/miseg.
con lo cual el orden de magnitud de w es M =10"" N/m?seg. Conociendo esto, es posi-
ble calcular las magnitudes de cada uno de los términos de (1.47), tal como se muestra en {a
Tabla |1,



'7\718'

. Tér_ni__’inros'de ('17,)1,7): . . _O‘rderi"q‘!ér mégnitqd‘(syeg;"z‘) .

a:a:.-

-, Como-una simp |“|kcac‘|‘on ‘adicional, se puede desarrollar el pardmetro de Coriolis por
un serie de Taylor‘al‘rededq:_r de |3 latitud @o , es decir:

f= fo+ B 'y + (términos de orden superior)

donde = E(é‘fy) w Y Y= 0enyg, . Denotando por § alaescala de movimien-
tos latitudinales, a raz6n de los primeros términos del desarrollo de f tiene un orden de mag-
nitud AR,

BE A cos dg i
fo .. .sendy” .R
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Entonces, cuando la escala de movimientos latitudinales es pequefia, comparada con el
radio de la Tierra ( ¢ / R<< 1), el pardmetro de Coriolis se puede considerar como una
constante fo , excepto cuando aparece deferenciado en el término de adveccidn, en cuyo ca-

sodf/dy= g se asume como constante (Holton, 1979).

Con los argumentos descritos anteriormente, la ecuacion 1.49 queda como

af L. g kvl
! . +H+5P V=0 - .
StV TR RV V=0 1.50

Es importante notar que el viento horizontal no se reemplaza por su valor geostréfico
en el término de divergencia.  De hecho, cuando se calcula el viento geostréfico usando el
parametro de Coriolis constante, las pequefias variaciones del viento horizontal son las que -

dan esta divergencia,

Esta divergencia y su correspondiente campo de movimiento vertical son dinamicamen-
te necesarias para que los cambios de vorticidad se mantengan geostroficos en un sistema de

escala sindptica.

La divergencia horizontal en (1.50) puede efiminarse ficilmente usando laecuacion de
continuidad (1.39).

V-V=_ 13w
3P

Para obtener una forma alternativa para la ecuacion ‘*cuasigeostréfica de vorticidad",

_g:tg_+\79v v(§g+f)+f°3_awp_=o . 150a

o hien
150b

donde

(*) Ver explicacién en la pdgina 22°de este tra Eajo. ,:‘ N
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A la ecuacién 1.50b se le conoce en meteorologia como *Ecuacidn-de vorticidad

barotrépica®.

7.-  Ecuacion para la evolucion del campo z{, y, b, t).

Ahora se vera la forma de utilizar laecuation 1,5a para calcular la evolucién del campo

z(x, v, p, 1).

Para valores fijos de la presién y del tiempo, v (x, y, p, t) se puede considerar como un
campo vectorial dedes dimensiones, de modo que V se puede descomponer en dos partes:

{ver apéndice A).

V= V+ V!
tales que
QU 4 avi=g 1.51
ax“ S8y
we sl TS




,,:,‘21_,:, I

donde la funcion ¥ se le llama "*funcion de corriente'.

Usando estas dos tltimas ecuaciones, se puede ver que:

dv du _ du 2
=" " Y 1.53
Por otro lado, usando la notacion
- & a3 3n '
JU v.n) ax Oy 3y Ox 1.54

se tiene

7 . L% gty gy ¥ D (g2
VeV (E+f) = 5y ax.(_‘v_ »\If_+_f_.) + o 8v( 729+ 1)

J(,\I',,V,,’,Sl'r__;f,f)_f‘“' _ 1.55

Substituyendo (£.53) y (1. 54)en (L. 50a) se e

©
a

B Ay 4 g v2w+f)-f, =0 1.

comparando ahora. la expresion aproximada (1.44) con la scuacion (. 53) se tiene una pn
mera aproximacion:

vo=-12 R v 4 157

7158

En la ecuacion anterior aparecen db;'functones mcégn‘ita:s{:ﬁz‘(k, y,P,t) ‘y;&.':(k',’y, Pt
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Por lo tanto, para resolverla sin ayuda de otra ecuacion, es necesario expresar al término

