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1. Introduccién.

La ciudad de México esta situada en un Valle a una altitud de aproximadamente
2,250 m sobre el nivel del mar. Las montafias que rodean el Valle son: Sierra de
Guadalupe en el norte, Sierra de Santa Catarina al este y Sierra de las Cruces,
Ajusco y Chichinautzin en el suroeste. Los picos mas altos en el Valle son los
volcanes Popocatepetl e Ixtaccihuatl hacia el este, ambos exceden los 5,000 m
sobre el nivel del mar. El clima del Valle es tropical lluvioso/seco (19.5° de latitud)
con una temperatura media anual de 16 °C. Durante la estacién seca (noviembre-
abril) prevalecen los cielos despejados lo que favorece los altos indices de
radiacién solar y es en esta época cuando se presentan los episodios mas
intensos de contaminacion del aire.

A pesar de que en los ultimos afios se han hecho esfuerzos importantes para
abatir los niveles de contaminacién en la region del Valle de México, esta zona
urbana es actualmente una de las regiones con mas altos niveles de
contaminacién por ozono y particulas suspendidas en el mundo. Datos recientes
indican que mas del 70% de las muestras de ozono exceden la norma nacional
referente a este compuesto (0.11 ppm en una hora) principaimente al suroeste de
la zona, y las concentraciones de particulas suspendidas totales rebasan la norma
correspondiente (260 pglm’ en 24 horas) en aproximadamente el 80% de los dias

del afio hacia la parte noreste de la region (Fuentes, 1996).

El crecimiento desmedido de la poblacion, que excede actuaimente los 18
millones de habitantes, la existencia de establecimientos industriales de todo tipo,
asi como el elevado parque vehicular (mas de 3 millones de vehiculos) han sido
un factor importante que contribuye a los elevados indices de la contaminacion
atmosférica en la zona urbana del Valle de México.



Por otro lado, la reduccién dréstica en los grandes lagos del Valle de México
desde los afios 1930 hasta la fecha, asl como el aumento en el area urbana de la
ciudad, han impactado grandemente el clima termal del Valle, lo cual ha
contribuido a la contaminacién del aire urbano.

El propésito de este trabajo es el de simular el transporte y dispersion de
monoéxido de carbono, asi como modelar la variacion del campo de temperaturas
debido al cambio en los usos del suelo dentro del Valle de México.

Para lograr este proposito se usaré un modelo meteorolégico que permita simular
el campo de vientos, las temperaturas y la dispersién de contaminantes
atmosféricos en orografias compiejas como la del Valle de México.



1.1 Antecedentes.

El desarrolio de modelos numéricos para simular el transporte y la dispersion de
los contaminantes en las atmésferas urbanas se ha incrementado debido a la
necesidad de tener un mejor entendimiento de la dindmica de la capa limite
atmosférica.

La simulacién numérica de la dindmica de la capa limite planetaria dio inicio con
los modelos de Estoque (1961) y Fisher (1961). Tales modelos fueron aplicados
por primera vez en éreas urbanas por Delage and Taylor (1970), quienes
estudiaron el desarrollo, bajo condiciones de calma, de la “brisa rural” la cual fluye
hacia dentro de la ciudad durante las horas en que se presenta el fenémeno de la
isla de calor urbana.

En el afio de 1975, Bornstein presentd6 su modelo de capa limite urbana
bidimensional, llamado URBMET para “meteorologia urbana®”. Mas tarde, se
presentaria el primer modelo tridimensional desarrollado por Black et al (1871),
seguido por los modelos de Atwater (1974, 1975), Atwater y Pandolfo (1975) y
Vukovich et al (1976).

Desde entonces, el desarrollo de modelos ha tenido un avance significativo.
Actuaimente, se pueden citar los modelos URBMET de Bornstein (1985), KAMM
de Fiedler (1993), MEMO de Moussiopoulos (1994) y HOTMAC y RAPTAD del
Laboratorio Nacional de Los Alamos (Williams et al, 1985), entre otros.

En el caso de la ciudad de México se pueden mencionar los trabajos sobre
simulacion numérica de Fuentes et al (1893, 1994a), Fuentes (1996),
Moussiopoulos et al (1994) y Jazcilevich et al (1996).



Por otro lado, uno de los primeros trabajos sobre la descripcién del campo de
temperaturas de areas urbanas, data de principios del siglo XIX, cuando el
investigador inglés Luke Howard (1833) encontré que sobre la capital de Inglaterra
se posaba una masa de aire tibio. Afios mas tarde el francés Renou (1855) y
después ya en este siglo, en Estados Unidos (Duckwort and Sandberg, 1954) y
Alemania (Kratzer, 1956) han hecho estudios sobre el impacto que se produce en
el clima por la sustitucion de superficies naturales por elementos del tejido urbano.

A partir del estudio de Chandler (1862) sobre el clima de Londres han proliferado
los trabajos de climatologia urbana en las ciudades que se localizan en latitudes
templadas, con especial énfasis en el contraste térmico ciudad/campo que se
conoce como el efecto de la isla de calor urbana. Una década después, en los
afios setenta aparecen los primeros estudios sobre el clima urbano en ciudades
tropicales (Jauregui, 1971, Sham, 1973; Bahl y Padmanabhamurty, 1979).

Actualmente, existe una vasta literatura sobre el fendmeno de la isla de calor
urbana (Bornstein, 1968; Oke, 1973, 1982; Oke et al, 1971, 1975, 1991; Lee,
1979; Yamashita et al, 1986; Tso, 1998; entre otros). Especificamente para la
ciudad de México se cuenta con los estudios hechos por Jauregui (1971, 1988,
1983, 1995 ) y Oke et al (1992), los cuales han contribuido al entendimiento de ias
modificaciones climaticas en esta ciudad tropical.



1.2 Objetivos.

El objetivo general de este trabajo es aplicar el denominado EUMAC Zooming
Model (EZM, EUROTRAC 1994) para el Valle de México, el cual es un sistema
que se usa para la modelacion numérica de la meteorologia y de contaminantes
atmosféricos. Este sistema ha sido empleado por la Comunidad Econdémica
Europea en ambientes urbanos con orografia compleja.

A partii Jel objetivo general, se plantean los siguientes objetivos particulares:

a) Simular el transporte y la dispersiéon de monéxido de carbono, con la finalidad
de probar la bondad de estas herramientas para modelar el comportamiento de
contaminantes atmosféricos en el Valle de México.

b) Evaluar el impacto en el clima termal del Valle de México debido a los cambios
en el uso del suelo, tales como la reduccion de los grandes cuerpos de agua y
el crecimiento de la mancha urbana.

¢) Simular el efecto de la Isla de Calor Urbana.

1.3 Alcances.

Para lograr los objetivos anteriores, se utilizaran herramientas de simulacion
numérica ya existentes, particularmente se adaptara el modeio MEMO (Mesoscale
Model, version 5.0) a la regién del Valle de México.

En este trabajo se estudiara el comportamiento que tiene el modelo MEMO para
predecir concentraciones de monéxido de carbono y el campo de temperaturas en
el Valle de México.



2. MEMO - Un modelo prondstico no-hidrostético a mesoescala.

MEMO es un modelo meteorolégico que se usa para simular numéricamente el
campo de vientos y el campo de temperaturas sobre orografias complejas.
Asimismo, el modelo simula el transporte y la dispersion de contaminantes
atmosféricos. MEMO toma en cuenta el perfil natural del terreno usando un
sistema de coordenadas que siguen al terreno, asi como los diferentes tipos de
uso del suelo y sus propiedades fisicas y térmicas.

La version original del modelo no-hidrostatico a mesoescala MEMO se desarrollé
en la Universidad de Karisruhe (MEMO, 1984). En los Ultimos afios este modelo
ha sido instalado y utilizado en varias instituciones de investigacion europeas.
Recientemente, MEMO fue seleccionado como uno de lo principales modelos del
EUMAC Zooming Model (EZM), ver Figura 2.1, para ser usado en la modelacion
del transporte y transformacion quimica de contaminantes en algunas regiones de
Europa en el marco del proyecto EUROTRAC (EUROTRAC, 1994).

El modelo se ha aplicado y validado exitosamente en varias regiones Europeas
incluyendo el Valle del Rhin y las éreas de Zurich, Graz, Barcelona, Lisboa,
Atenas y Thessaloniki.

Actuaimente, MEMO esta instalado en la Universidad Nacional Auténoma de
México en el desarrollo del proyecto Modelo Pronéstico No-Hidrostatico para el
Valle de México (Fuentes et al, 1994b; Jazcilevich et al, 1985).

Por el momento, un desarrollo mas avanzado del modelo se esta llevando a cabo
en la Universidad de Thessaloniki y en la Universidad de Karisruhe.
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2.1 Ecuaciones del modelo.

El modelo prondstico MEMO describe la dinamica de la capa limite atmosférica
para aire no saturado. Al igual que la mayoria de los modelos a mesoescala, el
modelo resuelve las siguientes ecuaciones de conservacion: la ecuacion de
continuidad, las ecuaciones de momento y las ecuaciones de transporte para
varias variables escalares ( incluyendo la ecuacion de energia térmica y, como
opciones, ecuaciones de transporte para vapor de agua, energia cinética
turbulenta y concentracién de contaminantes).

Con respecto a coordenadas cartesianas (x, y, z), estas ecuaciones toman la
siguiente forma:

Ecuaciones de momento:

Hpu) Hpuu) HNpvu) Hpwu) Op
a + o + ay + o = ax+Ru+Cl (2-1)

a(pv)+6(puv)+6(pw)+6(pww=_@
ot o oy oz o

+R+C (2.2)

Hpw) Opuw) Hpvw) Ofpww) Op .
5 e Y A =-az+R~+C--pg (2.3)




Ecuacién de continuidad:

o Hpu) Hpv) &pw)
a'+ o + & + 5 =0 (2.4)

Ecuacién de transporte de escalares:

Apy) Hpuy) Hpvy) Hpwy)
5 T a Y = =R,+0Q, (2.5)

en donde u, v y w son las componentes de la velocidad del viento en las
direcciones x, y y z, respectivamente y y es cualquier escalar (por ejemplo: la
temperatura potencial 9, la energla cinética turbulenta E).

R, R, R,y R, representan la difusion turbulenta, mientras que C,, C, y C,

representan las componentes volumétricas de la fuerza de Coriolis (C = 2pQxy).
Los términos fuente o sumidero (), dependen de la cantidad escalar transportada:

Para la temperatura potencial este término incluye emisiones antropogénicas de
calor y la divergencia de flujos radiativos, mientras que para la energia cinética
turbulenta, por un lado contiene las tazas de producciéon de esfuerzos cortantes y
de fuerzas de flotacion y, por el otro lado, |a taza de disipacion.

Las ecuaciones anteriores forman un sistema acoplado no-lineal el cual se debe
de resolver simultaneamente. La no-linealidad se debe a la presencia de
productos en las variables dependientes.



Siguiendo la préctica comun de la mayoria de los modelos a mesoescala, se
separan las variables en una parte que constituye un estado base ( valores
testados, los cuales representan valores de referencia a escala sinéptica) y otra,
que son las perturbaciones a mesoescala (valores con sombrero). Por definicion,
el estado base de las componentes de la velocidad del viento se considera nulo.
Entonces, la separacion de las variables termodindmicas queda como sigue:

P=P(z)+p(x,y,21) (2.6)
pP=P(z)+p(x,y.21) 2.7)
0=0(z)+8(x,y,2.1) (2.8)

Para facilitar el proceso de solucion de la ecuacion ellptica' para la presion (2.12),
las perturbaciones a mesoescala de la presion se separan en tres componentes:

P=p,+p+ Pu (2.9)

Donde el primer término de la derecha en la ecuacion corresponde a una presion
que caracteriza al medio a macroescala dentro del dominio a mesoescala.
Considerando que los vientos en la capa geostréfica son horizontales (a grandes

"El prototipo de las ecuaciones elipticas es la ecuacion de Laplace:

Y 2 2
A 8¢+6_?L=0

o Ty T



alturas la componente vertical del viento es despreciable) y asumiendo que el fiujo
existente es laminar, aplicando la ecuaciéon de continuidad (2.4) y las ecuaciones
de momento (2.1-2.2) se obtiene un balance entre el gradiente de presion y la
fuerza de Coriolis dado por:

Py %Pr
L=, y = -pfi, (2.10)

donde u, y v, son las componentes del viento geostréfico y el parametro / es una
componente de la fuerza de Coridlis (/ = 21Qsinp ). Estas son las componentes del
gradiente del primer término de la derecha en la ecuacién 2.9. De lo anterior, se
deduce que los vientos en la capa geostréfica estan influenciados sdlo por
gradientes horizontales de presion y por la fuerza de Coriolis.

El segundo y tercer términos corresponden a las partes hidrostatica y no-
hidrostatica de la presion, respectivamente.

La parte hidrostatica se obtiene integrando la conocida ecuacién hidrostatica:

D

Pn

5 = P8=-[p-P(2)]-8 (2.11)

donde p se obtiene de la ecuacién de los gases ideales. Notese que la derivada
vertical de p, y el término de flotacion en la ecuacién de momento (2.3) se

cancelan.



Por Ultimo, la parte no-hidrostética se calcula implicitamente resolviendo la
ecuacion eliptica de la presidn:

b gc.,a[ﬁﬁj & o 6[317. op }
o " e, B p ) g, O g P e 5
o(pb o _
+gaz[ 5 )—25,,,0, o, PU, (2.12)

donde ¢, y ¢, son la capacidad calorifica a volumen y presion constante,
respectivamente, u,, u, y u, describen las velocidades promedio, u y

describen las velocidades fluctuantes, 5 y ¢ son tensores de segundo y tercer
orden que se usan para simplificar la representacion matemaética de las fuerzas
gravitacionales y de Coriolis, respectivamente.

La solucion de este tipo de ecuaciones consume una gran cantidad de recursos
de cdémputo, por lo que se hace necesario aplicar métodos que optimicen la
solucion de la ecuacion eliptica. En el caso de MEMO, se utiliza un esquema
répido eliptico (Flassak and Moussiopoulos, 1989) que se basa en la
Transformacion Répida de Fourier (TRF, o en inglés FFT) en las direcciones
horizontales, considerando cualquier combinacién de condiciones de frontera y
para la direccion vertical se utiliza la eliminacion Gaussiana. Este esquema réapido
eliptico se usa en combinacién con un método general de gradiente conjugado.



2.2 Transformacion de coordenadas.

La frontera inferior del dominio del modelo coincide con el suelo (mas
precisamente, con una altura sobre el suelo dada por su rugosidad aerodinamica
Z,). Debido a que el perfil natural del terreno no es homogéneo, no es posible
imponer en el limite inferior condiciones de frontera referenciadas a coordenadas
Cartesianas. En consecuencia, se hace necesaria una transformacion de la
coordenada vertical por una que sigue al terreno que nos permita resolver
numéricamente las ecuaciones con mayor facilidad. Esta transformacién es la
siguiente:

z-h(x,y)

“Hohix.y) (2.13)

en donde H es la constante temporal y espacial de la altura en la frontera superior
del modelo, A(x,y) es la altura del terreno en la posicién (x,y) y z es el punto de
célculo. Para conseguir una mejor resolucién cerca del suelo, se emplea la
siguiente transformacién adicional:

x'=x'(x)

y=y(y) (2.14)

Z=7(n)

donde, x'(x), y'(y) Y Z (n) representan funciones monotdnicas arbitrarias.



