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Por Victor Manuel Mendoza Castro.

RESUMEN

Se desarrolla un modelo termodindmico del <clima con
vorticidad (MTCV), este modelo es usado para calcular los valores
climdticos o normales de la temperatura, la altura y 1las
componentes zonal y meridional del viento horizontal en el nivel
de 700 mb, asi como para predecir las correspondientes anomalias
en el Hemisferio Norte

Las bases fisicas del MTCV son las mismas gque las del modelo
termodindmico del clima (MTC) de Adem, pero con diferentes
aproximaciones. E1l MTCV usa la ecuacién de conservacidn de energia
térmica aplicada a una capa atmosférica de 9 km de altura, la cual
incluye una capa de nubes, una capa ocednica de 100 metros de
profundidad y una capa continental de profundidad despreciable. La
ecuacidén de vorticidad potencial no-adibatica es aplicada en la
frontera superior de la capa atmosférica.del modelo.

Las ecuaciones del modelo son integradas usandoe un nuevo
esquema semi-implicito, con parametrizaciones apropiadas para los
calentamientos, el transporte horizontal turbulento de calor y las
fuerzas friccionales. De esta manera, el problema de prediccién se
reduce a resolver un sistema de dos ecuaciones diferenciales no
lineales de tercer orden, donde las variables son la temperatura y
la presién en la frontera superior de la capa atmosférica del
modelo. También se predice la temperatura de la superficie, usando

una ecuacién algebraica lineal.



Se realiza un estudio comparativo de las predicciones para
Enero de 1983, usando el MTC y el MTCV. Los resultados son
evaluados objetivamente y muestran gue los dos modelos tienen una
habilidad comparable para predecir correctamente los signos de las
anomalias. Sin embargo, el MTCV es capaz de predecir anomalias con
amplitudes o tamafos significativamente mas grandes gque el MTC.
Las anomalias predichas con el MTCV en buena concordancia en signo
y tamafio con las anomalias observadas.

El uso, en un modelo termodinamico, de 1la ecuacién de
vorticidad no-adiabdtica para generar el viento horizontal, el
nuevo esquema de integracién semi-implicito de las ecuaciones del
modelo  asi como el cdlculo de la componente vertical del viento,
la cual es usada para calcular la convecciédn de calor en la capa
atmosférica del modelo, son las principales contribucicnes de esta

tesis doctoral.
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Doctor en Ciencias (Fisica).
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By Victor Manuel Mendoza Castro.

ABSTRACT

A thermodynamic climate model with vorticity (TCMV) is
developed, this model is used to calculate the climatic or normal
temperature, heigth and the zonal and meridional components of
horizontal wind at 700 mb level, as well as to predict the
corresponding monthly anomalies in the Northern Hemisphere.

The physical basis of the TCMV are the same as Adem’s
thermodynamic climate model (TCcM), but with different
aproximations. The TCMV used the thermodynamic energy eguation
applied to an atmospheric layer of 9 km height, which includes a
cloud layer, an oceanic layer of 100 meters in depth and a
continental layer of negligible depth. The non-adiabatic vorticity
equation is applied in the upper boundary of the atmospheric layer
" of the model. '

The model equation are integrated using a new semi-implicit
scheme, with appropriate parameterizations for the heating,
turbulent horizontal transport of heat and the frictional forces.
Therefore, the forecasting problem is reduced to solving a system
of two coupled non-linear third order differential equations where
the variables are the temperature and the pressure in the upper
boundary of the atmospheric layer of the model. The surface
temperature. is also predicted using an algebraic linear equation.



A comparative study of the predictions for January 1983 is
carried out using the TCM and TCMV. The results are evaluated
objectively and show that both models have comparable skill for
predicting correctly the signs of the anomalies. However, the TCMV
is capable of predicting anomalies with amplitudes or sizes
significantly larger that the TCM. The anomalies predicted with
TCMV are in good agreement in sign and size with the observed
anomalies.

The use in a thermodynamic model of the non-adiabatic
vorticity equation to generate the horizontal wind, the new
semi~implicit scheme for the integration of the model equations as
well as the computation of the vertical component of the wind,
which 'is used for computing the convection of heat in the
atmospheric layer of the model, are the principal contributions of
this doctoral thesis.

Vo. Bo. Atentamente
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Dr. Julidn Adem Chahin M. en C. V1g€6r Maﬁuel Mendoza Castro
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"En 1956 cuando regresé a México de una estancia de dos afios
en el Instituto Internacional Meteorolégico en Estocolmo; me puse
a desarrollar una teoria con la cual fuera posible explicar la
temperatura atmosférica observada, zonalmente promediada. Comencé
por escribir el conjunto completo de ecuaciones de un sistema
dindmico de fluidos geofisicos, incluyendo el mayor nGmero de
factores como fuera posible. Después de varios meses de arduc
trabajo, guedé convencido que la ecuacién de energia termodinamica
era la ecuacién basica que debjera ser usada en una primera
aproximacién de la teoria del clima....."

J. Adem (1962).




INTRODUCCION.
1.1 El Problema Fundamental.

La atmésfera, envoltura gaseosa del planeta Tierra, puede ser
considerada como un fluido continuo donde los campos atmosféricos: )
temperatura, presién, densidad y velocidad tienen valores f(inicos
en cada punto del continuo atmosférico, ¥y sus valores en un
instante particular determinan el estado dinamico y térmico de la
atmSsfera. Dichos campos atmosféricos y sus derivadas pueden ser
considerados como funciones continuas del espacio y del tiempo.

Para describir el estado dindmico y térmico ‘de la atmésfera
en todas las escalas de espacio y tiempo, se regquiere férmular un
problema completo de dindmica de fluidos usando 1las leyes de
conservacién de momentum, masa y energia interna, complementadas
por relaciones de estado entre los campos térmicos (temperatura,
presién y densidad) y 1las relaciones constitutivas (relaciones
funcionales gue expresan a las fuentes y sumideros de calor,
esfuerzos turbulentos, precipitacién, nubosidad, humedad, etc. en
términos de los campos atmosféricos; dichas relaciones también son
conocidas como parametrizaciones). Las leyes de conservacién
pueden ser expresadas en términos de ecuaciones diferenciales
parciales, acopladas, que involucran a los campos atmosféricos.
Este conjunto de ecuaciones es extremadamente complejo y en la
actualidad no existe una solucién general del problema gue
describa el comportamiento de la atmbésfera en todas las escalas de
espacio y tiempo.

Una manera adecuada de atacar el problema es seleccionar el
sistema atmosférico que desamos estudiar y estimar la magnitud de
los diferentes términos en 1las ecuaciones que gobiernan el
comportamiento de la atmésfera. Asi, por ejemplo, en la
descripcién dindmica de un tornado cﬁya escala horizontal es de
unos 10% a 10° m y cuya duracién es de unas cuantas horas, los
términos que incluyen la rotacién de la Tierra en las ecuaciones
de conservacién de momentum pueden ser despi‘eciados; en cambio, en
la descripcién dindmica de las ondas planetarias cuya escala es de
10" m y cuyo periodo es de dias, dichos términos son fundamentales

1



en las ecuaciones y no pueden ser ignorados (Holton, 1979).

1.2 El Problema Fundamental Enfocado a la Prediccién del Tiempo
{E1 Modelo de Richardson),

En este trabajo abordamos el problema de la predicciédn del
tiempo atmosférico, el cual es identificado con el estado que
guarda la atmésfera en un lugar e instante particulares. En la
prediccién del tiempo las ecuaciones gobernantes son tratadas para
sistemas cuya escala espacial es de 10° (ciclones y anticiclones
sinépticos) a 16" m (ondas atmosféricas planetarias) y cuyo
periodo es de algunas horas a varios dias.

La era moderna de la prediccién del tiempo principia con el
britdnico L.F. Richardson (1922). El es el primero en férmular una
idea concreta para predecir el tiempo. Richardson aproxima las
ecuaciones diferenciales parciales que gobiernan el comportamiento
de la atmésfera con un conjunto de ecuaciones de diferencias
algebrdicas de las que pueden determinarse 1las tendencias de
varios campos atmosféricos en un nimere finito de puntos en el
espacio. Dando un valor inicial observado a 1los campos
atmosféricos en estos puntos de red, las tendencias pueden ser
calculadas numéricamente resolviendo las ecuaciones de diferencias
algebriicas. Usando diferencias finitas hacia adelante, con un
pequefioc incremento en el tiempo para las tendencias calculadas,
puede obtenerse una estimacién de los campos en el futuro. Estos
nuevos valores de los campos atmosféricos pueden ser usados para
volver a calcular las tendencias.l Las nuevas tendencias son usadas
para calcular una vez mas los campos, y asi este proceso se
continida hasta obtener una prediccién a corto plazo, por ejemplo a
un dia, sobre una determinada &rea de 1la Tierra. Este
procedimiento de prediccién gque contiene varias iteraciones
requiere de un enorme nfimero de operaciones aritméticas, y en el
tiempo de Richardson no se contaba con la réapidas computadoras con
que contamos hoy. Por esta ralzén, Richardson desarrolla un método
para llevar a cabo un gran nGmero de operaciones aritméticas, y
realiza una prediccién a corto plazo calculando la tendencia de la
presién en la superficie en sé6lo dos puntos de red con una
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separacién de 400 km y usando un paso de tiempo de 6 horas. Los
cambios en la presién predichos por Richardson fueron de un orden
de magnitud md&s grandes que los observados. A pesar de que estos,
resultados no fueron muy alentadores, el méritc del trabajo de
Richardson consistié en haber sentado las bases metodolégicas para
la prediccién del tiempo.

En la actualidad el modelo de Richardson es considerado muy
completo, pues toma en cuenta los calentamientos por radiacién,
los efectos de la nubosidad y la precipitacién, los movimientos _
turbulentos, la topografia y el intercambio de energia entre el
suelo y la atmésfera; su modelo tiene una resolucién considerable,
ya que contiene S capas (6 niveles con intervalos de 200 mb.) y
una red efectiva de 400 km.

Las ecuaciones del modelo de Richardson gobiernan no
solamente los movimientos lentos asociados c¢on 1los grandes
sistemas atmosféricos de interés meteorolédgico, sino ‘que también
los movimientos r&ipidos asociados con las ondas de sonido y de
gravedad. Por esto, si el modelo de Richardson es resuelto con las
computadoras de hoy, utilizando el método numérico que &l mismo
desarrollé, las ondas de sonido y gravedad pueden amplificarse de
manera espuria e introducir ruido en la solucién de intéres
meteorolédgico. De lo anterior se concluye gue este modelo debe ser
tratado de alguna manera para filtrar las ondas réapidas, o que de
este modelo puede derivarse uno mas simplificado cuya solucién
sean las grandes ondas atmosféricas.

1.3 Modelos Filtrados (MF).

Rossby (1939 y 1940) consciente de 1la complejidad del
problema, se concentré en la parte dind&mica de las ecuaciones. El
usa las ecuaciones de conservacién de momentum Yy la ecuacién de
conservacidn de la masa como basicas, Y reduce a una ecuacién
trivial la de conservacién de energia interna, suponiendo que no
se suma calor al sistema.

charney (1948 y 1949) , Charney y Eliassen (1949) y Eliassen
(1949) férmulan un modelo dindmico similar al de Rossby, conocido
como modelo casi-geostréfico, en donde las ecuaciones dinamicas
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son simplificadas y las ondas de sonido y gravedad son filtradas,
por la introduccién sistemdtica de las relaciones geostréficas y
la ecuacién hidrostatica. :

Basandose en los trabajos fundamentales de Charney y Eliassen
y usando el modelo barotrdpico el cual es un caso especial del
modelo casi-geostré6fico, Charney, Fjortoft y Von Neumann (1950),
obtienen con éxito las primeras predicciénes numéricas del tiempo.
Charney y colaboradores resuelven numéricamente la ecuacién de
vorticidad barotrépica, partiendo de cierta condicién inicial y
usando . condiciones de frontera adecuadas a una regién que abarca
México, Estados Unidos, Canada y Groelandia. Usando la computadora
ENIAC de la Armada de los Estados Unidos, ellos logran pronésticar
el tiempo a 24 horas.

El modelo barotrépico supone que existe un nivel de 1la
atmésfera en donde el flujo es no divergente, este nivel es la
superficie de 500 mb. Asi, el modelo barotrépico pronostica el
geopotencial y por ende el viento geostréfice en los 500 mb. Este
modelo supone que la atmésfera es barotrépica, y en una atmésfera
de este tipo, en donde el viento no depende de la altura, es
suficiente pronosticar un solo nivel.

Bolin (1955), usando la computadora sueca Besk mejorada en su
capacidad de memoria, extiende el pronéstico del tiempo de 24
horas a 72 horas con el modelo barotrépico en wuna A&rea
relativamente grande que abarca toda Eurcpa, Norte-America y el
Atlantico Norte., Bolin encuentra de un total de 13 casos de
estudio que las predicciones a 24 horas son mejores que a 48 horas
Y que estas ultimas son mejores que a 72 horas. Es decir, que
conforme aumenta el periodo de prediccién, la prediccién del
tiempo se hace cada vez menos exacta. Bolin argumenta gque sus
resultados son de esperarse, pues el modelo barotrépico supone
conservacién de vorticidad absoluta, y en la regién de. integracién
hay zonas de formacién de ciclones asociados con procesos
baroclinicos (relacionados con la estructura vertical de la
atmésfera) y de 'flujo de calor desde la superficie; dichos
procesos pueden ser importantes en un pronéstico a 72 horas o mas
tiempo.

Del trabajo de Bolin (1955) se infiere que conforme 1la
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longitud del periodo de prediccién se incrementa, el efecto de
diversas fuentes y sumideros de energia se vuelven wmis
importantes; por consiguiente, se hace necesario considerar ademis
de la atmésfera otros sistemas termodindmicos como los océanos y
los continentes. De acuerdo con Smagorinsky (1967), para periodos
de prediccién mayores gue una semana, es hecesario conocer el
estado inicial de 1la atmésfera global completa, desde 1la
estratosfera hasta la superficie, asi como el estado de la capa
superior oceédnica de unos 100 m de profundidad. Podemos decir que
el flujo atmosférico en algGn punto de la troposfera media depende
de las condiciones iniciales y de frontera sobre un dominio que se
incrementa conforme el periodo de prediccién se extiende.

Existe una categoria de modelos de dos o mas niveles basados
en la teoria casi-geostréfica, los cuales son mas complejos que el
modelo barotrépico y pueden tomar en cuenta las fuentes Yy
sumideros de calor. Estos modelos son los llamados baroclinicos ya
que en ellos se considera la estructura vertical de la atmésfera.
Si bien 1los modelos baroclinicos han sido usados para el
pronéstico del tiempo, su uso mis general ha sido de dlagnéstico,
por ejemplo: en el andlisis del movimiento vertical de gran
escala, asociado con la precipitacién, o en el estudio.tebrico de
las ondas baroclinicas e inestabilidad baroclinica.

1.4 Prediccién del Tiempo con Modelos de Ecuaciones Primitivas.

Los modelos filtrados (MF) casi-geostréfico, barotrépico y
los baroclinicos, desarrollados entre 1939 y 1964, constituyen una
primera generacién de wodelos de prediccién del tiempo. A partir
de 1964 aparece una nueva generacién de modelos, similares en su
formulacién al modelo de Richardson. Dichos modelos son llamados
modelos de ecuaciones primitivas (MEP). En estos modelos se supone
que el movimiente se lleva a cabo en una atmésfera en equilibrio
hidrostatico, practicamente la Gnica restriccisn impuesta a estos
modelos, en los que, por supuesto, se pueden consideran fuentes y
sumideros de energifa. Uno de los primeros MEP fue el modelo
barotrépico de ecuaciones primitivas desarrollado por Shuman
(1966) .



Los MEP fueron desarrollados con el objeto de determinar con
mayor precisién el comportamiento dindmico y térmico de 1la
atmésfera y de mejorar y extender la predicci6én del tiempo a
perlodos cada vez mAs grandes. Los MEP han sido constantemente
mejorados, incluyéndoles m&s términos, y nuevas parametrizaciones
de las fuentes y sumideros de energia. Ademas, a la par se han
desarrollado métodos de andlisis objetivo para obtener condiciones
iniciales mas adecuadas a partir de datos meteorolégicos. Este
progreso ha sido posible gracias a la disponibilidad de datos mas
confiables (en gran parte procedentes de satélites meteoroldégicos)
y al avance tecnoldégico en las computadoras, las que cada vez son
mas rapidas y tienen memorias digitales mas grandes, condiciocnes
que permiten disminuir los errores de integracién.

En la actualidad los MEP son de una enorme complejidad
fisicat Por ejemplo, uno de estos modelos es usado en el Centro
Europeo de Prediccién del Tiempo a Mediano Plazo (CEPTMP) para
realizar predicciones a 10 dias de una manera operativa. Este
modelo es integrado sobre un dominio global con una resolucidn de
15 niveles en la vertical y una red horizontal de aproximadamente
2 grados de latitud y 2 de longitud. Como un modelo de prediccién
determinista, el MEP del CEPTMP tiene una habilidad de predicecién
efectiva de alrededor de una semana, Y es muy posible que pueda
pronosticar episodios de bloqueo, en donde las grandes ondas
atmosféricas permanecen estacionarias por varios dias.

1.5 El Limite Extremo de la Prediccién Determinista.

Actualmente, el alcance de 1la prediccién efectiva, para
fenémenos meteorolégicos de gran escala, es de unes 6 dias en el
Hemisferio Norte, 2 dias en los trépicos y aproximadamente 4 dias
en el Hemisferio Sur. Lo anterior se debe a que en el Hemisferio
Norte existe una gran concentracién de datos meteorolégicos,
mientras que en los trépicos y en el Hemisferio Sur hay
insuficiencia en la cobertura de dichos datos; ademias, en los
trépicos, la influencia predominante de los procesos convectivos
de pequefia escala hace més dificil la prediccién que en las zonas
extratropicales (Mason, 1986).



Existen dos factores fundamentales que influyen negativamente
en la eficacia de la prediccién numérica del tiempo: a) 1los
errores en las condiciones iniciales, los cuales se amplifican en
el procesc de integracién de las ecuaciones gobernanées, y b) la
inadecuada descripcidén de algunos procesos fisicos involucrados.
No importa qué tan fina pueda ser la resolucidén de la red empleada
en un modelo, siempre existirdn movimientos de cierta escala que
no puedan ser representados adecuadamente con la resolucién del
modelo. Es decir, existe un nivel de error inviolable en 1la
determinacién del estado inicial de la atmésfera. En un proceso de
prediccidn la no linealidad, la inestabilidad y la disipacién del
flujo atmosférico ocasionan que los errores inherentes a los datos
iniciales crezcan y afecten gradualmente el movimiento a gran
escala de tal manera gque el flujo pronosticado resulte
. substancialmente diferente del flujo observado. Numerosos
investigadores, usando sofisticados MEP han estimado de cémo el
crecimiento de los errores limitan la predictabilidad inherente de
la atmésfera; uno de los trabajos méds importantes es el de
Smagorinsky (1969), quien fijé en 14 dias el limite extremo de la
prediccién determinista del flujo atmosférico de gran escala.