—f‘;—z— ;‘{,’ = ~—f%2- VeV 1.59
en funcion de Z(x, y, P, t) o bien despreciarlo completamente. Sin embargo, se sabe que la
aproximacion Y+ V = 0 solo es valida para P ~ 500 mb y que este éste término en
{ 1.59 sélo puede aproximarse mediante una funcién Z(x, y, P, t) para ciertos niveles de P
en 100 mb y 500 mb (Thompson, 1961).  Por consiguiente, si se quiere predecir la evolu-
cion de Z{x, y, P, t) para cualquier valor de P es necesario otra ecuacion que relacionea Z y
w . Esto no se desarrolla en éste trabajo, puesto que el interés es la evolucion del campo
Z(x, y, P, t) en 500 milibares, asf la ecuacion { 1.58) queda como:

Pt u L glekf=o0 Lex
. s



CAPITULO li:

SOLUCION DEL MODELO BAROTROPICO
POR EL METODO ESPECTRAL,



En este capitulo se resuelve la ecuacion de vorticidad barotrépica :
%‘t-+7~\7(;+f)=o : 21

para la region comprendida entre las latitudes 10 y 46 grados norte y las longitudes 65 y 125
grados oeste.

Empleando la ecuacion (1.53) en (2. 1) se obtiene:

] -
3% VAV T (VP y+f)=0 2.2
usando (1.55),  la ecuacion anterior toma la_siguiente forma:
IR I A IR T A R 2y . ‘
VIVt I gy (V) 3y ax (Viv)+Bge =0 2.3
donde
g=df

dy’

Para resolver la ecuacidn 2.3, se expresa la funcion de corriente ¥, mediante una doble
serie de Fourier :

vixy, t)= Z Z{amn cosm kx cosnly + b, sen mkxcosn ly+
m=0 =0 Goq COosm kx sennlly +d_ sen m kx sen n ly

2.4

para determinar el Iimite superior de la ecuacion debemos determinar cudntos coeficientes - -
i inici ir de la condicidn inicial -
(a0, d.,)sepuedan calcular en el instante inicial a partir d

¥ {x, y,t=0).

Tomando una malla rectangular como la que se muestra en la figura 3, cuyos lados es -
téndados por i,=1,2,3, .1y jy =1,23,.17.
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FIGURA 3

Se tiene que el nimero total de puntos es 1J, por lo tante, igualando (2. 3) ai valor obser-
vado en cada punto de la red en t = 0, se abtienen 1J ecuaciones, de las cuales se pueden calcu-
larIJ coeficientes.

Es necesario  analizar fisicamente cuantos coeficientes se pueden utilizar. No-
tando que los valores de k y € que aparecen err 2.4 se pueden encontrar por medio del siguien-
te andlisis:

Smmkxwmk=—2l”— 25
donde \ es la longitud de onda.
Despejando X de la relacion anterior, se tiene:

A == 2.5a -

para m = 1 se obtiene A max, por lo que:

_ 2 _ 2 ;
K= Shax ™ 1d 2.5b
con un razonamiento similar al anterior, se encuentra una relacion para ¢, es decir:
2n 2
g = = = 2.5
X max Jd ¢

donde d es la distancia de separacion entre cada punto de la red, y Amax es la longitud de on-
da mixima, y es iguat ald ¢ Jd, respectivamente. Como,

mk=-z}\z[- y nQ=-2{L L
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se tiene:

' an.x k )‘mln 2: SN ‘ 25d
2 _J
Nnax = A, = 25¢e

donde Amin es la longitud de onda minima y es igual a 2d. Con los resultados (2.5d) y —-
(2.5e) se tiene el Iimite de los sumatorios de la ecuacion (2.3), esto es:
1/2 412
W(x,y)=zz a cosmkxcosnly+b_, sen mkxcosnly 26

m=0 n=0
¢, cosmkxsennly 4+ d_ sen mkx sen nly

de modo que el niimero de coeficientes que se pueden calcular son:
Tydysa
() G)a=u

Ahora se utiliza fa ecuacion (2,6) en la ecuacion (22), definiendo:

Alx,y) = cosmkxcosnly = A

mn

B(x,y) =senmkxcosnly = Bma .