De esta manera, el dominio original con sus limites fisicos irregulares es mapeado
a otro que consiste en cubos unitarios (ver Figura 2.2).

a H |
I \\__—_/—"/
z
h(ioy)vn'o X —
b '
1
L=l
¥ 4
X —

Figura 2.2 a) Transformacién de coordenadas por una que sigue al terreno.
b) Transformacién adicional para conseguir una mejor resolucion.

2.3 Solucién numérica del sistema de ecuaciones.

Para asegurar la conservaciéon de masa, energia y momento en las ecuaciones
del modelo, las ecuaciones se resuelven numéricamente, después de
discretizarilas, en una malla desplazada (posicion en la cual se definen las
variables dependientes). Las cantidades escalares p, p, 6 y V se definen en el
centro de la celda, mientras que las componentes de la velocidad u, v y w se
definen en el centro de la interfase correspondiente (ver Figura 2.3). La necesidad



de utilizar una malla desplazada se debe a los problemas asociados con los
términos de presion en las ecuaciones de momento, es decir, si las velocidades se
definen en el centro de la celda, la influencia de la presién no se representa
adecuadamente en las ecuaciones discretizadas.

Figura 2.3 Representacion esquemdtica de la malla desplazada.

La discretizacién temporal de las ecuaciones de prondstico esté basada en el
método de Adams-Bashfort, el cual es un método explicito de segundo orden
definido por:

“I”I = “;! +htphfml-n (2'15)
(0]

15




Los coeficientes para este método se dan en la siguiente tabla:

m=1 2 3 4 b 6
Bin 1 o
.. 3 -1
128,. 23 -16 5
29.. 55 -59 37 )
208,. 1901 2774 2616 | 1274 | 261
16409, 4277 -7923 9982 7268 | 2877 476 J

Tabla 2.1 Coeficientes para el método de Adams-Bashfort
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La segunda desviacion, se refiere al tratamiento explicito del método, el cual esté
relacionado con la difusién turbulenta en la direccién vertical. En el caso de un
tratamiento explicito de este término, los requerimientos para garantizar la
estabilidad del método podrian incrementar el tiempo de solucién de una manera
inaceptable. Para evitar este incremento, la difusion vertical turbulenta se resuelve
usando el método de Crank-Nicolson, el cual se define mediante la siguiente
ecuacion:

(I-a’ % DD ™ =(1+d’ %D,D_ u (2.16)

donde D, D_ es un operador de diferencias finitas dado por:
D,Du=u, -2u+u, (2.17)

y a’ esta definida por:

(2.18)

<)
[}
R[>

con K, como coeficiente de difusion, p como la densidad y ¢ como el calor
especifico.



El método de Crank-Nicolson se caracteriza por ser incondicionalmente estable y
su orden de exactitud es O(k?)+O(h?).

En la modelacion numérica se hace necesario resolver la ecuaciéon de transporte
advectivo con esquemas numéricos que cumplan con los siguientes
requerimientos: positividad, conservatividad, estabilidad numérica y baja difusién
numérica. En la version actual de MEMO se utiliza un esquema 3-D de segundo
orden llamado TVD (Total-Variation-Diminishing), el cual estd basado en un
esquema 1-D propuesto por Harten (1986). La caracteristica de este método es
que la variacion total de la solucion disminuye con el tiempo. Con este método se
consigue una buena reduccion de la difusién numérica.

2.4 Parametrizaciones.

Para poder resolver las ecuaciones del modelo fue necesario aplicar la
descomposicion de Reynolds (u=u+u" y y={y+y’), lo que resulté en términos
promediados que ocasionan que exista un mayor numero de incdgnitas que de
ecuaciones, lo cual nos conduce a un problema de cerradura. Para asegurar que
el numero de incognitas sea igual al nimero de ecuaciones, se pueden realizar
algunas simplificaciones usando datos experimentales y conceptos
fundamentales. A esta simplificacién se le conoce como parametrizacion (Pielke,
1984).

En los modelos de prondstico a mesoescala, dos de los procesos fisicos méas
importantes que deben de parametrizarse son la turbulencia y la transferencia de
radiacion. En el modelo MEMO la transferencia de radiacion se calcula con un
esquema muy eficiente basado en el método de emisividad para radiacion de
onda larga y un método impiicito multicapas para radiacion de onda corta
(Moussiopoulos, 1987). El campo de temperaturas y el efecto de la isla de calor



urbana se calculan con un balance de energia, el cual toma en cuenta las
diferencias en el albedo y las propiedades térmicas entre una zona rural y otra
urbana.

Los términos difusivos en las ecuaciones del modelo (2.1-2.3 y 2.5) pueden
representarse como la divergencia de los flujos correspondientes. En el caso de la
parametrizacion de la turbulencia se aplica la teoria K, es decir, relacionar la
nueva variable dependiente, que resulta de aplicar la descomposicion de
Reynolds a la ecuacién de continuidad (2.4), con la Ley de Fick:

Y =-K, Zx—“j'. j=123 (2.19)

en donde K, se conoce como la difusividad turbulenta. Esta ecuacién es la
llamada teoria K.

Un modelo de turbulencia es un procedimiento computacional que nos permite
calcular una amplia variedad de problemas de flujos turbulentos. Entre los
modelos clésicos de turbulencia se pueden mencionar los siguientes:

- Modelo de turbulencia de cero-ecuacion (modelo de funcién aigebraica).

- Modelo de turbulencia de una-ecuacion (modelo de longitud de mezcla).
Una ecuacién para la energia cinética turbulenta E.

- Modelo de turbulencia de dos-ecuaciones.
Dos ecuaciones para la energla cinética turbulenta E y la tasa de disipacion.
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- Modelo de turbulencia de multi-ecuaciones.
Multiples ecuaciones para la energia cinética turbulenta E y las tasas de
produccion, difusion, disipacion y redistribucion.

En el caso de MEMO la turbulencia se calcula, a eleccion del usuario, con cero-,
una- o dos-ecuaciones del modelo de turbulencia.

En general, la mayoria de las aplicaciones utilizan el modelo de una-ecuacion, en
donde se resuelve la ecuacion de conservacion para la energia cinética

turbulenta E.

Cuando se utiliza el modelo de turbulencia de una-ecuacion, se aplica la teoria de
la longitud de mezcla (Launder and Spalding, 1972), que viene dada por:

K, =pt’

Ou
— 2
0y‘ (220

donde ¢ es una escala de longitud que se conoce como la longitud de mezcla.

Debido a que la viscosidad turbulenta es una propiedad de los movimientos
turbulentos, es apropiado calcularia a partir de la velocidad y la longitud de escala

Ou
de la turbulencia. La velocidad de escala se define como el producto de ¢ y ‘Ey-

por lo que una escala de velocidad mas representativa estd dada por la raiz
cuadrada de la energia cinética turbulenta E. En consecuencia, la viscosidad
turbulenta se define como:

Kn = ptE (2.21)
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En esta ecuacion, ¢se caicula algebraicamente (Ec. 2.22) y la energia cinética
turbulenta E se determina resolviendo una ecuacién diferencial que describe como
se transporta esta energia.

Una escala de longitud apropiada estd dada por Blackadar (1962):

-1
1 1
acr=l “

donde x es la constante de von Kérmén (x=0.41), la cual es muy utilizada en el
desarrolio del concepto de la longitud de mezcla y ¢ es el valor que alcanza ¢ en
la atmésfera.

Debido a que a grandes alturas la escala de longitud (¢ ) disminuye hasta cero, se
hace necesario limitar el valor de ¢°, el cual se escoge de la manera siguiente:

= max (30 m, 0.00027 |G|/) (2.23)

en donde G esta dada por:

G= sV (224)

y f es el pardmetro de Coriolis.
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La difusividad turbulenta X, se caicula a partir del nimero turbulento de Prandti:

PruK,/K, (2.25)

El nimero turbulento de Prandtl se define como:

N -h(x'\y')2z,

Pr, = (2.26)

2'-h(x'.y')

2

[135 -035 ] ’ ?-h(x',y' )<z,

donde el valor tipico de z;, es de 1,000 m.

2.5 Condiciones iniciales y de frontera.

En el modeio de pronéstico MEMO, la Inicializacién se lleva a cabo utilizando un
modelo de andlisis objetivo, es decir, un modelo que interpola y extrapola datos
meteorolégicos medidos (en donde las variables dependientes son funcién de la
distancia), de modo que se genera un campo de vientos que cumple con la
condicién de conservacién de masa. Los campos escalares se Inicislizan
utilizando técnicas de interpolacién. Los datos que se necesitan para aplicar el
modeio de andlisis objetivo se pueden obtener de observaciones o de



simulaciones a mayor escala, un modelo de este tipo da buenos resultados
cuando se cuenta con suficiente informacién, de otra manera, la eficiencia de
estos modelos disminuye.

Por otro lado, las condiciones de frontera se imponen para las componentes de la
velocidad del viento u, v , w, la temperatura potencial 6 y la presion p. En la
frontera superior, la reflexion y deformacién de onda se minimiza usando las
llamadas “condiciones de radiacion” (Orlanski, 1976), esto es, una condicion
donde el fenémeno que se genera en el dominio de interés, pasa a través de la
frontera sin distorsionarse demasiado y sin afectar la solucion en el interior del
dominio. La condicion de radiacion se deﬂné como:

% _ 0
o= Com @2.27)

en donde n es la direccion perpendicular a la frontera y C la velocidad de fase
que incluye la adveccion y propagaciéon de la onda. C se calcula para cada
variable ¢ a partir de valores conocidos en el interior del dominio computacional.

En las fronteras laterales se usa una generalizacion de la condicién de radiacién
(Carpenter, 1982), la cual esta dada por:

I I M- M
o ?a ot +Can (228)
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La ecuacién anterior difiere de la formulacién estandar de la condicién de
radiacién (Ec. 2.27) por que los dos Gltimos términos estan describiendo el cambio
espacial y temporal del medio imperturbado a mayor escala. Esta informaciéon se
alimenta al modelo, usando mediciones o resultados de simulaciones a mayor
escala.

Para la parte no-hidrostatica de ia perturbacién de la presion a mesoescala en las
fronteras laterales, se usan las condiciones de frontera homogéneas de Neumann:

P,
o (x,1)=0 (2.29)

donde x indica direccién normal a la frontera del dominio. De esta manera, la
componente de la velocidad del viento perpendicular a la frontera es
independiente de los cambios de presion.

En el limite superior, se usan las condiciones de Neumann en las componentes
horizontales de la velocidad y en la temperatura potencial. Para asegurar la no-
reflectividad en esta frontera, se usa una condicion de radiacion para la parte
hidrostética de la perturbacién de la presion a mesoescala p,. De esta manera,
las ondas internas de gravedad que se propagan verticaimente abandonan el
dominio computacional (Kiemp and Durran, 1883). Para la parte no-hidrostética de
la perturbacién de la presion a mesoescala, se usan las condiciones homogéneas
de Dirichlet:

Pu(x.1)=0 (2.30)
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Esto se justifica por el hecho de que los efectos no-hidrostaticos son
despreciables a grandes alturas, esta condicion es necesaria, si la singularidad de
la ecuacion eliptica de la presion puede ser afectada por la presencia de las
condiciones de Neumann en las otras fronteras.

La frontera inferior coincide con el suelo (0 més precisamente, con una altura
sobre el suelo dada por su rugosidad aerodinamica). Para la parte no-hidrostética
de la perturbacion de la presion a mesoescala, en esta frontera, se usan las
condiciones no homogéneas de Neumann:

P (5.1 1) (2.31)

en donde la funcion g(r) se especifica dependiendo de las condiciones del
problema.

Todas las otras condiciones en esta frontera se imponen asumiendo que se
cumple la teoria de similitud de Monin-Obukhov?. A excepcién de los cuerpos de
agua superficiales (donde la temperatura estd especificada), la temperatura
superficial se calcula a partir de la ecuacién no-lineal de balance de calor:

RY,-RT +84,-8%,-0.-0,-1L,-Q,=0 (2.32)

? Esta teorfa dice que en una capa superficial horizontal y homogénea, los flujos promedio y las caracteristicas
turbulentas dependen solamente de cuatro variables: la altura sobre la superficie, la velocidad friccionante, el
flujo de calor cinemdtico y la variable de flotacion.
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donde R es el flujo de radiacién de onda larga (RT, ~T'), S es el flujo de
radiacion de onda corta, Q, es el flujo de calor hacia el suelo, Q, y L, son el calor
sensible y latente hacia la atmésfera y O, es el flujo de calor antropogénico.

La ecuacion 2.32 se resuelve usando la técnica iterativa de Newton. Los flujos
radiativos se calculan con el esquema de radiacion mencionado en la seccion 2.4
(Moussiopoulos, 1987). Para el calculo de la temperatura del suelo, se resuelve la
ecuacion de conduccion de calor en una dimension. La humedad especifica en la
superficie (necesaria solo en el caso de que la ecuacion de transporte de vapor de
agua no esté incluida en el modelo) se calcula a partir de:

q="¥a, +(1-¥)q, (2.33)

donde ¥ es el parametro de evaporacion que varia entre 0 y 1 (agua: V=1, suelo
seco. ¥=0), q, es la humedad de saturacién y q, es la humedad calculada en la
primera capa arriba del suelo.

2.6 Definicion de la malla.

Las ecuaciones del modelo se resuelven numéricamente en una malla desplazada
(posicion en la cual se definen las variables dependientes). Las cantidades
escalares como la temperatura, presion, densidad y también el volumen de la
celda V se definen en el centro de una celda de la malla y las componentes de la
velocidad u, v y w se definen en el centro de la interfase correspondiente. Los
flujos turbulentos que intervienen en las ecuaciones (momento, masa y energia)
del modelo, se definen en las siguientes posiciones de una celda de la malla:
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Las cantidades tangenciales en el centro del borde correspondiente y las
cantidades normales en los puntos escalares. Con estas definiciones los flujos de
salida de momento, masa, energia y también los flujos turbulentos de una celda
de la malla, son idénticos a los flujos de entrada de la celda adyacente. De esta
manera, se garantizan las propiedades de conservacion del método numeérico. Las
Figuras 2.2 a 2.4 muestran la malla desplazada y las transformaciones utilizadas
por MEMO.

k
KM +
2
KM +
1

1
z D :

1 2 MIM+1IM+2 i
X———»>

Figura 2.4 Seccion vertical en la direccién x-z de la malla numérica.
Las areas achuradas representan las fronteras de la malla.
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3. El Clima Termal.

3.1 El balance de energia.

El balance de energia es un concepto que se usa para determinar la manera en
que la superficie de la tierra responde a la energia proveniente del sol. Esta
energia pasa a través de la atmosfera en forma de radiacion, afectando las
condiciones meteorolégicas debido a su capacidad de transmitirse hacia el aire y
la superficie.