1.6 La posibilidad de Pronosticar a Largo Plazo (El Enfoque de Von
Neumann}).

Von Neumann (Smagorinsky, 1969) considera, con respecto al
problema de la prediccién numérica del tiempo, gue es conveniente
dividir el novimiento de 1la atmdésfera en tres categorias
diferentes dependiendo de la escala de tiempo de la prediccién. En
la primera categoria se tienen movimientos que son determinados
principalmente a partir de las condiciones iniciales y en donde
pueden extrapolarse las tendencias iniciales sobre un periodo de
tiempo corto. En la segunda categoria se tiene el extremo opuesto,
es decir, movimientos que son practicamente independientes de las
condiciones iniciales; por consiguiente, en la prediccién de tales
movimientos importan sélo aquellas caracteristicas de la
circulacidén que en promedio estar&n siempre presentes (sistemas
atmosféricos relativamente estables, como altas Yy bajas
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semipermanentes). Von Neumann sitGa entre los dos casos extremos
la tercera categoria de movimiento; en esta categoria se esta
suficientemente lejos del estado inicial, de manera que‘ los
detalles de las condiciones iniciales no expresan por si mismas
muy claramente como se ha desarrollado el flujo; sin embargo,
ciertas caracteristicas de las condiciones iniciales tendr&n una
considerable influencia sobre la forma que tome la circulacién.

von Neumann afirma gque, casi en cualquier problema fisico
matemadtico, es relativamente fdcil determinar 1la solucién para
pericdos cortos de tiempo, para 1los cuales los parametros
extrapolados son relativamente pequefios. El siguiente nivel de
dificultad es aquel en el gue hay gque determinar las condiciones
asintéticas, es decir, las condiciones que existen para periodos
de tiempo largos, para 1los cuales los parametros extrapolados son
muy grandes. En estos dos casos extremos la extrapolacién de los
parémetros permite la simplificacién de las ecuaciones.
Finalmente, el problema mds Qificil es el de rango intermedio,
para el cual los parametros extrapolados ni son muy pequefios ni
muy grandes. En este caso despreciar cualquier extremo estd
prohibido. Sobre la base de estas consideraciones, Von Neumann
indica gue existe una forma 1légica para el tratamiento
computacional del problema de la predicciédn numérica del tiempo.
La manera de proceder es, primero intentar la prediccién a corto
plazo (tal y como histéricamente se hizo); después, la prediccién
a largo plazo de aguellas propiedades de la circulacién que pueden
conservarse sobre un periodo de tiempo arbitrariamente largo vy,
finalmente, intentar la prediccién a mediano plazo (lograr la
prediccién efectiva a mediano plazo es uno de los objetivos
fundamentales de los MEP), en donde los periodos de tiempo son lo
suficientemente largos, de manera gue el problema no puede ser
tratado tinicamente con la teoria hidrodindmica Y lo
suficientemente cortos, de manera que el problema no puede ser
tratado tnicamente con los principios generales de la teorla de
equilibrio.

De acuerdo con los estudios de Smagorinsky, tal vez sea
imposible por el momento predecir de una manera determinista el
tiempo m&s allid de 14 dias; sin embargo, el punto de vista de Von
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Neumann nos plantea la posibilidad de predecir el estado promedio
de la atmdsfera (en vez del estado instant&neo) a un mes, a una
estacién o quiza a un plazo mis largo a partir de los principios_
generales de la teoria de eguilibrio.

Von Neumann asocia el periodo de tiempo de 30 a 180 dias con
la prediccién a mediano plazo; sin embargo, de acuerdo con
Smagorinsky (1969), podemos considerar gque el pronéstico del
tiempo a corto plazo es de 1 a 3 dias, el de mediano plazo de 4
dias a 2 semanas (2 semanas es el limite teérico de la prediccién
determinista) y el de largo plazo es de un mes en adelante.

1.7 Los Modelos de Circulacién General y la Prediccién de las
Condiciones Medias del Flujo Atmosférico,

Hemos visto que los modelos puramente dinamicos, como ciertos
MF, pueden realizar un pronéstico Gtil a 3 dias, mientras que los
sofisticados MEP pueden realizar un prondstico Gtil a una semana,
aunque estos modelos son potencialmente capaces de realizar
pronésticos a 2 semanas. Existe una tercera generacién de modelos
conocidos como modelos de circulacién general de la atmésfera
MCGA, gque son capaces de realizar predicciones a 1 mes y
posiblemente a una estacién; sin embargo, debemos aclarar gque
estos modelos no pronostican el tiempo propiamente dicho en un
perfodo tan largo (lo gque estarla en desacuerdo con las
estimaciones de Charney y Smagorinsky sobre el 1limite de 1la
prediccién determinista), sino que, partiendo de una condicién
inicial instantédnea (obtenida con métodos objetivos de
inicializacidén), son capaces de pronosticar a un mes o
posiblemente a una estacién las condiciones medias mensuales o
estacionales, respectivamente, del flujo atmosférico a una escala
global; é&sto se logra promediando, en un mes, o en una estacidn,
las evoluciones de determinado campo atmosférico obtenidas en cada
paso de tiempo. El nombre de MCGA se debe a que precisamente
estos modelos son capaces de pronosticar y/o simular 1la
circulacidén general de la atmésfera, que consiste en el flujo
atmosférico a escala global promediado en el tiempo, en donde los
promedios son tomados sobre periodos suficientemente largos para
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anular las variaciones aleatorias asociadas «con sistemas
sinépticos individuales, cuya escala espacial se encuentra entre
10° - 10° m y cuyo periodo es de dias, pero suficientemente cortos
para retener variaciones mensuales y/o estacionales de sistemas
cuya escala se encuentra entre 10° ~ 10" m.

Histéricamente 1los MCGA estdn basados en los MEP,
complementados con tratamientos pardmetricos de procesos fisicos
en la atmésfera y en la superficie de la Tierra. Dichos procesos
incluyen: transferencia radiativa por radiacién solar y terrestre,
el ciclo hidrélogico, turbulencia interna de escala entre 10%- 10°
m, desarrollec de cGmulos convectivos y transferencia de calor en
la capa limite planetaria.

Los MCGA fueron desarrollados casi al mismo tiempo que los
MEP; uno de los primeros MCGA fue el modelo del Centro Nacional de
Investigacién Atmosférica de Boulder, Colorado (Kasahara y
Washington, 1967), el cual es muy similar al modelo de Richardson.
Ootros MCGA muy conocidos son: el de la Universidad de California
en Los Angeles, el del Laboratorio de Radiacién Lawrence y el del
Laboratoric de Dindmica de Fluidos Geofisicos de la universidad de
Princeton en los Estados Unidos . Las siglas de los nombres en
inglés' de estos centros de investgacién son, respectivamente,
NCAR, UCLA, LRL y GFDL.

Muy pocos MCGA han sido aplicados al problema de 1la
prediccién mensual. Miyakoda y chac (1982) discuten brevemente un
experimento de prediccién mensual para enero de 1977 llevado a
cabo con el MCGA del GFDL. En dicho experimento se pronostica el
patrén de altura geopotencial en el nivel de 500 mb de uno de los
blogueos mas espectaculares de la atmé6sfera que se tenga registro.

El uso mds comGn que se le da a los MCGA es el de simular la
circulacién de la atmésfera sometida a diferentes forzamientos
externos.

Ahora bien, el clima por ser un estado atmosférico obtenido
de promediar los estados atmosféricos sobre un perfodo de varios
afios (30 afios seglin la Organizacién Meteorolégica Mundial, OMM),
esté Iptimamente relacionado con la circulacién general de 1la
atmésfera; es asi que estos modelos han sido usados para simular
el clima y las variaciones climaticas (Manabe et. al., 1965).
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Los MEP y los MCGA generalmente tienen varios niveles en la
vertical y son integrados sobre redes horizontales de gran
resolucién (en algunos casos con menos de 2 grados en latitud y
longitud), por esta razén y pof su complejidad fisica a dichos
modelos se les ha llamado modelos de alta resoluciédn (MAR).

1.8 La Prediccién a Largo Plazo. El Enfoque de J, Adem y el Modelo
Termodinimico del Clima.

La formulacién del primer MCGA tiene lugar en Estados Unidos
mas o menos en 1964, En México, 8 afios atrds, J. Adem se plantea
el problema de modelar la circulacién general de la atmésfera. El
modelo que desarrolld J. Adem y que publicd por primera vez en
1962 {Adem, 1962) es conocido como Modelo Termodindmico del Clima
(MTC), sobre este modelo concentraremos nuestra mayor atencién
pués su mejoramiento, al cual haremos referencia mas adelante, es
el objetivo principal de este trabajo. J. Adem hace el siguiente
comentarjio relacionado con la primera etapa de desarrollo del MTC
{Adem, 1975):

"En 1956 cuando regresé a México de una estancia de dos afios
en el Instituto Internacional Meteorolégico en Estocolmo; me puse
a desarrollar una teoria con la cual fuera posible explicar la
temperatura atmosférica observada, zonalmente promediada. Comencé
por escribir el conjunto completo de ecuaciones de un sistema
dindmico de fluidos geofisicos, incluyendo el mayor nGmero de
factores como fuera posible. Después de varios meses de arduo
trabajo, quedé convencido gue la ecuacidn de energia termodinamica
era la ecuacién basica que debiera ser usada en una primera
aproximacién de la teoria del clima (Adem, 1962). Ahora estoy bien
convencido de que esto es cierto, y ha comenzado a ser corroborado
por un incremento en el nimero de modelos basados en esta ecuacién
que han aparecido en afios recientes, desarrollados por
distinguidos colegas. Estos modelos incluyen a los de Saltzman
(1968), Budyko (1969) y Sellers (1969).

Para cerrar el problema, introduje un coeficiente Austausch
en el cAdlculo del transporte (horizontal) de calor sensible por
remolinos transitorios en la troposfera (Adem,1962). La l6gica de
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esta aproximacién ha sido confirmada tambié&n por el incremento en
el nGmero de autores gque la han usado, ej., Williams y Davies
(1965), sSaltzman (1968), Mac-Cracken (1969) y Wiin-Nielsen
(1970} .".

Del comentario de J. Adem se infiere que &l esti tratando con
movimientos atmosféricos clasificados en la segunda categoria de
Von Neumann; es decir, la formulacién de J. Adem esta apoyada en
los principios de la teoria del equilibrio. En particular, su
modelo enfatiza el cdlculo de la temperatura zonal en términos de
un balance de energla térmica entre varios procesos termodinémicos
del sistema considerado.

Por otra parte, J. Adem se enfrenta con el problema de
parametrizar la turbulencia horizontal generada por los ciclones y
anticiclones migratorios de escala sinéptica (105-10° mts).‘ESCe
tipo de movimiento queda clasificado en la primera categoria de
Von Neumann; es decir, es el tipo de movimiento gue se pronostica
a corto plazo.

El efecto promedio de los ciclones y anticiclones migratorios
de escala sinéptica es producir un transporte horizontal de calor
del ecuador a 1los polos, suavizando el gradiente térmico
meridional; este transporte puede ser parametrizado a través de un
coeficiente Austausch. J. Adem es el primero en incorporar esta
parametrizacién en un modelo simplificado de 1la circulacién
general de la atmésfera.

J. Adem menciona gque la ecuacién de energia termodinamica es
la ecuacidn bisica gue debe usarse en una primera aproximacién de
la teoria del clima, él no menciona nada acerca de las ecuaciones
de conservacién de momentum; sin embargo, se infiere gque dichas
ecuaciones han tomado un papel secundario. Esto se aclara
perfectamente en el siguiente comentario de J. Adem (1970b), el
cual podemos relacionar con los experimentos de prediccién de
Bolin (1955), con los estudios de Smagorinsky (1967) referentes al
incremento del dominio de integracién conforme el periodo de
prediccién se extiende y con el punto de vista de Von Neumann
(Smagorinsky, 1969):

"(...) Conforme el periodo (de predicci6n) se incrementa, 1la
prediccién de la evolucién detallada del tiempo se hace cada vez
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menos exacta; las fuentes y sumideros de energia adquieren una
gran importancia; y para periodos de alrededor de 1 o 2 semanas,
uno de los problemas mas dificiles de la prediccién del tiempo es
encontrado en el complejo acoplamiento de los efectos
termodinimico y dindmico. Para perlodos largos de tiempo, 1la
prediccién de la evolucién detallada del tiempo probablemente no
resulte ser exitosa. Sin embargo, uno puede, en vez de ello
predecir el estado medio sobre un periodo considerado de tiempo.

Ahora, como la escala de tiempo es incrementada, un periodo
de un mes o una estacién es adecuado, en el cual la solucién
probablemente tenga una dependencia débil sobre las ecuacicnes
dinadmicas y sea principalmente gobernada por la ecuacién
termodinadmica. Por consiguiente, postulamos que en este caso una
primera aproximacién al problema pueda ser llevada a cabo usando
la conservacién de energia térmica como una ecuacién de pronéstico
y subordinando a ella las otras leyes de conservacién que son
usadas para diagnéstico. Sin embargo, debido a la escala de
tiempo, el sistema entero atmésfera-océanos-continentes debe ser
considerado en vez de Gnicamente la atmésfera, y un intento puede
ser hecho para predecir las caracteristicas de todo el sistema.”.

El postulado expresado en este segundo comentario de J. Adenm,
es el postulado fundamental en el que se basa la formulacién del
MTC. .

El MTC es un modelo realista simplificado del clima en el
cual las ecuaciones basicas de pronéstico son las de conservacién
de energfa térmica aplicadas a la capa troposférica de 9 a 12 km
de espesor, a la capa superior de los océanos de 50 a 100 mts. de
profundidad y a la capa superior de los continentes de espesor
despreciable. El modelo incluye una capa de nubes en la troposfera
y una capa de hielo y nieve sobre océanos y continentes.

En el MTC se usan campos o variables atmosféricas promediadas
en el tiempo en un periodo del orden de un mes. Se supone gque las
ecuaciones de equilibrio hidrostdtico, del gas perfecto y de
continuidad, asi como las relaciones del viento geostréfico, son
validas para las variables promediadas en el tiempo.

En la versién mis completa del MTC, las ecuaciones de
conservacién de energia térmica incluyen el transporte horizontal
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de calor por flujo medio y por turbulencia en la troposfera y los
océnos, el exceso de radiacién en la troposfera y la superficie,
el calor sensible cedido desde la superficie a la atmbsfera por
transporte turbulento vertical, el calor perdido por evaporacién
en la superficie, y el calor 1liberado por la condensacién del
vapor de agua en las nubes. El albedo de la superficie de la
Tierra y la nubosidad son incluidos como parametros en el modelo.

Las parametrizaciones de los calentamientos y los transportes
de calor en el MTC han requerido del uso de leyes fisicas y
principios de conservacidén suplementados por datos observados, por
lo que las férmulas usadas son semiempiricas.

Como se comentd anteriormente, en su primera etapa el MTC fue
aplicado al célculo de la distribucién de 1a temperatura
climatolsdgica (o normal) zonalmente promediada (Adem, 1962 y
1963). Después ha sido aplicado al Hemisferio Norte con una
distribucién realista de continentes y océanos para calcular la
distribucién climatolégica mensual de la temperatura media
troposférica y las temperaturas de la superficie de océanos y
continentes (Adem, 1964a y 1964b).

J. Adem ha desarrollade un método para aplicar el MTC a la
prediccién mensual de las anomalias (desviaciones de los valores
climatol6gicos o normales) de las temperaturas media troposférica
y de superficie; asi como a la prediccién mensual de las anomalias
de la precipitacién (Adem, 1964b, 1965a, 1965b, 1969a; Adem y
Jacob, 1968).

A principios de la década de los setenta Shaw y Donn (1971)
adaptaron el MTC para el estudio del paleoclima A&Artico; desde
entonces el MTC ha sido aplicado ampliamente a la simulacién del
clima del pasado lejano, asi como a la simulacién del clima actual
y futuro bajo diferentes forzamientos externos. Una descripcién
amplia de tales experimentos se encuentra en dos trabajos de
revisién de J. Adem (1979 y 1991}).

1.9 El Desarrolle del Modelo Termodindmico del Clima con
Vorticidad (MTCV).

Existen varias posibilidades de mejorar ‘el MTC y con ello
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tener predicciones y simulaciones mAs realistas. J. Adem, en un
trabajo de revisién (Adem, 1979) sugiere algunas posibles mejoras.
En dicho trabajo &1 menciona que un problema fundamental en el MTC
es la parametrizacién e incorporacién adecuadas del transporte
horizontal de calor por viento. Algunos Experimentos sobre la
incorporacién del transporte horizontal de calor por viento, sin
cambiar el grado de simplicidad del MTC, han sido llevados a cabo
por J. Adem (1970b); los resultados de estos experimentos muestran
alguna mejoria en las predicciones de las anomallas de la
temperatura mensual en 700 mb.

Hasta el momento, la dindmica se ha incluido en el MTC de una
manera implicita a través de la parametrizacién de los transportes
horizontales de calor. Existen modelos climiticos que incluyen una
dindmica explicita, pero han sido sobresimplificados, un ejemplo
de tales modelos es el de Saltzman (1968), en donde las ecuaciones
dindmicas, de conservacién de masa y de energia térmica son
promediadas en el tiempo, pero se aplican Gnicamente al caso
zonalmente promediado y axialmente simétrico.

Por supuesto, los modelos de alta resolucién como los MEP y
los MCGA incorporan una dinamica explicita, la cual es una de las
principales caracteristicas de estos modelos.

Para incorporar una dindmica explicita en el MTC, J. Adem ha
propuesto usar la ecuacién de la tendencia de la presién de
Richardson para generar el viento horizontal (Adem, 1965b Yy
1970b) . Esta ecuacién también permite el cdlculo de la componente
vertical de la velocidad del aire, 'la que puede ser usada para
incorporar la conveccién de calor en el MTC.

J.G. Charney sugirié a J. Adem el uso de la ecuacién de
vorticidad, en el MTC, para generar el viento horizontal (Adem,.
1979).

En 1989 J. Adem me propuso como tesis doctoral generar el
viento el horizontal de manera explicita en el MTC, usando 1la
‘ecuacién de la tendencia de la presién de Richardson o la ecunacién
de vorticidad, como se lo sugirié J.G. Charney. En ese mismo afio,
tomando en consideracién la propuesta de tesis doctoral de J.
Adem, me puse ha desarrollar, en el Centro de Ciencias de 1la
Atmésfera de la UNAM, un modelo termodindmico que incluyera 1la
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dinadmica de 1la atmésfera de una manera explicita. Dado que he
tomado como base el MTc, al modelo que he desarrollado lo he
‘llamado modelo termodinamico del clima con vorticidad (MTCV). Mi
propésito es que el MTCV sea al igual que el MTC, un mecdelc de los
de baja resolucién, 1los que de acuerdo con Miyakoda y Chao
Jin-Ping (1982) mantienen una enorme ventaja practica, en cuanto a
ptedicéién a largo plazo, sobre los MCGA.

En este trabajo de tesis doctoral presento el desarrollo del .
MTCV, en donde, tomando como base el MTC, incorporo le siguiente:

i) el calentamiento por conveccidén y por compresién (trabajo
mecinico) en la ecuacién de conservacién de energia térmica para
la atmésfera, y

ii) la ecuacién de vorticidad potencial no adiabatica para la
atmésfera, a partir de las ecuaciones de movimiento horizontal del
tipo Reynolds.

Este trabajo consta de ocho capitulos, los primeros 5 estén
encaminados al desarrollo teérico del MTCV, 1los otros tres
capitulos tratan sobre 1la solucién numérica del MTCV, 1la
utilizacién de los datos disponibles y la aplicacién del MTCV a la
prediccién del tiempo a largo plazo.

En el Capitulo 1 se tratan los principios de conservacién gque
gobiernan a la atmésfera.

