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INTRODUCC1ON

Debido a la importancia que tiene la prediccidn del tiempo en nues-
tros dias, es preciso comprender los fendmenos fisicos a un grade tal que pue-
dan ser reproducidos cualitativa y cuantitativamente. La comprension de estos
fendmenos es una de las finalidades mas importantes de la ciencia fisica ya que

puede predecirse el comportamiento de fendmenos fisicos naturales o provocados.

Importantes aportaciones ha hecho la investigacion dedicada a la cli
matologia disefiando modelos descriptivos para el estudio de fendmenos de esca-
las dimensionales muy pequefios o muy grandes o que no pueden ser observados di
rectamente y que, por lo tanto es dificil comprenderlos e imposible reproducir

los.

Ll disefio de estos modelos permite la prediccion numérica del tiempo

a corto, mediano y largo plazo.

tn lo que respecta a la prediccion numérica del tiempo a largo pla-
z0, Julidn Adem ha desarrollado un modelo termodinamico en donde la ecuacidn
de conservacion de energia térmica es aplicada: a la capa superior de los ocfa

nos con una profundidad de 100 a 50 metros, a la capa superior de los continen



tes de profundidad despreciable y a la capa atmosférica de unos 10 km.

Este modelo ha sido aplicado para predecir las anomalias medias men-

suales de la temperatura y precipitacién en el Hemisferio Norte.

En el presente trabajo se analizard unicamente el modelo aplicado a
la capa superior de los.océanos y asi predecir las anomalias mensuales de la
temperatura de la superficie de los océanos y los cambios mensuales de estas

mismas anomalias.

Los términos que incluye la ecuacidén de conservacién de energia tér-
mica aplicada a la capa superior de los océanos sont el transporte de calor por
corrientes ocednicas medias y por remolinos turbulentos de gran escala, asi co
mo el almapenamiento por radiacidn, pérdida de calor latente y el transporte

turbulento vertical de calor sensible.

En lo que respecta al transporte de calor por corrientes oceanicas
medias, la velocidad de la corriente en el presente trabajo se obtendra por dos

métodos distintos:

. a partir de una funcidén de corriente, la cual satisface la ecuacién
de vorticidad aplicada a la capa superior de los océanos, en esta

el forzamiento es el esfuerzo del viento sobre la superficie.

. a partir de las formulas cldsicas de tkman, en donde la corriente

es derivada por el viento geostrdfico.

Esto permitird determinar el efecto de este transporte de calor por
corrientes ocednicas medias para la prediccion de las anomalias de temperatu-
ra en la superficie del océano, asi como realizar un estudio comparativo varian
do en las predicciones el angulo entre el viento en la superficie y el viento

geostrofico la forma de calcular el esfuerzo del viento en la superficie y la



rapidez del viento cuando se utiliza una funcién de corriente la cual satisfa-

ce la ecuaci6n de vorticidad.

e ,
La evaluacidon de las predicciones se realiza de manera cuantitativa

paia determinar cual de los dos métodos es mejor.

El desarrollo de esta tesis se divide en tres capitulos.

En el capitulo 1 se describe brevemente el modelo termodindmico del
clima en la superficie de los océanos, en donde el transporte de calor por co-
rrientes ocednicas medias es obtenide a partir de las fdérmulas cldsicas de Ek-

man.

En el capitulo 2 se deduce la ecuacion de vorticidad a partir de las
ecuaciones hidrodindmicas para la velocidad promediada en un flujo turbulento.
Asi como la obtencién de los esfuerzos cortantes turbulentos considerando la re

lacidn entre el viento en la superficie y el viento geostréfico.

En el capitulo 3 se presentan los experimentos numéricos llevados a
cabo asi como los resultados obtenidos realizando una verificacidn objetiva que
consiste en evaluar la habilidad del modelo en las predicciones para cada uno
de los experimentos numéricos. También se presenta la visualizacién gridfica

de estos resultados presentando dos casos para Invierno.




CAPITULO )
MODELO TERMODINAMICO DEL CLIMA
EN LA SUPERFICIE DE LOS OCEANOS

En el modelo termodindmico desarrollado por Julidn Adem, la ecuagién
&

de conservacidén de energia térmica aplicada a la capa superior de los océdﬁos
se utiliza para predecir los cambios mensuales de las anomalias de la tempera-
tura de la superficie ocednica en el Hemisferio Norte. A continuacidén se pre-
senta de manera breve cada uno de los términos que integran la ecuacidn mencio
nada anteriormente.
a) Ecuacion de energia téamica aplicada a La capa superior de Los océanos

Las bases para el método de prediccidn presentado en este trabajo es
la primera ley de la termodinidmica, la cual cuando es aplicada a una unidad de
volumen de agua en una forma similar a la dada por Miller (1950) puede ser es-

crita:

9,cs[§_1‘£_ PONT L2 GT e
D]
+ -a_- (wl T;Ql)
oF

E‘ -G, + (1.1)



donde las variables con prima son desviaciones de valores promediados en el
tiempo, V , operador gradiente bidimensional; Z, coordenada vertical hacia

abajo;qf;', la temperatura; %, , densidad constante; Cs , calor especifico;

— .
vst , vector de velocidad horizontal; W, componente vertical de la velocidad;
..* ’ ’ -.* . + 2

Es y energia térmica sumada por radiacion; 03 s calor perdido por evaporacidn;

calor sumado por compresidn, friccidn y conduccidén molecular.

ol

*
La ecuacion (1.1) es integrada sobre la capa superior de los océanos de pro-
fundidad h llamada capa de mezclado. En esta capa se hacen las siguientes su

posiciones:

4} La capa de profundidad b es agitada y mezclada por el viento en la su-
perficie del océano, de manera que el gradiente de temperatura verti-
cal se hace cero;:por lo tanto, el campo de temperatura 7: , en esta
capa es independiente de la profundidad. A la profundidad h, existe

una discontinuidad en el gradiente vertical de temperatura, esta dis-

continuidad representa el principio de la termoclina.

Por consiguiente:

Ty =0 para zZch

io en

o)
e
™
{1
51



44) Las variables promediadas satisfacen la ecuacién de continuidad, es de -
cir

VVi + o k (1.2)

&
n

Integrado (1.2) desde la superficie (Z=0) hasta Z=h se obtiene

ViVt = = % (1.3)

donde 5.‘ es la velocidad vertical en Z=T\, Vsl' es la velocidad horizon-
tal media en la capa de profundidad -h, y donde se han usado las condi-

ciones de frontera:

(@) =0 ; (W) ==

)

4ii) El término de transporte turbulento horizontal es parametrizado usando

un coeficiente de "Austausch", K
N _ s
VS T; - \"5 v TS

4v) De los componentes de calentamiento en el lado derecho de la ecuacidn
(1.1), el término R es despreciablemente pequefio comparado con los

otros términos, suponiendo asi R = O.

Integrando la ecuacidn (1.1) desde Z=0 hasta Z=h y usando las suposi

ciones (4}, (44d), (4v) y la ecuacién (1.3) se obtiene la ecuacidn de conservacion



de energia térmica en la capa superior de los océanos:

- - - - l—- - - - - ) '
“\.?505 aTS +V$T-VT5— st Ts :-W5+E'5_C‘3-GL (1-4)'
ok '

donde—T; es la temperatura en la superficie del océano

- 1_ — T_ - W -,
vm'_s“v;ctz ,aszgag 3 ej & de
h

[ 0 o

cambio local de energia térmica por uni

h 95 CS _D_Is_ dad de area en la superficie del océano.

ok

adveccidn horizontal total de calor por

T\ S’scs -{}51 . V:-‘:s unidad de drea por unidad de tiempo, pro

ducido por corrientes océanicas medias.

transporte turbulento horizontal de ca-
T i lor por unidad de drea por unidad de tiem-
h9Cs Ke VT P P

po producido por remolinos turbulentos en

el océano.

calor sensible por unidad de 4rea, por

Ga."" _Lw’yscs—"nl )1=o unidad de tiempo dado desde la superfi-
cie de los océanos a la atmdsfera por

transporte vertical turbulento.



calor por unidad de drea, por unidad de

\_N_s - uJ"_?, Cs T:I)z . tiempo dado a la termoclina por la capa

de mezcla.

En el presente trabajo se trata dnicamente con variables promediadas
en el tiempo a las cuales, por comodidad, las denotaremos sin las barras de pro

medio.
b) Adveccidn honizontal de calor producida pon corrientes ocednicas medias

En estudios previos sobre la prediccién de anomalias de temperatura
en la superficie del océano (Adem 1970) la corriente ocednica total iz; es
expresada (Arthur 1966) como la suma de un valor normal estacional observada

(y no mensual) y un valor que es la anomalia mensual; es decir

Vs'\' = sz + Vs"rnw
. (1.5)
V;wa 7—( V: - Vs )

» . ‘ L3 .
donde V' es la corriente de deriva y Vg, su correspondiente valor normal.

Experimentos nimericos mas recientes (Adem y Mendoza 1988) sobre la
. . L) . . . N
corriente ocednica total V, son obtenidos incluyendo dnicamente la corriente

de deriva.
- »
Vir = Vi (1.6)
En ambos casos esta corriente es obtenida usando las aproximaciones
de Ekman (1902).

Estas corrientes de deriva (Neumann®& Pierson 1966), las cuales son

capaces de producir anomalias no despreciables en la corriente ocednica total,

-8 -



son producidas por el esfuerzo del viento sobre la superficie del océano y la

fuerza de Coriolis debida a la rotacidn de la tierra.

Las condiciones necesarias para obtener las corrientes de deriva son:

- que el océano sea ilimitado en La dineccidn hondizontal
- dinfinitamente profundo

- que el campo de vefocidad def viento sobne ef agua sea unifoname .

Para tal océano idealizado las ecuaciones de movimiento horizontal
estdn expresadas como:
F"E; :.—l- EZ_ A @1{;
P oF
(1.7)

L

_pve =L 3 A‘?_*_‘is)
f 5‘?.,3&(‘3&

en donde:

. A coeficiente de viscosidad turhulento

£= 20 sen ¢ parametro de Coriolis

.11?5 9 155* Acomponentes de la velocidad VS* de la corriente de

deriva en la direccidn x y y respectivamente.

En la solucidn de tal ecuacidn se supone un coeficiente de viscosi-

dad turbulento constante y las siguientes condiciones a la frontera:

- en La grontena ingenion La velocidad tiende a cero para aguas infinita-

mente phofundas (2= 00 )



- en La {rontera superion {supenficie ocednical el esfuerzo que el viento

eferce sobre el agua gy ij es balanceado por el esfuerzo que ef agua

eferce Aobre el aine.