C(x,y) =cosmkxsennly =C
D(x,y) = sen mkxsennlly = D

para compactrar las ecuaciones. - Agi, setiene: (.f). v

m=0n=0

axz _EZ 2k2 { "

w:Z‘E_f’\i'ﬂzﬁi‘
,3y2 m ",_.:'__,"

{1} De aqui en adelanite se omiten los



_i Ef}: mk { mn I Gnn an+dmncmn ;', Crn Dmn}

Y
< &

‘=zm: ;nu {cmn Apn + Ao B ;amn Conn ™ Brmn Dm,,}
_aa;_ vy =);2— mk(m?k? + n’e){umAM— am Bm;f ;dm,ncmn_ Gmn Dmn}
33y_ vy =l§|z":_ R (m? & + n?e) | {cmnAnn+dm" ?'r;m—amn Con — Pmn D,.,,‘}
Substituyendo las expresiones anteriores en Ia e:cuatc‘iérn (22)

gg—mmwfﬁ{mAmf%amwm%uwamJ .
+ Ezm k {'bmn Ann ~ fpn B ¥ dmn mn T cmn"Dm'n} o

EEme+Mﬂ%mmqﬁ

E!Znﬂ {c"‘"A""-'. dmn Bv;n : ’

EZu k (u?k? +v22?) {hw A

Tk () {bmnAmn 28
m n .
En los sumatorias sobre u y v, se ’tie_r‘i
A(x,y)=cosuk x cosv [y = A;‘v '
B(x,y)—senukxcosvlys BW,’ : :
29"

C(x, y)= cosu kX sen v. Iy = C
D(x, y) =sen uk xsen v Iy = D,,



‘Realizando Ias operaciones de la Cién“ 28 fqb'te’n'émos:'
v = (i *+ n2g?
m

n

+! ZZZE -m l»(vlllr(u’k2 + v222

5 B et Cion Cn + d'm,,o,,m}

{ bmncuv Avm A\Jv + li‘v\nd uvAnnaxv - bmrﬂlv A‘nncuv_. l1v‘u'|buv"\'ﬂnDuv

amncuv an A.IV I'l’lﬂ IlV an BUV + amnauv B C + amnbuv an QJV

mn Tuv

+ mn uv c A + dmnduv CmnBuv mrF uv Cmncu d b C D

mn~uv
= € Cuv Pma®ui™ San 9w PronBuv * o wv P v  CrePuy P }

mn- uv mn " uv mn uv mn uv
+ ZEZanuQ(u=k2 vwz)

m n u v

{ nhlVA'hﬂ A-IV N cmrpuvArr; BI.I‘I + cmn IJV‘ = ITHG-IV mn U\I
+ d mlpl-l\l B’ﬂl’lAUV mrﬂuvanBuv + dmn duv anCuV mn UV Bl‘nn DL\

b CmnAuv + al’ﬂl‘\ uv le’\ UV B a"\l’l duv Cmncuv + a C D

mﬂ uy ~“mn T uv

mn UV mn “uv mnTuy

+ Y mkB {bmnAm" a4 B+ doiCoim €D }= 0 2..10
m n

_bmnbﬂvanAuv+bmnauv DmnBuv b dyv DrmaCuv by Dmu L}

Usando ahora las identidades trigonométricas para los productos de seno y coseno

se pueden expresar los productos de las funciones base, como combinacion lineal de ellas, es
toes:

sen o sen y = —é {cos (at—7)—cos (OH")’)}

cosMCos Y = % {cos (_q—’y)~+eb§ (a+7)} _ 211

Sen o Ccosy = -
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con lo cual se tiene: -
An“A,v = (cosmk x cosnly) (cosuk x cosv | y)

{cosmkxcosuk x) (cosnlycosvly)
= ‘11 fcos k x (m - u)+coskx(m+u)} {cosly(n v)+cosly(n+v)}

T{Amu,n-v'*' p}n-u,n‘rvr_'*'.tAﬁm; ; : . .




se:

P o=

Dmn Duv= T {Am-U, nv - Am-ﬁ, n+v - Am+u, ﬁ-v + Ami‘ u; n+ v}
Ahora se substituyen todas las igualdades anteriores en |a ecuacion (2.10), obteniéndo-

EZ - ( m1 k2 + n2 22) {ar:'m Amn + b:ﬂﬂ an + c’mn Cmn + qv'm Dmn}
m n o
+ E‘Z mk ﬁ {bmnAmn_ amn. an + dmn Cmn - cmn Dmn}
m n i T

v TTTE b ke v

V Ar;-ﬂ-u,n.v +. An#-u,niv] ‘j'\-:

+ (v bmn duv

4+ (mv by ayy

+ (mvb b,

+ ( mv amn CUV

+ (mvae, d.
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+u, v ,Cm U, ntv ]

’+(mvcmna;,v = Brsu,aedl

+{mvc, b+ nub i

','ri'+'v“ = An;n+u,n-v+ Am +u,n+v]}= 0

2.12

Esta ecuacion es la forma espectral de la ecuacion de vorticidad barotropica.