3.1.1 Flujos de energia.

Existen basicamente cuatro tipos de flujos de energia: la radiacion que llega a la
superficie (o bien, la que se refleja de la superficie), los flujos de calor sensible y
latente que liegan de la atmdsfera o se dirigen a ella y el flujo de calor a través o
hacia afuera de la superficie (suelo o agua). El flujo neto de radiacién se deriva del
balance de radiacién superficial. Durante las horas del dia, la radiacion solar que
se dirige hacia la superficie es de onda corta, mientras que por la noche la
radiacién de onda larga es menor y se dirige hacia afuera de la superficie. Por lo
tanto, la superficie es calentada durante el dia, mientras que el proceso de
enfriamiento se da por las tardes y en las horas de la noche, especiaimente bajo
condiciones estables y cielo despejado.

El calor sensible es el resultado de la diferencia en las temperaturas del aire y la
superficie, este flujo, durante las horas del dia se dirige hacia afuera de la
superficie debido a que en estas horas la superficie esta mas caliente que ei aire
en la vecindad inmediata. Este proceso se invierte durante las horas de la tarde y
la noche.
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El calor latente, es resultado de la evaporacién, evapotranspiracién, o
condensacion en la superficie y es el producto del calor latente de evaporacion o
condensacion (publicado en tablas estandar) y la tasa de evaporaciéon o
condensacion (masa por unidad de area y por unidad de tiempo). Durante las
horas del dia hay evaporacion en los cuerpos de agua, en los suelos humedos y
en la vegetacion, mientras que la condensaciéon suele ocurrir en superficies
relativamente frias durante las horas de la noche. Al cociente entre el flujo de

calor sensible y el flujo de calor latente se le conoce como la relacion de Bowen
(Sellers, 1965).

3.1.2 Ecuaciones del balance de energia.

Las ecuaciones de balance de calor (0 energia) se basan en el principio fisico de
la conservacién de la energia. Este principio indica que todas las ganancias o
pérdidas de energia en la superficie de la tierra deben estar balanceadas (Munn,
1966).

Las componentes que se deben de considerar para derivar la ecuacion de
balance de energia son: la radiacion de onda corta que proviene del sol, la
radiacion de onda larga de la tierra y el cielo, la transferencia de calor a través del
suelo, la transferencia de calor a través del aire y la contribucion de calor latente
debido a la evaporacién o condensacion.

Entonces, la ecuacion de balance de energia puede ser expresada de la siguiente
manera:

Or-0s+0Q, ¢_QL T+QF =30, +0, =20, 20, 0, (3.1)
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donde:

O, es la radiacién de onda corta proveniente del sol y el cielo, se asume
positiva.

O, es la radiacion de onda corta reflejada desde la tierra.

O, ¥ es la radiacion de onda larga recibida en la superficie desde la
atmosfera.

Q, 1 es la radiacion de onda larga emitida por la superficie.
O, es la contribucion de calor antropogénico.

Oy es la radiacion neta de onda corta y larga. La ganancia de energia por
la superficie es positiva.

O, es la transferencia de calor a través del suelo. El flujo descendente de
calor es positivo.

O, es la transferencia turbulenta de calor sensible a la atmésfera. El flujo
ascendente es positivo.

O, es la contribucion de calor latente de la evaporacion vy
evapotranspiracion. El flujo ascendente de vapor de agua (evaporacion) es

positivo, el flujo descendente (condensacion) es negativo.

Esta ecuacion describe como la radiacién neta en la superficie mas la radiacion
terrestre agregada al calor que genera la ciudad debe de ser balanceada por una
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combinacién de flujos de calor sensible y latente hacia el aire y el fiujo de calor
hacia el subsuelo. Durante el dia existe una ganancia de energia radiante en la
superficie (Q, positivo). Parte del exceso se mueve hacia el subsuelo, otra parte
es transferida hacia el aire, mientras que la parte restante se usa en la
evaporacién (la evaporacion se da solamente en la superficie). Si bien, hay un
flujo de vapor de agua resultante, el intercambio de calor se refleja a través de
una reduccion compensada en la magnitud de O, y Q,,.

Las magnitudes reales de las componentes de la distribucion de energia en la
superficie depende de muchos .factores, tales como el tipo de suelo y sus
caracteristicas (humedad, textura, vegetacion, etc.), localizacion geografica,
estacion del afio, hora del dia, y tipo de clima (Arya, 1988).

Durante la noche existe una pérdida neta de radiacién en la superficie (Q,
negativa). Esta es balanceada por flujos de calor ascendente a través del suelo,
descendente del aire, y algunas veces por el calor latente de condensacion
desarrollado durante los procesos de formacion de rocio. De esta manera, de
acuerdo a la convencion de signos adoptada, todos los términos de la ecuacion de
balance de energia en la superficie son generaimente negativos durante la tarde y
los periodos nocturnos. Estas magnitudes son generalmente mucho més
pequefias que las de los flujos durante el dia, con excepcién de O, las cuales no
difieren mucho entre el dia y la noche.

La Figura 3.1 muestra una representacion esquematica del balance de energia en
la superficie durante el dia y la noche.
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RURAL URBANA

°"/"p. _l TJM

Figura 3.1 Representacion esquemética del balance de energia en éreas
rural y urbana (Munn, 1968).

3.2 El balance de radiacion.

Basicamente, toda la energia que llega a la tierra proviene del sol (Seinfeid,
1978). La absorcién y la pérdida de energia radiante por la tierra y la atmésfera
son casi totaimente responsables del clima de la tierra, tanto a escala local como
a escala sindptica. La descripcién de la energia recibida y la liberada con respecto
a la radiacién, desempeiia un papel muy relevante en el equllibrio energético de la
tierra. De hecho, la atmdsfera controla la cantidad de radiacion que llega
reaimente a la superficie de la tierra, a la vez que controla la cantidad de radiacién
terrestre liberada al espacio.

32



3.2.1 Leyes y definiciones.

La transferencia de energila por oscilaciones répidas de campos
electromagnéticos se denomina transferencia de radiacion o simplemente
radiacion. Esta energia se presenta en forma de ondas que se caracterizan por su
longitud de onda A o frecuencia de onda cy/A, siendo c,, la velocidad de la onda
en un medio dado. La energia radiante ordenada segun sus longitudes de onda
constituye lo que se llama el espectro de radiacion.

La densidad del fiujo de radiacion, o simplemente el flujo radiativo, se define como
la cantidad de energia radiante recibida o emitida por unidad de superficie y por
unidad de tiempo (Arya, 1688).

La cantidad de energia radiada por un cuerpo, depende bésicamente de la
temperatura del cuerpo. Se ha demostrado que, a una temperatura dada, existe
un limite maximo de energia radiante que se emite en un tiempo dado por unidad
de superficie. A esta cantidad maxima de radiacién emitida para una temperatura
dada se le conoce como la radiacion de cuerpo negro.

Un cuerpo negro es aquél que emite la maxima taza de radiacién posible a una
temperatura dada’. Para un cuerpo negro, el flujo de radiacién emitido esta dado
por la ley de Stefan-Boltzmann (Fleagle and Businger, 1963):

R=oT* (3.2)

? Un cuerpo negro también puede ser descrito en términos de absorcion, debido a que toda la energla radiante
que incide sobre su superficie, es absorbida por ¢! cuerpo. El término “cuerpo negro”, no implica que el
objeto deba ser de color negro.
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donde c es la constante de Stefan-Boltzmann (5.67 x 10 Wm? K*),y T es la
temperatura superficial del cuerpo (K).

La ley de Planck define que la energia radiante emitida por un cuerpo negro en
todo el espectro de radiacién, es dependiente de la temperatura del cuerpo
(Byers, 1958), de acuerdo a la siguiente relacion:

Ry= (2% h,c 1 W)[exp(hyc/bAT) - 1]’ (3.3)

donde 4, es la constante de Planck (6.626 x 10% J ), y b es la constante de
Boltzmann (1.381 x 102 J K™).

Para calcular el flujo radiativo total se debe de integrar la siguiente ecuacion:

R=IR,- & (3.4)

La longitud de onda a la cual R, es maxima es inversamente proporcional a la
temperatura absoluta y esta dada por la Ley de Wien:

Amex = 2897/ T (3.5)
donde A, @8t expresada en micrometros y T en Kelvin.
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Por lo tanto, se puede apreciar en las ecuaciones anteriores, que el flujo radiativo
emitido por un cuerpo negro varia en proporcion a la cuarta potencia de su
temperatura superficial, mientras que por otro lado, la longitud de onda contribuye
grandemente al flujo, especiaimente A,,,, la cual es inversamente proporcional a
la temperatura.

3.2.2 Radiacion de onda corta.

De toda la radiacion solar que se recibe en la tierra, una parte es reflejada y otra
es absorbida. De la radiacion de onda corta (0.3 - 3.0 um) una gran parte proviene
del sol, mientras que otra parte es refiejada desde la superficie y desde las nubes
y otra parte es dispersada por las capas de impurezas en el aire.

La medida de la radiacién solar es comunmente expresada en términos de la
constante solar, definida como el flujo de radiacion que incide sobre una superficie
normal a los rayos solares en la atmoésfera exterior, a una distancia media de la
tierra (Sutton, 1853). El valor aceptado de la constante solar es:

lo=1.94 cal cm” min™'

La insolacién se define como la cantidad de radiacion solar que incide sobre una
superficie horizontal por unidad de area en un tiempo dado y depende
grandemente del angulo cenit y y de la relacién (d/d,,) de la distancia actual a la
distancia media entre la tierra y el sol. La densidad de flujo de la radiacién solar en
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el limite superibr de |a atmésfera, viene dado por la combinacion de la ley inversa-
cuadrada y la Ley del coseno de Lambert:

R, =So(d,, /d )" cos(y) (3.6)

Por lo tanto, la insolacion para cierto periodo de tiempo entre 1, y ¢, se calcula
integrando la siguiente expresion:

I= f| Ro(1)-dit @.7)

De esta manera, se puede determinar la insolacion diaria durante ciertas horas del
dia.

El flujo de radiacion solar (R,) y la insolacién (/) que se reciben en la superficie de
la tierra son considerablemente menores que aquellos que se reciben en el limite
superior de la atmdsfera, debido a la atenuacion de los rayos solares en su paso a
través de la atmdésfera. Un factor considerable son las nubes, sobre todo las que
se encuentran en los estratos mas bajos.

Otro factor importante en esta atenuacion es la turbiedad atmosférica, la cual es
opaca a la radiacién de onda corta y esto se debe principaimente a la presencia
en el aire de particulas tales como polen, polvo, humo y bruma. La nube de
impurezas refleja y dispersa una parte de la radiacion.
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Como se ha explicado anteriormente, una parte de la radiacién de onda corta es
reflejada por la superficie, y a esta fraccion de la radiacion solar incidente que se
refleja se le conoce como el albedo (4) (Petterssen, 1969) y se define como:

4=0,/0, (3.8)

La radiacion solar disponible o neta para transformaciones energéticas en la
superficie de la tierra es entonces (1- 4)Q,.

Un conocimiento adecuado del albedo y sus posibles cambios (estacionales, asi
como de largo periodo) debido a las actividades humanas, tales como
deforestacion, agricultura y urbanizacion es de gran importancia en climatologia.
Cualquier cambio por pequefio que sea tiene efectos en los balances energéticos
de la superficie.

En general, la nieve tiene el mas alto albedo por lo que la absorcion de radiacion
de onda corta es minima, mientras que por otro lado, el agua es probablemente la
que tiene el menor albedo. Segun el dngulo de incidencia, el hielo tendria un
albedo entre el agua y la nieve.

Las rocas, |a arena y el suelo reflejan alrededor de 10-45% de la radiacion de
onda corta, el mas alto valor corresponde a la arena del desierto. El albedo de las
superficies con vegetacion esta en el rango 10-25%.

Las nubes, dependiendo del tipo de nube, altura y tamafio, refiejan la radiacion de
onda corta. En un dia nublado, s6lo una pequefia parte de la radiacion de onda
corta llega al suelo. Una parte considerable de la radiacion reflejada desde el

suelo puede ser reflejada de vuelta por las nubes.
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Por ultimo, la radiacién difusa es aquella parte de la radiacién de onda corta que
llega a la superficie de la tierra después de haber sido dispersada por impurezas
en la atmdsfera. También se incluye la parte de radiacion de onda corta que es
reflejada por las nubes, en un dla nublado. g

3.2.3 Radiacion de onda larga.

En el intervalo de onda larga del espectro de radiacion (>3 um), la tierra se
comporta casi como un cuerpo negro ideal. El factor de correccion viene dado por
la emisividad ¢ que se define como la relacion de la emision de la superficie a la
emision del cuerpo negro ideal, ambas a la misma temperatura y longitud de onda.
En general, los valores que adopta ¢ para la mayoria de las superficies estan en
el rango 0.9 a 1.0.

De esta manera, conociendo la temperatura superficial y la emisividad, se puede
calcular la radiaciéon de onda larga emitida por el suelo con la siguiente ecuacion
(Munn, 1966):

O 1=ecT+(1-¢)0, (3.9)

Sin embargo, es dificil tener una medicion correcta de la temperatura superficial,
especiaimente para superficies con vegetacion. En tal caso, es conveniente
utilizar una temperatura superficial aparente (7*), suponiendo e=1.

Q=01 (3.10)
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Durante su paso por la atmésfera, una gran parte de la radiacion terrestre es
absorbida por los gases atmosféricos, tales como vapor de agua, bidxido de
carbono, 6xidos de nitrogeno, metano y ozono. Principaimente, el vapor de agua y
el bioxido de carbono son los responsables de absorber la radiacion terrestre y por
lo tanto no permiten que esta radiacion escape al espacio (efecto invernadero).

Si en nuestro sistema no existiera la atmésfera, toda la radiacion de onda larga
se perderia en el espacio. Pero en nuestro caso, la atmésfera absorbe alrededor
de 70% de la radiacion durante dias claros y a la vez, la reirradia en todas
direcciones inclusive hacia el suelo nuevamente. Los gases atmosféricos y
aerosoles absorben e irradian energla, dependiendo de la distribucion vertical de
sus concentraciones y de la temperatura del aire. Es importante observar que la
absorcion y emision por parte de estos gases no es continuo sobre el espectro de
radiacion. Por un lado, la radiacion se puede mover libremente hacia el espacio
cuando el cielo esta despejado, mientras que por otro, puede ser casi totaimente
interceptada por la atmosfera.

En estos procesos, todas las capas de la atmésfera interactuan en la absorciéon y
emision de la radiacién de onda larga, pero sin duda, la capa limite atmosférica
juega el rol mas importante, ya que es en esta capa donde se encuentran las mas
altas concentraciones de vapor de agua, biéxido de carbono y algunos otros
gases.

Cuando existen nubosidades, estas contribuyen grandemente a la emision de
radiacién de onda larga hacia la superficie, ya que como se vio anteriormente, las
nubes irradian energia como cuerpds negros a sus respectivas temperaturas. Sin
embargo, una parte de esta radiacion es absorbida por el vapor de agua, el
biéxido de carbono, y otros gases antes de llegar a la superficie de la tierra.
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Se han estado haciendo varios intentos para poder estimar la cantidad de
radiacion de onda larga que liega a la superficie a partir de radiosondeos de vapor
de agua y temperatura. Pero ésto no ha sido muy util, ya que raramente se puede
contar con observaciones concurrentes de radiosondeos. Por lo tanto, se prefiere
medir la radiacién de onda larga directamente con un radiémetro.