En el capitulo 2 se aplican los principios de conservacién a
las variables promediadas sobre un periodo largo de tiempo (un mes
o una estacién); se determinan, adem&s, las ecuaciones primitivas
para las variables medias y la ecuacién de la tendencia de
presién. .

El cCapitulo 3 es fundamental, pues se determinan en forma
general las ecuaciones fundamentales del MTCV y, en la penGltima
seccién, se deriva la ecuacién de vorticidad potencial no
adiabitica para incorporarla al MTCV; en esto radica la principal
contribucién de este trabajo.

En el capitulo 4 se ve la aplicacién de la conservacién de
energia térmica a la capa superior de los océanos y continentes.

El capitulo 5 trata acerca de las parametrizaciones o
relaciones constitutivas en el MTC y su aplicacién al MTCV.
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El Capitulo 6 trata sobre 1la solucién numérica de las
ecuaciones del MTCV, en donde he desarrollado un método de
integracién casi-implicito para 1la ecuacién de vorticidad
potencial no adiabatica.

El Capitulo 7 trata sobre la determinacién y 1la utilizacién
de las variables en el nivel de la superficie isobdrica de 700
milibarios.

En el cCapitulo 8 se aplica el MTCV a la prediccién numérica
del tiempo a largo plazo, se discuten los resultados, se dan las
conclusiones del trabajo y las posibles lineas de investigacién a
seguir. '

El trabajo contiene, ademds, dos apéndices, en donde. se
describen algunos parametros del modelo que consideré no era
necesario que aparecieran en los capitulos.
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CapituLo 1
Los PRINCIPIOS DE CONSERVACION.
1.1 Las Ecuaciones de Conservacién de Momentum.
Las ecuaciones de conservacién de momentum para los flujos
atmosféricos, pueden ser derivadas de las ecuaciones de Lagrange

en coordenadas espaciales generalizadas fijas en el espacio
(Lamb,1932) :

%[E_L] -.'S_I'i:__‘].;_.f_.P-;-p ; k=1,2,3. (1.1)

@
T
=

donde q, .k = 1,2,3 denota las tres componentes de las coordenadas
espaciales generalizadas y qk= D q,/0 t, k = 1,2,3 representa las
tres componentes de la velocidad generalizada; t es el tiempo; p.,
la densidad del aire y P* 1a presién atmosférica. El1 término
-aP'/p'aqk, es la k-ésima componente de la fuerza por unidad de
masa debida a gradientes de presién y Fuk la k-ésima componente. de
la fuerza friccional por unidad de masa debida a la viscosidad
molecular del aire. L® denota el lagrangiano referido a un sistema
absoluto fijo en el espacio. El operador D/Dt representa la
derivada material , y se expresa como:

; 3
+ Z= (1.2
J=lql oq, !

2
e

De las ecuaciones de Lagrange (1.1) vamos a derivar las
ecuaciones de movimiento en coordenadas esféricas, relativas a 1la
Tierra rotando. Las coordenadas esféricas (A,p,r) son definidas
por la longitud A, la latitud ¢ y la distancia radial r desde el
centroc de la Tierra. Suponemos gue el sistema de coordenadas esta
fijo a la Tierra y rota alrededor de un eje que cruza los polos,
con velocidaa angular Q igual a la de la Tierra. De esta manera,
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las coordenadas generalizadas q, Y las correspondientes
componentes qk de las velocidades pueden expresarse como:

q ¢« Aa+0t , q=9¢ , q=-r (1.3

q = A+0 P AR q,= t

En coordenadas esféricas, las componentes de la velocidad del
flujo atmosférico en la direccién de incremento de A, ¢ y r, estédn
dadas por:
u® = rcosqpi B v' o= rp ’ woe o r (1.4)
donde u', v Y w son las componentes longitudinal o zonal,
meridional y vertical, respectivamente, de la velocidad del flujo

. atmosférico, en el sistema en rotacién.

Con respecto al sistema absoluto, las componentes zonal ub

meridiocnal v: y vertical w: de la velocidad del flujo, estdn dadas

por:
ul = rcosp(i +Q) , V.- rp . w. = F (1.5)
Refiriéndose al sistema absoluto, el lagrangiano estd dado
por:
2 2 2
L'=-—;—( u o+ v:+w: y - @ (1.6)

donde (u:2+ v:2+ w:z)/z es la enefgla cinética por unidad de masa,
referida al sistema absoluto y ¢ es el potencial gravitacional de
la Tierra.

Sustituyendo (1.5) en (1.6) resulta gque

L - "T t ricos® (AZ + 2im) + ¥ + %) - o; (1.7)

donde Q; es el geopotencial, el cual es la suma del potencial
gravitacional s y el potencial centrifugo -wz(nrcosw)z; es

decir:

% =~ o - - (arcose)®
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Tomando en cuenta gque el geopotencial Q; es funcién
Gnicamente de las coordenadas generalizadas q. Y sustituyendo 1la
expresién para el lagrangiano (1.7) en 1la ecuacién de Lagrange
{1.1), usando ,(1.3) para q, Y qk, k = 1,2,3 y las expresiones de
las componentes de la velccidad (1.4), obtenemos las ecuaciones de
movimiento con respectec a la Tierra en rotacién:

. . . ..
Du_uv - . < 1 a P _ 1 8 %q M
et F tang - fv + v = 77TCoBp % TSosy oA + FuA (1.9)
pv', u'w’ 2 a P R
pv', u'w . e _ 1 3P _ 1 3% .
BE + 3 + u tang + fu = 7°F 3% ¥ I + Fuw {(1.10)
- -2 02 - -

Dw u + v - * ___1 8P _3.9%q .
oE+ [——r ] fu® - =& 4= +Fy (1.11)
donde

£ = 2QSenp y £ « 2qcosp (1.12)

y donde el operador D/Dt de derivada material, en el sistema en
rotacién, estd dado por:

D&, _u o Y o, v (1.13)
Dt =~ &t rcosp a8A Y 3d¢ ar

En el lado izquierdo de (1.9) a (1.11), el segundo término y
tercero en (1.10), son aceleraciones aparentes debidas a 1la
curvatura del sistema de coordenadas.. Los términos fv' Y tw" en
(1.9), fu' en (1.10) ¥y 2u" en (1.11), son también aceleraciones
aparentes, pero debidas a la rotacién del sistema de coordenadas;
es decir, a la rotacién de la Tierra. La aceleracién aparente
debida a la rotacién del sistema de coordenadas se 1llama
aceleracién de Coriolis y el pardmetro f = 2QSengp: pardmetro de
coriolis.

La extensién vertical promedio de la capa atmosférica de
intéres en meteorologia es aproximadamente de 100 km a partir de
la superficie de la Tierra.

Si representamos la distancia radial r por a + z, donde a es
el radio medio de la Tierra y z 1la altitud relativa al radio a;
‘podemos hacer 1la siguiente aproximacién para una atmésfera
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delgada:
r = a Yy Dr = D2 (1.14)

En la aproximacién de una atmésfera delgada, la nueva forma
del lagrangiano L’ es:
L. + { azcoszp(i\z + 2A0) + 32@2 + 22 ] - @;2 © o (1.15)
donde

w; = ¢ - — ( afcosp )7 , (1.16)
Usando la aproximacién (1.14) en (1.3) se tiene gque:
q, = 2z y q, = z (1.17)

permaneciendo igual q,, é“ q, Y ér

Por su parte, las férmulas para las componentes de 1la
velocidad en 1la direccién de incremento de A, ¢ y r, se’
transforman, para el caso de una atmésfera delgada, en:

u' = aicosp , v - ap ., w e 2z (1.18)

Sustituyendo la expresién para el lagrangiano (1.15) en las
ecuaciones de Lagrange (1.1), usando (1.3) para q,, ql, q, ¥ qz y
{(1.17) para qaq, ¥ qa, ademds de las expresiones de las componentes
de la velocidad (1.18), obtenemos las siguientes ecuaciones de
movimiento simplificadas:

. . . .
bu u _tan e L[ 2.3P _ 3% .
bt [ £+ = ]" = ~ acosp [ B @A 7Y ] * Fyp (1-19)
pv’ u’tan : a P 8 g .

. L _tanp -1 8P _ 1 8%
Bt * ( £+ = )u 5ea 57 a5 + Fup (1.20)
pw’ 18 p° 2 & .

= e — —— - —_— 9
bt °© pr dz ap + Fuz (1.21)
donde
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. . .
u PR A )

2 a a8
® 3 * acosp ax a ap 5z (1.22)

g°

En las ecuaciones (1.19) = (1.21), se han despreciado 1los
términos u'w'sa Y 2w" en (1.19), v'w'sa en (1.20), y ( u'Z+ v'z)/a
y 2u” en (1.21). Estos términos que hemos despreciadc; son pequefios
comparados con los términos restantes, lo cual puede demostrarse
por un andlisis de escala para movimientos atmosféricos de escala
planetaria (Charney,1948).

Asumiendo que el espesor de la atmésfera de interés es
suficientemente pequefic para justificar una variacién lineal de o0
en 2z, y suponiendo gue la superficie ¢ =cte es una esfera, se
tiene que : :

o 8 4

a a8
a 3 =~ 9 EH

— (1.23)
donde g = 9.8 m seg-2 es la aceleracién "aparente" de la gravedad
terrestre. El error introducido por tratar la magnitud g éomo una
constante es aprox‘imadamante del 3% para z = 100 km.

Suponiendo que la atmésfera se comporta como un fluide no
viscoso, se tiene que

y F F o
ua % Tup 7 Tpz T U
Usando (1.23) Yy (1.24) en las ecuaciones (1.19} - (1.21), se

obtienen las ecuaciones de movimiento simplificadas:

F

. . .
Du _ u tang L 1 1. 3P
bt [ £+ a ]v © T acosp “p* oA (1.25)
pv’ u'tan . 1 ap"
B+ [f+——ﬂa )u - & (1.26)
pw’ 12 P
Bt "~ vz "~ 9 : {3.27)
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1.2 La Ecuacién de Conservacién de la Masa.

La conservacién de la masa se expresa en forma matemitica por

la ecuacién de continuidad:
.

P+ v (e VY) - oo (1.28)
donde v, es el operador nabla tridimensional y Wt, el vector de la
velocidad del aire.

Por supuesto que la ecuacién (1.28) supone que no hay fuentes
ni sumideros de masa en el sistema, lo que bé&sicamente es
correcto, a pesar de gue en la atmé6sfera se presentan cambios de
fase: como por ejemplo, la condensacién del vapor de agua. La
condensacién del vapor de agua es un proceso que representa un
sumidero para el vapor de agua, el cual es un constituyente de la
atmésfera. Sin embargo, el vapor de agua junto con el biéxido de
carbono constituyen en promedio menos del 1 % del total del gas
atmosférico (Gardufio R. y J. Adem ,1988); de la peguefia cantidad
de vapor de agua contenido en el aire s6lo una décima parte se
encuentra arriba del nivel de condensacién (4.5 kn.); por
consigulente las variaciones en la densidad del aire debidas a la
condensacién son despreciables.

A pesar de todo, el papel del agua’ como vehiculo energético
en la atmésfera es muy importante. Al condensarse el vapor de agua
se libera una cantidad considerable de calor latente contenido en
el vapor de agua. Veremos en la siguiente seccién, que este calor
liberado es utilizado para aumentar la energlia térmica de la
atmésfera.

Usando la definici6én de derivada material:

- .
Dp _ 2p v

bE 58t Ve (1.29)
obtenemos una expresién alternativa para la ecuacién de
continuidad:
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(1.30)

.
Bp fo. v .
Dt P v'r vr °
Los casos particulares de la ecuacién de continuidad son los
siguientes:
a) Fluido incompresible (liquidos):
.
Dp
pe = ©
por lo tanto
vo- o0 (1.31)
pero lo

V_r~
b) Fluidos de densidad uniforme:
p. = constante
Un fluido de densidad uniforme es incompresiﬁle,
(1.32)

inverso no es cierto.
c) El caso estacionario:

2p"
& = °
por lo tanto
Vo (e ¥ ) = O
En coordenadas esféricas, la ecuacién de continuidad (1.28)
toma la forma:
. .. .« « 2. .
a P, 1 8 (pu) , 8 (pvcosp) s L8 (prw) _ 4
at rcosg aa ap r ar -
(1.33)
Introduciendo la aproximacién de una atmésfera delgada (1.4),
la ecuacién (1.33) se expresa como:
a_(p'v'cosp) a_(p'w)
— P a_(pw -
m ] + I 0 (1.34)
- (1.27).

.
ap, t
acosg aa

.o
8 _(pu)
3t [ *
Esta forma de la ecuacién de continuidad es consistente con

el sistema de ecuaciones de movimiento (1.25)
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1.3 La Ecuacién de Conservacién de Energia Térmica Aplicada a la
Atmbsfera,

Un sistema fisico esti constituido por alguna porcién del
universo con fronteras prescritas, las cuales lo separan de sus
alrededores.

Las magnitudes fisicas macroscépicas (temperatura, presién,
densidad, etc.{, gque estan relacionadas con el estado internoc de
un sistema, reciben el nombre de coordenadas o variables
termodinamicas; mediante ellas puede determinarse la energia
interna del mismo.

Experimentalmente se encuentra que existe un subconjunto de
variables termodinamicas independientes tal, que una vez que han
sido determinadas y se les ha asignado un valor numérico, los
correspondientes valores numéricos de las variables restantes
quedan automdticamente determinados. El estado termodindmico de un
sistema estid determinado por el valor numérico de las variables
termodindmicas independientes.

Un sistema se encuentra en un estado de equilibrio
termodindmico si las variables termodinadmicas independientes no
experimentan cambio alguno; es decir, si dichas variables toman
valores definidos que permanecen constantes mientras existe el
equilibrio termodinamico.

En 1la termodindmica clasica, 1los estados de equilibrio
termodindmico pueden definirse en funcién de 1las variables
termodinamicas independientes las que no dependen de la posicién
ni del tiempo.

En nuestro caso, el sistema fisico de interés es la
atmésfera. La atmésfera estid formada por una mezcla de gases que
pueden suponerse quimicamente inertes; esta mezcla esta
constituida -~ en proporciones mas o© menos constantes -~ de
nitrégeno, oxigeno, argén, biéxido de carbono, y - en proporcién
variable - de vapor de agua.

Es evidente gque la atmésfera no se encuentra en un estado de
equilibrio termodindmico, pues en su interior existen fuerzas no
equilibradas que continuamente est&n produciendo aceleraciones del
fluido, remolinos turbulentos de diferente escala, ondas, etc.. En
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la atmésfera no hay una temperatura, presién y densidad Gnicas que
correspondan a todo el sistema; sinho mas bien una distribucién no
uniforme de temperatura, presién y densidad, cuyos'valores cambian
continuamente en el tiempo

Sin embargo, lo anterior no implica que estamos incapacitados
para tratar con sistemas gque no se encuentran en estado de
equilibrio termodindmico, como es el caso de la atmésfera.

Para determinar 1los cambios en 1la energia interna de la
atmésfera en funcisén de las correspondientes variables
termodinamicas, formularemos ciertas hipétesis. Antes de ello,
haremos algunos comentarios pertinentes acerca de 1la energia
interna, en particular, de la energia interna de un gas ideal.

La energia interna de un sistema decrece cuando el sistema
realiza trabajo sobre sus alrededores y se incrementa cuando se
realiza trabajo sobre el sistema. Sin embargo, los cambios en 1la
energia interna del sistema no son debidos dnicamente a 1la
ejecucién de trabajo mecdnico, pues existe otra forma de energia
diferente al trabajo mecdnico, llamada calor. Si el sistema no
esta térmicamente aislado, el calor puede fluir hacia afuera o
hacia dentro del sistema a través de sus fronteras, cambiando su
energia interna. B

Los cambios infinitesimales en 1la energia interna de un
sistema estdn dados por la forma diferencial del Primer Principio
de la Termodin&mica (PPT):

b’ - ﬁq' - B {1.35)

donde Du° es el cambio infinitesimal en 1la energia interna por
unidad de masa; ﬁq., el cambio infinitesimal en la cantidad de
calor por unidad de masa que entra o sale del sistema a través de
sus fronteras; Yy fu” el cambio infinitesimal en la cantidad de
trabajo relizada por o sobre el sistema. Las diferenciales
inexactas ﬁq' Y ﬁf, indican que la cantidad de calor y el trabajo
realizado no son funciones de las coordenadas termodinamicas que
determinan al sistema, sino que depende de la trayectoria por la
que dicho sistema pasa del estado inicial al estado final.
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Una mezcla homogénea de gases quimicamente inertes (como 1la
atmésfera) que ejercen una presién hidrostitica uniforme sobre sus
alrededores es un ejemplo de sistema hidrostatico. La formulacién
matemidtica del PPT para un sistema hidrostatico es:

po - Bg - P'Da’ : (1.36)

donde P es la presién del gas, a' su volumen especifico, igual a
l/p' Y p. su densidad.

Eﬁ un gas ideal, la energfa interna es s6lo funcién de 1la
temperatura absoluta T’ Yy por lo tanto sus cambilos diferenciales
estan dados por:

o - cpr (1.37)

donde c_ es el calor especifico del gas a volumen constante. En el
rango de valores de temperatura observadas en la atmésfera, <,
puede ser considerado constante y su valor es:

1,0,-1

c, = 0.717 joules- gr 'K

Un gas ideal estd gobernado por la ecuacién de estado:
.. . oo
PV =nRT (1.38)
donde n° es el ntmero de moles de gas en el volumen v* Y R es 1la
constante universal de los gases.

Para un gas real, en el limite cuando la presién tiende a-
cero, la ecuacién de estado toma la forma dada por (1.38)., Para
presiones inferiores a 2 atm., un gas real obedece aproximadamente
la ecuacién de estado (1.38).

Sustituyendo (1.37) en (1.36), se tiene gue para un gas ideal
el primer principio toma la forma:

epr’ = Bg" - p'Da’ (1.39)

Cada uno de los gases reales que constituyen ia atmésfera
puede ser considerado como un gas ijdeal, y la. atmésfera en si
puede ser considerada como un gas ideal. De esta manera, 1la
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energia interna de un determinado volumen de atmésfera gue se
encontrara en equilibrio termodindmico serfa funcién sélo de la
tenmperatura.

Como ya hemos comentado, la atmésfera no se encuentra en un
estado de equilibrio termodinémico; en estas condiciones
férmularemos la siguiente hipétesis:

Hipétesis 1.1

a) Para cada determinado elemento de volumen V', del sistema
total atmosférico, gque se encuentra en la posicién T al tiempo t,
es posible definir univocamente las variables termodindmicas:
presién P.(E,t), densidad p'(E,t) Yy temperatura T'(f,t). Dichas
cantidades dependen de la posicién y el tiempo.

b) Cada uno de los gases que constituyen la atmésfera se
comporta como un gas ideal; por consiguiente, de la ley de Dalton
acerca de la suma de las presiones parciales, la atmésfera, como
una mezcla de gases ideales, se comporta como un gas ideal y
obedece la ecuacién de estado:

PP prT (1.40)

c) La energia interna de la atmdsfera depende sé&lo de la
temperatura, y sus cambios con respecto al tiempo por unidad de
masa estdn dados por la siguiente expresién:

(eT) = B4 P
T ) bT:q - (1.41)

UIU
i

b_
bE

donde el operador D/Dt representa la razén de cambio siguiendo al
movimiento o derivada material; D(ch')/Dt, la razén de cambio de
la energia interna o energia térmica por unidad de masa; ﬁq'/Dt,
la razén a la cual la energia por unidad de masa es sumada al
sistema por radiacién, conduccién molecular y condensacién de
vapor de agua en las nubes (Bq'/Dt, no es la derivada material de
q' ya que ﬁq’ no es una diferencial exacta); y -P'Du'/Dq', la -
razén a la que el trabajo por unidad de masa es hecho por o sobre
el sistema debido a su expansién o compresién, respectivamente.
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La hipStesis 1.1 estd basada en la hipétesis del equilibrio
termodindmico local (Garcia-Colin, 1975}.