A partir de la ecuacion 2.12, se puede obtener la expresion para cada una de las derivadas 2
de los coeficientes de la serie de Fourier, multiplicando toda la ecuacién por la funcion corres- -
pondiente de |a base e integrando sobre la regién considerada, es decir, sobre el rectdngulo

an 2n
0<x < i 0y < 'S
Es necesario hacer notar que las funciones base de la serie de Fourier son ottogonales;asf,

analizando: los siguientes ejemplos se tiene:

/2 2mlk 2R _2mik g
f i/-A"?n dxdy =£fj’2:os’mkx cos>nly dxdy
A ; _
o 5 R 21k

=f cos? nly {/{[ cos? mkxdx } dy

10 ) ’U

277k SR
= |4 x + 2= en2mk Lyt L—wnznl
[2 X+ gosen2m x0 >y - y]u

2
) =g



amR ik W 2Tk

]fl\m Brn 7ch05ka cosnly senmkx cosnly dxdy
T
o o spam [ 2K

= mszn1y{fcosmkxsenmkx} dy

i
'

e 1 1 . 27k 1 271/ :
= [-——x + sen 2 mk x [—-sen’nﬂy:, =0
2 4mk o 2 o

por lo -que,

.l[fA mn Buv = ffAmn CHV =[/Amﬂ Duv =ffcml'\ DLIV = 2. 13
) o , { -] ) .
: Amn Auv = men B_uv = Cmn Cuv = Dmn Duv % amu sﬂv

con lo expuesto anteriormente, se tienen las expresiones para cada una de las derivadas de los

|
[=)

coeficientes de la serie de Fourier, es decir:

\ rk ﬁ— b, QK + v20Y
% = T arn) t 22 ama v o0

{+ [' (r +u)vbr+u,ﬂ-v";cuvl. +( +V)u Cf-i-u,i+v buv] .

¥



bl

rs

krfa, szﬁ(u2k2+viﬂz); '

= T

{—' [~(r+u)vb

M Tw? + 5707

rtu, sty u

(s +v) uc

= [=(r +u)vb,

[~ —u)Vb,.

r-

r+u |+v

@

;;17
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214
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cn

+ [(rtuva

 kad

t-u,stv

a



[(r +u)Va

[(r 4 va,

r+u e
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216
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2.17




36

Suboniendp que son conocidos los valores de los coeficientes en t= 0, se pueden calcu-
lar los valores de sus derivadas con respecto al tiempo, mediante |as relaciones dadas por 2.14
2.15, 2.16 y 2.17. Conellas, es posible calcular los valores de los coeficientes en t = - At,
mediante el uso de la férmula de diferencias finitas centradas. ( Shaw, 1953 ).

da
Apey =854 +2 (T)n At

+ 2 (4b) At

b = b4 dt’»

n+1

2,18
S ST G +2(%‘i—)nAt :

+2(4) A

d =dn-1 dt 'n

n+t

y con dichos valores se repite el proceso parat=t + At subsecuente y asi hastat = 24 ho- -
ras,

En el primer paso de tiempo, no es posible usar la férmula de diferencias finitas centra-
das.  Por consiguiente, se puede obtener una primera aproximacion @, en g, , b en

b, . cyenc,,dy end,, por medio de la formula de diferencias finitas  adelantadas; esto
es: ( Shaw, 1953).

= da
gy = a, 4+ (-K')OAI

b
by = By + (oAt

2.19
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Entonces se obtienen os valores finales de g, , b, , ¢,, d, mediante las formulas:

ao [( ) )]At

@ = do
oo+ [ )+(db>]
2.20
€ T Cyo +l2' [(—S—O ] At
d,=d°+—12—[(%%)o ]At _

Hasta aqui se ha expuesto, en forma general, la estructura del modelo espectral aplica- *-
do a la ecuacion de vorticidad barotropica;sin embargo, para obtener la condicion inicial es
decir, los valores liniciales de los coeficientes de la doble serie de Fourier, es necesario un .

analisis mas detallado.