3.2.4 El balance de radiacion.
A partir de la ecuacion de balance de energia, el flujo neto de radiacion es el

resultado de balancear los flujos de la radiacion de onda corta(Q,, Q,) Y la

radiacion de onda larga (Q, ¥, O, T) en la superficie, el cual esta dado por:

0,=0,-0,+0,V-9,1 (3.11)

los términos de esta ecuacion se definieron en la seccion 3.1.2.
El primer término de la derecha en la ecuacion 3.11 corresponde a la radiacion de
onda corta proveniente del sol y del cielo (Q),) e incluye a la radiacion difusa

(radiacion global).

El segundo término correspondiente a la radiacion de onda corta reflejada desde
la tierra (Q,), se obtiene de la ecuacién 3.8 y esta dado por:

QR = AQ,.
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donde A4 es el albedo superficial.

El término correspondiente a la radiacién de onda larga recibida en la superficie
desde la atmoésfera (Q, V) depende principalmente de la distribucion de
temperatura, del vapor de agua y del biéxido de carbono (en dias claros), este
término no tiene grandes variaciones diurnas. Por ultimo, el cuarto término
corresponde a la radiacion de onda larga emitida por la superficie (Q, 1) y es
proporcional a la cuarta potencia de la temperatura superficial en unidades
absolutas (Ley de Stefan-Boltzmann), este término muestra una gran variacion
durante el dia, tiene un valor maximo al empezar la tarde y un valor minimo hacia
el final. Los dos términos tienen basicamente el mismo orden de magnitud, por lo
que la radiacién neta de onda larga es, en general, una cantidad pequefia.

Bajo condiciones de cielo despejado, \Q,_-L—Q,, T| <<(Q,~-Q,) durante las horas

del dia, y un balance aproximado de radiacion dado por:

0y20,-0=(1-4)Q, (3.12)

puede utilizarse para determinar la radiaciéon neta a partir de célculos o medidas
sencillas de la radiacion solar en la superficie. Durante la noche, sin embargo,
0O, =0 y el balance de radiacion queda:

Q~=QQ¢"‘QLT (313)
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Con mucha frecuencia por las noches Q,4 < Q, T, por lo tanto, Q, es negativa lo
que implica que hay un enfriamiento radiativo de la superficie.

Cerca de las horas de la salida y puesta del sol, todas las componentes de la
ecuacion del balance de radiacion tienen el mismo orden de magnitud.

3.3 Temperatura del suelo.

De toda la energla radiante proveniente del sol, la mayoria es absorbida por la
superficie de la tierra donde es transformada en energia interna, la cual genera
elevados gradientes verticales y horizontales de temperatura. Una gran variedad
de procesos se dan en torno a las transformaciones de energia: evaporacion,
conduccioén en el subsuelo, radiacion de onda larga y, conducciéon y convecciéon de
calor hacia la atmosfera.

3.3.1 Temperatura superficial.

Debido a que el suelo no es homogéneo, se dificulta mucho definir la altura de la
interfase entre el suelo y el aire, por lo que también hace dificil la medicion de la
temperatura. Se ha observado que los gradientes de temperatura dentro del +1
centimetro de la frontera llegan a exceder de 5 °C/cm aigunas veces (Geiger,
1965).

La temperatura superficial en un punto dado, esta gobernada por el balance de
energia superficial, el cual a su vez depende del balance de radiacién, del
intercambio de procesos atmosféricos en las vecindades de la superficie,
presencia de vegetacion o arboles y de las propiedades térmicas del suelo.
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La medicién directa de la temperatura en la interfase se hace muy dificil por los
elevados gradientes de temperatura que se dan entre el aire y el suelo, por las
dimensiones del aparato de medicion y por las dificultades que se tienen en la
ventilacion y proteccion del aparato cuando se coloca en el suelo. Si el aparato se
coloca en el aire, se verd afectado por el viento, mientras que si se entierra un
poco, no dara lecturas adecuadas de la temperatura superficial. Por esto, la
temperatura superficial se determina ocasionalmente por extrapolacién de perfiles
medidos de temperatura en el suelo y en el aire.

Existe otro método para calcular la temperatura superficial (en teoria), cuando se
conoce la emisividad de la superficie, y es por medio de la ecuacién 3.9:

0, t=eaT+(1-£)Q, ¢

Sin embargo, si la emisividad de la superficie no se mide con suficiente exactitud,
se puede obtener la temperatura superficial aparente a partir de la ecuaciéon 3.10:

0,1 =0r%

3.3.2 Temperatura del subsuelo.

La temperatura en el subsuelo es mas facii de medir en relacién con la

temperatura superficial. Cerca del suelo, se ha observado que el rango o amplitud
de la variacién diurna de la temperatura decrece exponenciaimente con la
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profundidad y se vuelve muy pequefia a una profundidad del orden de 1 metro o
menos.

La temperatura del suelo depende de varios factores, los cuales también
determinan la temperatura superficial. Los factores mas relevantes son: la latitud y
la época del afio (mes o estacion), la radiacion neta en la superficie, la textura y
contenido de humedad del suelo, la cubierta del suelo, y las condiciones
ambientales en la superficie. La temperatura puede crecer, decrecer, o variar no-

monoténicamente con la profundidad, dependiendo de la estacion del afio y la
hora del dia.

3.3.3 Propiedades térmicas del suelo.

Las propiedades térmicas que influyen en la transferencia de calor a través de un
medio y que tienen efectos en la distribucion de temperaturas del mismo son: la
densidad, el calor especifico, la capacidad calorifica y la conductividad térmica
(Arya, 1988).

El calor especifico de un material se define como la cantidad de calor absorbido o
liberado para aumentar o disminuir la temperatura del material en un grado
centigrado. Si se multiplica la densidad por el calor especifico, se obtiene la
capacidad calorifica del material.

Como el calor en el suelo se transfiere principalmente por conduccion, la tasa de

transferencia de calor o flujo de calor en una direccion dada es proporcional al
gradiente de temperatura en esa direccion y esta dado por:

Q=-k(dT/d2) (3.14)
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en donde & es la conductividad térmica del suelo. A la relacion existente entre la
conductividad térmica y la capacidad calorifica se le conoce como la difusividad
térmica (a,). Por lo tanto, la ecuacién anterior puede ser escrita asi:

Q/ pc==-a,(0T/0z) (3.15)

Debido a que el calor se transfiere a través del suelo, rocas, y otros tipos de
materiales del subsuelo por conduccion, las propiedades térmicas del material
caracterizan al medio.

El aire, por ejemplo, tiene una capacidad calorifica baja, mientras que el agua
tiene una capacidad calorifica alta. La difusividad térmica del aire es grande,
debido a su baja densidad. Las propiedades térmicas del agua y del aire
dependen principaimente de la temperatura, mientras que las propiedades
térmicas de los suelos dependen de la distribucion y tamafio de las particulas,
porosidad, y el contenido de humedad. Este ultimo factor (contenido de humedad)
puede causar. grandes cambios en la capacidad calorifica, conductividad y
difusividad de los suelos (Munn, 1866; Oke 1978).

3.4 Temperatura del aire.

La temperatura es un elemento fundamental del clima (Donn, 1865). Debido a la
disposicién irregular de la energia solar (insolacion), la temperatura del aire
muestra variaciones dentro de un rango muy amplio. Estas variaciones a su vez
definen el clima. La temperatura, o mejor dicho los perfiles de temperatura en la
baja atmdsfera determinan en parte la estabilidad de la atmésfera, o sea el grado
con el que la turbulencia producida por el esfuerzo cortante de los vientos, la
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rugosidad de la superficie terrestre o la fuerza ascensional se propagaré a través
de esta capa atmosférica. Bajo condiciones muy estables, las perturbaciones son
muy pequefias y la mezcla de contaminantes queda en gran manera suprimida.
Ha sido bajo estas condiciones atmosféricas que han ocurrido los peores
episodios de contaminacion del aire.

3.4.1 Factores de influencia.

La capa limite superficial responde mas rapidamente a los cambios de energia en
la interfase entre suelo y aire, que en el suelo. La conduccion es la principal
manera de transferencia de calor en el suelo, pero en la atmésfera esta forma es
despreciable.

Los factores y procesos que determinan la temperatura del aire (Arya, 1988) son:

a) Tipo de masa de aire y su temperatura sobre la capa limite planetaria, lo cual

depende del patron de circulacion a escala sindptica.

b) Caracteristicas térmicas de la superficie y el subsuelo, las cuales influencian el
rango diurno de las temperaturas superficiales.

c) Radiacion neta en la superficie y sus variaciones con respecto a la altura, la
cual determina el calentamiento o enfriamiento radiativo de la superficie y de la

capa limite planetaria.
d) El flujo de calor sensible en la superficie y sus variaciones con la altura, el cual

determina la taza de calentamiento o enfriamiento del aire debido a la
convergencia o divergencia del flujo de calor sensible.
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e) Intercambio de calor latente durante los procesos de evaporacion y
condensacion en la superficie y en el aire, el cual influencia la temperatura de la
superficie y del aire, respectivamente.

f) Adveccion fria o caliente del aire como una funcién de la altura en la capa limite
planetaria.

g) Altura de la capa limite planetaria a la cual el intercambio turbulento de calor es
limitado.

Similarmente, los factores que determinan la humedad especifica o relacion de
mezcla de vapor de agua son:

a) Humedad especifica de la masa de aire por encima de la capa limite planetaria.

b) Tipo de superficie, su temperatura, y humedad disponible para evaporacién y/o
transpiracion.

c) La taza de evapotranspiracién o condensacion en la superficie y la variacion del
flujo de vapor de agua con la altura en la capa limite planetaria.

d) Adveccion horizontal de vapor de agua como funcion de la altura.

e) Movimiento vertical medio en la capa limite planetaria y posible formacién de
nubes y procesos de precipitacion.

f) La profundidad de la capa limite planetaria a través de la cual se mezcla el

vapor de agua.
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3.4.2 Relaciones termodinamicas.

La presion a cualquier altura z en la atmdsfera baja, se calcula con la siguiente
ecuacion hidrostatica:

OP/0z=-pg (3.16)

Como el aire puede ser considerado un gas ideal, se usa la siguiente ecuacion de
estado para los gases ideales:

P=(R/m)pT (3.17)

donde p es la densidad del aire (kg/m’). R es la constante universal de los gases
(8.134 J/K-mol) y m es el peso molecular del aire (28.97). .

Si una parcela de aire es elevada en la atmosfera, la presion descendera en
respuesta a la disminucion de la presion en su contorno, ésto ocasionard un
descenso en la temperatura y, posiblemente, una disminuciéon en la densidad de
la parcela. Si por el contrario, la parcela de aire baja, la presion comprime el aire y
se incrementa la temperatura. Aplicando la ecuaciéon de estado de los gases
ideales y la primera ley de la termodindmica, se calcula la energia (dH) que el
medio proporciona o resta a la parcela de aire cuando ésta sube o baja, mediante
la siguiente formula:
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dH = pe,dT - dP (3.18)

en donde dH es el calor afiadido a la parcela por unidad de volumen, d7 es el
incremento de temperatura y dP el incremento de la presion en la parcela. Si no
existe intercambio de calor entre la parcela y el medio, a este proceso se le
conoce como adiabatico. Los movimientos verticales turbulentos en la capa limite
planetaria, los cuales llevan las parcelas de aire hacia arriba y hacia abajo, son lo
suficientemente rapidos que justifican la consideracion de que los cambios en las
propiedades termodinamicas de dichas parcelas son adiabaticos (dH = 0). La tasa
de cambio de la temperatura de una parcela con respecto a la altura se calcula a
partir de las ecuaciones (3.16) y (3.18) y se le conoce como el gradiente
adiabatico:

F=—(0T/d2),=8/c, (3.19)

Esta ecuacion representa también el ritmo de variacion de la temperatura
(gradiente térmico vertical) en una atmdsfera adiabatica, para aire seco es igual a
1°C/102.39 m 0 0.976 °C/100 m (Seinfeld, 1986). Si la temperatura en la parcela
de aire disminuye (al aumentar su altura) mas rapido que la relacion del gradiente
adiabético, el aire se vuelve inestable y se observan, en consecuencia, una
mezcla y dilucion de contaminantes. Por otro lado, si la temperatura disminuye
maés lentamente que el gradiente adiabético, el aire sera estable y la dilucion de
contaminantes se restringe.
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La relacién entre los cambios de presién y temperatura en una parcela de aire que
se mueve adiabaticamente, estan dados por las ecuaciones (3.17) y (3.18), con
dH =0:

dr/T=(R/mc,XdP/ P) (3.20)

integrando convenientemente, se obtiene la ecuacion de Poisson:

(r-1)

T=T(P/P)" (3.21)

donde 7, es ia temperatura correspondiente a la presion de referencia £,.

Esta ecuacion es utilizada para relacionar la temperatura potencial 6, la cual se
define como la temperatura que tendria una parcela de aire si es llevada
adiabaticamente a una presién de 1,000 mbar a partir de su estado inicial (Wark y
Warner, 1990), y esta dada por:

(r-h)

0=T(P,/ P) ' (3.22)

La temperatura potencial se conserva durante los movimientos verticales de una
parcela de aire, debido a que ei caior no se adiciona o se remueve durante dichos
movimientos. Por lo tanto, la parcela puede ser identificada por su temperatura
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potencial. En una atmoésfera adiabética, la temperatura potencial permanece
constante con la altura. Mientras que en una atmésfera no-adiabatica, se puede

calcular con la siguiente ecuacion:

(a—TH“]:gH“ (3.23)

0
La aproximacion T =1 es valida, dado que los valores de 6 y 7 son muy préximos

entre si.

3.4.3 Variaciones diurnas.

La variacion diurna de la temperatura en la atmésfera baja, es cosa comuin en la
vida diaria y es el resultado de las variaciones diurnas de la radiacién neta y
algunos otros flujo de energia en la superficie. Existe una gran variacion diurna en
la temperatura del aire y la humedad especifica sobre la superficie del suelo.

Durante las horas del dia, la temperatura disminuye con la altura, rapidamente en
las capas inferiores y mas lentamente a grandes alturas. Por la noche, la capa de
aire cercana al suelo es estable, la temperatura aumenta con la altura y el
gradiente en las capas inferiores aumenta nuevamente. En condiciones de
nubosidad, la variacion diurna del perfil vertical de temperaturas casi desaparece
totalmente, por lo que el gradiente disminuye en toda la altura.
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El rango de variacién de la temperatura se ve afectado por la presencia de
vegetacion y por la existencia de humedad para la evaporaciéon. Mas aun, se
reduce por la presencia de nubes, humo, bruma y vientos dominantes.

La variacion de la humedad especifica depende del cambio diurno de la
condensacién y evapotranspiracion, de las temperaturas de la superficie, del
viento, de la turbulencia y de la altura de la capa limite planetaria. Los grandes
cambios diurnos en la temperatura superficial generaimente conllevan grandes
variaciones en la humedad especifica, debido a la estrecha relaciéon entre la
presion de vapor de saturacion y la temperatura.