Obteniéndose asi las componentes de la corriente de deriva como fun-

ciones de la profundidad Z:

)

L (Th)E
My = Vo € cos(‘!E:‘-]T_E)

-(Rfw)2
'u‘; = Vo & Aen(45°—12)

N

en donde
V\.:’“’X A y Voo=Cp - Toy
95.&\.52\'\¢ Aol
con

a-1% .(\.'sen¢_9§
"& A

(1.8)

(1.9)

Analizando las ecuaciones (1.8) para diferentes profundidades obser-

. vamos:

- En fa superficie ocednica (2=0)

- 10 -



(-”:5) = Vo cog 4%°

=0

Vo cen 15° (1.10)

th

=0

(vg),

2 Y
Vooleant, « et 1

Por lo tanto la corriente océanica en la superficie deriva a 45° a

la derecha del viento,

- Pana Z=h,

»

(Mg

n

Vi = Vo € cos (45°-T)

(1.11)

(U’:)zﬂ\. ERAVA e-‘T sen (45°-T)

En esta profundidad, la magnitud de la velocidad ha decrecido en
éw= 1/23 veces de su valor en la superficie, ademds la direccidn de la corrien
te ha cambiado. En la profundidad h,,la corriente es opuesta a la corriente en
la superficie. Lasmas importantes corrientes ocurren antes de la profundidad h,

es por esta razdn importante, que ha sido llamada por Ekman: "profundidad de in

fluencia friccional".

La figura 1 es una representacién vectorial de la corriente de deri-
va como funcidn de la profundidad.

- 11 -



Expresando a Vo y h, (Neumann& Pierson 1966) en términos del es-
fuerzo del viento Ua, del coeficiente de viscosidad turbulento A y la latitud

geografica ¢ se obtiene:

Vo = To y \"t = T To

- (1.12)
{ZAQ Nseng SZVa?&ﬂ_SGY\}

Los valores de h,,"influencia friccional",y de la velocidad de la co
rriente en la superficie han sido calculados por varios investigadores (Neumann

% Pierson 1966).

El esfuerzo del viento, es usualmente expresado en términos de un coe
ficiente de resistencia C y la velocidad del viento Va. como se muestra en la

siguiente ecuacidn,donde %, es la densidad del aire considerada constante:

Ta = 2.0 VS (1.13)

En la superficie del océano el coeficiente de resistencia puede va-
riar con la velocidad del viento. Por consiguiente C no puede ser considera-

do como constante sino como una funcidn de la velocidad del viento por tanto:

Tz .0V V2 = Sl VS (1.14)

Para determinar el valor numérico de C: asi como de n, se hicieron.
varias investigaciones usando diferentes métodos. Tales investigaciones con-
dujeron a una discusidn considerable entre el coeficiente de resitencia CVgq y
la velocidad del viento, especialmente, con velocidad del viento bajas (¢ 6m-§59,

Neumann (1948) sugiere sobre las bases de las observaciones hechas el valor de

- 12 -



3

1
cw)=9x107 v~ /5 g T, =0.2%x102 % v 32 donde Vo esta dada

-1
en m-seg

Las dificultades involucradas en determinar el esfuerzo del viento,
asi como las discrepancias entre los resultados obtenidos por diferentes métodos,
condujeron a varios investigadores a inclinarse por la ley cuadrdtica Ve = 2.6 X ry % V:
en donde el esfuerzo del viento es una funcion del viento. Ekman fue el prime

ro en aplicar este esfuerzo.

Palmén y Laurila (1938)" obtienen una relacién similar con el factor

3 2

2.4 X 107 en lugar de 2.6 X 107 . Hela (1948) obtiene Y = 1.9 X 107 vl

Thorade (1914} determina empiricamente la dependencia de Vo y h, so-

bre la latitud geogrifica ¢ y la rapidez del viento | Va I

o = 0.0259 § \Wa | para IVal 46
§seng

Vo: 0.0126 {Va | para fVal>6
Jeeng

(1.15)

_h,: 3-“’*‘\\/&‘3 para \leié
Iseng |

hl - +.6 \Val para \Va|>6
Seng

- 13 -



1

donde Vo esta dada en m-seg'l, h, en metros y {Va\ en m.seg”

<.:§?§lmén (1931)" argumenta que las relaciones de Thorade para V, & 6m-s‘eg'1

presentan incertidumbre en la conversién de la escala Beaufort en m.seg'l. Pal
mén sugiere Vo | cm-seg'll = 1.4 Va ‘.m-seg'l] para una latitud de 61° N,
Sin embargo, estos resultados se aplican a "aguas someras" (Mar Biltico).

2
Durst (1924) obtiene V\/, = 0.39 \\a para corrientes en océano abierto, asi

{Seng

como hace algunos cdlculos del coeficiente de viscocidad turbulento para varias
regiones en tres océanos, basado sobre observaciones con velocidad del viento

entre 7.5 y 9.8 m-seg',1

Las observaciones hechas no son suficientes para establecer definitiva
mente la existencia de una corriente de deriva pura como lo indica la teoria, sin
embargo hay consistencia y en algunos aspectos muestra un notable acuerdo con

las caracteristicas tedricas de tales corrientes de deriva.

Los valores de Vo y h,determinados empiricamente por Thorade {ecuacidn
1.15) son los utilizados como una guia para construir el modelo numérico en es

te trabajo.
1.

La corriente de deriva resultante en la capa de profundidad h, estd

dada por:

V = Lh_j V, 4z (1.16)

T



y expresada en sus componentes

h
-'u-S'_'.-\Fj Lfséi j Us:.::j U; AE (1.17)
[

‘Figura 1. Espinal de Ehman pana fLas conrientes de deniva
proyectadas sobre un plano honizontal. Vo es
La velocidad en La supernficie desviada a 45°
a fa denecha def vecton def viento (Hemisferio

Nontel.

- 15 -



sustituyendo las ecuaciones (1.8} en (1.17), se obtienen las componentes de la

velocidad de la corriente de deriva resultante en la capa de profundidad h y

estdn dadas por:

(T h)n

Mg = 030% \Lh {1-¢ ) cos L \n]
Th !

(1.18)

v, = 030 V,h, e cenT |
Th hy

Se observa en estas ecuaciones que la corriente de deriva resultan

te en una capa de profundidad h = h1 forma un 4ngulo de 8 = 90° a la derecha

del viento en la superficie, y la magnitud de la velocidad de la corriente es

(R VA l = 0.23% V°

En una capa de profundidad h ¢4 h1

Mg = Uy = 030 Vo (1.19)

la corriente de deriva resultante forma un 4ngulo de 8 = 45° a la derecha del

viento en la superficie, y la magnitud de la corriente es\V¢l= Vg

De acuerdo con la figura 2 se introduce un coeficiente en la magnitud de la co

rriente ocednica:

Ve l= QG V, (1.20)

- 16 -



Los rangos de valores del coeficiente C, y del dngulo 8 obtenidos del

analisis a las componentes de corriente de deriva son:

“%° < g 2« 90° y L> ¢, 2 0.235

.
>

IVel=\,

hi b

V| = 6.235\,

Figura 2. Comiéntu de derdva resultantes con distinilas

capas de pnofundidad.

Las componentes de la velocidad de la corriente de deriva resultante
(Vs) en la capa, serdn expresadas en términos de las componentes de la veloci-
dad del viento en la superficie ocednica (Va) y el dngulo que forman estos dos

vec;ores de velocidad.

- 17 -




Los componentes del vector Vs (Adem 1970 a) se expresan como:

Jks:_c_‘c_’m_}_é_.(x.tmcose + Ve sene)

=
(1.21)

Vo C0.0V2% (Ve cos® - ALa$ene)
Iseng

en donde 45°% 8 ¢ 9Cy 12 .2 0.235
La figura 3 muestra la posicién de los vectores Va y Vs en el plano

x y. La direccidn del eje x apunta hacia el este y la direccién del eje y ha-

cia el norte.

A |
I 3 L
—— Mo ——s

) — Mg -—
Figura 3. Posicidn de Los vectores Va y Vs en el plano

de coondenadas x y.

Debido a lo complicado que resulta obtener datos en la superficie del

océano el viento observado {Va) es sustituido por el viento geostréfico.

- 18 -



Las ecuaciones para el viento geostréfico sobre la superficie del

océano estan dadas por:

(1.22)

donde u_ y vg son las componentes del viento geostréfico. sobre la superficie del
océano en la direccion del eje x (hacia el este) y en la direccidn del eje y
(hacie el norte) respectivamente; ¥, y P. son la densidad del aire {constante)

y la presidn sobre la superficie del océano y{3:1n5¢“¢el parametro de Coriolis.

Una forma diferente de introducir el viento geostréfico en la ecua-

cidn (1.21) es la siguiente:

Mo = C:_ (Mqcosek + Ugrend )

» : (1.23)
Vo = C, Lv% CO5 K ~ Ulq deNn« )

donde C:_= {Val es 1a razén entre la magnitud del viento no geostréfico y la mag-
1\
nitud del viento geostrdfico y o el dngulo entre la velocidad del viento en la

superficie y la velocidad del viento geostréfico. En las figuras & y 5 (capi-

tulo siguiente) se observan C: Y & respectivamente.

Al ser sustituidas las ecuaciones (1.23) en las férmulas (1.21) se
obtienen las componentes de la corriente de deriva resultante como una funcidn
de las componentes del viento geostréfico (la relac,;ién entre el viento en la
superficie del océano y el viento geostrdfico serdn discutidos en el capitulo

2):

- 19 -



Mg ;C\O: 0.0\2% ( Mg o6 ®CO8O - YgmmdcosO+ Vqcosh send
aen

+J~L%5€Y\o\$e\’\e>

x
Vg = Gy 0.026  vq cos % cos ® 4 Mhgoend 056 - lig cos« sl
seng

+ g Aand sav\e)

reagrupando términos

M- Cf 0.0126

(_u,%cos 6* + Uy sen o" )
{seng

(1.24)
g - € _o.0ne

{Seng

(U% cos & - My sene')

donde
¢ . ecer
e* = 9"0(

Los valores de CT y 9* serdn limitados por los siguientes rangos
(Adem 1970 a)

, @35 L ¢

£l utilizar al viento geostrdfico en las ecuaciones (1.24) resulta ser

una buena aproximacidn al campo de viento real para calcular las componentes de

la corriente ocednica en la superficie del océano.

Sin embargo, seria mads adecuado utilizar la ecuacidén (1.21) en lugar
de (1.24) para calcular estas corrientes.

- 20 -



Para esto es necesario contar con un banco de datos confiables para
el viento real en la superficie ocednica lo cual posiblemente conduciria a un
mejoramiento considerable en la prediccidn de las anomalias de temperatura en

1a superficie de los océanos.

Las férmulas (1.24) para obtener las componentes de la corriente oced-
nica han sido la base en diversos experimentos para obtener los cambios de las
anomalias de temperatura debido a las anomalias medias mensuales en la corrien

te de deriva.

Adem. (1970) muestra los resultados obtenidos usando estas fdrmulas
con C*1 =1y @ =45 ,0 - 90° respectivamente. En estos experimentos cabe
recordar que la corriente ocednica es expresada (ecuacidn 1.5) V:T - V;v + (y: _\/;N)
donde V:w es la velocidad de la corriente ocednica estacional normal, la cual
se prescribe para invierno y verano que son las estaciones que registran cam-

bios sustanciales en la corriente.