En principio, una forma de encontrar {os valores 6ptimos de los coeficientesde la * -
serie, seria construyendo unafuncién que diera una medida del error entre los valores obs::
vados inicialmente, y los valores de los coeficientes de la serie de Fourier, por ejemplo:

Efa

s ! rs ! s

brs 1Cry iy )= ElWo i) = dylxiyy) B , Pk

donde ¢, (X, ., ¥; ) son los valores conocidos de la funciéon de corrienteen t=0,y ¢
los valores de la serie de Fourier en t= 0. Con la expresion 2.21 se procede a enconirar to:

valores de los coeficientes que minimizan esta funcion,a partir del siguiente sistema dec czua-

ciones:
9E JE
=0 : =0
aal‘! brl
aE _ 0 dE =0 ,,2'22
f ac" ' R ad" e

Esto conduce a un sistema de ecuaciones lineales para los coeficientes iniciales, sin embargo,
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se encuentra que para resolver dicho sistema, el tiempo computadora es excesivo y hace el proceso
. practicamente indtil, por lo que se procedié a aproximar los coeficientes con las integrales siguien -
tes:. .

1
a,= ?'ff\b(x,y) cosrx’cossy' de'dy'
&

2T,
b, = #ﬂffw(x,y) senrx'cossy dx'dy’
1 1 , 2.23
C, = _”Tfjw (x, ylcos r x sens y dx’dy’ '
0 ar
d,, = %fjw (x.y)cosrx'sensy dx'dy’
0

donde ¥ (x, y) son los valores conocidos de la funcién de corriente t =0,

Para propositos de calculo numérico, las integrales 2.23 se transformaron de la siguen--
te manera: Haciendo un cambio variable: -

entonces:
mR 2
=—"]1— ju(x y)cosrkxcosstd(kx)d(Qv) : :
=—_Z° j\l/(x y)senrkxcossflyd(kx)d(ﬂy)’ i )
i amk R 224"
Cw =7 ¥ {x,y)cosrkxsensRy dik ) d(Rv)
1 £ 2k ‘
d, =7 ¥ (x,yhsenrkxsensQy dlkx) dify)
: o i I 5
Ahaora se aproxima (2.21) por sumatorias ;es decir:
1
kv %

a, =<7, Enl; (x y))eosrk x coss Ry, Ax Ay,
o

By =%I : gq; (x,,y])senrkx coss!ly, Ax Ay] »
_I - ‘2.25
G =52 Y Y ix,y)eosrkx sensQy,Ax Ay ’
s 1=0 [=0 .
J
dy ="7’Z z Yix;, y)senrkx;sensRy Ax; Ay



los términos A Xy AyI que aparecen en la ecuacion anterior, se toman de la siguiente
forma:

Ax. = 87R
X; = T30 “cosy

donde  eslalatitud ( ¢ =10°, 14°, 18, ... 46°) y Rees el radio de la tierra,

Para A y, se tomo un valor constante, es decir , la distancia de separacion entre cada
punto de la malla considerada. Calculando de esta forma los coeficientes iniciales se re-
construye, la condicion inicial con una alta precision., Como se podrd observar en los resul-
tados finales, esta condicion resultante se aplica al modelo barotrdpico, lo cual permite un

prandstico a 24 horas.

RESUMEN

Se desarroilé un método numeérico llamado “espectral’’ para resolver la ecuacion 2.1, la
cual da informacion sobre el movimiento de las isohipsas (o campo z) en 500 mb; esto se de-
be a que la *‘vorticidad ¢ " estd retacionada con ia “funcién de corriente "' a través de la

ecuacidn 1.53 y ésta con el campo z mediante la ecuacion 1.57.

El método espectral se puede resumir en la forma siguiente. Para resolver la ecuacion
de voticidad barotropica (2.1) se expresa a la funcion de corriente y mediante una doble se-
rie de Fourier real (2.4). Se determina el |imite superior de las sumatorias que aparecen en
esta serie, por medio de un anilisis del niumero de coeficientes que pueden calcularse en el
intento inicial a partir de la condicién inicial ¥ (x, y, t =0)y de unanélisis relacionado

con los nimeros de ondade Ky £ .,

Debido a que se consideran ondas completas en ambas direcciones X y Y, la longitud
de onda maxima se toma como Id y Jd respectivamente, (I = nGmero de puntos en el eje
X; J = namero de puntos en el eje Y; d = distancia de separacidn entre puntos de la matla).
La longitud minima es 2 d; con esto es posible obtener los valores de los nimeros de onda
que aparecen en la serie, {2.5b .y 2.5c) lo que permite encontrar el limite superior de las su-
matorias a través de 2.5d y 2.5e.
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Posteriormente se realizan todos los cilculos de cada uno de los términos de la ecua-
cion 2.1 para encontrar la forma *‘espectral” de la ecuacidn de vorticidad barotrdpica (véase
2.12).