3.5 Laisla de calor urbana.

La atmésfera de una gran ciudad presenta diferencias térmicas mas acentuadas
que la del campo. Las casas, los grandes edificios y las fdbricas forman una
superficie irregular que retrasa el flujo libre de las grandes masas de aire y por
tanto, retrasa el flujo del viento. Debido a las superficies perpendiculares de los
edificios y las calles semejantes a barrancas, el &rea urbana absorbe una mayor
cantidad de radiacion durante el dia y la conserva durante un periodo mas largo
durante la noche, en contraposicién de lo que ocurriria con un éarea similar en el
campo.

Esta condicion o fenémeno se conoce como la “isla de calor urbana”, debido a la
aparente similitud de las isotermas con el contorno de la elevacién de una
pequefia y aislada isla en el océano (ver Figura 3.2). Esta figura muestra un tipico
“escarpe” de un aumento en la temperatura cerca del limite rural/suburbano,
seguido por una “meseta” sobre una gran parte del drea suburbana y después un
“pico” sobre el centro de la ciudad (Oke, 1978). El efecto de la isla de calor urbana
ha sido el fenémeno climatolégico mas ampliamente documentado (Oke and East,
1971) y se le atribuye principaimente a la urbanizacién (Oke and Maxwell, 1975).
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Temperatura
del aire

Suburbano Urbano
Figura 3.2 Representacion esquematica de la “isla de calor urbana”.

Rural

El efecto de la isla de calor urbana claramente debe ser el resultado de las
diferencias en el balance de energla urbano/rural (Oke, 1882). En la Figura 3.1
(Munn, 1966) se tiene una representacion esquemadtica del balance de energia en
una zona rural y otra urbana. En las regiones rurales, durante el dia, la ganancia
neta de energia debida a la radiacion en la interfase tierra-atmésfera resulta en un
transporte turbulento de calor O, hacia la atmésfera, una conduccién de calor Q;
hacia el suelo y la evaporacion Q. Durante la noche, la pérdida neta de energia
debida a la radiacion resulta en un decrecimiento de la evaporacién, el transporte
turbulento de calor de la atmésfera hacia el suelo y la conduccion de calor
proveniente del suelo.

En la ciudad, el balance energético descrito, se modifica por uno o varios de los
siguientes factores: 1) Calentamiento debido a todo tipo de hornos y calderas, 2)
Cantidad limitada de humedad superficial, 3) Inercia térmica de las estructuras
urbanas y 4) Contaminacion atmosférica.

La menor humedad superficial disponible hace que disminuya la energia Q;
utilizada en la evaporacion, de esta manera, se incrementa la energia que se
transmite a la atmésfera (Qy) durante el dia. Sin embargo, las temperaturas del
dia en las superficies urbanas pueden permanecer inferiores con respecto a las
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de las superficies rurales, debido a la gran capacidad térmica y elevada
conductividad térmica de los materiales de las construcciones urbanas (Bornstein,
1968). Estas propiedades térmicas impiden el enfriamiento réapido al ocultarse el
sol y el calentamiento acelerado al salir el sol, por otro lado, permiten el
almacenamiento de grandes cantidades de energia solar Q; y de la energia que
se produce en la ciudad Q.

Kratzer (1957) estimé que la cantidad total de energia liberada por combustion en
Berlin, ascendia a un tercio de la energia recibida por radiacion solar directa.
Bornstein (1968) en el estudio de la dinamica de la contaminacion del aire urbano,
ha calculado que la producciéon anual de calor por combustion en la ciudad de
Nueva York es de 2.8 x 10" calorias. El 77% del total de la produccion se debe a
fuentes de calor en habitaciones, oficinas, comercios, etc., mientras que el 23%
restante se debe a las industrias, vehiculos de motor y los barcos.

En invierno, la conveccion de energia O, de la atmésfera hacia las superficies
urbanas se reduce durante la noche, o quizas se revierte, por la conduccion de
cantidades considerables de calor de combustion hacia la interfase, y en verano
por la conduccion de cantidades considerables de energia solar aimacenada Qg
hacia la interfase. Por lo tanto, el aire sobre un area urbana se mantiene mas tibio
que el aire sobre una zona rural adyacente durante el periodo nocturno, este es el
llamado efecto nocturno de la isla de calor urbana.

Las capas elevadas de humo, vapor de agua, biéxido de carbono y bioxido de
azufre, contribuyen al desarrollo nocturno de la isla de calor al absorber y
reirradiar la energia procedente de las superficies urbanas. Sheppard (1858)
advirtié que la pérdida nocturna de radiacion de onda larga de una capa de bruma
urbana es capaz de enfriar el aire encima de la capa en varios grados
centigrados, produciéndose de esta manera una capa elevada con inversion

térmica (Figura 3.3).
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Figura 3.3 La pérdida nocturna de calor por radiacion de onda larga de la
capa de bruma urbana, produce una inversién térmica elevada
(Jauregui, 1971).

La radiacion de onda corta recibida en las superficies urbanas se reduce por la
absorcion y la dispersion de las capas de bruma urbana. Unas horas después de
la salida del sol las capas de bruma se rompen por las corrientes convectivas
producidas por la insolacion (Figura 3.4).

Figura 3.4 Por la noche, la inversion restringe la dispersion de contaminantes
en una capa poco profunda. En el dia, la radiacion solar rompe la
inversion y las impurezas se diluyen en un volumen mayor
(Jauregui, 1971).

55



Las condiciones meteorolbgicas favorecen el enfriamiento nocturno en las éareas
rurales, sobre todo cuando los cielos estan despejados y el aire esta en caima, lo
que resultan en amplias diferencias térmicas entre la atmdésfera rural y urbana.

La intensidad de la isla de calor urbana depende de varios factores, tales como: el
tamafio de la ciudad (Oke, 19873), el balance de energia, la localizacion
geografica, el mes o la estacion del afio, hora del dia y las condiciones del clima a
escala sindptica. La intensidad méxima para cierta ciudad ocurre cuando el cielo
esta despejado y el aire en calma, algunas horas después de que se oculita el sol.
Esta intensidad es minima o nula bajo condiciones inestables.

Cuando el gradiente de presion a escala regional es débil (viento en calma), la
intensidad de la isla de calor muestra una amplia variacion diurna con un valor
minimo alrededor de medio dia y un valor méximo alrededor o antes de
medianoche (Oke, 1978).

La intensidad y extension de la isla de calor urbana estan grandemente
influenciadas por la topografia y la presencia de amplios cuerpos de agua dentro o
en la periferia del area urbana (Jazcilevich et al, 1996). En ciudades costeras, las
brisas marina y de tierra tienen una gran influencia, mientras que en areas
montafiosas el drenaje nocturno y los flujos del Valle pueden dominar sobre las
influencias estrictamente urbanas.

La intensidad de la isla de calor urbana (AT,_,) se calcula con la diferencia de las

temperaturas entre las areas urbana y rural (Oke, 1978, Jauregui, 1988; Yagule et
al, 1991; Shu et al, 1994), ver Figura 3.2.
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Partiendo del primer estudio sobre el fenémeno de la isla de calor (Howard, 1833),
se sabe que las causas que se consideran responsables en el calentamiento del
aire de las ciudades (Oke et al, 1991) son:

a) Geometria de cafion radiativa.- disminucion de la radiacién de onda larga que
se pierde dentro de las calles encafionadas debido al intercambio complejo

entre los edificios y la vista del cielo.

b) Propiedades térmicas.- aumento en el aimacenamiento de calor sensible en la
estructura de la ciudad.

c) Calor antropogénico.- calor generado por combustion y metabolismo animal, el
cual es minimo en ia ciudad de México.

d) “Efecto invernadero” urbano.- aumento en la radiaciéon de onda larga debido a
la atmdsfera urbana contaminada.

e) Geometria de cafion radiativa.- reflexion multiple de radiacion de onda corta
entre las superficies de cafién, lo que hace que disminuya el albedo efectivo del

sistema.

f) Evapotranspiracion.- reduccion de las superficies disponibles para evaporacion
en la ciudad, repartiendo méas energia al calor sensible y menos al calor latente.

g) Abrigo.- reduccion del transporte turbulento de calor dentro de las calies.

Lo que no se sabe es el rol que juegan cada una de estas causas y su relacion
entre el régimen de temperaturas en la superficie y en el aire.
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4. Aplicacién del modelo.

Para el presente trabajo se decidi6 efectuar tres simulaciones: la primera
correspondiente al dia 22 de febrero de 1991, debido a los altos niveles de
contaminacion atmosférica que se midieron ese dia y por que existe, alrededor de
ese dia, una gran cantidad de informacién disponible proveniente de una
campafia extensa de obtencién de datos que realizé el Instituto Mexicano del
Petréleo (IMP) (Williams et al, 1995).

La segunda simulacién corresponde al dia 22 de febrero de 1929, utilizando la
clasificacion de los usos del suelo que existia en esa época y manteniendo las
condiciones iniciales y de frontera de 1991.

La tercera simulacion es idéntica a la segunda, lo Unico que se cambié fueron los
cuerpos de agua (grandes lagos ) de 1929 por los de 1991.

A fin de efectuar las simulaciones se formaron dos mallas: Una malla extendida de
120 x 150 km, que esta contenida entre las coordenadas UTM* 430 km y 550 km
en el eje x y entre las coordenadas UTM 2,080 km y 2,230 km en el eje vy,
respectivamente. Esta malla contiene todo el Valle de México e incluye parte de
los Valles de Cuernavaca, Toluca y Puebla, y esta dividida en 2,000 celdas de 3 x
3 km cada una.

Asimismo, se formé una malla anidada de 60 x 60 km (3,600 celdas de 1 x 1 km),
la cual esta contenida entre las coordenadas UTM 448 km y 508 km en el eje x y
entre las coordenadas UTM 2,119 km y 2,179 km en el eje y, respectivamente.
Esta malla incluye la zona conurbada de la ciudad de México e incluye la Sierra de

4 UTM (Unidades Transversas de Mercator) es un sistema intemacional de coordenadas.
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Guadalupe en el norte, la Sierra de Santa Catarina en el este y la Sierra de las

Cruces y el volcan Ajusco en el suroeste (ver Figura 4.1).

2230

2080

Malla gruesa
Pachuca
malla fina
2179
1s
I
:roluco
2119
448 308
Cuernavaca
430 550

Figura 4.1 Localizacidn de la regién de modelacidn y las
estaciones de monitoreo Xalostoc (1), Tialnepantla (2),
Pedregal (3), Acotldn (4), Plateros (5), Tacuba (6), Cerro de
la Estrella (7), Merced (8), Hongares (9) y Tacubaya (10).

Tulancingo
de Bravo

Pueblo

Para adaptar MEMO a la regién del Valle de México, fue necesario recopilar y
informacion meteorolégica, topogréfica y de uso del suelo
correspondientes al drea de estudio, con el objeto de integrar los archivos de

procesar

entrada necesarios para correr el modelo.
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4.1 Informacién meteorolégica.

Se recopilé y procesd informacién meteorolégica tanto para el dia de simulacion,
el dia anterior y el dia posterior. En especifico, para efectuar la simulacion del dia
22 de febrero de 1891 (y de 1929), se utilizé la informacion meteorolégica de los
dias 21, 22 y 23 de febrero de 1991.

4.1.1 Informacién meteorolédgica superficial dentro de la malla gruesa.

En el caso de la malla gruesa, se emplearon como condiciones de frontera los
valores horarios de temperatura, velocidad y direccién de viento en varios puntos
situados sobre o cerca de los limites de ia malla. Los lugares de donde se obtuvo
esta informacién son Pachuca, Tulancingo de Bravo, Cuernavaca, Toluca y
Puebla. Las coordenadas UTM y la altura topogréfica de estos lugares son los
siguientes:

Estacidn UTMx UTMy Altura
No. Nombre Estado (km) (km) (msnm)
1 Tulancingo | Hidalgo 566 2,220 2,185
de Bravo

2 Cuernavaca| Morelos 475 2,082.5 1,618
3 Toluca México 431.5 2,132.5 2,720
4 Puebla Puebla 582 2,108 2,179
5 Pachuca Hidaigo 527 2,225 2,435

Tabla 4.1 Coordenadas de las estaciones meteorologicas
(condiciones de frontera).




4.1.2 Informacién meteorolégica superficial dentro de la malla fina.

En la zona urbana de la ciudad de México existen 10 estaciones meteorolégicas
(Xalostoc, Tlalnepantia, Pedregal, Acatlén, San Agustin, Plateros, Tacuba, Cerro
de la Estrella, Merced y Hangares) las cuales han estado operando por varios
afios y pueden proporcionar informacion continua para un periodo largo de
tiempo. Estas estaciones generan informacién horaria de la direccion y velocidad
de viento superficial, asi como temperatura y humedad relativa. La informacion se
utilizé tanto para establecer los valores iniciales de la simulacion como para
evaluar el desempefio del modelo.

Aparte de estas 10 estaciones (actualmente operadas por el Departamento del
Distrito Federal (DDF)), existen dos estaciones operadas por el Servicio
Meteorolégico Nacional (SMN) (Tacubaya y Aeropuerto), de las cuales sélo la
estacion de Tacubaya proporciona un registro continuo de datos. La estacion del
aeropuerto no ha operado apropiadamente durante varios periodos y sélo pudo
proporcionar informacién incompleta. Para el dia 22 de febrero de 1991 existe
informacién obtenida manualmente en Tacubaya, lamentablemente en la estacién
Aeropuerto se carece de informacion utilizable.

Las coordenadas UTM y la altura topogréfica de estas estaciones se presentan en
la tabla siguiente:
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Estacion UTMx UTMy Altura

No. Nombre (km) (km) (msnm)
1 Xalostoc 491.98 2,150.07 2,240
2 Tlalnepantia 478.56 2,159.16 2,260
3 Pedregal 478.62 2,136.66 2,340
4 Acatlén 474 .47 2,154.00 2,240
5 San Agustin 496.91 2,159.56 2,240
6 Plateros 478.98 2,141.30 2,330
7 Tacuba 478.76 2,151.03 2,240
8 Cerrode la 492.16 2,137.82 2,240

Estrella

9 Merced 487 48 2,147.63 2,240
10 Hangares 491.21 2,147.36 2,240
1 Tacubaya 480.00 2,145.00 2,240

Tabla4.2 Coordenadas de las estaciones meteorologicas
(condiciones iniciales).

4.1.3 Perfiles verticales.

En el Valle de México so6lo existen mediciones de radiosondeo en el aeropuerto
internacional, dos veces al dia (6:00 am y 6:00 pm). Esta informaciéon también la
proporciona el SMN. En los dias que se seleccionaron para efectuar las
simulaciones, se logré obtener informacién adicional generada como parte de una
campafa de radiosondeo efectuada por el IMP. La mayoria de los radiosondeos
propdrcionaron informacion hasta una altura de alrededor de 10 km.
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4.1.4 Mapas climatolégicos.

Con el objeto de poder estimar tendencias en las condiciones meteorolégicas en
los momentos en los cuales no existe la informacién medida, es conveniente
contar con los mapas climatolégicos de la zona. Para tal fin, se pidieron al SMN
los mapas climatolégicos de la Republica Mexicana en la superficie (nivel del
suelo) y a una altura que corresponde a 500 mb.

- Es importante hacer notar que esta informacién es de origen Estadounidense, por
lo que solamente abarca el norte de la Republica Mexicana. El norte de la regién
de estudio esta incluido dentro de dichos mapas, pero para la mayor parte del sur
del Valle de México no existe esta informacion.