La parte a) de esta hip6tesis de hecho ya fue aplicada a las
ecuaciones de Lagrange para el fluido atmosférico (seccién 1.1) y
a 1la ecuacién de continuidad (seccién 1.2).

Ahora vamos a expresar la ecuacién de conservacién de energia
térmica (1.41) en una forma mds conveniente, para ello tenemos

que:
Da D pDa’ 1 Dp
DE ° D €Dpe ™~ Tprz DT 4

y de acuerdo con la ecuacién de continuidad (1.30) se tiene que:

Da vV ou " (1.43)
Sustituyendo (1.43) en (1.41) obtenemos lo siguiente:

o . .
%“’VT) - %‘4 - —5_. 9 V] (1.44)

Para que la ecuacidén de conservacién de energia térmica
(1.44) pueda ser integrada sobre un gran volumen; es decir, toda
la atmésfera, el sistema elemental debe ser cambiado de unidad de
masa a unidad de volumen, para ello, multiplicamos la derivada
material de ch' por la densidad p'. Es decir:

p.g_t(cv'r.) . p'_g_t(cv'l‘.) . p’u;- v.(c,T) (1.45)

‘Multiplicando ahora la ecuacién de continuidad (1.28) por 1la
cantidad c;r' y sumando el resultado a (1.45), obtenemos que:

PRAET) - 2 (T + T (PveT) (1.46)
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Multiplicando (1.44) por la densidad 0" y usando (1.46),
obtenemos finalmente que:

. . oo o v .e ce . .
8_t(p e T) + U (p'vier) - @+ Q.+ 6 - PV vl (1.47)
a

en donde hemos usado el hecho de que:

W e e
P%q =+t 4 (1.43)

donde (z;, é;"
por unidad de volumen es sumada al sistema por radiacién,
conduccién molecular ¥y condensacisén de vapor de agua,

respectivamente.

Yy é; representan las razones a las cuales la energia

Dado que se estd considerando a la atmésfera como un gas
ideal, s6lo existe del lade derecho de 1la ecuacién (1.47) el
término de compresibilidad -P'VT~II; Y no existen términos
adicionales gue incluyan a la viscosidad molecular del gas. En el
caso de un gas viscoso, dichos términos representan la razén a la
que el trabaje por unidad de volumen es hecho por o sobre el
gistema debido a la deformacién de sus fronteras por los esfuerzos
tangenciales. Segun Miller (1950), la omisién de dichos términos
no causa errores considerables en una gran variedad de problemas
atmosféricos. ’
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Capttuto 2

Las Ecuaciones BAsicAs DE PRONOSTICO PARA LAS VARIABLES MEDIAS.

2.1 Las Variables Medias del Sistema Termodinimico y sus
Fluctuaciones,

En la prediccién numérica del tiempo a largo plazo (un mes o
una estacién) se pronostican las condiciones medias mensuales o
estacionales del tiempo atmosférico y no las condicicnes
instant&neas, como en el caso de la prediccién numérica del tiempo
a corto plazo (uno a tres dias). Dado que nuestro interés es 1la
prediccién al largo plazo, vamos a definir el valor medio mensual
o estacional de cualgquier variable de nuestro sistema
termodindmico.

Sea 0'(A,w,z,t) cualquier variable atmosférica en el punto de
coordenadas (A,¢,2) y en el tiempo t. A su valor promediado en el
tiempo sobre un periodo del orden de un mes o0 una estacién 1lo
llamaremos valor medio mensual o estacional. Asi, el valor medio
sobre el intervalo de tiempo Aco. centrado en el tiempo t, esti
dado por la sigulente expresién:

r.ol/zAto
<t (r,p,z,t)> = Zé—fo'(»,w,z,c') atr : (2.1)
° t-1s248¢

En general el valor medio de ® (A,¢,2,t) difiere de su valor
real. Es decir:

e (e, 2,80 = <t (r,0,z,t)> + 8 (r,9,2,t) (2.2}

donde &" es la desviacién o fluctuacién del valor medio de ®°.
Las fluctuaciones de las variables atmosféricas tienen periodos
que van de horas a dias (Elsberry y <Camp, 1978). Las fluctuaciones
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en el campo de velocidad se denominan turbulencia. La turbulencia
horizontal de escala sinéptica (105 a 10° mts.) debida a ciclones
y anticiclones transitorios es generalmente parametrizada usando
grandes coeficientes de difusién (coeficientes Austausch).
Consideremos ahora gque s Y ¥° son cualesquiera de nuestras
variables que presentan desviaciones de sus valores medios y sea x°
una variable que no presenta una desviacién de su valor medio. Es

decir:
e . <t”> + 0"
e o<’ + " (2.3)
X' = <>

Por lo tanto:
. . . .
<¥¢ ¥ > = <(¥ —<¥ >)(d -<® >)
= <tTe> - <<y - <<t E"> 4+ <<¥><E’>> (2.4)
Y pof otro lado:
. - - L) . . - " -
<¥ <P >> = <(<P > + ¥ J<P>> = <<¥ ><P>> + <¥ <& >>  (2.5)

De acuerdo con Reynolds (1895) y Miller (1950) vamos a
enunciar los siguientes postulados:

Postulado 1.1. El valor medio del producto de una fluctuacién
de una variable por el valor medic de la misma o de otra variable
es cero:

<\P'"<0'>> a 0
Postulado 1.2. El valor medio del producto de los valores

medios de dos variables es igual al producto de los valores medios
de las variables:

. .. . .
<<¥ ><P >> =  <¥ ><P >
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Postulado 1.3. Las fluctuacicnes del valor medio de cualquiar'
par de.variables estidn estadisticamente correlacionadas, de manera
que <¥""2""> es diferente de cero.

De acuerdo el postulado 1.1, (2.5) se reduce a :

. . e
<¥ <@ >> = <<¥ ><@ >> 2.6)
de la misma manera
L] L] - - ‘
<<y > > = <<¥ ><P >> (2.7)

y segln el postulado 1.2

<> . <8 - <¥’>eat> ' (2.9)

De acuerdo con el postulado 1.3 se tiene que <¥°e'> »
<¥'><2’>.

Ahora determinemos el valor medio del producto X'W.Q',
recordando que x* no presenta una desviacién de su valor medio:

X' - <<x">¥Te>
- <X ><¥'e’>

= <X ><¥’><d"> + <<’ e > (2.10)

en donde hemos usado (2.9).
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2.2 Las Ecuaciones de Conservacién para las Variables Medias,

En esta seccién vamos a derivar las ecuaciones de movimiento,
la ecuacién de continuidad, la ecuacisén de conservaci6ébn de energia
térmica y la ecuacién de estado en la atmésfera para las variables
medias. Para tal efecto vamos a suponer gue la velocidad, 1la
temperatura y la presién del fluido presentan desviaciones de sus
valores medios; en cambio, vamos a suponer que las fluctuaciones o
desviaciones del valor medio en 1la densidad son despreciables.
Esto es:

. . o
u = <u>+u
- . .
Vv s <v> + v
v <w'> +w
. . o (2.11)
T = <T> + 7T
. . et
P = <P>+P
. .
P = <p>

Consideremos en primer lugar las ecuaciones de movimiento
(1.25)- (1.27). Por simplicidad, la fuerza de Coriolis no seri
tomada en cuenta ya que no es esencial en la derivacidén de las
ecuaciones para las variables medias.

Tomando por ejemplo la ecuacién (1.25) multiplicada por p.:

. e . . .. . o RN
pau . pu 3du . pvau , pw du _ _puvtanp
at . acosg aA a ap az a
1+ 2P
T acesp da (2.12)

donde hemos usado (1.22) para D/Dt. La ecuacién de continuidad
(1.34) multiplicada por u” se puede expresar como:

o e . . . . DI
uad ¢ u_a(pu) , _u d(pv) _ _puv tanp
at acosp gA a dp a

+ u'a (p'w' )
- = 0 (2.13)
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Sumando (2.12) y (2.13) obtenemos que:

.. « o e e .. e

2 (puy) t_ 8 (puu) . 1 8 (puv) L, 2 (puw)

at acosy aA a ap az
2p'u'v.tamg 1 a p°

- a ® T 3acosp aa (1.14)

De la misma manera las ecuaciones (1.26) y (1.27), usando 1la
ecuacién de continuidad (1.34), pueden expresarse como:

.. . v . + s . D)
a_(pv) 1 _ 8 (puvy)y , 1 a(pvv) . 2 (pvw)
at acosy 9A a dp az
.o w o o .
+ _puu tanp - _p vV tanp - 1_ 8P
a a a dp (2.15)
. « .. . o OO
3 (pw) 13 (puw) , 1 d(fpvw) , 8 (pww)
t acosy 3A a d¢ az
o . .
W tan ap
L%-a_L = -5 -9 (2.16)

Tomando en los postulados de la seccién 2.1, las relaciones
(2.11), resulta que

.o . . . . e .o . .
CpU> = <PDCU> , <PV> = <P>3XV> Y <pWD> = <p ><w >

{2.17)
Y que
. s 8 . . o - . . L) LI 1l
<puUU> = <POIXUU> = <Pp>XU><U> + <p><u u >
. o 9 . . e L - - . " e
KPUVD> = <P>XUVD> = <POXUDV D> + <p><u v > (2.18)

O . .. - an
<cpuw> = <gi ><¥<UWD> = <p><u><w>+<p><u w >

Promediando la ecuacién de continuidad (1.34) por medio del
operador (2.1) y usando (2.17), obtenemos que:
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a.<p > 1 ?__(<p.><u->) + 1 a_(<p'><v'>)
at ACOSY JA a dap
. . . .
- _<p ><v >tanp a_(<p ><w >} .
= + 337 [ (2.19)

es decir la ecuacién de continuidad es igualmente v&lida para las

variables medias.
Promediando ahora 1la ecuacién de movimiento (2.14), usando

(2.18) y reordenando términos resulta que:

<u’> _[:)_<p.> 1 L(<p.><u'>) + 1 5__(<p.><v'>)
at acosy dA a dp
. . . . . . .
<p’><v >tanp a_(<p ><w’>) e 3 <u’> <u’> 3 <u'>
a * 3E *+ <P >lEE * acese ox
. . . . o e
+ XY 28 <u> . <w>d <u> _ <p ><u ><v >tang
a 9p 3z a
18 <p’> a T, 1 8 T, a_t,
1
~ acosp ar [acosw -y ap Ap + gz Az ] -
2t :
2Lame Ty (2.20)
donde
- . stt oMt . - -t ."> . L] v -”>
Tya = TP GSUW >, T e mcpaau v ) Ty, = <P ><U ‘('2 3

son los esfuerzos turbulentos de Reynolds (1845). En la ecuacién
(2.20) hemos supuesto que:

.. ..
3 (pu) 8 <pu>
<3E > % FE

Usando la ecuacién de continuidad (2.19) e incluyendo las

aceleraciones de Coriolis, la ecuaciébn (2.20) puede expresarse

como:
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. . .
D _<u’>_ <u’>tangp . _ 1 3 <P'>
Dt [ £+ a ]<v > = acosp <p > oA +

. . . .
1. 1 84T 14T arT - 2tgnp T
<p.>[acosqp 7 Mt 3 ap AP )\z] <p >a re (2.22)

en donde el operador derivada material esta dado por:

. . .
D a <u > 3 <v > 8 <w >3
DE - a3 *‘ acospox * a2 ap T EF) (2.23)

Resumiendo, las ecuaciones de movimiento para las variables
medias pueden expresarse como sigue:

. . .
e e e 1o R R N
(2.24)
°> <u’>tan . a <p’> . .
—g—t-<v-[f+-———-a—g-L]<u>= -<—p‘>—a-——v; +F¢H+va
(2.25)
. -
. .
%<W> b é'; %}Tq, T-g o+ qu + I:‘(pv (2.26)

donde las F en (2.24)-(2.26) son la fuerzas friccionales por
unidad de masa debidas a la turbulencia del flujo; dichas fuerzas
son de una escala mucho mayor que las fuerzas viscosas F' de las
ecuaciones de movimiento (1.19)-(1.22), debidas a la interaccién
molecular. Las fuerzas F~ est4n dadas en términos de los esfuerzos
turbulentos de Reynolds: )
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. 2tang I
Fan * Sposa AP
.
Fav®
. tanp (T, o)
L _tan T -
Ewu - <p >a A 144
.
Foy® (2.27)
- tanp 'c.
Four= % 5a 2P
F, =

Los términos en (2.27) que tienen como factor a tangp/a son
las fuerzas friccionales aparentes debidas a la curvatura del
sistema de coordenadas.

En las ecuaciones (2.27) los esfuerzos de Reynolds estén
dados por las siguientes expresiones:

- . - alt o0
tvh = tlw = =<p><u Vv >
- . . + el o
Toz * Tzp " T <p><v W >
T. 'C. < u><u~"w-">
Az 2A P (2.28)
- - att it
T,y ® T <pO<u u >

" oen

s .
= = <po <V vV >

. ot aft

T,p = T <POW W >

Generalmente estos esfuerzos son parametrizados en términos
de las derivadas espaciales de las componentes horizontales de la
velocidad media del flujo y usando coeficientes ‘de viscosidad
turbulenta (Kasahara y Washington, 1967).

Ahora vamos a determinar la ecuacién de conservacién de
energia térmica en la atmésfera para las variables medias.
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Promediando la ecuacién de conservacién de energia térmica
(1.47) por medio del operador (2.1), obtenemos que

. . v e e .o .o . .
g_t<p cT> + V. <pUec T> = <Q>+<Q.>+<Q> - <Py v>
(2.29)

en donde hemos supuesto que:
.« . « e
8 (pcT) 3 <pecT>
<3E vi s e o2 v
Usando los postulados de la seccién anterior y las relaciones
(2.11), resulta gue (2.29) puede exXpresarse como:

. » ) . » - - OIS U
g (cv<p ><T >) + v, (c <p ><“’r><T >) + VT' (cv<p ><V, T >)
.. .. ooy . on
= <QR> + <ch> + <Qc +<MP> + <Mr > (2.30)

en donde M; Yy M;" son denominados por Miller (1950) funciones de
transformacién y estdn dadas por:

<M > = <p >V <W_>
(2.31)

oft ot ott
<MP>= - <P VT'WT>

La funcién de transformacién <M;> aparece también en 1la
ecuacién de conservacién de energia cinética media (Miller,1950)
pero con signo contrario, lo que implica que si <M;> es positiva
decrece la energia cinética y se incrementa la energfa térmica;
este proceso es conocido como calentamiento por compresién, el
proceso contrario es conocido como enfriamiento por expansién. Por
su parte, el término <M;"> aparece en la ecuacién de conservacidn
de energia cinética turbulenta con signo contrario (Miller,1950);
en este caso los procesos de calentamiento por compresién o
enfriamiento por expansién son debidos a la turbulencia del
fluidc.'
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Ahora vamos a expresar la ecuacién de conservacién de energia
térmica (2.30) de una manera conveniente, para ello expresemos la
ecuacién de continuidad (2.19) en forma vectorial:

. . e
<p > +‘v1_~ (<p ><\VT>) = 0

g (2.32)
at
Por lo tanto, usando (2.32) en (2.30) obtenemos:
. 8 - . . v T. - LU
c <p >E<T >+ c.<p ><v,> +<T >+ VT- (cv<p ><Wr T >)
<‘ - ) .. < . + M. ">
= QR> + <Q”> + <Qc> + Mv> <M, (2.33)

considerando que las fluctuaciones en la densidad son cero,

puede demostrarse, con base en los postulados de la seccién

anterior, que la ecuacién de estado (1.62) es igualmente v&lida
para las variables medias. Es decir:

<p’> = <p"> R <T™> (2.34)

La ecuacién de conservacién de la energia térmica (2.33)
puede expresarse de una manera mAs compacta y conveniente; para
ello usaremos la ecuacién de continuidad (1.30) en la funcién de
transformacién <M;>, por lo que, de acuerdo con (1.30) y (2.31),
obtenemos:

>
'S BE (2.35)

Derivando la ecuacién de estado (2.34) tenemos:

) D <p’> _ _p.D<T>
PE * KT DE T' Bt (2.36)

Sustituyendo (2.36) en (2.35) y el resultado en (2.33),

obtenemos la siguiente expresién para la ecuacién de conservacién
de energia térmica:
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: LJ L]
cpD <T> .. D <P >
L = <Q > + BE (2.37)
donde c, es el calor especifico a presién constante dado por:
= & *R (2.38)

Y <Q"> es la razén de calentamiento en el sistema por unidad de
volumen por unidad de tiéempo, el cual esti dado por:

. . .8 ] 1 . ot el
<Q> = <Q“> + <Qm> + <QC> + <Mp > VT~ (cv<p ><|IT T >) (2.39)

Otra manera alterna de expresar la ecuacién de conservacién
de energfa térmica es la siguiente:

. . .
<p > 1 <P> _ _<Q >

- . Z (2.40)
FR<T > cp<'1‘ >

5"
e

donde 7 = cP/cv.

En el sistema de ecuaciones (2.19),(2.24),(2.25),(2.33),y
{(2.34), A, 9, z y t son las variables independientes y <u°>, <v'>,
<w'>,<p’> <T'> y <P'> son las variables dependientes. <u">,
<v'>,<w'>,<p'> Y <r">. son variables de pronéstico ya gque hay
ecuaciones correspondientes para la razén de cambio local en el
tiempo (tendencias) de dichas variables. Por su parte <p"> es una
variable de diagnéstico, ya gque si <p.> Yy <T"> son conocidas,<P'>
puede ser determinada de la ecuacién de estado (2.34).

Si las fuerzas friccionales F' dadas por (2.27), las
funciones de calentamiento <Q> <Q 't <Q > la funcién de
transformacién <M'> y el transporte turbulento de calor <\v "T >
son expresados como funciones de 1las variables depend;entes
(relaciones constitutivas), el sistema de ecuaciones antes
mencionado junto con las condiciones de frontera y las condiciones
iniciales apropiadas forman un conjunto completo. Es decir, el
nGmero de incégnitas es igual al ndGmero de ecuaciones, por 1lo
tanto la evolucién de las variables dependientes para t:>t:o puede,
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en principio, ser determinada, con tal de gque las variables
dependientes sean conocidas en el momento inicial t = to.

Sin embargo, las funciones de calentamiento y el transporte
turbulento vertical de calor en la superficie de la Tierra (calor
sensible) dependen también de variables que no corresponden a la
atmésfera sino a la superficie de la Tierra; una de estas
variables es la temperatura de la superficie, de continentes y
océanos.