A partir de la ecuacion 2,12, se puede obtener [a expresidn para cada una de las deriva-
das de los coeficientes de la serie de Fourier, multiplicando toda la ecuacion por la funcion
correspondiente de la base e integrando sobre la regién considerada, ademds se utiliza la pro-
piedad de que las funciones de la base en cuestidn son ortogonales; asi, se obtienen las ecua-
ciones 2.14 a 2.17, las cuales estdn en funcion de los coeficientes iniciales que son calculados
por medio de 2.25. Con las ecuaciones 2,14 a 2.17 es posible calcular los valores de los
coeficientes en t =t + A t mediante el uso de las férmulas de diferencias finitas (2.18) con -
ellas se repite el proceso para obtener sus valores en pasos de tiempo subsecuentes hasta 24 -

horas, lo que permite el prondstico del movimiento de las isohipsas.

Se elabord un programa (en Algol) para resolver numéricamente la ecuacion 2.1. Las

etapas que conforman al programa son las siguientes:
a) Sedan los valores iniciales de z(x, y, t = 0) en cada punto de la malla,

b) Se transforman los valores iniciales de z(x, y, t = 0) en ¥(x,y,t = 0) usando la ecua-
cion 1,57,

¢)  Se calculan los coeficientes iniciales por medio de la ecuacién 2.23

d) Se reconstruye el campo z inicial usando los coeficientes iniciales calculados en la etapa

anterior.

e) - Se calculan las derivadas de los coeficientes de la serie por medio de las ecuaciones 2.14

a 2.17, las cuales estdn en funcién de los coeficientes iniciales calculados en la etapa c).

f) - Con los valores de las derivadas de los coeficientes se calculan los nuevos valores de los
coeficientes ent = t + At mediante el uso de la ecuacion 2.18 y con ellos se repite el
proceso para t =t 4 At subsecuente y asi, hasta 24 horas.

g) Con los coeficientes calculados en la etapa anterior, se hace el prondstico para el campo

Z.
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MANEJO DE DATOS

Los datos utilizados en este trabajo, corresponden a los dias 5--6 de octubre y 14-15
de diciembre de 1981, son enviados (en codigo BAUDOT) de Miami, Flo., E.U,, por radio-
tetetipo de alta frecuencia; pertenecen a 105 estaciones distriburdas no uniformemente en fa
region IV. (Region que abarca a: Sur de Canada, Estados Unidos, México, Centroamérica,
Caribe, Norte de Venezuelay Colombia.

Por medio de un anélisis subjetivo de los datos de attura "'z" (en metros) y de la direc- )
cion del viento se trazan las isohipsas en 500 mb; se hace una interpolacidn para obtener los
datos en los puntos de la malla, los cuales estdn separados cuatro grados.  En esta parte apa-
rece una dificultad, debida a que en los océanos la informacién meteoroldgica es casi nula,
Por lo que la interpolacion es poco confiable en esa drea, lo que se verd reflejado en el pro-
nostico.  Se usan 160 datos en el modelo ya que el drea de trabajo estd comprendida entre
las latitudes 65°y 125° oeste y las longitudes 10° y 46° norte.



RESULTADOS

Como se ha mencionado anteriormente, se desarroflo un método espectral y un progra-
ma para resolver Ja ecuacién de vorticidad barotrépica. Lo cual permite un prondstico de

la forma de las superficies isobaricas a 500 mb. con 24 horas de anticipacion.

Se presentan solo dos *experimentos"” numéricos, debido principalmente a que parala
obtencion de los datos  que utiliza el programa es necesario hacer todos los pasos con-
templados en e! "manejo de datos'’, lo que requiere informacion que no siempre se tiene,
Esto en un futuro proximo no serd problema porque se esta trabajando actualmente, para

que la captura de datos sea por computadora.