4.2 Informacion topografica.

Para alimentar datos topograficos al modelo MEMO, se usaron dos archivos de
entrada, uno para la malla gruesa y otro para la malla fina, ambos conteniendo las
alturas del terreno de la region de estudio anteriormente delineada. En estos
archivos se proporcionan las alturas medias del terreno para cada elemento de las
mallas (i, j), con i=2 a IM+1 y j=2 a JM+1, en donde IM y JM son el nimero de
nodos de las mallas en la direccion x e y, respectivamente. El nodo (2,2) es la
esquina suroeste del dominio computacional, el eje x (indice i) esta dirigido hacia
el este y el eje y (indice j) hacia el norte. La informacion para la malla gruesa se
obtuvo de las cartas topograficas E14-2 (séptima impresion 1982), E14-5 (quinta
impresion 1992) y F14-11 (sexta impresion 1892), editadas por el Instituto
Nacional de Estadistica, Geografia e Informatica (INEGI), a escala 1:250,000.

Para obtener las alturas, primero se digitalizaron las curvas de nivel a cada 500 m
en las regiones planas y a cada 100 m en las regiones montafiosas, utilizando una
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mesa digitalizadora y el paquete AUTOCAD 12 los cuales fueron facilitados por el
Centro Cientifico de IBM de México. Posteriormente, mediante el paquete
ARCINFO se realizaron las interpolaciones correspondientes, de manera de
obtener las alturas promedio de cada celda, dando como resultado un archivo
ASCII conteniendo una matriz de 50 x 40 elementos, que corresponden a una
celda de 3 km.

En el caso de la malla fina se utilizaron las cartas topograficas del grupo E14
correspondientes a la figura 4, editadas por el INEGI, a una escala de 1:50,000,
con el objeto de tener una mayor resolucién. Asimismo, se digitalizaron las curvas
de nivel a cada 100 m, siguiendo el mismo procedimiento que para la malla
gruesa. Posteriormente, se interpolaron las curvas de nivel para obtener las
alturas promedio correspondientes, las cuales se ordenaron en un archivo ASCI|
en forma de matriz de 60 x 80 elementos, correspondientes a una celda de 1 km.

Las Figuras 4.2 y 4.3 muestran las orografias de la regién, tanto la que
corresponde a la zona que abarca la malla gruesa como la malla fina.



1-Volcan Popocatepetl
2-Volcan Iztaccihuatl

3-Volcan Ajusco
4-Sijerra de las Cruces

5-Sierra de Guadalupe

Figura 4.2 Orografia de la region de estudio (120X 150km?)



1-Sierra del Ajusco
2-Cerro de la Estrella

3-Sierra de Guadalupe

Figura 4.3 Orografia de la regién de estudio (60X60km’)



4.3 Informacién sobre el uso del suelo.

Los archivos de uso del suelo tiene el mismo formato que los que contienen la
informacion topogréafica y se desarrollaron tanto para la malla gruesa como para la
malla fina.

Para el aflo de 1991, se utilizaron las cartas E14-2, E14-5 y F14-11 de uso del
suelo y vegetacion a una escala de 1:250,000, editadas por el INEGI en 1984 y
disponibles en la biblioteca del Instituto de Geografia de la UNAM. Considerando
primero, que el uso del suelo ha cambiado principaimente en el area urbana y
segundo, que se requiere una mayor precision de las que las citadas cartas
ofrecen, se utilizaron las imagenes de satélite SPOT y LANDSAT (1991),
proporcionadas por el Centro Cientifico de IBM.

Mientras que para el afio de 1929, se utilizé la carta Valle de México a una escala
de 1:100,000, editada por la Secretaria de Agricultura y Fomento en 1928, el Atlas
de la Ciudad de México, editado por el DDF en 1987 y Ciudad de México -
Compendio cronolégico de su desarrollo urbano- (Espinoza, 1891), disponibles
también en el Instituto de Geografia.

De acuerdo a la referencia técnica de MEMO, se utilizaron siete clases de uso del
suelo, siendo las siguientes:

1. Cuerpos de agua
2. Tierra arida

3. Pastizales

4. Tierra agricola

5. Bosque

6. Area suburbana
7. Area urbana
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A cada celda se le asign6 visuaimente un porcentaje aproximado de cada tipo de
suelo. Con el objeto de que el formato correspondiera a las necesidades del
modelo MEMO, se asigné un numero entero de 12 digitos para cada celda de la
malla. Sélo se capturaron los tipos de suelo desde 1 hasta 6, ya que el tipo 7 es la
diferencia entre el 100% y la suma de los tipos anteriores (calculo del modelo). Si
el 100% de la superficie es de un cierto tipo, a este tipo le correspondié el valor de
10y a los restantes 99.

En las Figuras 4.4 y 4.5 se observan las representaciones visuales de los usos del
suelo tanto en la region que abarca la malla gruesa como la malla fina. La
representacion que se muestra de los usos del suelo corresponde a porcentajes
que varian entre un 5% y el 100% en cada celda.

4.4 Inventario de emisiones de mondxido de carbono (CO).

Para integrar el inventario de emisiones de monéxido de carbono con el objeto de
calcular las concentraciones de este contaminante, se utilizé el modelo
desarrollado por Fuentes (1896), el cual permite generar emisiones vehiculares
con una resolucion espacial de 1 km cuadrado a intervalos de 1 hora, tomando en
consideracion el tipo de vialidades existentes en la ciudad de México, los
voluimenes vehiculares a diferentes horas del dia, las distancias que estos
recorren, la composicion del parque vehicular, la velocidad promedio de los
vehiculos y los factores de emision caracteristicos de los vehiculos que circulan
en la zona.
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(a) (b)

bed

Agua T. Arida Pastizales T. Agricola  Bosques A. Suburbana A. Urbana

Figwra 4.4 Mapa de los usos del suelo en el Valle de México de 1991.
a) Region de 120 x 150 km~
b) Region de 60 x 60 km?



Avia T. Arida Pastizales  T. Agricola Bosques A.Suburbana A.l'rbana

Figura 45 Mapa de los usos del suelo en el Valle de Mexico en la region de 120x150 kni
a) 1929
b) 1929 con los lagos de 1991



5. Resultados.

Como se menciond anteriormente, con el objeto de efectuar las simulaciones se
utilizé el modelo MEMO. Las simulaciones se desarrollaron en un dia en que se
midieron altos niveles de contaminacion atmosférica. Para el calculo de las
concentraciones de mondxido de carbono y del campo termal se utilizé una malla
de 40 x 50 celdas en la direccion horizontal, con una resoluciéon de 3 km, mientras
que en la direccion vertical se utilizaron 35 niveles no-equidistantes, con un
espaciamiento minimo sobre el area metropolitana de la ciudad de México de 20
m. La frontera superior del modelo se fij6 a una altura de 10 km sobre el nivel del
mar. La simulacion se efectud para los dias 22 de febrero de 1929 y 1991, dando
inicio a las 18 hrs del dia 21 de febrero con un paso de tiempo constante de 15
segundos. El periodo de simulacién fue de 30 horas, de las cuales 6 corresponden
a la inicializacion del modelo y las 24 restantes al dia de simulacion. La corrida fue
no-hidrostatica.

El modelo se corrid6 en una estaciéon de trabajo IBM RISC6000 bajo sistema
operativo AIX con 64 Megabytes de RAM. Cada paso en el tiempo consumi6 33
segundos con una relacién tiempo-realtiempo-computadora de 045. Para
almacenar los resultados del modelo se necesitaron 100 Megabytes de
almacenamiento en disco, mientras que para el cédigo ejecutable se necesitaron
0.5 Megabytes.

Para la visualizacion de resultados se utilizaron los paquetes VizPaint2D version
3.2.1, AVS (Application Visualization System), Showcase y Snapshot en
estaciones de trabajo Silicon G}aphics bajo UNIX (disponibles en el Laboratorio de
Visuélizacién de la Direccién de Cémputo Académico de la UNAM). Asimismo, se
utilizé6 el paquete Microsoft Excel version 5.0 en PC's bajo DOS. Las impresiones
se hicieron en una impresora a color Kodak XL7700 y en una LaserJet de Hewlett
Packard.
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5.1 Simulacion para el afio de 1891.

5.1.1 Comparacion de concentraciones de mondxido de carbono simuladas con
observadas.

En la Figura 5.1 se presentan los resultados obtenidos con el modelo MEMO en
comparacion con los valores observados en seis estaciones de monitoreo
(operadas por el D.D.F.), para el dia 22 de febrero de 1991.

En esta figura se puede ver que en la mayoria de las estaciones (Tlainepantia,
Pedregal, Xalostoc, Plateros y Merced) los valores simulados tienden a
comportarse en forma similar a los valores observados, sin embargo, en la
estacion Cerro de la Estrella se notan discrepancias significativas. Es importante
sefialar que las concentraciones obtenidas con MEMO son promedios en un area
de 3 x 3 km? mientras que las concentraciones observadas son mediciones
puntuales.

Puede notarse también, que el comportamiento de los valores simulados es el
tipico para una zona urbana con gran volumen vehicular, existiendo un méximo en
la concentracion de CO en las horas de intenso trafico vehicular (7 a.m. - 8 am.
en la mafana y 7 p.m. - 8 p.m. por la noche). Los valores maximos y las horas
pico varian segun las caracteristicas de cada sitio. Los resultados del modelo
MEMO para la variacion diurna de concentraciones de CO son muy satisfactorios.

5.1.2 Comparacién de temperaturas simuladas con observadas.
La Figura 5.2 muestra la variacién diurna simulada y observada de la temperatura
del aire a una altura aproximada de 10 m sobre el nivel del suelo, en seis

estaciones del drea metropolitana de la ciudad de México, para el dia 22 de
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74



febrero de 1991. Como puede verse, los resultados de la simulacién concuerdan
muy notablemente con los observados en la mayoria de las estaciones. Sin

embargo, en la estacion Pedregal existe una discrepancia entre los valores
simulados y observados.

Por consiguiente, se puede decir que MEMO esta simulando satisfactoriamente el
campo de temperaturas en el Valle de México.

5.1.3 Distribucién del campo termal durante el dia.

En la Figura 5.3 se aprecia la distribuciéon del campo térmico en el Valle de México
durante las horas de la tarde (de las 12 a las 16), dicho campo representa los
valores promedio entre las 12 y 16 horas, referidos a la altura de la ciudad de
México (777 mbar), para el dia 22 de febrero de 1991. Como puede verse, la
temperatura en la zona urbana tiende a ser menor que en los airededores debido
a las diferencias que se han observado en el contraste térmico urbano/rural,
influenciadas muy probablemente por la gran capacidad térmica y elevada
conductividad térmica de los materiales de las construcciones urbanas, como se
explicd en la seccion 3.5. Este es el llamado efecto diurno de la isla de calor
urbana, el cual concuerda con los estudios hechos por Jauregui (1971, 1993,
1995) para una ciudad tropical.

5.1.4 Distribucion del campo termal durante la noche.

La Figura 5.4 ilustra el efecto nocturno de la isla de calor urbana para la ciudad de
México (valores referidos a la altura de la ciudad de México, 777 mbar), para las
22 hrs del dia 22 de febrero de 1991. Como se puede apreciar, la temperatura del

aire en el centro de la ciudad tiende a ser mas célida que la de los alrededores
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ISOTERMAS EN °C

== AREA URBANA

FIGURA 5.3 DISTRIBUCION DEL CAMPO TERMAL EN EL
VALLE DE MEXICO (22/FEB/1) VALORES REFERIDOS
A LA ALTURA DE LA CIUDAD DE MEXICO (777 mbar)
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== AREA URBANA

FIGURA 5.4 EFECTO NOCTURNO DE LA ISLA DE
CALOR URBANA (22/FEB/91& VALORES REFERIDOS
A LA ALTURA DE LA CIUDAD DE MEXICO (777 mbar).




debido principalmente a los cambios en la inercia térmica (o admitancia) de los
suelos del area rural y a la diferencia en la rapidez de enfriamiento de las
superficies urbanas con respecto de las rurales.

Es importante notar que el desplazamiento de la isla calérica se dirige hacia el
noreste de la ciudad debido a que en esta zona se ha estado dando el mayor
crecimiento del area urbana.

Para calcular la intensidad de la isla de calor, se aproveché la capacidad que tiene
el modelo MEMO de generar temperaturas en cualquier sitio de la region de
estudio. Esto resulta particularmente importante en los lugares donde no se
cuenta con una estacion climatolégica. Para estimar cuantitativamente la
intensidad del efecto antes mencionado, se contrastaron las temperaturas
minimas entre una celda (localizada en las coordenadas UTMx 488.5 km y UTMy
2198.5 km) inmersa totaimente en una area rural y otra (Merced) inmersa dentro
del area urbana.

En este caso, la intensidad de la isla de calor (AT,_,) fue de 5 °C. Es conveniente
hacer notar que Jauregui (1995) ha reportado, con base en mediciones y usando
promedios mensuales, un contraste térmico de alrededor de 10 °C. Esta diferencia
podria explicarse considerando que el resultado obtenido corresponde a un solo
dia de simulaciéon (22 de febrero de 1991), ademas, los resultados de la
simulacion se calculan sobre una drea de 3 x 3 km?, mientras que los valores
observados son mediciones puntuales, como se mencioné en la seccion 5.1.1.
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5.2 Simulacion para el afio de 1929.
5.2.1 Distribucion del campo termal durante el dia.

Los resultados de esta segunda simulacion, para el Valle de México durante las
horas de la tarde (de las 12 a las 168), se presentan en la Figura 5.5. Estos
resultados representan los valores promedio entre las 12 y 16 horas, referidos a la
altura de la ciudad de México (777 mbar), para el dia 22 de febrero de 1929.

Al igual que en el caso de la simulacion para 1991, se puede observar que la
temperatura en el centro de la ciudad tiende a ser menor que en los alrededores,
lo cual concuerda con los estudios sobre el efecto diurno de la isla de calor, que
como se dijo al principio ha sido un efecto detectado desde principios del siglo
pasado y muy estudiado para latitudes medias.

Se puede apreciar también, que en la zona de los grandes lagos la temperatura
tiende a ser mas baja que en la ciudad, lo que puede explicarse debido a que los
cuerpos de agua actuan como grandes sumideros de calor sensible, por lo que el
clima termal se vuelve mas confortable.

Por otro lado, al contrastar las temperaturas minimas de esta simulaciéon en la
region donde se ubica la estacion Mineria, con respecto a la simulacion de 1991,
se detectdé un aumento de temperatura del orden de 2.5 °C. Es importante
sefialar, como se aprecia en la Tabla 3.1, que cualitativamente las temperaturas
observadas coinciden con este incremento de temperatura, sin embargo, éstas
Uitimas reportan un incremento mayor de aproximadamente el doble que el

simulado.

Ny DERE
Sl BE LA BIBLIOTECH
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ISOTERMAS EN °C

FIGURA 5.5 DISTRIBUCION DEL CAMPO TERMAL EN EL
VALLE DE MEXICO (22/FEB/29). VALORES REFERIDOS
A LA ALTURA DE LA CIUDAD DE MEXICO (777 mbar).