La evolucién de las variables dependientes que corresponden a
la superficie de la Tierra puede ser determinada a partir de 1los
mismos principios de conservacién usados para la atmésfera, pero
aplicados adecuadamente a los océanos y continentes.
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2.3 La Aproximacisén Hidrost&itica y las Ecuaciones Primitivas para
las Variables Medias,

Supongamos, por el momento, gue la atmésfera se encuentra en
un estado de equilibrio estitico; de manera que la fuerza debida
al gradiente vertical de presién estd exactamente balanceado con
la fuerza de gravedad. Para expresar lq anterior de manera
matemitica, consideremos una columna vertical de aire con seccién
transversal de drea unitaria., Tomemos de esta columna una rebanada
de espesor Az; sea p' la densidad de la rebanada y sean P y
p +aP" las presiones en el fondo y en el tope de la rebanada,
respectivamente. E1 peso de la rebanada producido por la fuerza de
gravedad estd dado por -p'qnz. Por lo tanto, la ecuacién de 1la
fuerza neta sobre la rebanada es P'-(P'+AP')-p'gAz=o, donde las
fuerzas que actuan hacia abajo han sido prefijadas con un signo
negativo. De esta manera tenemos que la relacién entre la presién
y la altura esti dada por: AP'--p'gAz, o, en forma diferencial,
por:

.

P . -9 (2.41)

8e

La ecuacién (2.41) es conocida como la ecuacién de equilibrio
hidrostatico.

considerando los postulados de la seccién 2.1, encontramos
que la ecuaciédn de equilibrio hidrost&tico es igualmente valida
para las variables medias. Es decir:

= - (p.> g {(2.42)

Para movimientos de gz;an escala de la atmésfera, la extensiédn
horizontal de movimiento es mucho mas grande gue la vertical;
puede demostrarse, por andlisis de escala, gque la aceleracién
vertical en (2.26) puede ser despreciable y que las fuerzas
friccionales turbulentas F;" y F;v son del mismo orden que
D<w'>/Dt: (Charney, 1948), de manera que la ecuacién de movimiento
vertical (2.26) se reduce a la ecuacién de equilibrio hidrost&tico
(2.42). En otras palabras, si consideramos en un determinado punto ..
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de la superficie de la Tierra una columna vertical de aire, cuya
seccién transversal sea mucho menor que la extensién horizontal de
movimiento, entonces el aire en esta columna esti aproximadamente
en equilibrio hidrostatico.

Las ecuaciones de movimiento horizontal (2.14) y (2.15), 1la
ecuacién de equilibrio hidrostatico (2.42), la ecuacién de
continiidad (2.19), la ecuacién de conservacién de energia térmica
(2.33) ¥y la ecuacidén de estado (2.34) constituyen el sistema de
ecuaciones primitivas, La suposicién de equilibrio hidrostatico
modifica los modos normales de oscilacién del sistema original de
ecuaciones, pues elimina las ondas de sonido (Haltiner, 1980).

Un aspecto de las ecuaciones primitivas es que la velocidad
vertical <w'> no puede ser determinada de una ecuacién de
pronéstico ya que D<w'>/Dt ha sido eliminada.

El sistema de ecuaciones primitivas consiste de cuatro
ecuaciones de pronéstico para <u'>, <v'>, <r"> y <p'> y dos
ecuaciones de diagnéstico, la de estado (2.34) y la de equilibrio
hidrostitico (2.42). Sin embargo, la velocidad vertical puede ser
determinada de este sistema de ecuaciones en donde, por
definicién, se impone la condicién de equilibrio hidrostatico:
Richardson (1922) es el primero en derivar una ecuacién de
diagnéético, Yy, posteriormente, J. Adem desarrolla un método
cinematico (Adem, 1967), para determinar W

Los modelos de alta resolucién, como son los MEP y los MCGA,
estan formulados con base en las ecuaciones primitivas usando
ciertas parametrizaciones de las fuentes y sumideros de calor en
el sistema y de las fuerzas friccionales turbulentas. Nosotros
simplificaremos las ecuaciones primitivas para derivar el MTCV,
bas&ndonos en todo momento en el MIC de J. Adem.

A partir de la siguiente secci6n los paréntesis triangulares
< >, que representan los promedios en el tiempo de las variables
atmosféricas, serdn omitidos para simplificar la escritura; sélo
seran usados en casos completamente necesarios; sin embargo,
debemos de tener presente que las variables que no lleven estos
paréntesis, representan variables promediadas en el tiempb segln
la definicidén (2.1).
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2.4 Determinacién de la Velocidad Vertical. La ecuaciSn de la
Tendencia de la Presiédn.

Hemos mencionado en la seccién anterior que la velocidad
vertical w' no puede ser determinada de una ecuacién de
pronéstico, pues Dw‘/Dt: ha sido eliminada ' del sistema de
ecuaciones primitivas. Sin embargo, la velocidad vertical puede
ser determinada por dos métodos en donde, por definicién, se
impone la condicién de equilibrio hidrostitice. El primero fue
desarrollado por Richardson (1922) y posteriormente por Kasahara y
Washington (1967); el segundo, denominado método cinemitico, fue
desarrollado por J. Adem (1967).

Consideremos el primer mé&tode (método de Richardson). La
velocidad vertical w es calculada de tal manera que la ecuacién
termodindmica (2.40) y la ecuacién de continuidad (2.32) sean
satisfechas y que la condicién de equilibrio hidrostatico se
mantenga en todo momento.

Por lo tanto, expresemos la ecuacién de continuidad (2.32) en
la siguiente forma:

AP vy o - v _a(pW) '
3t Vpv et - vy - 5 (2.43)

en donde \v' es la velocidad horizontal del viento y 7V es el
operador nabla horizontal bidimensional.

sustituyendo la ecuacién de equilibrio hidrostdtico (2.42) en
el lado -izquierdo de la ecuacién (2.43) e integrando la ecuaci6n

resgxltant:e de z al tope de la atmésfera, cuya altura denotamos por
zjr, obtenemos la ecuacién de la tendencia de la presién:

z z
. ) Ty . T .
8P = B+gpw ~-g \I"'V p dz’ - g pv‘\lH dz/ (2.44)

at 2 z

donde B=aP'/at evaluado en 2z =z, . En la derivacién de (2.44)

se utiliza la siguiente condicién de frontera:
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w =0 en 2z =2 (2.45)
Usando la ecuacién hidrostédtica (2.42), podemos reescribir la
ecuacién (2.44) en la forma:

P, B + J (2.46)

=

g

donde

Z k4

T - T

J; = Vv P - g J vivp dzt - g J p'v-\v; dz’ (2.47)
2 z

y donde hemos usado la definicién de derivada material:

K

Beede + vpv +w

a

= (2.48)
Ahora, sustituyendo la ecuacién termodindmica (2.40) en la

ecuacién de continuidad (2.43), expresada de la siguiente forma:

D p' + p.V v+ p 8w
EE H

3= " 0 (2.49)
encontramos que:
aw . p P’ 1 RO
1
VW gy - 2F (2.50)
az H ‘IP. Dt ¥ cP.

v

Sustituyendo (2.46) en (2.50) e integrando 1la ecuacién
resultante de z=0 a alguna altura 2z, obtenemos:

z z z .

* - oy R E (0 ¥ . 2t RO,

w = vaudz' 5 Ip'[B+JI]dz’+ <F dz*
] (] N

en donde hemos supuesto la siguiente condicién de frontera:
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W = 0 en 2z =0 (2.52)

En la ecuacidén (2.51), el término B, que es la tendencia de
la presién en 2=z, es atin desconocido, pero puede ser determinado
de manera tal que (2.51) cumpla la condicién de frontera (2.45).

De esta manera llegamos a:

5. ) ° o (2.53)

Una ecuacién para w fue derivada por Richardson (1922). En
su derivacién €l considera que DP'/Dt: se hace cero en el tope de
la atmésfera en donde P'= 0 en vez de la condicién (2.45).

Ahora consideremos el segundo método. La ecuacién de
continuidad (2.43) contiene el viento vertical y su primera
derivada con respecto a la coordenada vertical; es decir:

3w .o 0
z t Qv - Q (2.54)
donde

-, 180

Q - p* 3z

R S Vot A TR S -

Qs - = VT e - Ty s (2.55)

Usando la ecuacién de equilibrio hidrostatico (2.42) en el
Gltimo término de Q;, tenemos que:

- 1 .. n-.._ 6_ a—p
S vy, § pv 52 (a: ) ) (2.56)

Por lo tanto, si conocemos \l;, p. Y GP'/at entonces podemos
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calcular w de (2.54) resolviendo una ecuacién diferencial de

primer orden. »
La solucién de (2.54) esti dada por:

. . . .
v I Q 0 dz + c/p (2.57)

donde (:2 es una funcién arbitraria de las coordenadas espaciales X
» Yy del tiempo t, y

Q; = exp { I Q: az } (2.58)

considerando 1la condicién de frontera ‘(2.52), de (2.57)
podemos determinar c,: .

. 1 .
cz- - (p)“a{—Q;IQ2 Q, dz} (2.59) )

Sustituyendo (2.59) en (2.57) obtenemos que:

. . (P e
= F = e .60
" v P. [ F“ ]z-o (2 )
donde
. 1 . o .
F, = —Q; I Q, @, dz . ' (2.61)

De la misma manera que en el método de Richardson, podemos
determinar de (2.60) la tendencia de la presién en el tope 2=z,
usando la condicién de frontera (2.45). De esta manera obtenemos
que B satisface la siguiente ecuacién: ’

. (o) :
0-[1-‘"] - —’B[F:] (2.62)
2z, (p )z’zr 2=0
donde B estd contenida implicitamente en los términos [l’-‘:]l“ y
. T
[F,1, -
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CapiTULO 3.

Las EcuacioNes BasicAs DEL MooELo  TERMODINAMICO DEL.  CLIMA  CON
VORTICIDAD (MTCV).,

3.1 Andlisis de Escala de las Ecuaciones de Movimiento para su
Aplicacién al MTCV,

Para estimar las magnitudes de los diferentes términos en las
ecuaciones de movimiento (2.24) a (2.26) para un cierto tipo de
movimiente, es necesario llevar a cabo un anslisis de escala
especificando las siguientes cantidades: a) la magnitud de las
variables atmosféricas; b) las amplitudes de sus fluctuaciones y
c) la longitud, el espesor y la escala de tiempo caracteristicos
en los que estas fluctuaciones ocurren.

Las ecuaciones (2.24) a (2.26) describen una gama muy amplia
;:le movimientos atmosféricos. Por ejemplo, las ondas de sonido y
gravedad son soluciones perfectamente vilidas de estas ecuacicnes.
Sin embargo, las ondas de sonido son despreciables en los
problemas meteorolégicos. Las ondas de sonido son eliminadas
completamente al considerar la aproximacién hidrostdtica expresada
en la ecuacién (2.36).

Ahora, para simplificar 1as ecuaciones de movimiento
horizontal (2.24) y (2.25) a movimientos de escala sinéptica,
vamos a definir las siguientes escalas caracteristicas de las
variables atmosféricas, basadas en los datos observados para
sistemas sin6pticos de latitudes medias.

Escala horizontal de velocidad: U=1l0m seg'l
Escala vertical de velocidad: W=1ocm seq'l
Longitud caracteristica: Lo 10°m
Espesor caracteristico: D« 10'm
Escala de la fluctuacién horizontal

de la presién atmosférica: AP/p = n® seg’’
Tiempo caracteristico: L/U = 10° aseg
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Las fluctuaciones horizontales AP est&n normalizadas por la
densidad p para tener una escala caracteristica v&ilida para
cualquier altura en la troposfera, lo que bisicamente es correcto
pues AR y p decrecen aproximadamente de manera exponencial con la
altura.

E] MTCV se aplicars al Hemisferio Norte entre 15° y 90°de
latitu por lo que es conveniente considerar movimientos
centrados en la latitud ¢ = 45°, e introducir 1la siguiente
notacidnp:

£ - 20isenp = 2Qcosp = 107*seg™!

La| tabla 3.1 muestra la magnitud caracteristica de cada
término| en (2.24) y (2.25) para sistemas de escala sinéptica de
latitudes medias. Las fuerzas friccionales turbulentas F;“, F;v'
etc., © est&n incluidas en este andlisis de escala. Dichas
fuerzas| no han sido aln parametrizadas en términos de las
variablgs atmosféricas y por consiguiente no es posible por el
momento |determinar la magnitud de estas fuerzas en las ecuaciones
de movimiento. En el Capitulo 5 daremos una parametrizacién de las
fuerzas friccionales turbulentas.

Tablla 3.1 Andlisis de escala de las ecuaciones de movimiento
horizontal.

A B [+ D E
. . o . . o
Componente | du  w du _ Ffv _ uv tap _ 1, 3P
Zonal. at 8z a P @ x
- - L] - - .. -
Componente dv w 8w £ u uu_  tang 1, 8rp
—_— e -_— * - — B - ——
Mortdional. | dt . 8z 0 P By
Escala do u? N ru v? Ar
los terminos. L b1 a p L
Hagnitud do
tos terginos | 107  107% 107 107% 107
(m weg ) .
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En la tabla 3.1, por simplicidad, hemos definido X y Y como
las distancias de oeste a este y de sur a norte, respectivamente,
tal que dx = a cosp dA y dy = a dp; de este modo:

a 12
3x " acosp 8
(3.1)
o 1 8
gy -~ Ta dp

Ademds, en la tabla 3.1 hemos introducido el operador de
derivada material horizontal d/dt, definido de 1a siguiente
manera:

d a

a .8 o
E'E‘E"’“K"’VW (3.2)

Es decir, usando (3.1) el operador de derivada material D/Dt
,dado por (2.23), puede expresarse en téminos de d/dt como sigue:
D d .

a
PE " a8 *t ¥ 3z (3.3)

Es claro de la tabla (3.1) gue para movimientos de escala
sindptica en latitudes medias, la fuerza de Corilolis (término C)
y la fuerza debida al gradiente horizontal de presién (término E)
estin aproximadamente en balance. Por consiguiente, si Gnicamente
se retienen estos dos términos en las ecuaciones (2.24) y (2.25)
obtenemos lo que se conoce como la relacién geostréfica:

P (3.4)

-ty s -

2>

P (3.5)

20

fu' = -

bl-‘ 'DI-‘

El balance geostréfico dado por (3.4) y (3.5) no contiene al
tiempo explicitamente y por lo tanto no puede ser usado para
predecir la evolucién del campo de velocidad horizontal. Es por
esta razén que la relacién geostré6fica se considera una relacién
de diagnéstico.

Si definimos los vectores unitarios iy 9, tangentes a la
superficie de 1la tierra en algGn punto en las direcciones
oeste~este y sur-norte, respectivamente, entonces es posible
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definir el vector de velocidad horizontal, Ilq='iu;+‘jv;, llamado
velocidad del viento geostréfico, el cual satisface jidénticamente
{(3.4) y (3.5). En forma vectorial tenemos:

V- Rx—-vp (3.6)
pt
donde R es el vector unitario normal a la superficie de la Tierra
y apunta hacia arriba; v-ﬁa/axﬂa/ay, es el operador nabla
bidimensional horizontal.

De acuerdo con (3.6), conociendo la distribucién del campo de
presién y de densidad en cualquier tiempo, podemos determinar la
velocidad del viento geostr6fico. En su versién actual el Mrc
utiliza el viento geostrdfico para incorporar el transporte
horizontal de calor por viento (Adem, 1970b).

Nuestro interés es tener una dinadmica explicita en el MTC;
concretamente, nuestro objetivo fundamental es incorporar la
ecuacién de la vorticidad en el MIC y con ello tratar de
pronosticar la dindmica a largo plazo y mejorar las predicciones
del campo térmico. Para esto es necesario retener la aceleracién
del viento (término A) en las ecuaciones (2.24) y (2.25). La
aproximacién resultante de las ecuaciones de movimiento horizontal
es la siguiente:

. -
R

P O
+ F, (3.7)

2

P .
+ F, (3.8)

M

rﬂ'-ill %lﬂ.
2l

o~ o

donde F: Y F; son las fuerzas friccionales turbulentas en las
direcciones X y Y, respectivamente, las que retendremos en las
‘ecuaciones de movimiento. De acuerdo con (2.24) y (2.25) F: Yy F;
estan dadas por:

x x¥ xH
(3.9)
FF « F_+ F
¥y yv yH

en donde, por consistencia de notacién hemos cambiado 1loa
subindices A y p por X y Y, respectivamente.
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En las ecuaciones (3.7) y (3.8) tenemos segGn, la tabla 3.1,
que los términos de aceleracién son alrededor de un orden de
magnitud m&s pequefios que la fuerza de Coriolis y la fuerza debida
a los gradientes de presién. Una medida conveniente de la magnitud
de la aceleracién comparada con la fuerza de Coriolis, es obtenida
a través de la razén de las escalas caracteristicas para los
términos de aceleracién y de la fuerza de Coriolis. Esta razén es
un namero adimensional conocido como namero de Rassby

R : .
L] 2
. u¥/L U
R = 0 EL (3.10)

La pequefiez de este namero garantiza la validez de la
aproximacién geostréfica. En el caso de sistemas sinépticos de
latitudes medias se tiene que R=0.1. Para el caso de escala
planetaria en donde L=10'm, se tiene que R =0.01, por lo que el
usar la aproximacién geostréfica en sistemas de escala planetaria,
resulta mejor gque usarla en sistemas de escala sinéptica. Los
sistemas atmosféricos que describe el MTC corresponden a escala
planetaria en latitudes medias, por 1lo gque el usar viento
geostr&fico resulta una excelente aproximacién.

La ecuacién de continuidad consistente con las dos ecuaciones
de movimiente horizontal (3.7) y (3.8), puede ser obtenida de
{2.19) eliminando el término de curvatura -p'v'tanp/a Y usando
(3.1). Es decir:

. .. s . 5 (0"
ng + gi(P u) 5_);(il v o, EE(P w) _ ¢ (3.11)

En esta seccién hemos tomado a los vectores unitarios %, S en
las direcciones oeste-este y sur-norte, respectivamente. Sin
embargo, en general, el sistema de coordenadas (X,Y,2,), en donde
los vectores unitarios i, ﬁ son tangentes a la superficie de la
tierra y perpendiculares entre si y donde el vector unitario R es
normal a la superficie de la tierra apuntando hacia arriba, puede
estar rotado arbitrariamente alrededor del eje 2 (prolongacién del
vector unitario ﬁ), de manera que las direcciones de los vectores
unitarios i, 3 no sean necesariamente oeste-este y sur-norte,
respectivamente,
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3.2 La Aproximaciédn Hidrostiatica y el Perfil de Temperatura en el
MTC.

En el MTC se considera un perfil de temperatura absoluta tal
que el gradiente vertical de temperatura es independiente de 1la
altura, pero en general puede depender de 1las coordenadas
horizorltmles y del tiempo, es decir:

2 T (X, ¥,2,t) = = B(X,¥,t) (3.12)
az
donde B(x,y,t) es el gradiente vertical de temperatura, el cual es
independiente de z.

El MTC se aplica a una capa troposférica de altura constante
HQ. En la superficie 2z = Ho, la temperatura, la presién
atmosférica, y la densidad del aire estén representadas por T, P,
y p, respectivamente. La figura 3.1 muestra esquematicamente 1la
capa troposférica, donde se aplica el MTC y las variables de
estado en el tope z - H, a cualquier altura z y en la superficie
de la Tierra.

T,P,p

Figura 3.1 Capa troposférica, donde se aplica el MWMIC y las
variables de estado: en el tope z = H, a cualquir altura z y en
la superficie de la Tierra.

En la figura 3.1, T, P’, y p_ son la temperatura, la presisén

y la densidad a cualgquier altura z, respectivamente; T, P, Y P,
son 1los correspondientes valores en z = O0; Ts Y p; son la
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temperatura y la densidad de 1la superficie de 1la Tierra,
respectivamente.