En los mapas o cartas que se presentan a continuacion se pueden observar las curvas de
nivel de las superficies isobdricas a 500 mb. En la figura 1 y 5 se muestran las condiciones
iniciales del campo de las isohipsas para su uso en el modelo barotrdpico, corresponden a los
dias 5 de octubre y 14 de diciembre respectivamente. En las figuras 2 y 6 se tiene la confi-
guracidn del mismo campo (observado) 24 horas después, es decir, para el dia 6 de octubre y
15 de diciembre respectivamente, La figura 3 y 7 corresponden a la reconstruccion (por el
modela) de la condicidn inicial de los dias 5 de octubre y 14 de diciembre. Y por tltimo, en

Ia figura 4 y 8 se ven las isohipsas pronosticadas por el modelo en ambos experimentos.
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FIGURA 2.- Carta de isohipsas en 500 mb, 6 de octubre de 1981 (Observada).



FIGURA 4.- Carta de isohipsas en 500 mb, 6 de octubre de 1981 {Calculada).
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FIGURA 6.- Carta de isohipsas en 500 mb, 15 de diciembre de 1981 (Observada).



FIGURA 8.- Carta en isohipsasen 500 mb, 15 de diciembre de 1981 {Calculada).



Comparando las figuras 1 con 3 y 5 con 7 se puede observar que ef aspecto general de
las curvas de nivel calcufadas son muy parecidas a {as observadas, esto se debe a la buena
apoximacion de los coeficientes iniciales calculados con las integrales usadas {ecuacion 2.23)
los ejes de fas vaguadas no se modifican y las zonas de alta presién no cambiaron, Sinem-
bargo, al observar las isohipsas en el sur y sur-oeste del rea de estudio, la reconstruccion de
la condicidn inicial es regular, debido bdsicamente a que en esa drea se tienen pocos datos

reportados y fa interpolacion falla, lo cual se va a reflejar en el prondstico,

Esta condicion inicial se usa en el modefo barotrdpico lo que permite un prondstico a

24 horas {véase figurady 7).

Para calcular el grado de precisidn del prondstico y la reconstruccion de la condicion
inicial, se procedi6 de la siguiente manera: i} se compararon las isohipsas observadas con las
isohipsas pronosticadas, considerdndolas como secuencia ordenada de datos; ii) se examind
la nube de puntos, encontrandose que existe regresion lineal; iii) se utilizo el {ndice de corre-
facion de Pearson, encontrindose una correlacion de 0.85 para ¢! prondstico y 0.93 parala

reconstruccion de la condicidn inicial.

Al comparar Jas curvas de nivel de las isohipsas de las figura 2 y 4 se observa que el pro-
nostico solo es bueno sobre la Repibfica Mexicana (excluyendo {a zona noroeste), el Golfo

de México, el sureste de Estados Unidos y parte de la zona def Caribe.

Analizando las figuras 6 y 8 se observa que el prondstico es bueno en todo el territorio
de Estados Unidos, la Republica Mexiana (excluyendo la zona noroeste), el Golfo de México

y la parte del Caribe.

Por lo anterior, se tiene que la mejor prediccion se obtuvo para el dia 14 de diciembre.
Uno esperaria que el prondstico fuera pricticamente igual en ambos casos analizados, sin
embargo, las diferencias se deben basicamente a las limitaciones del modelo barotrépico usa-

do.

En el primer caso aparece una célula de baja con un valor de 5830 m., sobra la frontera
politica entre Estados Unidos y México, 1a cual no es detectada por el modelo barotropico;
debido a que no toma en cuenta la magnitud y direccion del viento, ésta ultima es la que se
considera siempre paralela a lo largo de losisobaras.  Otra limitacion del modelo es que no
se considera el término de divergencia, lo que significa ausencia de fuentes y sumideros que

podrian detectar interacciories con otras capas atmos#éricas adyacentes.
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Al suponer que la densidad sélo desprende de la presion (p =p(p}), de modo que
las superficies isobdricas son también superficies de densidad constante, conduce a conside-
rar que la atmosfera es barotrépica.  Esto restringe el tipo de movimientos posibles del fiui-

do que puedieron deberse, por ejemplo, al gradiente de temperatura.

En un analisis sindptico del movimiento de los sistemas, siempre se consideran otras su-
perficies isobaricas, asi como las isotermas, debido a que estos movimientos estan regidos
por la interaccién con otras capas.  Asf pues, como el modelo no contempla esta interac-
cion, es dificil observar |a influencia debida a otras capas, con lo que se podria detectar con

mucha precision el desplazamiento de las vaguadas.
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CONCLUSIONES

Se considerd una atmésfera ideal (no hay friccion) homogénea, incompre_sible y en
eguilibrio hidrostatico, en donde s6lo {os movimientos horizontales son importantes.