En el caso de la estacion Tacubaya, no se aprecian diferencias significativas entre
los valores observados y los valores simulados, para estos dias de simulacién.

Simuladas Observadas

Estacién 1929 1991 1929/30 1991/92
Max Min Max Min Max Min Max Min

Mineria® | 2189 | 596 2174 | 828 | 203 | 76 | 19.2 | 125

Tacubaya | 22.09 | 859 | 2166 | 857 | 248 | 64 | 242 | 101

Tabla 3.1 Temperaturas maximas y minimas en °C en las estaciones Mineria
y Tacubaya, para el dia 22 de febrero.

3 Los registros histéricos obtenidos para esta estacion son de 1930 y los actuales corresponden a 1992. Esta es
la Unica informacion con que se cuenta. En el caso de la estacion Mineria, los valores de 1930 son el
promedio del mes de febrero. La informacion fue proporcionada por el Servicio Meteorolégico Nacional.
Coordenadas de la estacion Mineria: UTMx 484 km y UTMy 2,148 km.



5.3 Simulacién para el afio de 1929 con los lagos de 1991.

5.3.1 Distribucién del campo termal durante el dia.

En esta tercera simulacion se sustituyeron los grandes lagos de 1929 por los
correspondientes de 1991. Los resultados que se muestran en la Figura 5.6,
representan los valores promedio entre las 12 y 16 horas, referidos a la altura de
la ciudad de México (777 mbar), para el dia 22 de febrero de 1929.

Como se puede observar la distribucién del campo térmico vuelve a refiejar el
efecto diurno de la isla calérica, lo cual era de esperarse. Nitese que esta
distribucion es muy similar a la correspondiente de 1991, lo cual sugiere que
posiblemente la reduccién de los grandes lagos, ha tenido mayor influencia en la
modificacién del clima termal del Valle de México que el crecimiento de la mancha

urbana.

Es importante destacar que aun cuando los estudios del fenomeno de la isla de
calor urbana se han fundamentado en el crecimiento de las zonas urbanas, en
este caso, vemos que los cambios en los grandes cuerpos de agua, asi como la
influencia de la zona urbana impactan la meteorologia de una ciudad.
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ISOTERMAS EN °C

FIGURA 5.6 DISTRIBUCION DEL CAMPO TERMAL EN EL
vAL.Z DE MEXICO (22/FEB/29 CON LAGOS DE 19911 VALORES
REFERIDIS A A ALTURADE _A CIUDAD DE MEXICC ™ mbar




6. Conclusiones y Recomendaciones.

a) El presente trabajo permitié aplicar el denominado sistema EUMAC Zooming
Model (EZM), adaptando el modelo MEMO a la region del Valle de México, con el
cual se generaron campos de vientos locales tipicos que propician altos niveles de
contaminacion, se calculé la dispersion y el transporte de monéxido de carbono en
el Valle y ademas, se genero el campo termal del Valle.

b) Al contrastar los resultados simulados con los valores observados en las
diferentes estaciones de monitoreo y meteoroldgicas, se aprecia que los valores
simulados de concentraciones de monéxido de carbono presentan la misma
tendencia que los valores observados en la mayoria de las estaciones. Mientras
que por otro lado, se ve que existe una alta correlacion entre los valores
observados y simulados de temperatura.

Por lo que se concluye, que el modelo MEMO es capaz de reproducir
adecuadamente la meteorologia y dispersion de monéxido de carbono en el Valle
de México. Por lo anterior, MEMO se puede usar para predecir e comportamiento
de otros contaminantes atmosféricos.

c) El efecto de la urbanizaciéon de la ciudad de México y los cambios en los
grandes cuerpos de agua que existian en el Valle sobre la temperatura es muy
marcado. En la literatura del érea, se ha discutido profusamente el impacto que el
crecimiento del 4rea urbana ha tenido en el efecto de la isla de calor urbana. En
este trabajo se present6é un caso singular, donde la influencia del érea urbana y
los cambios que han sufrido los grandes cuerpos de agua, impactan la
meteorologia urbana de una ciudad. Usando un modelo meteorologico
computacional, se han podido evaluar temporal y regionalmente estos cambios.
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d) Como se aprecid en los resultados de la tercera simulaciéon, donde se
sustituyeron los grandes lagos de 1929 por los correspondientes de 1991, el
patrén de temperaturas es muy similar al obtenido en la simulacién de 1891. Esta
comparacion sugiere que dejando el drea urbana de 1929 intacta y reduciendo el
érea lacustre hasta llegar a los lagos como se encontraban en 1991, se puede
reproducir un campo de temperaturas similar al correspondiente para el uso del
suelo en el Valle en 1991. Esto muestra, que el cambio del area lacustre ha tenido
un mayor impacto en la variacion del clima termal del Valle de México, que los
cambios ocurridos en el area urbana.

e) Los requerimientos computacionales del modelo MEMO son elevados para
mallas de estudio como la presentada en este trabajo (40 x 50 x 35). E! tiempo de
procesamiento para cada simulacién fue de aproximadamente 66 horas de CPU
en una estacion de trabajo IBM RISC6000. Debido a lo anterior, las simulaciones
se efectuaron sdlo en la malla gruesa, ya que cuando se corrié la simulacién sobre
la malia fina (60 x 60 x 35) los requerimientos de memoria fueron tan grandes que
excedieron la capacidad del equipo disponible.

Por consiguiente, se recomienda modificar el codigo de MEMO para instalario en
una supercomputadora (Cray), con la finalidad de hacer més eficientes y rapidas
las simulaciones, asi como también utilizar mallas de estudio méas grandes que la
presentada en este trabajo.

Por otro lado, en el caso de simulaciones para mallas pequefias, es recomendable

instalar MEMO en sistemas de computadoras personales. Actuaimente, el autor
esta llevando a cabo pruebas tendientes a lograr este propdsito.
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f) Considerando: 1) que una de las tareas mas dificiles y pesadas fue la
recopilacion e integracion de los archivos de uso del suelo y, 2) la gran
sensibilidad que tiene el modelo a los datos disponibles del mismo, es muy
recomendable integrar un sistema de captura digital de estos datos, que permita
mejorar el desempefio del modelo en las simulaciones.

g) Se recomienda dedicar recursos para incorporar en el modelo de generacion
de emisiones vehiculares, las procedentes de las vias secundarias. Asimismo, es
muy recomendable generar las emisiones de las fuentes fijas, las cuales
contribuyen significativamente a la contaminacién atmosférica del Valle de México.

h) Por ultimo, es conveniente efectuar simulaciones de largo periodo con la
finalidad de tener mas conocimiento sobre el desempefio del modelo y de esta
manera analizar (mediante procesos estocasticos) los margenes de error en la
prediccion de las condiciones meteorolégicas y la dispersion de los
contaminantes.
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Apéndice A

Archivos de entrada y salida del modelo MEMO.

Archivo de control.

Este archivo se usa para controlar la simulacion y se integra con los datos
necesarios, a eleccion del usuario, tales como: indicador para corrida hidrostatica
o no-hidrostatica, subrutina para calcular la presion hidrostatica, modelo de
turbulencia, difusion artificial, formula para el caiculo de la longitud de mezcla,
inicio y periodo de la simulacién, espaciamiento minimo y limite superior del
modelo, y propiedades fisicas y térmicas de los diferentes tipos de suelo, entre
otros.

En este archivo, se sugiere que las variables ITURB, IART e IPHI sean asignadas
con los valores 3, 2 y 1, respectivamente, debido a que con valores diferentes, en
el caso de las simulaciones desarrolladas para este trabajo, se tuvieron errores de
desbordamiento. En la siguiente pagina se presenta el archivo de control, el cual
es el mismo para las tres simulaciones.
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Archivo de control para la simulacion.

50 VERSION

MEXICO COARSE GRID 21.02.91 40x50x3$, 6 hours startup

I INHYD (=1:NON-HYDROST., =0: HYDROST.)

I IHYDNL  (=1:HYD3NL, =2: HYD4NL, ELSE:HYD3)

k| ITURB (=1:PANDOLFO, =2:SCHUMANN, =3:K-MOD, =4:K-EPS-MOD)
2 1 IART (=0 OFF, =1 FULL, =2 RSBD) IPHI(=1:FI-COR.)
15.0 DT ( TIMESTEP)

108000. SECMAX ( MAX. SIMULATION TIME (SEC) )

6 10800. 10800. IPR, TTPR, TDPR (PRINTOUT)

011 IMMPR, TMMPR,TDMMPR (MAX MIN VALUES)
11§ JLMAX ,JLOC(I ... JLMAX)

1 18 ILMAX ,ILOC(] ... ILMAX)

9999. 20. ZT, HHMIN (UPPER BOUNDARY HEIGHT, HHMIN )
2. 21.91. MONTH, DAY ,YEAR

19.-100. -105. LATI, LONG, TZME

000000 CLOUD DATA

18.00.50.0 TSTART,XKMMIN,XKTMIN

01 IRRUN, ISTORE

‘recov.read’ ‘recov.write'

00 INESI, INESO

400 DTNESS

18000. 39000. 3. XZERO, YZERO, XNEST

1 3600. 3600. FOR REWPLOT-PACKAGE (IN SEC)

0 3600. 3600. FOR UNIPLOT-PACKAGE ( " )

0 10800. 10800. FOR PARTIKEL - MODEL (" )

0 3600. 3600 FOR DIURNALCYCLES (" )

0 10800. 10800. FOR MIN-MAX-VALUES (" )

04 3600. 3600. 3600. 600. 600. ITRANPART,TTRAF,TWTRA,TWDTRA,TSTRA,TSDTRA
15.24.20. 9. XPART(NPART,I)
25.31.36.28. XPART(NPART,2)
4. 4. 4. 4. XPART(NPART,3)
10 45 31 31 27 50 32 32 45 40 33  UNIT 66 TUMAX, TU(J,1)
41 41 18 36 41 23 33 20 30 27 TH(.2)
15. 15.2230. TSW TSOIL AT ZSOIL
0.001 001 002 002 0.12 0S5 0.8 201
2. 23 23, 23, 23. 23. TBI
0.0 022 022 022 010 023 020 ALBI
4.18E6 2.68E6 2.68E6 2.86E6 1.17E6 2.20E6 2.34E6 ROCBOI
1,000 001 005 015 020 0.10 0.05 FPARAI
0.000 1.0E-6 1.0E-6 0.7E-6 0.8E-6 1.3E-6 2.0E-6 KBI
1 RIS (=1: IRIS, =0 SEMANU)
01 6 DTUPD IUPDM
0.0 00 00 00 0.0 00 DTDTI(LMAX,IUPDM)
6.0 0.0 -3.0 -1.50 -1.50 0.0 "
5.0 00 -2.5 -1.25 -1.25 0.0
3.0 00 -1.5 -0.75 -0.75 0.0
2.0 0.0 -1.0 -0.50 -0.50 0.0
4.0 0.0 -2.0 -1.00 -1.00 0.0
50 0.0 -2.5 -1.25 -1.25 0.0

_— o~~~
z z z = z
N N = - -



Archivo de entrada de topografia y usos del suelo.

El archivo que contiene los datos topogréficos y de uso del suelo, UN2ORO.DAT
(uno para cada simulacion), se localiza en la estacion de trabajo “sikeiros” en los
subdirectorios /disco2/visitas/memo/TEST2, /./memo/1929 y /./memo/2991,
respectivamente.

Como un ejemplo de este archivo, se tiene:

MEXICO 120 x 150 km COMI
24050 3000. 3000. 0. 0. 0. 100 IDUM, IMI, IM1, XDX, XDY, XDUMI,
&XDUM2, ZABS, DZISO
((6(6(1X,612))),4(1X,612)) FORI
(2(16F5.0/),8F5.0) FOR2

004000303000 003000205000 00250065 1000 008000002000 106000300000 001000801000 LU
003000502000 004000105000 000030106000 000030700000 500000500000 000500950000
999999109999 000020800000 999999109999 000010900000 000030700000 000060400000
000070300000 000025750000 999999109999 000020800000 001040203000 000070300000
002030500000 999999109999 000010900000 000030700000 000040600000 000020800000
000020602000 001010404000 000000307000 000000208000 000000109000 000000406000
000000406000 002000206000 000000208000 002000107000

002000305000 003000403000 004000600000 007000201000 054000550000 103000600000
001000900000 004020400000 003040003000 201030400000 501020200000 999999109999
000025750000 000025750000 999999109999 000010700020 000060400000 000050500000
000040600000 999999109999 000050500000 000000703000 000030700000 000020800000
000030700000 000030700000 000025750000 001010800000 002010700000 000030700000
000080200000 003020300020 001030100050 002020105000 000000404020 000000604000
002000404000 004000105000 999999991099 999999991099
2000.2000.2000.2000.1954.1742.1527.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500. YA
1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1558.1668.1759.1830.
1906.1982.2000.2000.2000.2000.2000.2000.
2000.2000.2000.2000.2000.2000.1500.1500.1500.1500. 1500.1500.1500.1500.1500.1500.
1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1500.1561.1668.1734.1837.1940.
2000.2000.2109.2141.2178.2000.2000.2000.
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Archivo de entrada para las condiciones iniciales y de frontera.

El archivo que contiene los datos de las condiciones iniciales y de frontera,
UN4OMET.DAT (el mismo para las tres simulaciones), se localiza en la estaciéon de
trabajo “sikeiros” en los subdirectorios /disco2/visitas/memo/TESTZ,
/../memo/1929 y /../memo/2891, respectivamente.

Como un ejemplo de este archivo, se tiene:

5 ABG
136001.000 140001.000 18.800 2185.000 XBG, YBG, TBG, ZSBG
45001.000 12501.000 25.500 1618.000
1501.000 $2501.000 16.000 2720.000
152001.000 26001.000 22.400 2179.000
97001.000 145001.000 17.800 2435.000

.566E-02 10000.000 GAMT, ZINP
11 ATG, IFTG
S 61210.000 67360.000 2230.000 NTG, XTG, YTG, ZSTG
45.800 4.000 TTG, ZTG
44430  80.000
44304 161.000
44,533  786.000
45.196 1449.000
4 AMG
45001.000 12501.000 000 4800 1618.000 XMG, YMG, UMG, VMG, ZMG
1501.000 52501.000 3.801 1.536 2720.000

152001.000 26001.000 430 1.013  2179.000
97001.000 145001.000 000 -4.800 2435.000

[ ASG, IFSG
5 61210000 67360.000 2230.000 NSG, XSG, YSG, ZSSG
-9.850 1.740  4.000 USG, VSG, ZSG
<4310 5.130 80.000
-2.686 4.738 161.000
1.812 3.763 786.000
3470 3.268 1449.000
MEXICO KEYWORD /++++ TIME DEPENDENT BOUNDARY VALUES CKEY
600 LST LTIME
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Inventario de emisiones de mondxido de carbono (CO).

Para que el modelo pueda resolver la ecuacion de transporte atmosférico, se debe
activar la variable IPOLL con el valor 1, adicionaimente se debe de especificar el
indicador de la posicién del contaminante (ISPEC) y un vector con las
concentraciones de fondo en pg........ / ¥8.. para cada capa vertical de calculo,
estas variables se encuentran en el programa principal llamado memo.f. En este
caso, la concentracion de fondo se fij6 en 2.0 ppm (Fuentes V., 1986,
comunicacion personal).