Experimentos mds recientes (Adem y Mendoza 1988) para obtener las
anomalias de temperatura en la superficie del océano y sus cambios mes a mes
* * o F o °
fueron computados usando valores para C, = 0,235y 8 =45, 6 =90 ,0=0
respectivamente. En estos resultados en los cuales es considerado al transpo-
te horizontal de calor por corrientes de deriva como uno de los efectos fisi-

cos para producir cambios en la temperatura de la superficie de los océanos,

*
muestran que las mejores predicciones se obtienen para 8 = 0°
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¢} Calor qmible por unidad de drea ponr unidad de Liempo, dado desde La capa
-supeniok: del océano a fa texmoctina

W, = (w '5e T \hh (1.25)

La evaluacion de W5 tiene muchas incertidumbres, sin embargo, para

estimar su orden de magnitud (Wyrtki 1961) supone que en la termoclina:

‘ X AT )
Qlw )+ 2 (w ') - o (1.26)
ot ot - .
la cual implica que
wl! I
w T; + UU'Ts =F(x.¥) (1.27)
donde F es una funcién de las coordenadas horizontales x y ¢
Si suponemos que en el fondo de la termoclina IT;’: O se tiene que
- F(x.\,) =U.)3-r3 (1.28)

donde Ty es la temperatura en el fondo de la termoclinasy wy, , Ty son funcio
nes de x y: 4 solamente.
i ,__.i 'Aplicando (1.27) en Z = h, , utilizando (1.28) y (1.25) asi como
suponiendo e, =) se obtiene:

W, = - w, (Tg-Te) (1.29)

que es la expresi6n obtenida por (Wyrtki 1961) con -, = 2 X 1072 cm- seg'l.

- 22 -




Este, es un valor probable de la velocidad hacia arriba a través de la capa de

discontinuidad.

De acuerdo con este valor de-whresulta que los cambios en las ano-
malias de la temperatura de la superficie de los océanos debidos al término de
surgencias (\Vs) son despreciablemente pequefios al compararlos con los cambios ob
servados. Para obtener éambios importantes se requieren velocidades ascenden-

2 1

tes del orden de 0.33 X 10™° cm-seqg, (Adem, 1970).

d) Calon pendido por evaporacion en La supergicde del océano (Gsl y calon sen-
aible dado desde fa superficie de fLos océanos a fa atmisfera pon thanspon-
te ventical turbubento (GZ)

Las funciones de calentamiento (33 y G2 son parametrizadas por las si

guientes fdérmulas: (Jacobs, W.J., 1967)

G, = Ky lVallosel es () - Ues(T;ﬂ (1.30)

GL: Kg\\/ml(TS“T&.\ (1.31)

donde KL; y K3 son constantes, \ Va |, rapidez del viento y Ta es la temperatura
del aire, ambas medidas sobre la cubierta de un barco; €g (Ts) y e_.,(Ta) son

las presiones del vapor de saturacién a la temperatura de la superficie del océa
no y a la temperatura del aire al nivel de la cubierta de un barco respectiva-

mente; U _es la humedad relativa del aire.

Para la presion del vapor de saturacidén se usa la fdérmula:

. . A x4
esLi )= CL.-&-b.*—‘-\'Q-*-z*A'*I* Lok (1.32)

donde €¢ se mide en milibarios y t* =T - 273.16 °c; T es la temperatura ab
soluta; @, = 6.115, b, = 0.42915, €, = 0.014206; d, = 3.046 X 107 yR, =3.2% 106
(Adem 1967). '
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Las férmulas (1.30) y (1.31) pueden ser utilizadas directamente en
el modelo termodindmico del clima aplicado a la capa superior de los océanos.
Sin embargo, debido a que no se cuenta con datos para la temperatura del aire

en la superficie del océano, ni para la rapidez del viento, serdn utilizadas

G3 y GZ con los siguientes supuestos:la presidn del vapor de satura-
cidn se aproxima a una funcidn lineal de la temperatura; se considera un gra-
diente térmico vertical constante; los valores de la rapidez del viento | Valy

humedad relativa \J son aproximados a sus valores normales l\A“\y Un respec

tivamente.

Con estas suposiciones se obtienen las siguientes expresiones:

G- G = Ky B 1Wan L 0981 (T2 Tew) = Ag Vs (Ten-Tenn )1 (1.33)

G‘;" qu = ¥, \Vo.v\\( (Ts—TsN\ - A; (T —T“\“\X (1.34)

donde Tm es la temperatura en los 700 milibarios y TsNy Im’e GSN y GZN son los

valores normales de T Tﬂl’ 03 y 02 respectivamente. Para el caso de 03 y G
*

estos valores normales se prescriben.

2

Las férmulas (1.33) y (1.34) representan las anomalias de calor per-
dido por evaporacidn y del transporte turbulento vertical de calor sensible en
la superficie del océano.

Las férmulas (1.33) y (1.34) con A, = 1 fueron desarrolladas por Philip
F. Clapp (1965) como una adaptacidn de las fdormulas volumétricas de Jacobs {1951)

las cuales han sido aplicadas en el modelo termodindmico (Adem 1945, 1979).
Adem y Mendoza (1986) realizan experimentos para calibrar algunos pa
rametros oceanograficos del modelo y para estimar su importancia en las predic

ciones.
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Los resultados obtenidos en estos experimentos muestran que un valor

adecuado para A7 es 0.4 el cual es utilizado en el presente trabajo.

e) Exceso de radiacion en fa superficie de Los océanos ‘Ea)'

Para calcular £ se usa el modelo de radiacidn desarrollado previa-
5

mente (Adem, 1962) obteniéndose:

Eo=TFay+ ey + T+ Fac To + T (1.35)

en donde € es la cubierta fraccional de nubes, T'a = Ta -288, T|s= TS-ZSB, &1

es la radiacién de onda corta absorbida por la capa ocednica; F%’ F%’ F35y F36

son constantes dadas por:
?3\‘ - -F LT‘;Q\
Fa = F(T)

. (1.36)
F35 = LN'T‘So -(Q.F_. }
TaTso

a1t

Fu ="ch25

con @ =(8215) 107 catom 2 K ' y Ty, = 288°K, T . es la temperatura en

el fondo de la capa de nubes considerada en el modelo de radiacidn.

* *
F (TY es una funcién de la temperatura T

Para ¢&{,I se utiliza la férmula (Adem 1964)

o(.'.l'.—--(Q-\-‘q_\‘,[\—L\-K\ é](\-*)
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donde (Q + g )pes la radiacidn total recibida por la superficie del océano con
cielo despejado (€ = 0 ), K funcién de la latitud y «« el albedo en la superfi-

cie del océano.
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CAPITULO 2

ECUACION DE VORTICIDAD PARA LA FUNCION
DE CORRIENTE EN LOS OCEANOS

Un andlisis matemitico completo de las corrientes de deriva pura en

un océano baroclinico es dificil por diversas razones.

En la circulacién ocednica tridimensional la componente vertical de
la velocidad tiene que ser considerada, y la distribucidn vertical del campo

de velocidad horizontal tiene que ser determinado.

La estratificacion de la densidad en la direccidn lateral y verti-
cal es en cierto modo el resultado de un ajuste del campo de masa y campo de
corrientes. Dificultades surgen al formular una relacidn entre estos dos cam

pos, especialmente cuando la friccién es incluida.

Para corrientes de deriva pura un corrimiento horizontal en la ve-
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locidad vertical puede ser el resultado de la friccidén y la frontera inferior

variable de las corrientes en un ocedno estratificado.

La importancia de fuerzas friccionales correctas en el andlisis pre
senta dificultades. Dificultades matemdticas que surgen por la presencia de
< . .
campos de aceleracidon no lineales las cuales pueden ser importantes en algu-

na regidn del) fluido.

En la circulacidn ocednica algunos progresos han sido hechos con
ciertas simplificaciones especialmente en el andlisis del transporte horizon
tal de masa o transporte de volumen por corrientes de deriva. Las suposicio
nes, mias frecuentemente retenidas y utilizadas en el presente trabajo para
la obtencidn de la ecuacidén de vorticidad son corrientes no aceleradas y un
coeficiente de viscosidad.turbulento vertical (Az) y horizontal (Ah ) cons-

tantes.

La obtencidn de esta ecuacidn de vorticidad es presentada en el si

guiente inciso.

a) Deducciin de £a ecuacidn de vorticidad para La guncidn de conriente en
Los ocednos.

Esta ecuacién de vorticidad es obtenida a partir de las ecuaciones

de la hidrodindmica del tipo Reynold's que son las siguientes:
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sV - _1 9P | 20sengV ENCNTR-M
TRl T + # +9[9(ILSX
. (2.1)
+.a__. Axy Y (/'\x.zau)
a3y 8 5% ot
_di:-l_a__p_ ;.15\.5€V\¢U+L{é_ f\yx_a_\/
4t % Y R FY X
(2.2)

e2 (M av> . ﬁ(l-\, aé;/)]

Los términos en paréntesis de la ecuacidén (2.1) y (2.2) representan
las tres componentes de una fuerza friccional causada por esfuerzos turbulen-
tos. Suponiendo corrientes no aceleradas y un coeficiente de viscosidad tur-
bulento vertical (A ) y horizontal (A ) constantes las ecuaciones de movimien

to para flujo horizontal se reducen a la forma:

—F?S'U" = -9 L A Tl + AV (2.3)
X oz

fout - - adn A AV (2.4)

ag ozt ’

donde f = 20 sen g y el operador V- & + o
= &, <
P} 4

sea



Las ecuaciones (2.3)y (2.4) son integradas desde Z=0a Z = h (x,y) supo-

niendo 0 &£ 7 & h (x,y), .95 = ctie‘,wh (x,y) = cte = hs.

‘\5 ' “S \"S T n
~pSshs L S L
5 Jo ox Jo ° ot
N . (2.5)
e Ahe 3 L (ld b A B L (alde
= ks ) Y b
W 1N
Fys‘\s' S e = 9 sp'é% + Az&‘«iﬁdu
S Jo a‘i ® ° [
(2.6)

kS 2 n he
Aﬁj .b_‘f_&E:Azg J 21&) - Ay a_uu_) _Al(@g
ozt o z ot CLI A

° Z:hs
:tf-— Q‘t")'cs (2.7)
hs s » .
Ae[ IV 4z A!S 6(5_’6_ \) = A Kc)_"__) _ Az(a_l{’)
o z i ot - 3% [y,
= hc‘i - (G }"Cs (2.8)
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donde Ux ,T_y representan los esfuerzos del viento en la superficie del océa-

no,(_'tﬂ,rs ’C'C,),ts el esfuerzo tangencial ejercido en Z=h por la corriente.