Integrando (3.12) desde cualquier altura z a z = H,
obtenemos el perfil de temperatura en algGn punto de la capa
troposférica a cualquir tiempo t:

T (x,¥,2,£) « = B(x,¥,t) { z - H] + T(x,y,¢t) (3.13)

Ahora vamos a obtener dos relaciones: una entre la presién y
la temperatura y otra entre la densidad y la temperatura, tales
que la_ condicién de equilibrio hidrostitico se cumpla; para ello
vamos a utilizar la ecuacién de equilibrio hidrost&tico (2.36), la
ecuacién de estade (2.34) y el perfil de temperatura (3.13). De
esta manera, de (2.34), (2.36) y (3.13) se sique que:

P* - F(x,y,t) T¢ (3.14)
P’ - Flx,y,t) T*! (3.15)

donde « = g/RB y F(x,Y,t) es una funcién arbitraria de X, Y y el
tiempo t. Para 2z = Hu, obtenemos que:

£

F(x,y,t) = — (3.16)
T

Usando (3.16) en (3.14) y (3.15) obtenemos las relaciones
esperadas (Adem, 1962 y 1967):

P- P(T /T)* (3.17)

e p (T /T (3.18)

considerando que T estd dada como funcién de z por la
relacién (3.13), entonces las férmulas o© relaciones (3.17) ¥y
(3.18) expresan de manera explicita a P b4 p. como funciones de la
altura z.

Las férmulas o relaciones (3.13), (3.17) y (3.18), seran
usadas en el MTCV.
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3,3 Las Ecuaciones de la Vorticidad y de la Divergencia en el
MTCV,

En el MTC Adem considera que el viento es geostréfico, por lo

que de acuerdo con (3.6) tendremos que las componentes de 1la
velocidad del viento est&n dadas por:

P (3.19)
P (3.20)

Sustituyendo (3.12) y (3.18) en (3.19) y (3.20), y usando
(3.13) encontramos que:

0 H - 2) .
- _ RT ap (Hy garT Fi gag
u = T ay + — ay + & 7 (3.21)
. (H - 2) .
. RT ap _ 0 gaT _ _Fi gag
v TP ox T T % B % (3.22)
donde

Fi = z=H, + (T/8) In (T /™

Adem ha demostrado en numerosos experimentos (Adem,
1967;1970b) que B puede ser considerado constante sin modificar
esencialmente el viento geostréfico ni el transporte horizontal de
calor por viento medio; en el caso en que B sea constante, las
ecuaciones (3.21) y (3.22) se reducen a:

. H - 2)
. RT 8P (H, garT
U = - - ay + 7 3y {(3.23)
. H - 2)
. R’I‘&P_(o gd T
vV EFTF ™ T % (3.24)

Si en lugar de usar (3.19) y (3.20) usamos las ecuaciones mis
generales (3.7) y (3.8), entonces llegamos a las siguientes

ecuaciones:
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. H, - z) .
Qu' _ .+ _ RT 8P (H, 93T, F
oo - BT EP, To TaoT,F (3.25)
- . H - 2)
av - _RT ap (H, gaT, .
aE *f - Frv iy *t TFT wF *F (3.26)

Para movimientos de escala sin6éptica o planetaria, la
ecuacién de la vorticidad puede obtenerse aplicando el operador
R:vx a 1a forma vectorial de las ecuaciones de movimiento
horizontal (3.25) y (3.26). De esta manera llegamos a la ecuacién
de la vorticidad:

ac + \v;-v &+ )+ (" +8) vy - R JI(T +RUxF
€ 3

st (3.27)

donde W - fu’ + §v' es el vector de la velocidad horizontal del
viento; J(P,T) = 4P/ax 8T/dy =- 8T/a8x 6P/dy, el jacobiano de P y T
F - 'h-‘: + ﬁF;, la fuerza friccional turbulenta horizontal; c' Y
v-w;, la vorticidad y la divergencia, respectivamente, las cuales
estin definidas de la siguiente manera:

D .
. . av du
C-R VY- 3 - iy (3.28)

. .
au av
=t (3.29)

Un teorema de Helmhotz permite que la velocidad horizontal

|l., pueda ser expresada como la suma de una velocidad rotacional

IIi y una velocidad divergente \v; (Haltiner, 1980), es decir:

. . .
LR M (3.30)
con
. .
Vg - Rxvw
. . (3.31)
MR B

donde ¥ ¥y x° ®son las funciones de corriente Yy potencial,
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respectivamente. Usando (3.30) y (3.31) en (3.28) y (3.29), 1la
vorticidad y la divergencia pueden expresarse como:

¢ = v (3.32)

v-v .oy (3.33)

Aplicando el operador V- a 1la forma vectorial de las

ecuaciones de movimiento horizontal (3.25) y (3.26), llegamos a la
ecuacién de la divergencia:

-

. -. . .. . - .- 'l_- RT 9°p
g_tvw"+v (Vv Uy -£¢C (ﬁxV)fv"- 5
LMo %) gv*r _ R vpvT, RT VPYE

T P I'e
W, -2 gyqor 4+ vF (3.34)

TZ

La ecuacién de la vorticidad (3.27) y de 1la divergencia
(3.34) son ecuaciones escalares independientes, las que remplazan
a las dos ecuaciones escalares de movimiento horizontal (3.25) y
{(3.26). Esta formulacién proporciona un método para introducir
simplificaciones en 1las ecuaciones, reteniendo importantes
términos de acuerdo a la escala de movimiento que se esté
considerando. Asi por ejemplo, si anulamos el término av-w;/at de
(3.34) entonces eliminamos de (3.27) y (3.34) todas las soluciones
que corresponden a las ondas de gravedad; ésta es la
simplificacién minima requerida para filtrar las ondas de gravedad
{Haltiner, 1980, pag.68-69).

58



3.4 E} Sistema Termodinamico Balanceado.

Ahora vamos a obtener lo que de acuerdo con Charney (1962) se
denomina sistema termodinamico balanceado (STB) en el gue los
términos oV-V, / &t = av-w; / 8t, We(ui- @ v;) y 9 (Vi ¥ vg) son
eliminados de la ecuacién de la divergencia (3.34), obteniendose
una ecuacién de balance. Estos términos pueden ser eliminados de
(3.34) ‘en virtud de que, para movimientos de escala sinéptica en
latitudes medias, v; debe ser aproximadamente no~-divergente
(Holton, 1970), es decir:

. .
IVwI » Ile (3.35)

De esta manera, el STB estd dado por las siguientes ecuaciones:

Ecuacién termodindmica (2.37):

. . .
«£ 3T . LI . «3T _ ‘e DP
cpp[-ﬁ Uy + V)T T W ] = Q +5E (3.36)
donde
.g_t."= g_tp + (g + zv;)~v P+ w 3—2P (3.36%)
Ecuacién de continuidad (3.11):
3o . . . ca (p'w)
3p . RN a_ .
7T + (W*-P\Vx)vp +pVNH+w 33 o {3.37)
Ecuacién de estado (2.34):
P°-pRT (3.38)
Ecuacién de equilibric hidrostatico (2.42):
ap .
2P . -5 (3.39)
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Ecuacién de la vorticidad (3.27): .

a &'+ (v + w;)-v (€ +8) +(¢"+2) 9w, R J(P,T) +RYxF
at P (3.40)

Ecuacién de balance:

(H, - 2)

T

g v

- 2
. . . . . R T vp
Ve (Vv W) - £57- R x VE (Vg + W) - - = +

. (H - z) .
vPVYT,  RTUVPUP [} gV TVT +9-F (3.41)
. 2

- R
P P T

2

En estas em'xaciox:es hemos usado (3.30) para expresar a v;
como la suma de \I‘P Yy ux.

Estrictamente hablando, la ecuacién de balance se obtiene de
(3.41) eliminando el término -vaf~v; y expresando al término V-F
en funcién de P y T; de esta manera obtenemos una relacién entre
la velocidad no-divergénte y las variables de estado P y T
conocida como ecuacién de balance.

ElL STB dado por (3.36) a (3.41) es apropiado para describir
sistemas de escala sinéptica en latitudes medias, algunos sistemas
en los trépicos y sistemas de escala planetaria (Haltiner, 1980),
en donde las ondas de gravedad han sido filtradas, es decir, los
modelos derivados del STB se encuentran en la categoria de modelos
filtrados (MF).

El STB contiene como caso particular al sistema termodirn&mico
que describe el MTC. Veamos: de acuardo con Haltiner (1980, pé&gs.
67 y 68) para movimientos de escala planetaria las ecuaciones .de
vorticidad (3.40) y de balance (3.41) pueden aproximarse como:
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. . .
(Vg + Yx)~v5 + £V . s J(P,T)

(3.42)

. o2 (H - 2) 2
PR oyt s, .. _RT ¥P o g v°r
- R x vf (Vg + V) 5 + T
(H, = 2) g9 (3.43)

R 9V P9T RT v pP9P
-+ + = -
P T

a

Las ecuaciones (3.42) y (3.43)
cuando la velocidad ﬁ =
sus componentes estin dadas por (3.23)

w.. RTap W "2g,7
P ay T 3y

. RTap _ W -2g,0p
N £ P ax £ T ax

Las ecuaciones (3.36), (3.37),
(3.24) constituyen las ecuacicnes del
Desafortunadamente, el STB es
resolver debido a la forma altamente
En la siguiente seccidén expondremos

son satisfechas exactamente
v; + w; es geostréfica; es decir, cuando

y (3.24):

(3.23)

(3.24)

(3.38), (3.39)}, (3.23) y
MTC en su forma mis general.
pricticamente . imposible de
implicita de sus ecuaciones.
una simplificacién de dicho

sistema de manera que sea posible resolverlo.
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3.5 Simplificacién del STB. El Sistema Termodinamico
Casi-Geostréfico (STCG).

Debido a que el STC es practicamente imposible de resolver,
en esta seccién vamos a exponer una simplificacién de dicho
sistema, principalmente en la ecuacién de balance.

Una aproximacién razonable de (3.41) puede ser obtenida de
(3.43) eliminando el términos -R x vt~v', 'llegando de esta manera
a la siguiente ecuacién de balance lineal en ¥:

. 2 (H - 2) 2,
Cert b o _ _RT vp o gvr _ R 9PUT
2"~k x vt vy = —p— e -+
* . (H, = 2) .
+ R 2 epvp _ guvTYT (3.44)
P 72

El término ~R «x vf~\v; es requerido en la ecuacién de balance
para movimientos de gran escala; es decir, dicho término es
necesario en (3.43) para que (3.42) y (3.43) sean satisfechas
exactamente cuando la velocidad \!II'| es geostr&fica, vdlida para
movimientos de gran escala. Sin embargo, la aproximacién de 1la
ecuacién de balance no 1lineal (3.41) a la ecuacién de balance
lineal (3.44) simplifica enormemente el STB anulando 1la forma
altamente implicita de las ecuaciones,

Es conveniente expresar los términos del ladec derecho de 1la
ecuacién (3-4” como un geopotencial equivalente, por lo gue es
necesario que las variables de estado P ¥y T sean expresadas como
la suma de los valores constantes P,y Ty ¥ las correspondientes
desviaciones P’ y T’ de dichos valores. Es decir:

P-PD¢P'}
T =T, + T

(3.45)

donde Pu » P’y T,>»T.

Usando (3.45) en (3.44) y despreciando 1los términos no
lineales =RVP’-9T/, RTOVP', VP'/Pz, -(Ho-z)qVT“V’I", llegamos a la
siguiente expresién para la ecuacién de balance:
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90" - £2° - R x vt~v; -0 (3.46)

aqui 2" es el geopotencial equivalente definido como:

& =R T, (P /P + (H- z) g (T / T,) (3.47)

donde .
T, == B8(z-H)+T (3.48)

Una aproximacién mas de la ecuacién de balance, vAalida para
latitudes medias, es encontrada al reemplazar en (3.46) f por un
valor promedio constante £,y despreciar el término de variacién
de f, resultando el siguiente balance entre ¥ b4 ?:

2e° (3.49)

.
£ = v
en donde hemos usado (3.32) para expresar a C' en términos de ¥'.
La ecuacién (3.49) implica que, en una primera aproximacién,
la vorticidad del viento corresponde a la vorticidad del viento
geastréfico, calculado usando un valor constante para el parémetro
de Coriolis. Es decir, una solucién apropiada de (3.49) es:

¢ . f;'w. (3.50)
por lo que .

vy = £'Rx v o’ (3.51)

¢ - f;‘vza’ (3.52)

utilizando (3.47) en (3.51) tenemos gque las componentes de la
velocidad del viento no-divergente se pueden expresar como sigue:

.- Taarp Hy-2)g 457 (3.53)
fDPD ay fo'l‘a ay
.
v 2far . W Ygar (3.54)
fﬂPo ax to'l‘o ax

Ccomparando (3.23) ¥y (3.24) con (3.53) y (3.54), vemos que la
velocidad del viento no-divergente es igual a la velocidad del
viento geostr6fico, pero lineal en P y T y calculada con un
parametro de Coriolis constante.
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En este trabajo vamos a usar la aproximacién (3.49) para el
balance entre ¥ y &, ademas de las siguientes aproximaciones a
las ecuaciones del STB:

a) En 1la ecuacién termodindmica y en 1l1la ecuacién de
continuidad p' es reemplazada por p;(z), la cual es unicamente
funcién -de 2 Yy es calculada usando. la férmula (3.18) con Py=
Po/RTu' '1‘0 y T, en lugar de p= P/RT, T y T, respectivamente. Esto
es:

Po = PolTy / T (3.55)

De la misma manera que (3.55) determinaremos P;(z), la cual
e.s dnicamente funcién d? 2z, a partir de la férmula (3.17) con Pn,
To Y 'I‘n en lugar de P, T y T. Esto es:

B, = P (T, / T® (3.55a)

de tal forma gque {(3.55) y (3.5S5a) satisfacen la ecuacién de
estado:

P, = Rp T, (3.55b)
y la ecuacién de eguilibrio hidrostéatico:

ap .

3z ° = g P, (3.55¢)

b) Los términos de transporte horizontal por viento
diverge.nce w;-v'r' Y v.-ve’ en la ecuacién termodinamica, \l;-Vp' en
la ecuacién de continuidad vy v;~V(c'+ f) en la ecuacién de
vorticidad, son despreciados.

c) En la ecuacién de la vorticidad el término de divergencia
c'v-w; es despreciado, el término fv-v; es aproximado a f°v~v; y
el término del jacobiano es linealizado en su coeficiente; es
decir, RI(P,T)/P = RI(P,T)/P,.

d) En el término £9 x F de la ecuacién de 1la vorticidad,
las fuerzas friccionales turbulentas F'“ Y F, en (3.9) se
d?sprecian. Por consiguiente cambiando p por P, €en F;vl F:v Yy

. .
FO"! Fyv dadas por (2.27), tenemos que:
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. 1,8 (R-9x1) (3.56)
a

en donde Tt = % r: - 9 r; es el vector horizontal de los esfuerzos
turbulentos cortantes y en donde hemos definido t:i t;z y r;s th.
Tomando en consideracién las aproximaciones a) - d4) y la
aproximacién (3.49), las ecuaciones del STB se expresan comno
sigue:
Ecuacién termodinémica:

. .
- a T .. . e 3 7T N ) D_p
cppu[E +ovg T e B ] - QT+ 2 (3.57)
donde
pp'_ap . . O
DE "3E * Vv P +w 55 (3.577)
Ecuacién de continuidad:
ap . ° * 3 ( .W-)
2p W 7. 8_(p -
AR R A 0 (3.58)
Ecuacién de estado:
P =pRT (3.59)
Ecuacién de equilibrio hidrostético:
a P .
2F . -9 (3.60)

Ecuacién de la vorticidad:

2 &+ wvev (" +f) +£vV - R IET + 1,8 [R-vxT)
ot b Py 92 (3.61)

Ecuacién de balance:

% (3.62)

2.

£VY =V

Al sistema fisico atmosférico descrito por las ecuaciones

(3.57) a (3.62) le llamaremos, en concordancia con la literatura,

sistema termodindmico casi-geostrofico (STCG); las ecuaciones de
este sistema son las ecuaciones basicas del MTCV.

65



El término de va
es importante cuando
dreas (Bolin,

Hemos

1956; Ha
mencionadg
corresponde al Hemisfe
que existe una importd
va de 41.4% a 63.4%
latitudes medias (¢ =

tiacién del parametro de Coriolis en (3.46)
se aplica la ecuacién de balance en grandes
ltiner,

1980 pag.
el

62).

que srea donde se aplica el MTIC

rio Norte, entre 15° y 90° de latitud por lo
nte variacién del parametro de Coriolis que

con respectoc al valor promedio de £ para
5°). Es decir:

20sen20°® | 20sends” x 100 = 41.4
20sen4s®

20sena5° - 20sen1s® x 100 = 63.4
2nser45°

A pesar de lo

casi-geostré6ficas no resultan una aproximacién tan burda

:

en la ecuacién de la vorticidad (3.61) y b) al calcular

aplican a una 4rea h

que: a) la variacién

no-divergente de (3.53

ue hemos expuesto arriba, las ecuaciones
cuando se
isférica como la del MTC si se

el parametro de Coriolis se toma

considera
en cuenta
el viento

y (3.54), se usa el parametro de Coriolis

£ en lugar de su valor|constante ff

Ahora usando (3.5
{(3.61) obtenemos la sig

8 %" - J(£)'v%e" + £,8]
atc
+_1_B_[ﬁ-\7x
P, 32

Usando la expresi
en (3.51) y considerand

} ¥ (3.52) en la ecuacién de la vorticidad
uiente ecuacién de vorticidad potencial:

) o+ fzv-w; R £ J(P,T)
B
o
<" (3.63)

6n para el geopotencial equivalente (3.47)
o la férmula (3.17) se tiene que:

(3.64)
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Usando (3.64) y la ecuacién de equilibrio hidrostatico (3.60)

se tiene que:
. .
P _ P9 W
en donde hemos cambiado a p' por p;.
vUtilizando (3.12) y (3.65)

(3.57) se tiene que:

o a3 T‘ . . = . i
cppn[ﬁ_+ ww~VT +ﬂw/1] = Q

donde  _
8= 1(9/=p- 8)

T= cp/cv
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en la ecuacién termodindmica

o (3.66)

(3.67)

(;.68)




3.6 Integracién Vertical de la Ecuacién Termodinamica en la Capa
Tropostérica,

Ahora vamos a integrar la ecuacién termodindmica (3.66) en la
capa troposférica de altura H,, y para ello vamos a expresar la
razén de calentamiento ('2' como:

') .. s » .. . oft _a¥ oll ot
[ =QR+QCN+QC-V~[cvpo <V T > 4 <u P >]

3 [ cpl "> + <Pt ] + @ (3.69)
- 3z v¥o P
en donde
- att -t ot L M
Q =<V, VP >+ <w 8P > (3.70)
P H a—-

En la relacién (3.69) hemos remplazado p. por p; dada por
(3.56) y hemos usado el hecho de que:

on an

- L el ot
i) <P vT~\vT > = <P VY >+ <P w >

mlm
N

. CLEN XY . ot o
ii) VT-(cvp<\v T >)=v~(cp<w"'1‘ >)+8(cp<w T >)

114) <@""vvl"> - v <" - <"y ">

att_en IXd -n

iv) <p” Bw >=a<w P > - <w

[ 8]

0z 3z az
" et alt_ alt

Vamos a suponer que en los términos <v P >y <w P > de

(3.69)

ot P

P =R p, T (3.71)
Por consiguiente ('2. puede expresarse como:

® s I .. il ot 3 it ot . »
Q 'Qn+°cn+QC-v'[Cp°<w T >]'g—z[°p"o<"" >]+Q"
(3.72)

en donde hemos usado el hecho de que °p= c + R .
Ahora vamos a parametrizar 1la divergencia del flujo
turbulento horizontal de calor de gran escala a través de un
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coeficiente de transporte turbulento horizontal conocido como
"austausch". Es decir:
olt ot -

<V, T > =~ KVUT (3.73)
donde K es el coeficiente "Austausch", el cual vamos a suponer
constante y positivo (Adem, 1962; Clapp, 1970).