El nivel en el cual el movimiento de atmdsfera baroclinica corresponde al movimiento
de atmosfera barotropica, es 550 mb. (S. Shukla, 1972) entonces, para propésitos précticos
se puede tomar 500 mb. para la aplicacion del modelo barotrdpico.

Las limitaciones del modelo barotrdpico pueden resumirse brevemente como sigue: i).-
Se intenta representar el comportamiento de una atmdsfera promediada verticalmente en al-
glin nivel intermedio de promedio. i) No hay mecanismos de generacion o disipacion de
energia cinética (EC), y por lo tanto, sélo hay redistribuciones de EC y momento. Entonces
los desarrollos barociinicos no pueden predecirse. iii). El movimiento se tomd solo en dos
dimensiones, iv). La aproximacion del viento geostrofico conduce a considerar la direccion
del viento paralela a lo largo de los isobaras.

La justificacion para el uso del modelo barotropico inspirada en estas limitaciones esta
dada por las siguientes bases observacionales y numéricas: i), las perturbaciones de escala
vertical son mucho mds pequefias comparadas con las de escala horizontal. ii). La genera-
¢idn de energia cinética por procesos baroclinicos estd limitada a regiones y la razén de cam
bio de EC es muy pequeiia comparada con la EC total en sistemas sindpticos en el curse ..
un dfa. iii). El cdiculo numérico se simplifica. Ya que no estdn presentes las ondas de gra-
vedad y de sonido, es posible tomar pasos de tiempo (time steps) grandes.

Para tener simulaciones mds realistas del comportamiento de la atmdsfera se recou.
,

da trabajar con modelos que consideren el término de la divergencia, por ejemplo, el mu-iio
baroclinico o trabajar con el modelo de ecuaciones primitivas.

Por otro lado, se mostrd también que el método espectral (ME) desarrolladh. i este
trabajo sirve para resolver ecuaciones tipo Poisson. Y comparando con el método de dife-
rencias finitas (MDF), tiene las siguientes ventajas: i). No se requiere la relajacion para resol-
ver la ecuacion de vorticidad ya que el ME calcula las derivadas espaciales exactamente, i),
Se tiene el mismo nimero de incognitas que ecuaciones, por lo que “aparentemente’’ no se
requieren las condiciones de frontera,

La desventaja mas importante del ME es que requiere mucho mds tiempo e proceso
que el MDF si hay muchos grados de libertad.
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APENDICE A

En la Seccion 6 se dan argumentos fisicos para encontrar la ecuacion cuasi geostrdfica de

vorticidad. En este apéndice se dardn argumentos "matematicos’ v delandlisis de escala para
g ; 254l

hallar la misma ecuacidn.
Para valores fijos de la presion y el tiempo, V(x, y, P, t) se puede considerar come un

caimpo vectorial de dos dimensiones de modo que se puede descomponer a V en dos partes:

V=V + V" Al
tales que:
A2
A3’
Substituyendo (A.1° er'l:'(].’- 49>)"Vse' puede ver que:
A4

—g—f— U IV +6) V" =0

por otro lado usando ( 1.51) se tiene,=: : 4

VAN VSV (A (RN VS VTR AS

con lo cual { A 4) quedaen la forma
pvie viren+ v g40VI=0 A6

Ahora se calcularan las magnitudes de cada uno de los términos (A.6) Para encontrar

el orden de magnitud de V'' el cual se denotard por U", se usara la ecuacion de continuidad -

(1.39).



A (v' v") =9 ' A7
de aqui es posible ver que:

A M =
U L Py 1 A.8
la igualdad anterior indica que V"' es de un orden de magnitud menor que V. Porconsi-

guiente v’ y V deben ser del mismo orden de magnitud. Conociendo esto es posible calcu-

lar las magnitudes de los términos de ( A.6) tal como se muestra en la siguiente tablz:

Términos de A6 Orden de magnitud (seg, 2}
3¢ 1. U _ o
e T ="

Tabla {1

En esta tabla se puede ver que es posible despreciar el termmo V »;"{ 'cqn lo cual la

ecuacion (A.67) se reduce a,

¢
t

=~

|

<

+ Vv (47 fvr=o L A9

Por ttltimo, si en el tercer termmo de { /\ 9) se substltuye a f por Un valor promedio f,

se tiene:

All
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