Sustituyendo (2.7) y (2.8) en las ecuaciones (2.5) y (2.6) respecti-

vamente se obtiene:

2
"f9s\r\s"=—-g-)‘-5 Pdt £ Tu- (T, + ’\h"‘S(—a-*—*' -2——;—';—) (2.9)

F.Ps hsAL- —695 lAE +'t" (T'j\'r + A\.\\'\ (3‘1)‘2 +32'U'\)
(]

3% :)_‘Ti (2.10)
diferenciando la ecuacidn (2.9) con respecto a "y",la ecuacidn (2.10) con res-
pecto a "X" y considerando aF Q‘j ) 5_%:@,( obtenemos:

hg
@y Sshe v o plhedu._ B S P 4 AT
3y~ dox ) <y :
(2.11)
3
3 (.tx\-t. .‘.Ah\'\s au. +é__11_-
b T CEETE
hs
@,‘95\'\54&..*??1\-\53»- ______ g ‘).Jl +§_Lty) -
SR I A%
' (2.12)

2 (Y, + Anhg (DU .5_21.[.)
ox Ix® axdy
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restando (2.11). y (2.12).se tiene:

x Y/ \dy ox

20 (8 42 @) V4 Arhel [ 4 S\ (S _du
+( 59( % ox 01) ' %(asafax) (éx axby)

En un océano estratificado donde el vector de velocidad absoluta se

—.Psl\s(ﬁxlk+@3 U‘\ - 4)}5\-\ (al\- +b‘r> (@I’l - ‘}Eﬁ.)i-

(2.13)

desvanece gradualmente cerca de alguna distancia sobre el fondo sélido, el es-

fuerzo en el fondo con estas componentes Crx\! ¥ LT3)T puede ser desprecia-
$ 5

do.

Con estas suposiciones la ecuacidn (2.13) se reduce a:

Fehe(@anRyv ). 995\,5(35% +§x_;_>:(a% _%:ci),r

-

4+ Anhs J[Su ?.*L__) §_‘i+élh
2900 9y° PEAP Y PN

Para un fluido incompresible.

(2.14)

_é_z_!_-l-t+_3_'_\":=o
X oy

donde se ha considerado que el fluido sélo tiene movimiento horizontal, con lo
cual la componente vertical de la velocidad se supone cero.

Integrando de Z = 0aZ-=h se tiene:
h . b
‘\sik‘_ ggmc\%]* \\5_3_1_\_ S UhAll:
aX ‘\5 [ 33 &\ﬁ -]
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donde h = cte,; asi *

\‘\Sé}_":-&élr_ -0
% 34

Por lo tanto la ecuacidn (2.14) puede escribirse:

Shs & 14Qyv +(& - 321) + Ak"\s‘ ) (ézﬁ“. +b:.u;) -
Y ax o\ 3% " 34

-9 sfl&i’i =0
x \oxt 3yt

Las integrales verticales sobre las componentes horizontales de la fuer-

(2.15)

za de friccidén son simbdlicamente escritas con la abreviacidn

R = Ay[dw o Su )\ 2 AV
Iax* 942

(2.16)

Ry = ’\h(_@i"-z +é§£j S ALY
X dY?

Munk (1950) introduce estas fuerzas friccionales.
Algunos investigadores presentan otras formas para la friccién hori-
zontal diferentes a las propuestas en la ecuacidn (2.16).

Stommel (1948) aplica fuerzas friccionales en la forma

Rx :"?5 Koll.
: (2.17)
Ry = '?5 Ko VU
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con Ko constante. Esta forma de aplicar las fuerzas friccionales es la utili

zada en el presente trabajo.

Sustituyendo (2.17) en (2.15) se obtiene:

.?s\\s(%,‘.u_ % %‘J U) +(%’%§ - @%}?_) +\‘\5§\_, (—95\(011'\

- \'\séa_;(__?s KOU\’ -0

agrupando términos:

p? A v Oy _ Oy hedsKe{ov 2u\-0
5\'\5(@" + 0y )+(W X A hgs (:}x 3

En lo que respecta al campo de velocidad en la ecuacion (2.18) el teo
rema de Helmholtz establece que cualquier campo de velocidad puede ser dividi-

do en una parte no divergente VY mds una parte irrotacional Ve
1
V-_v? + Ve (2.187)

donde V‘Vv:O ' VUA\,= O

De la ecuacién de continuidad se tiene que VU-.V = 0, aplicando la
divergencia al campo de velocidad expresado en (2.181) se obtiene que la diver-
gencia de-la parte irrotacional Ve es cero por tanto V = V‘, el cual puede ser

expresado en términos de una funci6én de corriente Y definida como:

v-X% xV‘,

T



0 en componentes cartesianas

v. oY

R

=73 y o
sustituyendo (2.19) en (2.18) se obtiene:

Sho(ag ¥ _a,dv at Yy wKOS? J¢ \-o
(B 22 @;E) N } 3 axz\»aq

el segundo término se expresa

-3 R

VU3 2 o h(énl_an
Y SR
't* T.t‘ o

que al ser sustituido en {2.20) obtenemos:

Q'ié‘f_ —Qx oY 4 Kovz“\? =L 4k, T
8% c)‘i 95‘\5

(2.19)

(2.20)

(2.21)

Obteniéndose asi una ecuacidon diferencial eliptica de segundo orden

con condiciones a la frontera, esta ecuacidn permite calcular la corriente

ocednica por medio de la funcidn de corriente aplicada a la capa superior de

los ocednos.

fn esta ecuacion el forzamiento es el esfuerzo del viento sobre la

superficie.

La relacion entre la velocidad del viento en la superficie y la velo

cidad del viento geostrofico como una funcion de simples parametros es de gran
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interés. El intercambio de momento entre el aire y el agua genera y conserva
ondas en la superficie y corrientes ocednicas de deriva. Casi todo el conoci-
miento sobre la interaccidn entre el aire y el mar es relacionado a la veloci-

dad del viento en la superficie.

Esta relacidn ha sido investigada por un gran nimero de nombres fa-
mosos asociados con tales estudios. Sin embargo, no todas las relaciones han
sido publicadas (Roll 1965;1 Una razdn de esto es por la dificultad de medi-
das confiables en el mar. Usualmente el viento geostréfico es mejor conocido
que el viento actual debido a la gran variabilidad de este dltimo. Asi, las
interacciones aire-mar, es necesario expresarlas en términos del viento geos-
tréfico mejor que el viento en la superficie,

Otra razén, es que para un fluido desacelerado, la razén de la velo
cidad del viento en la superficie y la velocidad del viento geostrdfico depen-
de de la velocidad del viento geostréfico, de la estabilidad de la estratifica
cién de la densidad, del pardmetro de Coriolis y probablemente de otras varia
bles.

Estas observaciones pueden ser explicadas o sostenidas por otra in-
formacion o simples consideraciones tedricas.

La relacidn de la velocidad del viento en la superficie y la veloci-

dad del viento geostrdfico es obtenida a continuacidn:

b) Retacidn entre ef viento geosinifico y el viento en fa supenficie ocednica

Para el movimiento horizontal del aire, las ecuaciones de Mavier-Stokes

(tipo Reynold's) estdn dadas por:

j»i’_ v :_%%Jr_pl_»ﬂ" (2.22)
% A A . '
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donde u* y v

f
yu
PI
F

14

* *
Foo
X Y

dur puf LR LT
T S Tt

Qs

w
w

4

(2.23)

son las componentes medias de la velocidad del viento en

las direcciones este y norte, respectivamente.

pardmetro de Cariolis
densidad del aire

presién atmosférica promediada

componentes de la fuerza friccional turbulenta en las direccio

nes este y norte, respectivamente

Considerando el caso estacionario y suponiendo que unicamente los es-

fuerzos turbulentos cortantes son importantes, las ecuaciones (2.22) y (2.23) se

reducen a:

”*
donde 'C:-é 9 gz son las componentes

lentos y

f(v™- vy ) =

*

Tz

‘(v

-1
3

Q]

{3(*‘3"":’%5 = —};-g-zt‘it

aly = 1 2P
= T 9y
vy - 1 ¥

gAY ox

(2.24)

(2.25)

del tensor de los esfuerzos cortantes turbu-

(2.26)

(2.27)

los componentes del viento geostréfico en las direcciones este y norte respecti-

vamente.



Integrando las ecuaciones (2.24) y (2.25) en la capa limite planeta

ria atmosférica o capa de Ekman, de espesor Hs se obtiene:

h

2 b b M
LU ende oL S U; dz = \ i(zxz-)df_
He \ He N fHe ), EN\ P

' L hl
‘\l X " .
L S 7 Fed? (2.28)
fHs b Pet J%
ha ) ha A
i ,LCJ’:_LSIA‘%AVL:_\_S ) 5*1)314,
He )y, W )y, fH Jy 0t \ 3"
he

i _l_g Ty A dz (2.29)
iR ), 37t ot

donde h1 y h, son las alturas de las fronteras superiores de la capa limite su

perficial y de la capa limite planetariay Hs = hz'hl‘

Vamos a considerar que en dreas ocednicas las segundas integrales del la-

do derecho de (2.28) y (2.29) son despreciables, y que el viento no geostréfi-

co y el geostréfico dependen linealmente de la altura:

Vk: Z'b\n Vh + \"\.'Z VQ—

(2.30)
\"11'»\. h?.'hl

V; = %‘\’\l V% - hZ'.Z V%Q, (2.31)

h, -k, e -hi
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donde Vh y Va son las velocidades del viento no geostréfico en 2 = h2 yl= hl’ res-
pectivamente; vgh Vga son las velocidades del viento geostréfico en Z = h2 y
Z-= hl’ respectivamente.

Realizando las integrales en (2.28) y (2.29), considerando (2.30) y

(2.31) se obtiene:

A (U V) A (V. 4Vaqa) = | Can o Txe (2.32)

2( h * Vo)) -(Van +V3a) = “\J A k] 2.3
- | Tyn Tyo

_;:(umua)-‘.z.(msh-n-ugo-)_ m_s[_%\_ - ;“.X (2.33)

donde .u,'h y 'U'i‘ componentes de Vh

Ay y Y componentes de Vo

.A'}-g»h y 'U'sh componentes de Vsh

}).5& y v"l‘*- componentes de \/sg_

Tan y Tyn COmponentes de T enZ:=hn

2
Txo y Tya componentes de T enZ=h

ﬁ,‘ y 9h densidad del aire en Z = hl yl-= hz, respectivamente.
En la frontera superior de la capa limite planetaria atmosférica

el viento se aproxima al viento geostrdfico y el esfuerzo turbulento se

anula. De esta manera (2.32) y (2.33) se reducen a:

{ - T -

_z_(va. 3) S TNC] “s?m.'tm (2.34)
L (M -Ag) =\ T , (2.35)
(o) = Meba .
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donde se ha denotado a Vga y Uga por Vg y Ug, respectivamente.
Los esfuerzos cortantes turbulentos se obtienen de las formulas de

Huang (1978)

Txo_ = —‘2— K?o._ Ma W \ (2.36)

Tya = L K0 Vo W\l 2.37)
2

donde K es el coeficiente de arrastre el cual depende de la estabilidad atmos-
férica y \Va| la rapidez del viento no geostréfico en la capa limite superficial.
Sustituyendo las fdérmulas (2.36) y (2.37) en (2.34) y (2.35) respec-

tivamente, se obtiene:

m(\ ' \’\‘\Va\l):v3+ K\\/u.\).L.z (2.38)
£ W
5 5
Mo (1e Wal) _ g - KiVal g (2.39)
£7 15 A

es decir:

(2.40)"
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donde
‘ A

-4 K,_\ng‘l
£ WY
(2.41) -

B: o KiVa
W,

.De (2.40) obtenemos (Lutz Hasse 1971) la razdn entre la magnitud del

viento no geostréfico y la magnitud del viento geostréfico:

. -
C - Val -1y K Ve |® ) : (2.42)
A P2,

donde J'Ll-h. s u‘hk. son los componentes de \Va{ vy ‘”“1-\\,_ ,vhh compo-

nentes de \\/,l

La figura & muestra la razdn \Va\/\\lalen funcion deWal para dife-

3 cm? sseg'1 yH=1X 10° cm. De la figura

rentes latitudes con K = 6.0 X 10~
se observa que la magnitud del viento geostrdéfico en superficie difiere apre-
ciablemente de la magnitud del viento en superficie para bajas latitudes
(15° y 25°) y vientos\\/a\ >4 m-se.g'1 asf como para latitudes medias y al-
tas latitudes (45°y 65°) vientos\\lal 7 12 m-seg'l.