Sustituyendo (3.73) en (3.71) encontramos finalmente que la
razén de calentamiento @ puede expresarse cCOmo:

. .. + ..+ ] . K VZT. a . < -llT.ll + . w 74
Q = Q Qo Q. + €.Po L [cppu W >] Q. (3.74)

Usando (3.13), (3:47), (3.48), (3.51), (3.55) y la relacién
(3.74) en 1la ecuacién termodinamica (3.66) e integrando 1la
ecuacién resultante de z = 0 a z = Hu, obtenemos que:

2
F, g_e'r - F,J(P,T) - F,K ¥°T + W = E + G_+ G, + W, (3.75)
donde
7 ¢ P
.- v'o - o (3.76)
F, 5 [ 1-(T,/T) ]
7 c,T,
v o [+ 231
Fy - ?B_(TJ)[ 1 - (T, /T) ] (3.77)
: T
T (Tol,_o = 8 Hy + T, (3.78)
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"
W o= JE cvp' w' dz (3.79)

E, = Jé; dz (3:80)
o
H
G, - Jb; az (3.81)
o
G [ T ] (3.82)
= |cp <w > : .
2 p O 200
H .
a P az
W, = J g (3.83)

En la ecuacién termodinamica (3.75) hemos supuestc que 1los
términos:

H
. . ot ot .o
Q . -[ cp <w T >] y dz
- X - LQ"

son despreciables, y en Fa hemos remplazado a fa por £ para
incorporar el efecto de la variacién del parametro de Coriolis en
el transporte horizontal de calor por viento medio.

El primer términc del lado izquierdo de (3.75) representa el
almacenamiento de energfa térmica en la capa troposférica; 1los
siguientes tres términos representan las razones de cambio de
energia térmica debidas al transporte horizontal. de calor por
viento medio, al transporte turbulento horizontal de calor del
ecuador a los polos y a la conveccién de calor en 1la capa
troposférica, respectivamente. Del lado derecho de (3.75) tenenmos
el calentamiento por radiacién solar y terrestre en la capa
troposférica (E;), el calor liberado por la condensacién del vapor
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de agua en las nubes (Gs), el calor sensible dado desde la
superficie a la capa troposférica por transporte turbulento
vertical (Gz) Yy la razén de cambio de energia térmica debida al
cambio local en la presién atmosférica (wp) .

La ecuacién termodinamica (3.75) es similar a la ecuacién
obtenida por J. Adem (1970), sélo gque los términos W, Yy W, no
aparecen en la ecuacién de Adem; ademds, en los coeficientes Fz y
F, vy en la funcidén de calentamiento G, aparece en la ecuacién de
Adem el calor especifico a volumen constante (cv) en lugar dQel
calor especifico a presién constante (cp: 7c,). La diferencia que
existe entre la ecuacién termodindmica (3.75) y la ecuacién de
Adem se debe a qQue en la ecuaciédn termodinamica or:.ginal {2.33)
hemos mantenido las funciones de transformacién <M >y <M "> Y por
supuesto el transporte vertical de calor por movxmxentos
verticales (conveccién), mientras que Adem desprecia dichos
términos (Adem, 1964b).
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3.7 Determinacién de la Conveccién de Calor y la Incorporacidn de
la Vorticidad Potencial en la Ecuacién Termodinidmica.

Para calcular la conveccién de calor W, es necesario conocer
la velocidad vertical w' en términos de z. En la seccién 2.4 del
Capitulc 2 vimos dos métodos para determinar W, En el método de
Richardson, la determinacién de v dada por (2.51) resulta ser muy
complicada dado que la funcién J:, que es un integrando en (2.51),
es a su vez, seg(n (2.47), una resta de integrales. El método
cinematico, en donde w' estd dada por (2.60) es mucho mas directo
que el método de Richardson; por consiguiente usaremos este método
para determinar w'.

Usando (3.56) en (2.55) resulta gque:

9 - - A(a - /T, (3.84)

Usando (3.84) en (2.58) se encuentra que:
. ’I‘; a-1 .
Q, = [ *i: ] (3.85)

donde T.; es una temperatura constante.

Ahora de acuerdo con las aproximaciocnes a) y b) de la Seccién
3.5, en (2.56) vamos a cambiar p' por p; y a despreciar el
término de transporte por viento divergente (v;‘vp') . De esta
manera (2.56) Se expresa como:

.
1 a ap

1 e . .
Q- - A V'V op - Ty, 4+ _E—P; 5—2( Er ) (3.86)

Usando (3.18), (3.47), (3.51) y (3.55) se tiene gue:

.« e
S LVl BRI (3.87)
.0 c o :

La divergencia del viento horizontal (v-v;) en (3.86) puede
ser obtenida de la ecuacién de vorticidad potencial (3.63). Por lo
tanto, usando (3.63) y la aproximacién (3.87) en (3.86) resulta

que:
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Q - £'a vie' - £:33(v%%,0") - £%3(£,8") + (9 a_[ a8 P°
ﬁ a o o ‘a—z'

5t

o -1

-t 8 R -kt (3.88)
a2

en donde el geopotencial equivalente ¢" esta dado por (3.47).

Por lo tanto, sustituyendo (3.85) y (3.88) en (2.61) y el
resultado en (2,.60) cambiamdo p. por p; se obtiene la siguiente
expresién para W'

2

wos - [g) - P,/ PY,] %EVZP - ta, - (p,,/ p)a,] 8 VT

at

= (9] = (P o/ P I(E,R) + (g, = (p,./ P)G,)T(E,T)

+ 9] - (P PPINT(VPRPY + g, = (p ./ P}, IT(VPR,P)

+ 19, - (P, ./ P II(T?R,T) + J(V2T,P))

. .
AL E L PRS- ERb R
endonée
RT g T T T°
T Eaem T mel e ]
[ +) 0o
. 2 . .2 2
o0 0" o
R T2 T T
FRELLAL S
o oo

73



con p_. dada por:

P T -1
. o a0
Paot B T, ( T ) (3.91)
y con
9, =g, ),, i I 1,2,...,8 (3.92)
T, = (T )“o {3.93)

En (3.90) 1las g;; j=1,2,...,5 son funciones conocidas de z
pues T; es una funcién conocida de z dada por (3.48). Las 9, dadas
por (3.92) son paré&metros constantes y estdn dados en el Apéndice
B.
En (3.89) el término de 1la tendencia aP'/at: puede ser
determinado como funcién de z a partir de (3.17), y cambiando T',
T y P por 'r;, T, ¥ P, respectivamente, obtenemos las siguientes

expresiones lineales:

. . .
E"__P'= [ T, ]a ar, a Py [ Ty ]a [ 1 - T, ] aT (3.94)
3E T, 3t T T, T | 3%
[9__}"]=[T.o]“a_p+°“’o[T.c]"‘[l_'r.n]a_'r (3.95)
ECE S G Bt T, \ T, T, ] 7

Por lo tanto, sustituyendo (3.89) en (3.79) usando (3.94) y
(3.95), tenemos gque la conveccién de calor w, estd dada por:

2
HA = FIZI —B—EV P+ FIZ 122

2
8 VT +F' 8P+F' _0aT+F _ J(P,E)
2 —a 121 —at —at 121

o

2 2 2
+ F:zzJ(T’f) + F‘ZJJ(P,V P) + F‘Z‘J(T,V T) + FlZSJ(P,V T)

2
+ Fl?SJ(T,V Py +F{, R-vxt, (3.96)

donde los coeficientes F:zx' F:zﬂ"""F;zs son constantes y estéan

dadas en el Apéndice B.
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En (3.96) hemos supuesto que existe una capa limite
superficial de altura He« H, en donde el vector de los esfuerzos
turbulentos T no depende de 2, es igual a T, Y se hace cero para
alturas superiores a H_. Es decir:

. T para 0 sz sBH
T .{ e s (3.97)

0 para 2 > Hs

Ahora, usando (3.94) en (3.83), podemos determinar el término

W,. De esta manera, tenemos que:

P+ Fy, 8T (3.98)

W o=F" 3
12 FE 3t

P
dande FTa y F?u son constantes y esté&n dadas en el Apéndice B.

Sustjituyendo w, dada por (3.96}) y wr dado por (3.98) en la
ecuacién termodinamica (3.75), encontramos que:

’ ' - - 2, 2
(F,+ F) g_t'r + F g_tp FJ(P,T) - F,K V’T +F , 8 v°P

2% E
2 2
+F, _g_Ev T + F,, J(P,£) + F _ J(T,£) +F ,J(P,VP)
+ F _.J(T,v%1) + F,__J(P,9°T) + F,__J(T,v°P) + F’ R - v x T
124 ‘ t2s ’ 1258 ' 126 »
- ET + G5 + G2 (3.99)
donde
t o F! - FW
~FZ FIZZ Fl22
(3.997)

! 5« P! - FR
FJ FIZI I:lZI
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La ecuacién (3.99) es la ecuacidén basica en el MTCV. A modo
de comparacién, tenemos que la ecuacién basica en el MTC (Adenm,
1970b) estd dada por:

2,
F, g_t'r FBJ(P,T) -~ FK VT = E + Gs + G2 (3.100)

donde F, vy FB estin dadas por (3.76) y (3.77), respectivamente,
s6lo que en lugar de llevar el factor e ¢, llevan el factor
Cv.

La vorticidad potencial c'- t;‘vzo' es incorporada en 1la
ecuacisén termodindmica a través de la conveccién de calor W,. Asi,
los términos Fmavzp/at Y F,zzavz'r/at, que estdn relacionados con
el cambio 1local de vorticidad potencial, y los términos
jacobianos, a excepcién del término J(P,T), que est&n relacionados
con el transporte horizontal de vorticidad potencial y planetaria,
fueron incorporados en la ecuacién termodindmica a través del
término W,.

76



3.8 La Ecuacién de la Tendencia de la Presién en el Tope de la
Capa Troposférica.

S5i las funciones de calentamiento E., G, Y G,/ asi como el
rotacional del esfuerzo del viento en la superficie (Q-th.) son
funciones conocidas de T y P entonces, tanto (3.99) como (3.100),
son ecuaciones diferenciales parciales en las variables
atmosféricas T y P. Por consiguiente, (3.99) o (3.100) no pueden
ser resueltas si no contamos con alguna informacién extra; por
ejemplo, adicionar a (3.99}) © (3.100) una ecuacién diferencial
parcial en las variables T y P o prescribir  (dar por conocida) a
una de estas dos variables. Sobre este Gltimo aspecto Adem (1970)
ha llevado a cabo experimentos de prediccién a 30 dias sobre la
regién: de Estados Unidos usando la ecuacién (3.100) en donde
prescribe el valor normal de la presién P.

Adem (1967) ha encontrado que varios autores (M. Doporto,
1951; S.N. Sen, 1924; y A. Wagner, 1909) demuestran, a partir de
observaciones, gque existe una superficie de densidad constante
(isopicna) alrededor de los 8 km de altura. Considerando gque la
altura Hy del MTC es de 9 km, en una primera aproximacién uno
puede supoher que en z=H° la densidad es constante, por lo gue:

P=RpT = :o'r (3.101)
Q

donde Pys Pn y Ta son constantes relacionadas por la ecuacidén de
estado: P°= R pDTa.

Por supuesto, si usamos la aproximacién (3.101) en (3.99) o
(3.100). el problema se reduce notablemente, pues so6lo tendremos
una ecuacién con una sola variable, en este caso, la temperatura.

Experimentos de prediccién de temperatura para el mes de
Enero 1962 han sido realizados por Adem (1964b) utilizando la
ecuacién (3.100) con la aproximacién (3.101), la cual anula el
transporte horizontal de calor por viento pues -FBJ(P,T) = 0.
Estos experimentos muestran que (3.101) es una buena aproximacién,
aunque los experimentos posteriores (Adem, 1970b), en donde Adenm
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incorpora el término ~F I(P,T), prescribiendo el valor normal de
la presién, indican que el campo de densidad en el tope de la capa
(p) tiene un efecto importante en el transporte horizontal de
calor por viento.

En una versién mas avanzada del MTC, Adem suguiere afiadir una
nueva ecuacién para calcular la tendencia de la presién (Adem,
1970b y 1969b) . Esta ecuacién puede ser derivada asumiendo que la
velocidad vertical es cero en el tope de la capa troposférica.
Dicha ecuacién ha sideo derivada en términos generales en el
Capitulo 2, Secci6n 2.4 y estd expresada por (2.53) o (2.62). Por
lo tanto, de acuerdo con (2.62) de la ecuacién (3.89) podemos
determinar una ecuacién para 8P/dt imponiendo la condicién de que
w=0en 2z = H,. De esta manera tenemos:

P

2
0= - [g,,m (P,/ P)9,] gGV P +4q, %€

2
(9" (Puo/ PIT,) 2.9°T + g, 2.7

=19y~ (Pao! PG IT(E,P) + ([g,,~ (P, ./ Py 19,13(E,T)

[9,,~ (P! PIFIT(VP,P) + [g,,~ (P, / P )9,13(V7P,P)

+
* (9 (Pyo/ PIGILI(VEP,T) + J(VT,P)) + g5 R« ¥ x ¥,
0" o
(3.102)
en donde hemos usado (3.97), y en donde
Iy = ),y 73 =1,2,...,5 (3.103)

En (3.102) las gm dadas por (3.103), ¥y 9, ¥ 4, estan dadas
en el Apéndice B.

El término de la tendencia de la temperatura, gsaT/ﬂt, en
(3.102) puede ser determinado de (3.99). Por lo tanto, despejando
aT/at de (3.99) y sustituyendo dicho término en (3.102) llegamos a
la ecuacidn de la tendencia de la presién:
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ESTA TESIS o bag
SAUR BE LA BBLIOTECY

2 2,
P Fl . 8 9P + F/ 0 9% + F] J(P,T) + F{ J(P,£)

Flﬁ g— = 106 —& 1
3t 3t os

3t
+F’ _J(T,£) + F'__J(V°P,P) + F;WJ(VZT,T) + F;“J(vzp,'r)

107 109
+F7 J(vir,p) + Fr kvt + RFls (e +6 +a.)
N ‘s 18 (E. + G 2
R
v O
r .
+F R.oxT, (3.108)

donde Fm,F;G,F;J,F;M,..., y F;lz estan dadas en el Apéndice B.
Utjilizando el método de Richardson, es decir, la ecuacién

(2.53), obtenemos una ecuacién similar a (3.104) (Mendoza, 1989).
Si en la ecuacién (3.63) despreciamos los términos avzb'/at,

-J(f;‘vzw', 3°) y £kt /p;az , obtenemos la siguiente
ecuacién:
v;-v £+ fov-w; - % J(P,T) (3.105)

o

donde v; estd dada por (3.51).

La ecuacidén (3.105) es muy parecida a (3.42), la gque junto
con (3.43) se satisfacen cuando el viento es geostréfico. Ahora
bien, en la determinacién de w y Pposteriormente de 8P/3t, 1la
divergencia de la velocidad horizontal (V~\I;) en (3.86) fue
obtenida de la ecuacién de la vorticidad potencial (3.63), pero si
ahora en 1lugar de usar (3.63) usamos (3.105) para obtener 1la
divergencia de la velocidad horizontal entonces la ecuacién (3.89)
para la velocidad vertical, se reduce a:

woe - g - P/ PG 1T, + g, = (p/ PLGIT(E,T)
. [oep_ (apP
v [& - (& ]!_0] (3.89a)

Imponiendo la condicién de frontera w - 0 en z = H, en
(3.89a) y procediendo de la misma manera que en la obtencién de
(3.104), encontramos que la ecuacién de la tendencia de la presién

se reduce a:
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2,
Fig 8P . FlogT(R)T) + F{pJ(P,£) + FI3(T,6) + FLK ©°T
’
+ PRF, (E, + G _+G,) (3.106)
chO

Una ecuacién similar a (3.106) es obtenida por J. Adem (1960)
calculando el términoc v'"; a partir del viento geostréfico. De
esta manera, podemos decir que (3.104) es una generalizacién de la
ecuacisn de la tendencia propuesta por Adem.

La ecuacién de la tendencia (3.104) y la ecuacién de 1la
vorticidad (3.63) son equivalentes en el sentido en gue unc puede
llegar a la ecuacién (3.104) integrando (3.63) de z = 0 a Z » Ho e
imponiendo 1la condicién de frontera Wwe 0 en z = Ho {(Mendoza,
1989) .

Las ecuaciones (3.104}) o (3.106) son cbtenidas imponiendo la
condicién de frontera w = 0 en z = Ho; es por esta razén que Adem
llama a la ecuacién de la tendencia una ecuacién geométrica
(comunicacién personal), y la validez de dicha ecuacién depende en
gran medida de la validez de la condicién de frontera mencionada.

En el MTC Ho = 9 km, a esta altura existe una velocidad
vertical comparativamente importante; ello se muestra en los
experimentos de simulacién de Manabe (Mintz, 1981) sobre la
circulacién general de la atmésfera en el plano meridional (v'§ +
w'ﬁ), realizados con el MCGA del GFDL. Dichos experimentos
muestran una velocidad vertical importante al compararla con las
de niveles m&s bajos, y que practicamente se anula a partir de los
16 km. (= 100 mb). Resultados similares muestran los experimentos
de Hare (1977).

Por lo tanto, la condici6én de que w = 0en z-= Ho puede no
ser muy realista y por consiguiente la ecuacién de la tendencia
(3.104) puede no ser adecuada para determinar la evolucién de 1la
presién P. Existe, sin embargo, otra alternativa para derivar una
ecuacién para la tendencia de P: evaluar la ecuacién de 1la
vorticidad potencial en algin nivel z = Hy- Dicha alternativa 1la
trataremos en la siguiente seccién.
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3.9 La Ecuacién de la Vorticidad Potencial no Adiab&itica.

Tomando en consideracién las aproximaciones a). y b). de la
Seccién 3.5, tenemos gue la ecuacién de continuidad (2.54) puede
expresarse como:

2w +ow .q] (3.107)
3z 1 2
con .
.- i.ap
Q- = 5 (3.108)
. . . 1,8 (ap°
L.
O AR RS [ﬁ ] (3.109)

donde p; estd dada por (3.55) Y v; por (3.51).
Usando (3.107), (3.109) Yy (3.87) tenemos:

2
tzv.v; - LR gep,1) - ti[ 3w+ Q'] + 5 . a a p°
5z | =58 5

o - 35, 5 | (3.110)

o

S\.xstituyendo (3.110) en 1la ecuacién de 1la vorticidad
potencial (3.63) se tiene:

2.0 1nzae . 2 . e 2 .
a v’ - g(eo'v?et+e,0") = [ B W+ Q -€ 1,98 (ap
3t ° ' °[ 8z '] ugp; az [az ]
2 .
+f, 1,8 [(R-VxT) (3.111)
P Bz

Ahora, usando (3.74) en la ecuacién termodindmica (3.6€6),
tenemos que &sta puede expresarse de la siguiente manera:

p’fam +v,-vr =KD + B w/y e 9P
< . -
“°[3€ ¥ ] = Q, *5E (3.112)
en donde
.o ’ «n . [ " el
Q -Q+aQ - g_z[cppn w7 > (3.113)

En la relacién (3.112) hemos despreciado los términos 6:" y
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é;. De esta manera, de acuerdo con (3.80), (3.81) y (3.82) se
tiene:

H B

..
IQ“ dz = E. + G, + G, (3.114)

o

' . olt ot
en donde hemos despreciado el término -[cppo <w T >]“H.