El archivo que contiene el inventario de emisiones de CO, emision.dat, se localiza
en la estacion de trabajo “sikeiros” en el subdirectorio /disco2/visitas/memo/grid.

Como un ejemplo de este archivo, se tiene:

40X50X1, VALORES DE 24 HR, INFO 1991. TITLEI
4050 30000 30000 0 012 IMG, JMG, DXG, DYG, XG, YG, NSPE, NZC
0 200 ZC(0), ZC(1)
20.0 2C(2)
1 g/s MONOXIDO DE CARBONO ISPEO, CSPES, CSPEL
100.00 TIME
.36000E+01 FAKEQ
2201 IG, JG, NZC, NSP, ISPE, IEQ
321

o0 ~J O\ W &
[SESESESH S
[ = = = — ]
—— e — —

9201
10 201
11201
12201
13 201
14 201
15 201
16 201
17 201
I8 201
19 201
20 201

— o — — — — —— ——————— ——— — —
v»&8ocwocoocococococcocoo0o0
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Archivos de salida.

El modelo MEMO genera (aparte de la salida estdndar UNIT6 de FORTRAN) seis
archivos de salida, los cuales son:

1) Un archivo con datos para el paquete de graficacion REWPLOT (UNIT 10)

2) Un archivo con datos para el paquete de graficacion UNIZ (UNIT 20)

3) Un archivo, el cual se usa como archivo de entrada para célculos de
dispersion (UNIT 21).

4) Un archivo donde se aimacena la posicion de las trayectorias (UNIT 30)

5) Un archivo con algunos datos en la superficie (UNIT 66)

6) Un archivo que contiene los valores maximos y minimos (UNIT 77)

De estos archivos, el que contiene los datos utilizados en este trabajo se llama
UNIOMEMO.DAT. Este archivo contiene los valores de temperatura y
concentraciones de mondxido de carbono en cada celda, para cada hora y en la
primera capa arriba del suelo. Se localiza en la estacion de trabajo “sikeiros” en
los subdirectorios /disco2/visitas/memo/TEST2, /../memo/1929 y /../memo/29881.

En la siguiente pagina se presenta un ejemplo de este archivo.
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MEXICO 120 x 150 km TITLEI
MEXICO COARSE GRID 21.02.91 40x50x3$, 6 hours startup TITLE2
MEMO VER 5.0 TITLE3
220291 | LST DATE

POTENTIAL TEMPERATURE
AT HEIGHT HH(2).

.356247E+02 .342966E+02 .357354E+02 .364435E+02 .378324E+02 .
.327879E+02 .326927E+02 .327306E+02 .320218E+02 .318664E+02
315481E+02 .317103E+02 .320367E+02 .322873E+02 .324002E+02
328312E+02 .328012E+02 .330530E+02 .327226E+02 .324067E+02
.335235E+02 .345943E+02 .354563E+02 .356598E+02 .358817E+02
347553E+02 .330546E+02 .306285E+02 .301915E+02 .308797E+02

CONCENTRATION (pg/m’)
IN FIRST LAYER ABOVE GROUND.

.165663E+04 .165686E+04 .1657 12E+04 .165739E+04 .1669 10E+04 .
178511 E+04 .178540E+04 .178565E+04 .178586E+04 .178601 E+04
.178618E+04 .178613E+04 .178604E+04 .178591E+04 .178574E+04
.178503E+04 .178474E+04 .178441E+04 .178406E+04 .178368E+04
176741E+04 .173880E+04 .171533E+04 .169705E+04 .167764E+04
.165290E+04 .16524 1E+04 .165192E+04 .165 14SE+04 .165099E+04

22.0291 2 LST

POTENTIAL TEMPERATURE
AT HEIGHT HH(2).

.348983E+02 338736E+02 .357554E+02 .365651E+02 .375038E+02
328129E+02 .326186E+02 .326947E+02 .318262E+02 .316467E+02
.313808E+02 .314161E+02 .316725E+02 .320296E+02 .321679E+02
.331074E+02 .329068E+02 .328859E+02 .323410E+02 .320418E+02
.335661E+02 .340889E+02 .342309E+02 .348516E+02 .357925E+02
363531E+02 .350084E+02 .320167E+02 .294942E+02 .294290E+02

CONCENTRATION (ug/m’)
IN FIRST LAYER ABOVE GROUND.

.165663E+04 .165686E+04 .165712E+04 .165739E+04 .166910E+04
178511E+04 .178540E+04 .178565E+04 .178586E+04 .178601E+04
.178618E+04 .178613E+04 .178604E+04 .1 78591E+04 .178574E+04
178503E+04 .178474E+04 .178441E+04 .178406E+04 .178368E+04
176741E+04 .173880E+04 .171533E+04 .16970SE+04 .167764E+04
165290E+04 .165241E+04 .165192E+04 .165145E+04 .165099E+04

384580E+02 .368278E+02

317093E+02 .316347E+02
.324745E+02 .327066E+02
325158E+02 .327403E+02
.358936E+02 .357987E+02

172250E+04 .177779E+04

178612E+04 .178617E+04
178554E+04 .178530E+04
178328E+04 .178285SE+04
.165833E+04 .165340E+04

.381350E+02 .361794E+02
.315174E+02 .314640E+02
.324389E+02 .329585SE+02
.324445E+02 .330614E+02
.36103SE+02 .367734E+02

.172250E+04 .177779E+04
.178612E+04 .178617E+04
.178554E+04 .178530E+04
.178328E+04 .178285E+04
.165833E+04 .165340E+04

Nota: Los archivos de entrada y salida no se presentan completos, debido a que
son muy grandes y se necesitarian mas de 1,000 paginas para imprimirios.
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Apéndice B
Programas en Fortran.

Se presentan los programas desarrollados en Fortran para extraer
los resultados y armar los archivos necesarios en el presente trabajo.

Estos programas se localizan en la estacion de trabajo "sikeiros"
en el subdirectorio /disco2/visitas/memo/program.

C *+*+ PROGRAMA: monoxido.f
C v++* ESTE PROGRAMA EXTRAE LOS VALORES HORARIOS DE MONOXIDO
C *+* DE CARBONO EN MICROGRAMOS/M3, PARA 1991.

INTEGER CONT, INC
REAL MC(50,40),PPM

OPEN (10,FILE='UN10OMEMO.DAT')
OPEN (20,FILE='monoxido.dat’)

CONT=1
INC=7338

WRITE (*,*) 'I'm working ... '
DO WHILE (CONT .LE. 24)
DO 10 I=1,INC
READ (10, *)
10 CONTINUE
DO 20 J=1,50
READ (10,°’ (40E12.6)') (MC(J,I), I=1,40)
20 CONTINUE
WRITE (20,’ (A5,I2)’) 'HORA ', CONT

DO 60 J=1,50
DO 40 I=1,40

WRITE (20,'(2I4,F10.2)’) I*3,J*3,MC(J,I)

40 CONTINUE
60 CONTINUE

CONT=CONT+1
INC=997

END DO

CLOSE (10)
CLOSE (20)

END



C #*ww
C wwe
C www

20

PROGRAMA: graf-co.f

ESTE PROGRAMA ARMA EL ARCHIVO DE MONOXIDO DE CARBONO

PARA LAS ESTACIONES DEL D.F.
CHARACTER*20 EST
INTEGER CONT,CONTZ2,H,I,X,Y,X1,Y1
REAL T
CONT=1
CONT2=2
H=1
INC=2000
OPEN (10,FILE='estaciones.dat’)
OPEN (20,FILE='monoxido.dat’)
OPEN (30,FILE='graf-co.dat’)
WRITE (*,*) ’'I‘'m working ...’
DO WHILE (CONT .LE. 11)
READ (20, *)

READ (10,’ (A20)') EST
READ (10,’ (2I4)') X,Y

DO WHILE (X .NE. X1 .OR. Y .NE. Y1)
READ (20,'(2I14,F10.2)') X1,Y1,T
ENDDO

WRITE (30,' (A20)’) EST
WRITE (30,’(Fl10.2)') T

DO WHILE (CONT2 .LE. 24)

DO 20 I=1,INC
READ (20, ¥)

CONTINUE
READ (20,’(2I4,F10.2)') X1,Y1,T
WRITE (30,’(F10.2)') T
CONT2=CONT2+1

ENDDO

CONT=CONT+1

CONT2=2

REWIND 20

ENDDO

CLOSE (10)
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CLOSE (20)
CLOSE (30)

END



C wuw PROGRAMA: co.f
C ®wn ESTE PROGRAMA CALCULA LAS CONCENTRACIONES DE CO EN PPM,
C weaw PARA LAS DIFERENTES ESTACIONES DEL D.F.

CHARACTER*20 EST

INTEGER CONT, CONT2

REAL C,T,VM, PPM

CONT=1
CONT2=1

OPEN (10,FILE='graf-co.dat’)
OPEN (20,FILE=‘graf9l1.dat’)
OPEN (30,FILE='co.dat’)
WRITE (*,*) 'I'm working ...’
DO WHILE (CONT .LE. 11)

READ (10,'(A20)’') EST
READ (20, *)

WRITE (30,'(A20)’) EST
DO WHILE (CONT2 .LE. 24)

READ (10,’(F10.2)') C
READ (20,’(F6.2)') T

VM=0.082*(T+273.15) /0.77
PPM=C*VM/ (28010)
WRITE (30,’(F10.2)’) PPM
CONT2=CONT2+1
ENDDO
CONT=CONT+1
CONT2=1
ENDDO
CLOSE (10)
CLOSE (20)
CLOSE (30)

END
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C #**+ PROGRAMA: templ991.f
C ww+ ESTE PROGRAMA EXTRAE Y CALCULA LOS VALORES HORARIOS DE TEMPERATURA
C +++ AMBIENTE EN GRADOS CENTIGRADOS, PARA 1991,

INTEGER CONT,H
REAL TEM(50,40),T,P,PR,G

OPEN (10,FILE='UN10MEMO.DAT')
OPEN (20,FILE='templ991.dat’)

H=0
CONT=1
INC=6914
PR=1.013
P=0.77
G=1.4
WRITE (*,*) ‘I'm working ... '
DO WHILE (CONT .LE. 24)
DO 10 I=1,INC
READ (10, )
10 CONTINUE
DO 20 J=1,50
READ (10,’(40El12.6)') (TEM(J,I), I=1,40)
20 CONTINUE
WRITE (20,’' (A5,I2)’) ’‘HORA ', CONT

DO 60 J=1,50
DO 40 I=1,40 )

T= ((TEM(J,I)+273.15)/((PR/P)**((G-1)/G)))-273.15
WRITE (20,'(2I4,F6.2)') I*3,J%*3,T

40 CONTINUE
60 CONTINUE

H=H+1
CONT=CONT+1
INC=997
END DO

CLOSE (10)
CLOSE (20)

END
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C www PROGRAMA: graf9l.f
C #awn ESTE PROGRAMA ARMA EL ARCHIVO DE TEMPERATURAS
C whw PARA LAS ESTACIONES DEL D.F.
CHARACTER*20 EST
INTEGER CONT, CONT2,H,I X, Y,6X1,Y1
REAL T
CONT=1
CONT2=2
H=1
INC=2000
OPEN (10,FILE='estaciones.dat’)
OPEN (20,FILE='templS991.dat’)
OPEN (30,FILE='graf91.dat’)
WRITE (*,*) 'I'm working ...’
DO WHILE (CONT .LE. 11)
READ (20,*)

READ (10,' (A20)') EST
READ (10,' (2I4)') X,Y

DO WHILE (X .NE. X1 .OR. Y .NE. Y1)
READ (20,'(2I4,F6.2)') X1,Y1,T
ENDDO

WRITE (30,’' (A20)') EST
WRITE (30,'(F6.2)') T

DO WHILE (CONT2 .LE. 24)

DO 20 I=1,INC
READ (20,*)
20 CONTINUE

READ (20,'(2I4,F6.2)') X1,Y1,T
WRITE (30,'(F6.2)') T
CONT2=CONT2+1

ENDDO

CONT=CONT+1

CONT2=2

REWIND 20

ENDDO

CLOSE (10)



CLOSE (20)
CLOSE (30)

END



C **+ DROGRAMA: temp91d.f
C »%» ESTE PROGRAMA CALCULA EL PROMEDIO DE TEMPERATURAS AMBIENTE
C *++ EN GRADOS CENTIGRADOS DURANTE EL DIA (12 - 16 HRS), PARA 1991.

INTEGER CONT,H,INC,I,J,K
REAL F,TEM(50,40,5),T(50,40,5),PROM, SUM, P,PR,G

OPEN (10,FILE='UN10MEMO.DAT')
OPEN (20,FILE='temp9ld.dat’)

CONT=1
H=0
INC=18431
SUM=0.0
PR=1.013
P=0.77
G=1.4
F=(PR/P)** ((G-1)/G)
WRITE (*,*) ‘I'm working ... '
DO WHILE (CONT .LE. 5)

DO 10 I=1,INC

READ (10, *)
10 CONTINUE
DO 20 J=1,50
READ (10,’ (40E12.6)') (TEM(J,I,CONT), I=1,40)
20 CONTINUE

DO 60 J=1,50
DO 40 I=1,40

T(J,I,CONT)=((TEM(J, I,CONT)+273.15)/F)-273.15

40 CONTINUE
60 CONTINUE

H=H+1
CONT=CONT+1
INC=997
END DO
CLOSE(10)
DO 90 J=1,50
DO 80 I=1,40
DO 70 K=1,CONT-1
SUM=SUM+T(J, I,K)
70 CONTINUE

WRITE (20,'(2I4,F6.2)') I*3,J*3,SUM/(CONT-1) 101



80
90

SUM=0.0

CONTINUE
CONTINUE

CLOSE (20)
END
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C #*%* DROGRAMA: temp9l.f
C *+*% ESTE PROGRAMA CALCULA LOS VALORES DE TEMPERATURA AMBIENTE
C **+* EN GRADOS CENTIGRADOS, PARA CADA HORA, PARA 1991.

10

20

30

40
60

CHARACTER*12 INFILE
INTEGER CONT,H
REAL TEM(50,40),T,P,PR,G

OPEN (10,FILE='UN10MEMO.DAT’)

H=0

CONT=1

INC=6914

PR=1.013
P=0.,77
G=1.4

WRITE (*,*) 'I'm working ... '

DO WHILE (CONT .LE. 24)

DO 10 I=1,INC

READ (10, *)
CONTINUE
DO 20 J=1,50

READ (10,’ (40E12.6)’) (TEM(J,I), I=1,40)
CONTINUE
OPEN (20, FILE='files2.dat’)
DO 30 I=1,CONT

READ (20, *)
CONTINUE
READ (20, ' (A12) ') INFILE
CLOSE (20)
OPEN(30,FILE=INFILE)

DO 60 J=1,50
DO 40 I=1,40

T= ((TEM(J,I)+273.15)/((PR/P)*¥*((G-1)/G)))-273.15
WRITE (30, (2I4,F6.2)') I*3,J+%*3,T

CONTINUE
CONTINUE

CLOSE (30)

H=H+1
CONT=CONT+1

INC=997 103



END DO
CLOSE (10)
END
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