El dngulo & entre la velocidad del viento en superficie y la velo-

cidad del viento geostrdfico, estd dado por la relacidn:

cos K - Va-Vy (2.43)
IVo Al V!
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1 2 3 4 ) 3 3 8 9 10 3 \2

Figura 4. Razin de | Vel /|\{,| en funcidn de |Vl para dife-
hentes Latitudes.
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4

2 :
2 2 : :
COS A = l -+ \& l\/o.\ (2.43")

pl Hl

8
La figura 5 muestra el 4ngule oL en funcidn de la magnitud del viento
en superficie: observdndose que el viento y el viento geostréfico en superfi-
cie difieren apreciablemente en direccidn para bajas latitudes (15° y 25°) y
-1

vientos {Val>4Ywm.seg . Para latitudes medias y altas latitudes (45°y 65°)
el viento y el viento geostréfico difieren apreciablemente en direcciones para

vientoslva'\ 7 12m.seg”,

En el inciso a) del presente capitulo se obtuvo la ecuacién de vorti
cidad en donde el forzamiento es el esfuerzo del viento sobre la superficie del

océano.

En seguida se presenta la obtencién de estos esfuerzos considerando
la relacién entre el viento geostréfico y el viento en la superficie ocednica.
c) Obtencion de Los esfuenzos contantes tunbulentos

El dngulo f entre la velocidad del viento en superficie y la veloci-

dad del viento geostréfico (ecuacidn 2.43) puede expresarse:

COSA - Vo.-\/g = (L\_\_/_Q_L y Q- ‘\/a.‘ oS L (2.44)
VARNA \Va) A

Asi para el seno del dngulo £ en funcidn de estas velocidades se tiene:

sen« - Vo, X Vi - b Vs b= \Val sen o (2.45)

—_— ) AT

WadlVg\ \Val A

.43 .-
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sustituyendo (2.44) y (2.45) en las ecuaciones (2.40) obtenemos:

Mo - _IVal {.LLS cos« _m_,sem«]
|V

(2.46)

Vo

A\ Val K\n3 COSK 4 AgSend
Vs

en donde el viento no geostréfico queda expresado en términos del viento geos-

tréfico con C: - \Vo..y‘ V9 l (ecuacidn 2.42).

Sustituyendo (2.46) en (2.36) y (2.37) respectivamente, los esfuer-

zos cortantes turbulentos guedan expresados:

(s
(2.47)
X
sustituyendo (2.26) y (2.27) para Z = 0 en (2.47) se tiene:
Txa = - L K\Val € P cosx 4 OPa send
_ L 2y I
(2.48)

’.Cﬂ|a.-_- _‘_KLVL& C: é?g-_coﬁo(_ _é_?&sena&
2 ¢ ox 3y
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4 _t)_&-,cos-«.;.g)_fgsen.()
<\ Y ox
(2.49)

Tyo = L P cosA _ é_gg-_seno()
. T2« ox LR

Sarkisyan (1954, 1956) aplica los esfuerzos cortantes turbulentos

en la forma:

%
h(xo.-_-_.__‘_. &COS« + _b_Pg-_senA)
2\ Y OX
Tyo - L (P cosx _ sem() (2.50)
2« \9x Y

con *‘_(.n.ser\;‘ ~ j A - U5°

En el presente trabajo se realizan experimentos numéricos aplicando

tanto la férmula (2.49) como la férmula (2.50).
Lutz Hasse (1971) investiga como el viento en la superficie ocedni-
ca (V,) puede ser derivado de los campos de presién como un funcién de otros

parametos simples (diferencia de temperatura en la interfase aire-mar).
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Las observaciones son agrupadas en tres clases de acuerdo a la dife-
rencia de _tdg'berauma en la interfase aire-mar que son inestable, neutral y estable. Las
correspondtﬁle‘n\tes diferencias (temperatura del aire menos temperatura en el mar)
son - 2.7%, - 0.2°y 1.7°C respectivamente.

La razdén de Va/Vg y los resultados obtenidos para la diferencia de
temperaturas en el aire permiten obtener una relacidn entre la rapidez del vien-

to y el viento geostrdfico dada por las siguientes férmulas:

.

\ Vol = 056 \Vg\ + 3.0 inestable C o (2.51)
\ Vo.l = 056 \ch\ * 24 neutral ' (2‘?52)
\ \/u.\ = 0.50 \VS \-\- .9 estable (2.53)

En los experimentos numéricos llevados a cabo en el presente trabajo
el viento en la superficiewa\es calculado a partir de la relacidn entre la ra
pidez del viento y el viento geostréfico obtenida para el caso inestable, sien
do el mds representativo de acuerdo a lo observado en el Atlas of the World Vo

lume IX (Ref. 26).
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CAPITULO 3
EXPERIMENTOS NUMERICOS
Y
RESULTADOS

a) Expenimentos numénicos

En los experimentos numéricos llevados a cabo en el presente trabajo,
la ecuacidn de conservacidn de energia térmica aplicada a la capa superior de
los océanos se utiliza para predecir las anomalias medias mensuales de la tem-

peratura de la superficie del océanoy sus cambios mes a mes.

La ecuacidén 1.4 se puede expresar en la siguiente forma

_Q_}__: AD+TU+HE (3.1)
ok '
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donde -

AD =~V VT
TU = K VT,
HE

[\

(LRe)( Es-Ga Go)

y donde el término WS ha sido despreciado.

Las fdrmulas para calcular el término HE en cada experimento son las

obtenidas por Philipp F. Clapp (ecuacién 1.33 y 1.34) y Adem (ecuacidn 1.35).

En lo que respecta al término TU se usa el valor K5 =1X 108 aﬂﬁﬁ%
para el coeficiente de intercambio horizontal. ‘

Para las funciones de calentamiento HE se usan los valores para_K3 y

K, Jacobs (1951) de 26.8 gm-sif-cm 1ol y 40,5 X 10713 respectivamente,

- 2 et L -~
Ay =04, B=128X107 g.meiaon K <%, P -igmen, €, = 1.cal

q{ly una profundidad constante (h) para la capa de mezcla igual a 100 m.

La importancia de las corrientes ocednicas es determinada utilizan-
do el modelo de Ekman forzado con un viento geostrofico superficial, asi como
la funcidn de corriente que satisface la ecuacidn de vorticidad forzada con un

esfuerzo del viento en la superficie,

A continuacidn se presenta cada uno de los experimentos numéricos rea

lizados indicando el método empleado para obtener estas corrientes ocednicas.

v
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*
Experimento 1: Ekman (8 = 0°)
Pa_§§1 calcular las corrientes ocednicas medias en el término (AD) de la
ecuacidn (3.1) se utiliza el modelo de Ekman forzado con un viento geos-

tréfico superficial. La componente horizontal de tales corrientes es cal

¢éalculada utilizando las férmulas (l.24).

_LL5'=_Cﬁ"“b\ze_.(JJ.3(HDSEB* 4.15556‘“ 63“)

oen
(leQ)
Vg = ¢h o.on6 ('U'g cose”. L-q gen 6”)
seng
donde. ; s
* -
c‘l = clcl
*
©:-26-«
*

En este experimento el valor nidmerico para el coeficiente constante <

es igual a 0.235 y, el ingulo entre el viento geostréfico superficial y la

*
corriente ocednica superficial resultante (8 ) es cero grados.

Experimento 2: Sarkisyan (X = 45%)
Laﬁs',\:'corrientes ocednicas medias en el término (AD) de la ecuacidn (3.1)
son coh\putadas a partir de una funcion de corriente. Las componentes de

estas corrientes son las siguientes:

-
. - —

SRR, A
Y X
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_y___\ ¥ satisface la ecuacidn de vorticidad (2.21) aplicada a la capa su

perior de los ocednos:

——

Q Qx é‘P + KoV - 1ok, T ©(2.21)
Pebs

con ¢ =0 como condicidn a la frontera.

El forzamiento en esta ecuacidn es el esfuerzo del viento sobre la su-

perficie, el cual es obtenido a partir de las férmulas de Sarkisyan (2.50):

Txo.": - l (apo.. o5k + aPo. 58!\-()

oY EX3 ; -
. | >
ija- s ( % cosx _ % seno() ~~4‘;1\;\_‘2-5°’ ;
R\ X o9 - ‘
. '\ »
: \I
2 .
con °<|_ n Senﬂ‘f : N
= ___.\,),.‘.__.
Los valores numéricos utilizados en este experimento son: v
-5 -1

L =7.292 X 10 rad. seg

-6 -1
Ko = 6 X 10 seg (determinado por Stommel 1948)

4 2 -1 .
V'=5.0X10 cm.  seg (Thomson 1961) : 2

A= 45°
Experimento 3: General,

La forma de calcular las corrientes ocednicas en este experimento, es
a través de una funcidn de corriente la cual satisface la ecuacidn de vor

ticidad (2.21).
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' El forzamiento en esta ecuacién es calculado:a partir de las.férmulas

{

(2.49):

Tx‘b - --l—- (.a_g‘.'_"-os"g ‘+ é_PE:SG““ )

24\ 3y ox (2.49)
Tgo.: A (E‘zo_-_cosox_ é&.sg{\(
z*n X a'ﬂ |
had 2 ’ :.-‘b' , ’;‘.
Cit oy dn(esm)
K\Vﬂ.\ct (’- HS ~!?-;\:\’ .

(1971) para el caso inestable.

\Wal= 0-56\\/9\ + 3.0 ' (2.51)

Para el dngulo X se utiliza la expresion:

A = -\-o.r'\'| W \Val
EHs

en donde el dngulo A depende de | Va| (figura 5)

Los valores numéricos para este experimento son: o

1
K=6X 10-3 cmz. 5;};' ) (Thomson 1961)

. -1
= 7.292 X 10 rad.seo

H=1X 105 cm. (Thomson 1961)
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Experimento 4: General, (&£ =0°%)
Iﬁbilique el experimento 3, sélo que en este caso el angulo & se pres-

cribe~con el valor de cero grados.

*
Experimento 5: GCeneral 5 (o = 0%)

Es calculado de una manera similar al experimento 2, excepto el dngulok

que para este caso se prescribe con el valor de cero grados.

Experimento 6: General, (&K = 22.5°%)

Se obtiene igual que el experimento 3 sélo que en este caso &k se pres-

cribe con el valor de 22.5°.

En el siguiente cuadro sindptico, se presentan cada uno de los expe-
rimentos numéricos, asi como la forma de calcular la corriente oceinica, lgs es
fuerzos del viento, viento en la superficie y el dngulo e para cada caso parti

cular.

Estos experimentos numéricos, son calculados para los 24 meses de ju
nio 1980 a mayo 1982, son integrados en una malla uniforme de 1977 puntos con
un intervalo en la malla de 408.5 Km. superpuesta a la proyeccidn estereografi
-ca polar del Hemisferio Norte. El drea de integracidn y los puntos en 1ama1ia

son mostrados en la figura 6.

El método de integracidn es el descrito por Adem (1970). Para las
derivadas en- el tiempo se usan la férmula de Euler (diferencias finitas adelan

tadas). b

( 215 3“ . (TSML QAN 6.2)
A :
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CUADRO SINOPTICO

Experimento

Corriente Ocednica

* Esfuerzo del Viento

Vlen,torén‘:lé‘ Superflcle

(ecuacidn 2.21}

(ecuacidn 2.69)

(ecuacidn 2.51)

Angulo
Aproximaciones de Ekman
Hy-Cane lu..cos(o 4\m.un(o--(\] Aproximaciones de n¢,=c:(n,ms« -H)‘,SC"M\ .

1 Thorade g'=0"
Eiman :
{ 970 Vo =05 (Yyeoss - 1y send)

u—,,e‘c:%em;v..coswo-u. sente-4)) (ecuacidn 1.15)
LY
(ecuacién 1.21) (ecuacidn 1.23)
Funcién de corriente Tu:__h'(_a_fn_._cau + &am«)
{coordenadas cartesianas) 24\39 ax
BTSN v . Tya . L [0 cosw . DB Sen

2 =5 3 "= 2-(‘(3;( 3 _(é 45°
s:hw que satisface la ecuacidén de ;

{ o 248" vorticidad 10 send ‘a

+ KoU'Y - o (A se0F
Pagt-h3h e oy
(ecuacidn 2.21) {ecuacién 2.50)
Funcién de corriente Traz-l &_cu&,.ﬁ_&-_un&
{coordenadas cartesianas) 24 ax
3: o ¥ T 1 [3% Ma sena
FTR-) &Y ¥ - OF Yoo <08« . Ola se!
Generaty, ] 3x ) z"(é? ET] .
que satisface la ecuacién de \V‘\ = 0'5"“/5\'5'0 o{.te KiIVAL
vorticidad PR ; [
- L)
(4 -QIQ!’AKov’Y-.Y“-TnhT- KiwlG r
w9 * a =(|,x-|v.g')‘
(ecuacién 2.21) [ZT
(ecuacidn 2.49) (ecuacidn 2.51)
Funcidn de corrient;:-———m:(’&_“s‘*a—‘u“* -
(coordenadas cartesianas) 2\ oy ok )
. BT\ U Twa o (BPA. o84 _ D sena
:- ' 3y x Ty k1) )
(== 0% que satisface la ecuacién de s $ Wal= 0561V} +3.0 =0
vorticidad WVa|Cy
U
Y AN LGV Lk, T Cr =f1+ KN
QSﬁ- Q‘Ei_* 0 Y_mw 3 ) (H- _Al"“{l)
(ecuacidn 2.21) (ecuacién 2.49) (ecuacién 2.51)
. -\ 3k P
Funcidn de corriente Txaz- —.@—"— 08K ¢ Ju““)
{coordenadas cartesianas)} 24024 o«
S: A .:_b_\h .U :ﬂ t!o.-_ Bke.oi(-akal\i) .
(s 0.’ 8y ax X ‘-‘o.
ue satisface la ecuacién de
b N vorticidad « :(SL%“T! )h
AR P ALY f PR Ved
.jbl N 3 Tubg
(ecuacidn 2.21) (ecuacidn 2.50)
5 oo ==L (Bva. cosek B?au,m) .
Funcidn de corriente %0z o (G + 25
(coordenadas cartesianas) 24,23 - oK
6: L SR L) 'tyﬂ- =L (&Cﬂl(-?&t_“‘\‘) .
m..m M X 247\ 3x B3] Vo] =0s6lVylts0 |« =228
) que satisface la ecuacidn de PO
vorucidad D
%q +~<.v Yo ru} T WiVl y
" Q. + V\'\th

* Intensidad del esfuerzo considerada como la de Sarkisyan.




que al ser sustituida en la ecuacidn 3.1 para el paso de tiempo m obtenemos:
(™ () " (TO) ™ (HET |
T) = (T +axL(AD) "+ (TU) * (WEY"] (3.3)

la cual permite calcular la temperatura media mensual de los océanos del pa-
so de tiempo m+l usando los valores observados del paso de tiempo m. En esta

férmula se usaron seis pasos de tiempo con Ak= 5 dfas.

Para evaluar las derivadas espaciales se utilizan diferencias fini

tas centradas

(_a_i_ ) -— &i*\)"*—§;4’\:."
L

oXwm 20

(3.4)

_é}._) - 40 - 44
Odm /i 4 2D

donde (4, f} es el punto donde se evaluan nuestras derivadas y D es la distan-

cia entre los puntos de la malla (408.5 Km).

Para evaluar las derivadas espaciales en la frontera con el conti-
nente se prescribe el valor de la temperatura en los puntos de la malla que
estdn sobre el continente y que forman la frontera con el océano. Este va-
lor de la temperatura que se prescribe en el continente es el mismo que en la

frontera inmediata con el océano.

Como datos iniciales utilizamos la temperatura en la superficie del
océano, la temperatura a 700 mb y la presidn del aire en la superficie corres-
pondiente al mes anterior segin se prepara en la NOAA.

El método de predicci6n para el primer paso consiste en hacer una pre
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diccidn.para los valores normales usando valores normales observados del mes

previo comd condicién inicial y otra prediccidn para el mes considerado usan

do los valores observados del mes previe como condicién inicial (normal mis

anomalia).. Las anomalias predichas son obtenidas sustrayendo de los valores

calculados en el primer paso del tiempo, el correspondiente valor normal cal-

culado.

vés de

Las condiciones iniciales en la atmésfera se mantienen fijas a tra

toda integracion.

La habilidad de las predicciones es evaluada determinando lo si-

gyiente:

4

-~

ii

Porcentaje correctamente predicho por el modelo en el signo de las%ﬁng

-malias de la temperatura en la superficie del ocedno. Como control: de

la prediccidn se utiliza el porcentaje de signos correctamente predicho

por persistencia (signo de las anomalias del mes previo como prediccidn).

Porcentaje correctamente predicho por el modelo en el signo de los cam
bios mes a mes de las anomalias de la temperatura de la superficie de

los ocednos. Como control de la prediccién se usa el porcentaje de sig
nos correctamente predicho por "retorno a los valores normales" (usan-
do el signo opuesto de las anomalias del mes previo como prediccidn del

signo de los cambios mes a mes de las anomalias de la temperatura en

la superficie de los ocednos).

Raiz cuadrada del error cuadritico medio producido en las predicciones

(RMSE) de las anomalias de la temperatura en la superficie de los oced
nos. Como control se usa el RMSE producido por la persistencia (valo-

res de ‘las anomalias del mes previo como prediccidn).
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b) Resutiados

~;£p§,resultados obtenidos en los experimentos numéricos permiten eva
Ay
By 3

luar 1a:h§pﬁ11dad del modelo, para ello ejemplificaremos graficamente estos re

sultados analizando dos casos particulares para Invierno.

El primer caso corresponde al experimento 1 (Ekman 0* = 0®) el cual
permite observar los resultados que se obtienen al aplicar la teoria sobre co
rrientes ocednicas en un océano homogéneo desarrollada por Ekman (Neumann &
Pierson 1966) y cuyos resultados siguen siendo vdlidos hasta la fecha, con la

particularidad de tomar las aproximaciones de Thorade para calcular los esfuer

zos del viento.

Para el segundo caso se elige el experimento 2 (Sarkisyan ek = 45;)
en donde los resultados obtenidos permiten observar los fundamentos de lagfeg
ria de un océano baroclinico analizado por Sarkisyan (1969) y aplicada en este:
experimento con algunas simplificaciones adecuadas en el transporte horizontal
de masa y en donde los esfuerzos cortantes turbulentos son calculados utilizan

do las férmulas de Sarkisyan.

La comparacién grifica de estos experimentos permitird observar el
efecto que tiene el término de adveccién horizontal total de calor por unidad
de drea por unidad de tiempo, producido por corrientes oceanicas medias en la
predicciég de las anomalias medias mensuales de la temperatura en la superfi-

cie del ocgano y sus cambios mes a mes.

En seguida se presentan los resultados obtenidos.

1. Cornnientes Ocednicas

Las figuras 7a y 7b muestran la corriente ocednica zonal y meridio-
nal observada respectivamente en nudos por cien (KT x 100}. Estas corrien-
tes ocednicas son superficiales.
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En las figuras 8a y 8b se observa la corriente zonal y meridional, res
pectivamente calculada aplicando las férmulas mencionadas en el Experimento
1 (Ekman 9* = 0%), y en las figuras 9a y 9b las calculadas de acuerdo el Ex
perimento 2 {Sarkisyan « = 45°). En estos experimentosllas corrientes aced
nicas correspondeh a las corrientes resultantes de una capa de profundidad

h hl-

Para realizar una comparacién de corrientes calculadas con las obser
* ’
vadas, estas yltimas fueron multiplicadas por el factor de C; = 0.235 (Capi

tulo 1}).

La direccién de la corriente calculada en ambos experimentos estd de
acuerdo con la observada, en lo que respecta a la magnitud de la corriente
se observan mdximos y minimos congruentes con los observados, aunque para
el Experimento 1 (Ekman 9* = 0°) esta magnitud es menor. Asi también se ob
serva que al calcular la corriente ocednica por medio de una funcién de co
rriente, Experimento 2 (Sarkisyan o = 45%), se simulan las grandes corrien
tes; esto es observado en el océano atldntico en la llamada corriente del Gol

fo, asi como la corriente Kuro-sivo en el océano Pacifico.

2. Predicedidn en Las anomalias de La temperatuna.

Para ilustrar el tipo de prediccidén incluida en este trabajo, las fi
guras 10, (Experimento 1) y 10, (Experimento 2) muestran respectivamente
la prediccion de los cambios en las anomalias de la temperatura de Diciem-
bre 1980 a Enero 1981. La figura 10, presenta los cambios observados en

estas anomalias.

En lo que respecta al Experimento 2 se observa una anomalia negativa
en el 4rea del Atldntico semejante al regreso a los valores normales (ma-

pa no mostrado). Es posible que en esta anomalia negativa la adveccidn
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Figuwa 7a. Conniente zonal observada para Invierno en KT x 100.
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Figura 7b. Conriente Meridional observada para Invienno en KT x 100.
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Figuna 8a. Conniente zonal computada (Ekman 6* = 0°) pana Invieano en KT x 100.




- €9 -

o |
x . AMAEdgy
% ¥ X **4,,’6"
AR e
g o0t L% »
R
]

” s“ ‘\'”’___, oY
e\

é b

Figura §b. Comriente Menidional computada (Ekman 0* = 0°) para Invierno en KT x 100
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Figua 9a. Comniente zonal computada (Sarkisyan <= 45°) pana Invienno en KT x 100.
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Figura 9b. Conniente Meridional computada (Sarkisyan o< = 45°) pana Invienno en KT x 100.
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debida a las anomalias de la corriente sea muy pequeiia y, al ser calcula-
dos los cambios de las anomalias en la temperatura, predominen los térmi-
nos correspondientes a las anomalias de temperatura en la superficie del

océano y del aire a los 700 milibarios (funcién de calentamiento) del més
anterior, los cuales producen una tendencia al regreso a los valores nor-

males.

En términos generales se observa que los dos experimentos muestran ha
bilidad en predecir el signo de los cambios en las anomalias de la tempe-
ratura de la superficie de los océanos. Aunque de una manera subjetiva,
podemos decir que el Experimento 1, para el caso de Diciembre 1980 a Ene-

ro 1981, es superior en predictibilidad al Experimento 2.

3. Habilidad en fas predicciones.
El porcentaje correctamente predicho en el signo de las anomalias de
la temperatura mensual de la superficie de los océanos de Junio 1980 a Ma

yo 1982 para cada caso particular se muestra en la tabla 1.

En términos generales el drea de Pacifico, Atlantico y 4rea total Pa
cifico y Atldntico, registran un exceso sobre la persistencia para cada

uno de los experimentos numéricos. Excepto en el drea del Pacifico para

el caso particular Generalz (& = 0°) que registra un valor inferior al con

trol en la prediccidn.

Los mejores resultados son obtenidos para el area del Atlantico excep
*
to el experimento numérico Fkman (8 = 0°) que registra el valor maximo

+ 2.2 para el area del Pacifico.

El minimo es registrado con - 0.4 (General, L = 0°) para el drea del

Pacifico.

Las tablas 2, 3 y 4 muestran, para cada experimento numérico, el pro.
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medio, por estacién y para todo el periodo, del porcentaje correctamente
predicho en el signo de las anoinalias de la temperatura mensual de la su-

perficie de los océanos.

En lo que respecta al Pacifico, el exceso sobre la persistencia se ob
serva tanto en Primavera como Verano para cada uno de los experimentos nu

méricos llevados a cabo.

»*
El valor mdximo es observado en Primavera con + 4.2 (Ekman 8 = 0°)

y el minimo para Verano con + 0.2 (Ceneral3*°< = 0%).

Para el Atldntico tanto el Invierno como el Verano registran un exce

so sobre la persistencia en los seis experimentos numéricos.

En Verano se observa el mdximo con + 4.0 (Sarkisyan o& = 45°) y el mi

nimo con + 0.3 (General2 £ = 0°).

Para el 4rea total Pacifico y Atldntico se registra un exceso sobre
la persistencia para las estaciones Primavera y Verano siendo miximo este

*
valor en Verano con + 3.3 (Ekman 8 = 0°) y minimo para Primavera con + .1

(Cenerall).

Las predicciones son mejores en el drea del Atlantico que en drea to

tal Pacifico y Atlantico.

La tabla 5 muestra, para cada experimento numérico, el porcentaje co
rrectamente predicho en el signo de los cambios, de un mes al siguiente,
de las anomalias de la temperatura de la superficie de los océanos, de Ju
nio 1980 a Mayo 1982, para el drea del Pacifico, Atldntico y area total Pa

cifico y Atléntico.

De los resultados se observa que la habilidad del modelo en cada ex-

perimento es superior al control en la prediccion (regreso a los valores
normales).
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Los mejores resultados son obtenidos para el irea del Atlantico, no

siendo asi para el drea del Pacifico que registra la habilidad mds baja.

*
. . o . .
El experimento numérico Ekman (6 = 0°) registra los valores miximos
en el exceso sobre el registro a los valores normales en las tres areas de

estudio y con respecto a los otros experimentos numéricos.

*
Con una habilidad mas baja que la registrada con Ekman (8 = 0°), pe

ro superior a los otros experimentos numéricos, se muestra el caso parti-
o
cular General, (L =22.5%.
*
€1 valor miximo es observado para el Atldntico con + 3.6 (Elqnan 8 = 0°)
rd ’ ¢ - °
y el minimo para el Pacifico con + 0.4 (General2 o =07).

Las tablas 6, 7 y 8 muestran, para cada experimento, el promedio, por
estacién y para todo €l periodo, del porcentaje correctamente predicho en
el signo de los cambios de un mes al siguiente de la temperatura de la su
perficie de los océanos.

El porcentaje de puntos correctamente predicho por el modelo supera
el porcentaje sobre el retorno a los valores normales, tanto en el drea
del Pacifico como en el drea total Pacifico y Atldntico para cada uno de
los experimentos numéricos.

Se registra un maximo para el drea del Pacifico con + 9.5 en Primave

*
ra (Ekman 8 = 0°) y un minimo con + 0.0 (Generall) en Verano.

Para el drea total Pacifico y Atlantico el exceso sobre el retorno a
los valores normales registra el mdximo con + 5.3 {Ekman 0* =0%) y + 2.5
como minimo (Generall) .

El exceso sobre el retorno a los valores normales en el area del Atlan

tico se registra para Invierno, Verano y Otofio en cada uno de los experi-
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mentos con un maximo de + 7. 3 en Verano (General3 oL = 0% y un minimo

en Invierno con + 1.2 (General al. 0°%).

Los resultados muestran, en lo que respecta al promedio para todo el
periodo, que las predicciones en cada uno de los experimentos numéricos
son mejores para el drea del Atlantico que las registradas en el Pacifi-

co y drea total Pacifico y Atldntico.

En lo que respecta al error cuadrdtico medio producido en las predic
ciones de las anomalias de la temperatura de la superficie de los océanos
de Junio 1980 a Mayo 1982 (tabla 9), para cada experimento numérico el
drea total Pacifico y Atlantico registra una disminucidn en el error ca
dratico medio con respecto al error a la persistencia (una disminucidn en
este error con respecto al control se indica con signo positivo) este error

estd expresado en grados centigrados.

Tanto el drea del Pacifico como la del Atlantico registra un aumen-

to en el error cuadrdtico medio del orden de - 0.0l para el experimento

(Genera12°4 =0%) y (Generall) respectivamente.

*
El mdximo en la disminucidén del error se observa con + 0,06 (Elawan 8 = (%)

para el drea del Pacifico.

Las tablas 10, 11 y 12 muestran, para cada experimento numérico, los
resultados obtenidos para el drea del Pacifico, Atldntico y drea total

Pacifico y Atldntico.

En cada uno de los experimentos numéricos llevados a cabo el error
cuadrdtico medio disminuye tanto para Verano como en Otofio para el drea del
Pacifico.

. *
Para 2l Verano es registrado un minimo con + 0.10 (Ekman 8 = 0°) y

maximo de + 0.4 para Otoflo (Experimento 2 al Experimento 6).
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El drea del Atlantico registra en Verano errores inferiores al error
cuadrdtico medio producido por la persistencia, para todos los experimen-

tos numéricos, con un intervalo de + 0.7 a + 0.5.

Tanto en Verano como en Otofio registra, en cada uno de los experimen

tos numéricos llevados a cabo, una disminucién en el error cuadrdtico me-

dio para el irea total Pacifico y Atlantico.

*
€l valor minimo observado es en Verano con + 0.08 (Ekman 6 = 0°) y

maximo con + 0,02 para Otofio (General2 < = 0°).
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Tabla 1. Porcentaje correctamente predicho en el signo de las anomalias de la tempera-
tura mensual de la superficie de los océanos de junio 1980 a mayo 1982.

Caso Pacifico Atlantico Pacifico y Atléntico
Persistencia 66.0 75.6 69.5
Ekman (8 - & = 0°) + 2.2 + 1.6 + 2.1
Sarkisyan ( & = 45°) + 0.5 + 1.0 + 0.5
Generall + 0.2 + 0.7 ’ + 0.3
Ceneral , (o =0°) - 0.4 + 0.7 . + 0.0
Generaly ( & = 0°) +0.0 + 0.7 0.3
General, (& = 22.5°) + 0.0 P12 4 0.5

* Intensidad del esfuerzo considerada como la de Sarkisyan.
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Tabla 2. Promedio por estacién y para todo el periodo del porcentaje correctamente predicho en el signo de las
anomalias de la temperatura mensual de la superficie de los océanos de junio 1980 a mayo 1982,

Pacifico
*
. . Ekman Sarkisyan General, Generalz Generals Generaly
Estacién Persistencia (0 -x=0°) (&= 45°) (= 0°) (= 0°) (X = 22.5%)
Invierno - 66.1 + 0.5 - 2.7 - 4.b - 5.3 - 3.3 - 3.8
" Primavera 73.7 + 4,2 + 2.5 + 2.6 + 3.4 + 3.6 + 3.1
Verano 59.1 + 2.0 + 2.2 fL5 el + 0.2 + L
Otofio 64.9 L6 + 0.1 S04 =06 -05 - 0.6
Promedio 66.0 v 2.2 + 0.5 202 a0 v 0.0 + 0.0

* Intensidad del esfuerzo considerada como la de Sarkisyen.
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Tabla 3. Promedio por estacidn y para todo el periodo del porcentaje correctamente predicho en el signo de las anoma
lias de la temperatura mensual de la superficie de los océanos de junio 1980 a mayo 1982.

Atlantico

Ekman Sarkisyan General, General, Generah: Generaly
Estacion " Persistencia (0 - = 0°) (&= 45°) : (= 0°) (<= 0°) (= 22.5°)
Invierno 76.2 + 1.6 + 0.9 + 1.2 + 0.3 + 0.8 + 1,7
Primavera 68.0 - 0.5 - 1.0 - 1.4 - 0.6 - 0.7 - 0.3
Verano 4.6 + 3.9 + 4.0 + 3.3 + 3.2 + 3.5 + 3.2
Otofio 83.7 + 1.2 - 0.1 -0.2 - -0.3 - 0.8 + 0.0
Promedio 75.6 v 1.6 + 1.0 07 407 + 0.7 + 1.2

* Intensidad del esfuerzo considerada como la de Sarkisyan.



Tabla 4. Promedio por estacién y para todo el periodo del porcentaje correctamente predicho en el signo de las anoma
lias de la temperatura mensual de la superficie de los océanos de junio 1980 a mayo 1982.

Pacifico y Atlantico

Ekman Sarkisyan Generaly General, General, Generaly
Estacidn Persistencia (0 -X=0°) (K= 45°) (= 0°) (== 0° (k= 22.5°)
Invierno ’ 69.9 + 0.8 - 1.4 - 2.4 - 3.3 - 1.8 - 1.8
Primavera 71.6 + 2.5 + 1.2 + 1.1 + 1.9 + 2.1 + 1.9
Verano 64.8 + 3.3 + 2.2 + 2.2 + 1.8 + 1.5 + 2.0
Otofo 71.8 + 1.5 + 0.0 - 0.3 - 0.4 - 0.7 - 0.4
Promedio 69.5 v 2.1 + 0.5 +0.2 + 0.0 403 + 0.5

* Intensidad del esfuerzo considerada como la de Sarkisyan.
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Tabla 5, Porcentaje correctamente predicho en el signo de los cambios de un mes al si-
guiente de las anomalias de la temperatura de la superficie de los océanos de
iunio 1980 a mayo 1982,

Caso Pacifico Atlantico Pacifico y Atlantico

Regreso a los

valores normales 60.0 58.2 59.3
Ekman (8 - & = 0°%) + 3.0 +.3.6 + 3.3
Sarkisyan (& = 45%) + 0.8 + é:i  ¢:: ‘ + 1.4
Ceneral, + 0.5 R s 410
General, ( « = 0°) + 0.4 o 18 S L 0.9
Genera1; (L = 0°%) + 0.5 + 2.éyt | - ,’ i‘+ 112 :.‘{
General, ( = 22.5%) + 0.8 v 2.5 i L

* Intensidad del esfuerzo considerada camo la de Sarkisyan.
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Tabla 6. Promedio por estacién y para todo el periodo del porcentaje correctamente predicho en el signo de los

cambios de un mes al siguiente de la temperatura de la superficie de los océanos de junio 1980 a mayo

. 982.
Pacifico 1982
. *

Regreso a los Ekman Sarkisyan General, General, General, - General
Estacidn valores normales (8 -« = 0°) (£=45°%) ' (A= 0°%) (£=0°) (X= 22.5°)
Invierno 59.4 + 0.0 - 2.6 - 4,1 - 3.1 - 4.0 - 3.4
Primavera 49.8 + 9.5 + 7.7 "+ 8.8 "+ 8.2 + 9.2 + 9.2
Verano 66.1 + 2.0 + 0.7 +0.0 - +0.5 + 0.4 + 0.1
Otofio 64.8 + 0.2 - 2.4 S27 o -37 . 236 - 3.0
Promedio 60.0 + 3.0 + 0.8 e 05 w0 405 + 0.8

* Intensidad del esfuerzo considerada como la de Sarkisyan.
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Tabla 7. Promedio por estacidn y para todo el periodo del porcentaje correctamente predicho en el signo de los cam-
bios de un mes al siguiente de la temperatura de la superficie de los océanos de junio 1980 a mayo 1982.

Atldntico
*

Regreso a los Ekman Sakisyan Generaly General, General, General 4
Estacidn valores normales (0 -«= 0°) (X = 45°) . (X=0°) {(x= 0°) (<= 22.5°)
Invierno - 62.9 + b2 + 1.5 + 2.3 + 1.3 + 1.2 + 2.7
Primavera 6b.9 - 1.6 - 2.8 3 1.7 - 0.9 - 2.4
Verano 57.9 + 6.9 + 7.1 + 6.6 + 6.2 + 7.3 + 7.1
Otofo 47.0 + 4.9 + 2.6 <+ 1.6 o+ 1.6 + 2.6
Promedio 58.2 + 3.6 + 2.0 18 +2.3 £ 2.5

* Intensidad del esfuerzo considerada como la de Sarkisyan.
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Tabla 8. Promedio por estacién y para todo el periodo del porcentaje correctamente predicho en el signo de los cam-
bios de un mes al siguiente de la temperatura de la superficie de los océanos de junio de 1980 a mayo 1982.

Pacifico y Atldntico

*

Regreso a los Sarkisyan General General, Generals General 4
Estacion valores normales (A= 45°) . (X= 0°) (4= 0°) (£ = 22.5°)
Invierno 60.7 - 1.0 - 1.9 - 1.8 - 2.3 - 1.2
Primavera 55.4 + 3.8 + 4.3 + 4.5 + 5.5 + 4.8
Verano 63.0 + 3.1 + 2.5 + 2.6 + 3.0 + 2.8
Otofio 58.2 - 0.6 - 0.9 '3 : 1.9 - 1.6 - 0.9
Promedio 59.3 + 1.4 + 1.0 +.0.9° - + 0.8 + 1.4

* Intensidad del esfuerzo considerada como la de Sarkisyan.
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Tabla 9. Error cuadratico medio producido en las predicciones de las anomalias de la
temperatura de la superficie de los océanos ‘de junio 1980 a mayo 1982.

Caso Pacifico Atlantico Pacifico y Atlintico
Persistencia 0.61 0.52 0.58
Ekman (8 - & = 0°) + 0.06 + 0.04 + 0.05
Sarkisyan ( &£ = 45°) + 0.01 + 0.06 + 0.01
(:enerall + 0,00 - 0,01 + 0,00
General2 (ot = 0°) - 0.01 + 0.01 + 0.01
Generaly (<= 0°) + 0.01 + 0.01 + 0.0

+ 0.01 + 0.00 +-0.01

General, (o= 22.5°)

* Intensidad del esfuerzo considerada como la de Sarkisyan.
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Tabla 10. Promedio por estacidn y para todo el periodo del error cuadritico medio producido en las predicciones de las
anomalias de la temperatura de la superficie de los océanos de junio 1980 a mayo 1982.

Pacifico

Ekman Sarkisyan Generaly General ; General: Generaly
Estacidn Persistencia (8 -«= 0°) (KL = 145°) ’ {«=0°) (x=0°) (K= 22.5°)
Invierno 0.58 + 0.02 - 0.06 - 0.09 - 0.11 - 0.06 - 0.06
Primavera 0.59 + 0.04 + 0.01 - 0.01 - 0.01 + 0.01 + 0,01
Verano 0.69 + 0.10 + 0.06 + 0.05 + 0.06 + 0.05 + 0,05
Otoiio 0.59 + 0.08 + 0.04 + 0.04 + 0.04 + 0.04 + 0.04
Promedio 0.61 + 0.06 + 0.0l + 0.00 - 0.01 + 0.01 + 0.01

* Intensidad del esfuerzo considerada como la de Sarkisyan.
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Tabla 11. Promedio por estacién y para todo el periodo del error cuadritico medio producido en las predicciones de las
anomalias de la temperatura de la superficie de los océanos de junio 1980 a mayo 1982,

Atlintico

Ekman Sarkisyan General, General, General; Generaly
Estacién Persistencia (8 -x=0°) (A= 45°) (= 0°) (X=0°) (£=22.5°)
Invierno 0.58 + 0.04 - 0.01 - 0.02 + 0,02 + 0.01 - 0.01
Primavera 0.54 + 0.02 - 0.04 - 0.04 + 0.01 + 0.00 - 0.02
Verano 0.52 + 0.07 + 0.06 + 0.05 + 0.06 + 0,06 + 0.06
Otofio 0.44 + 0.00 - 0.02 - 0.03 - 0.03 - 0.02 - 0.02
Promedio 0.52 + 0.04 + 0.00 - 0.01 + 0,01 + 0,01 + 0.00

* Intensidad del esfuerzo considerada como lo de Sarkisyan.




Tabla 12. Promedio por estacidn y para todo el periodo del error cuadrdtico medio producido en las predicciones de las
anomalias de la temperatura de la superficie de los océanos de junio 1980 a mayo 1982.

Pacifico y Atlantico

. Ekman Sarkisyan General, General , Genera l: Generaly

Estacién Persistencia (0 -«=10°) (X = 45°) (£ =0° (o= 0°) (X = 22.5%)
Invierno - 0.59 + 0,04 - 0.03 - 0.06 - 0.05 - 0.03 - 0.03
- Primavera 0.57 + 0.03 - 0.01 - 0.02 + 0.00 + 0.00 + 0.00
Verano 0.64 + 0.08 + 0.06 + 0,06 + 0.05 + 0.06 + 0.06
Otoio 0.55  +0.06 +0.05 £0.03 4+ 0.02 + 0,03 + 0.03
Promedio 0.58 + 0.05 + 0.01 + 0.00 + 0.01 + 0,01 + 0,01

* Intensidad del esfuerzo considerada como la de Sarkisyan.
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Conclusiones

De los resultados mostrados en las tablas se observa, en términos ge
nerales, que la habilidad del modelo en la prediccién de las anomalias de la tem
peratura de la superficie ocednica y de sus cambios mes con mes, es superior a
la de los controles {persistencia y regreso a los valores normales). En parti

cular, el drea del Atldntico registra los valores mis altos en la prediccién.

En lo que respecta a los dos métodos utilizados para computar las co
rrientes ocednicas :
) -E1 primero de estos, que corresponde al Experimento 1 (Ekman 9* = 0"
en donde la corriente ocednica es derivada por el viento geostréfico, registré
los mejores resultados. Para una posible mejoriade estos resultados es necesa

rio contar con un banco de datos confiables sobre el viento real en la superfi

cie ocednica.

-En el segundo método (Experimento 2 al é), en el que la corriente oced
nica es derivada a partir de la ecuacion de vorticidad estacionaria (2.21), se
realizaron varios estudios comparativos: un estudio consistidé en fijar la inten
sidad del esfuerzo y el angulo se prescribié con el valor o = 45%y oK =0"res

pectivamente, observéndose_asi los mejores resultados para « = 45°; otro estu
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dio comparativo consistié en considerar la intensidad del esfuerzo como una

funcidén de la relacidén entre la rapidez del viento geostréfico y 1la rapidez

del viento en la superficie ocednica, las relaciones de Lutz-Hasse (Ref. 21)

para la rapidez del viento en la superficie ocednica y la variacidn del angu

lo cuando éste es considerado como una funcién del viento en la superficie y
. . °

cuando se prescribe con el valor de & = 0y o= 22.5 respectivamente. Se en-

contréd que los mejores resultados se obtuvieron con el valor de &= 22.5°.

En términos generales los resultados son positivos pero posiblemen
te un estudio en lo que respecta al viento en la superficie ocednica conside
rando las diferencias de temperatura en el aire y mar para el caso estable y
neutral (Ref. 21), y un estudio en cuanto a la magnitud del angulo &£, condu

ciria a resultados favorables.
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