Diferenciando la ecuacién termodindmica (3.112) con respecto

a z y sustituyendo el resultado en la ecuacion de vorticidad
potencial (3.111), obtenemos la ecuacién de vorticidad potencial
no adiabatica:

2 . 12, . 2 = o1 8 @
2. 97 —a(£]197e%eE,0%) « ¥ £1(e F p) [E“]
. .
- 7 £2(eF pop;)"[-g—zpu]a(p,'r) + v £2(Bp)" [gi"o] [sz'r- & ]

v @B e, B (5 ) et (R 9T 3,05
o

en donde P; estid dada por (3.55b); y en .donde‘ hemos usado (3.13)
con B constante y (3.51) para calcular vq-v T , pero reemplazando
a £ por f para incorporar el efecto de la variacién del parametro
de Coriolis en el transporte horizontal de calor por viento.

Para obtener de manera directa una ecuacién diferencial
parcial para la presién P vamos a evaluar la ecuacion (3.115) en
el nivel z =« H, en donde el geopotencial eguivalente * es
directamente proporcional a la presién P. Es decir, de acuerdo con
(3.47) se tiene que:

(@), = RT(P/B) =P /p, (3.116)

Por lo tanto, evaluando (3.115) en 2z = Hy obtenemos la
siguiente ecuacién:
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2 . 2 - 2,05y 1 B_f)'
g_:_v P+ V-V (VP) + J(P,£) = ¥ £5(cF) [ )
. .
- 2 = -1 8 P 2=1f 3 p 2m 8T
vEI(E F P [FE ]lfsp,-r) +v €28 [Eo]“"[xvr 3 ]
2, = -1 NN EER 2 (R-9xt")
v e2@E ) e, B 5[ % ]]""+ (% ]m
(3.117)
donde
v=-_R xvp (3.118)

La velocidad del viento dada por (3.118) es igual a 1la
velocidad del viento geostréfico dada por (3.6) en z = H, sblo
que en lugar de usar f se usa £y

Ahora vamos a determinar cada una de las derivadas con
respecto a z evaluadas en 2= Ho:

Usando (3.55a) en (3.94) se tiene que:

) o P .

a (3P 1 3P ap _T% (arh) s .

[ az[ 3t ]] * P ( 3z "] 5E " o= [ 3z °] 5E (3.119)
z=H [] z=H 'I'D .

Usando la ecuacién de equilibrio hidrostitico (3.55c) y 1la
ecuacidén de estado (3.55b) se tiene:

a P' 9 Po -
[ az o]n; TR Ty . (3.120)
y de (3.12):
art '
Some’ = - .12
{ 2. o]uu B (3.121)

Usando (3.120) y (3.121) en {3.119) se tiene:
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.
a P g To a1 _ap
{sz )]H RT [ B, 5 ot ] (3.122)

—
gl
N

De (3.84), (3.108) y la ecuacién de estado (3.55b) se tiene:

. B(x-1)P
8P| w e —2 (3.223)
(" L:n RT:

Vamos a usar la aproximacién de la isopicna (3.101) en los
términos 8 T/at ¥y T de (3.217), es decir, vamos a suponer que en
(3.117):

T

aT o 4P

& =5 . (3.124)
T

L2 I P“ vp (3.125)
o

Sin embargo, no usaremos la aproximacién de la isopicna
{3.101) en el término J(P,T) para evitar que el transporte
horizontal por viento se anule.

Por consiguiente, usando (3.124) y (3.125) se tiene:

(xv‘r-g—tT « :: [xvzp-g—tp] (3.126)

Usando la aproximacién (3.124) en (3.122) se tiene:

[ g‘z‘[ %’Ep.]]“"“ o (3.127)

Ahora vamos a determinar los gradientes verticales de (); y de
[Q « Vo x t'] en el nivel z = Ho; para ello vamos a utilizar 1la
figura 3.2, en donde se muestra esquemdticamente 1la capa
troposférica de altura z = H, del MTC y una segunda capa superior
de altura z = H. En las dos capas vamos a considerar los niveles
z = Ho/z, z = Ho, 2= 3H/2, z = 2H, ¥y la superficie z = 0 para
determinar los gradientes mencionados.
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z = 3H /2

==

Figura 3.2. Valores de é;, 6: y Ruxx” en z - H/2 y z = 3H/2, ¥
de cvp;<w "> en z = Ho Yy z = 2H°. En la superficie z = 0, G
estd dado por (3.82).

2

En la figura 3.2 én y éc son los valores de é; y Q; en
z = H/2, respectivamente. En la superficlie z = 0 vemos que G, esta
dado por (3.82}).

De acuerdo con (3.97) =0 para 2z > Hs; vamos a suponer que
H< Ho/2; por consiguiente, podemos considerar, tal y como se
muestra en la figura 3.2, que £ .-9xt =-0a partir de z,z H/2.
Por lo tanto, de acuerdo con la figura 3.2, vamos a tomar la
siguiente aproximacién.

R-vxz R-vx<z)

zsH/2

[ a_ [ﬁ .« Vo x r']] . 223117 2
az = Ho
0 (3.128)

Vamos a suponer gue a partir de 2z = Hu [cpp;<w'"'l‘.">] = 0,

ﬁ; =0y Q; = 0. Por lo tanto:

85



[ 3 éq (éu)z=auzz- (Qu)z=H12 (3.129)

H
H o

- ot N
[a (cp, <w T >)]
- | & (c,pg
EE
z=3R/2

(c p. <w."T'">) (c p' <H.NT.">)
« p 0 x=2; p 0 zed o (3.130)
o
a ( - w-"T.1l>)
. N s _ [ tce <
Q) panre” U + [ 3z ° ° ]
z=H/2
. ot _on o et _em
5 + 6 - (e,py <Ww T >),_y ~(Gp, <Ww T >,
= Q Q H
0
= Q, + Q. +6,/H (3.131)

en donde hemos usado (2.82).

Ahora vamos a aproximar el valor de 6; y de Q; en z = Ha/z,
por su correspondiente valor medio en la capa troposférica del
MTC. Es decir:

H

&, = ';T IQ; dz = B/ H, (3.132)
o a
H
¢, =~ “ilT Iéz dz = G/ Hj (3.133)
[*]

o

en donde hemos usado (3.80) y (3.81).
Por lo tanto, utilizando (3.132) y (3.133) en (3.131) se
tiene:.

E +G +G
- T 5 2
Qe ——H, (3.134)

Sustituyendo (3.130) y (3.134) en (3.129) se tiene finalmente
que:
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2o E, +G +G
( Qu] .- T s 2 (3.135)

Usando (3.120}, (3.123), (3.126}), (3.127), (3.128) y (3.135)
en (3.117) 1llegamos a la ecuacion de vorticidad potencial no
adiabatica:

(V2 - a%)y a P +w v (V%) + J(P,£) + CVP = A2 _R_J(P,T)
=3 g () v -
2
-2 R _(E.+G_+G))
E T s 2 {3.136)
chﬂ
donde Az, As, As Yy cn son parametros dados por:
2 A -15 2
A% = 0o =~ 1.28 x 10 cm”
R 'I‘o
7 B{a-1)
A — 8.41
B8
2 A £2 16 -2
A= v o « 1,58 x 10" ° cm
R ’I‘o
A= 97 « 1039 (3.137)
RE
2
a2- 2efo o« mia1 v 10V em?
R T
Q
a=_To = 5.5
B H

c, = A°K « 8.32 x 107° g7
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Los valeores en. (3.137) han sido calculados tomando los
valores dados en el Apéndice A para las constantes bisicas del
MTCV y usando K = 6.5 x 10'° en’s”l. E1 parametro A? es conocido
como paradmetro de curvatura (Haltiner, 1980).

La ecnacién de vorticidad potencial no adiabatica (3.136) es
evidentemente mds simple que la ecuacién de 1la tendencia de 1la
presién (3.104), y expresa adem&s de manera muy directa 1la
relacién existente entre la evolucién de la vorticidad potencial y
su disipacién (COVZP), con los forzamientos debidos al transporte
horizontal de calor por viento medio ( 7«2 R J(P,T) / £ ) y al
calentamiento medio troposférico ( -)‘: R (ET + G, + G,) / cH ).

Los valores de los parametros dados en (3.137) han sido
obtenidos haciendo varias aproximaciones; por esta razén, pueden
ser variados de manera arbitraria dentro de un rango fisicamente
aceptable. Por ejemplo, Haltiner (1980, pdg. 20) utiliza A% = 5.88
%107 cm™® en un an&lisis de inestabilidad baroclinica, en un
modelo baroclinico de dos niveles. G.B. Tucker (1977) encuentra
. que, en la capa troposférica, el coeficiente K puede tener
variaciones de aproximadamente ®5x10'° cm®s™ alrededor de un
valor medio de 5x10'° cm?s™ y llegando a valores muy cercanos a
cero en 10 km de altura. Por consiguiente, es muy razonable
suponer gue el parametro co pueda tener un valor m&s bajo que el
encontrado en este trabajo. Joseph Egger y Heinz-Dieter (1983), en
un estudio sobre la variabilidad de la atm6sfera a gran escala,
utilizan la ecuacién de vorticidad:

- 2 ¥ + 3T VT +E) +CTT - 0 (3.136a)
£33

en donde ¥ es la funci6n corriente en 500 mb. Estos investigadores
usan un valor de 1x10°% s para 'Cu, el cual es aproximadamente 8
veces mas pequeflo que el nuestro; en cambio, para Az, usan un
valor entre cero y 1x107'%m™?, este dltimo muy cercano al

nuestro.
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3.10 Simplificacidn de- la Ecuacién Termodinamica.

Al igual gque la ecuacidén de la tendencia de la presién
(3.104), la ecuacién éermodinémica con vorticidad (3.99) es muy
complicada; por consiguiente, vamos a simplificar 1la ecuacién}
termodinamica de tal ‘manera que 1lleguemos a una expresién mu)'}
semejante en simplicidad a la de la ecuacién de la vorticidad
potencial (3.136). Para tal efecto vamos a aplicar la aproximacién
de 1la isopicna (3.101) a los términos de la ecuacidén (3.99)
ralagionados con la vorticidad potencial; de esta manera (3.99) se
reduce a:

[ FlLe¥ 0 + F:] %ET + F J(T,9°T) + F, J(P,£) + F _J(T,£)

- F}%(P,T) ~FK UT+F{, R -V xT =E +6G +6, (3.139)
en donde .

F,= F, + [1.-(CLASIC);][F£ + (Po/TD)F;]

F, - [1.-(CLASIC)]] F,,,

F,,, - [1.-(CLASIC?;] Fl., ’

Fr, = [1.;(CLASIC);][1.-(GEOS);] Fle . (3.140)

) - [F,zz + (Po/Tn)Flzx][1.-(CLASIC);J[1.-(GEOS);]

F -[F‘2‘+ 2(P,/THIF, , .+ (PolTo)zF‘za][1.-(CLASIC);][1.-(GEOS);]
y en donde hemos introducido los parametros opcionales (CLASIC); %
(GEOS);, los cuales valen cero © uno dependiendo del caso. Con
.(CLASIC); = (GEOS); = 0, obtenemos 1la ecuacién te{rmodin&mica
{3.139), en donde. hemos aplicado la aproximacién de la isopicna
(3.101).

Con (CLASch; =0y (GEOS); = 1 la ecuacién (3.139) se reduce
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F, 8T + F,J(P,£) +F

J(T, £} = FI(P,T) - FK ver
53

122

-ET +Gs +G2 . {3.141)

La ecuacién termodindmica (3.141) se obtiene si, en lugar de
usar la velocidad vertical dada por (3.89) para calcular la
conveccién de calor’ W,, usamos 1la velocidad vertical dada por
{3.89a), en donde la divergencia del viento horizontal se ha
calculado usando la aproximacién (3.105).

Con (CLASIC); = 1 la ecuacién termodinamica (3.139) se reduce
a la expresién clasica (3.100). .

Las funciones de calentamiento (Er + G, + Gz) que aparecen en
las ecuaciones de vorticidad potencial (3.136) y 1la ecuacién
termodindmica (3.139) son funciones gque, como veremos mas
adelante, dependen de .la temperatura troposférica y de 1la
temperatura de la superficie de océanos y continentes; por lo
tanto, es necesario considerar una ecuacién adicional que describa
la evolucién de la temperatura de la' superficie de océanos y
continentes. Dicha ecuacién expresa la conservacién de 1la energia
témica en la capa superior de los océanos y continentes, y 1la
veremés en el siguiente capftulo.
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CAPITULO 4.

LA EcuacioN DE CONSERVACION DE ENERGIA TERM!CA APLICADA A LA CaPa
" SUPERIOR, DE OCEANOS Y CONTINENTES.

4.1 La Ecuacién de Conservacién de Energia Térmica Aplicada a la
Capa Superior de los Océanos,

La ecuacibn de conservacién de energia térmica aplicada a la
capa superior de los océanos, puede expresarse en la siguiente
forma (Adem, 1970a; Mendoza, 1981):

T, 2
hsc.Ps[E5+“"VTs'KsVTs]*'ws’Es'G:’Gz (4.1)

donde hS es la profundidad de dicha capa mezclada verticalmente
por el viento, y cuyo valor estd entre los 50 y 100 metros; Cgr el
calor especifico del agua considerado constante; Pgr la densidad
del agua en la capa mezClada cuyo valor se considera constante;
Ts, la temperatura de la capa mezclada; Verr la velocidad de 1la
corriente resultante en la capa mezclada; vy Kgr el coeficiente
"austausch® para el océano y cuyo valor es dos Srdenes de magnitud
menor dque el de la atmésfera (Montgomery, 1939; Neumann, 1940;
Stomel, 1950; Adem y Mendoza, 1987 y 1988 y Mendoza, 1988).

El primer término del lado izquierdo de (4.1) (h,c p AT /8t)
representa el almacenamiento de energia té&rmica en la capa
superior ocednica; el segundo (hscspsw“ VT) Yy el tercero
(-h cspSKvT) representan las razones de cambio de energia
térmica, debidas al transporte horizontal de calor por corrientes
oceanicas y por remolinos oceanicos turbulentos de gran escala,
respectivamente; el cuarto término (ws) representa la razén de
cambio de 1la energia térmica, debida al transporte vertical
turbulento de calor dado por la capa superior oceénica a la
termoclina. Del lado derecho de (4.1) E, es el calentamiento por
radiacién solar y terrestre en la capa superior oceénica; GJ, el
calor perdide por la evaporacién en la superficie del océano; y
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G,, el calor sensible cedido por la superficie del océano a la
capa troposférica por transporte vertical turbulento.

La parametrizacié‘n del transporte horizontal de calor por
corrientes ocednicas es realizado usando para la velocidad de la
corriente resultante WST, la férmula:

L

ST SW sN) (4.2)

donde v, es la velocidad de 1la corriente ocednica normal

estacional observada, Vg es la corriente de deriva producida por
el arrastre del viento sobre la superficie ocednica, y Vg, es el
valor normal de \VS.

Las componentes del vector ws son calculadas de las
siguientes férmulas:

u, = c‘o.0126 (u,cose + v_senB)/\/sentp (4.3)
vs = C10.0125 (v_cose - u.sene)/»'senw (4.4)

donde u, y v, son, respectivamente, las componentes de ws en las
direcciones X y Y; u, y v, son, respectivamente, las componentes
de la velocidad del viento en la superficie en las direcciones X y
Y; ¢ es la latitud; C, es un pardmetro constante y 6 es el &ngulo
que mide la direccidn del vector de la corriente de deriva a la
derecha del vector de viento en la superficie. La derivacién de
las férmulas (4.3) y (4.4) es dada en detalle en otros trabajos
anteriores (Adem, 1970a; Mendoza, 1981) y estd basada en la teoria
de Ekman sobre la corriente de deriva.

Al igual gque Adem (Adem, 1964b, 1965a, 1965b, 1969a 1é7ob;
Adem y Jacob, 1968), en este trabajo vames a despreciar el

_transporte horizontal de calor por corrientes ocednicas y por

remolinos ocednicos turbulentos de gran escala, asi como el
transporte vertical turbulento de calor dado por la capa superior
oceinica a 1la termoclina. De esta manera la ecuacién (4.1) se

reduce a:

hep, g?'rs = E -G ~G (4.5)
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4.2 La- Ecuacién de Conservacién de Energia Térmica Aplicada a la
Capa Superior de los Continentes,

La capa superior de los continentes que interactua
térmicamente con la atmésfera, tiene una profundidad despreciable
comparada con la profundidad de la capa superior de los océanos
{(Adem, 1963 y 1964b); por lo tanto, vamos a suponer gue en los
continentes el almacenamiento de energia térmica es despreciable;
de esta manera, la ecuacidén (3.5) se reduce a:

0:-E -G, -G (4.5a)

Las ecuaciones (3.100), (4.5) y (4.5a) han sido usadas en
numerosos experimentos de prediccidn a un mes de las anomalfas de
la temperatura de la atmésfera y de la superficie de océanos Yy
continentes, asi como de la precipitacién, mostrando que el MTC
tiene cierta habilidad en la predicecién a largo plazo, tal y como
se muestra en dos trabajos de revisidén sobre el MTC (Adem, 1979 y
1991) .

En el MTCV las ecuaciones (3.136), (3.139), (4.5) y (4.5a)
constituyen las ecuaciones fundamentales, en donde las variables
son la temperatura, T, la presién atmosférica, P ,en el tope de la
capa troposférica (z = Hn), asi como 1la temperatura de la
superficie de océanos y continentes, T,. Por consiguiente, 1lo
tinico gque falta por determinar son las relaciones constitutivas o
51 Gy
G,y G:n' Yy para la componente vertical del rotacional del esfuerzo
del viento en la superficie, R - v x T,- En el siguiente Capitulo
veremos dichas parametrizaciones, asi como la parametrizacién del
transporte horizontal de calor por viento medio en el MTC.

parametrizaciones para las funciones de calentamiento ET, E,
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CaPiTuLO 5.
LAs PARAMETRIZACIONES O RELACIONES CONSTITUTIVAS EN EL MTCV.
5.1 Parametrizacién de las Funciones de Calentamiento.

La parametrizacién del calentamiento por radiacién solar |y
terrestre en la capa troposférica (ET) Y en la superficie de 1lgs
océanos y continentes (E;) se lleva a cabo suponiendo que la capa
de nubes y la superficie de la tierra emiten como cuerpos negros |y
que la atmésfera sin nubes emite como cuerpo negro para longitudjs

al
de co, afecta parcialmente esta emisién en las longitudes de onda
de 12um a 14um y de 16um a 18um, y emite como cuerpo negro par

de onda menores que 8um; también se supone que el contenido re

longitudes de onda mayores o iguales dque 18um, siend
pricticamente transparente entre 8um y 13um (Adem y Gardufio, 198
y 1984).

Las férmulas resultantes, linealizadas con respecto a T y

Ts, estdn dadas por:

E'r = l=’:m * F:I!oc + l:‘:u'l‘l + (lez * F:’IZEN)T; + (az + ch)I (5.1)
E = F, + Fle + F, T + F T/ + (Q +a) (1~ (1 ~Kel(l -~ a)
(5.2)

en donde los coeficientes | F:“, F:a‘ F:',z, F:u' F;‘, l=‘:|5 Y F,
son constantes dadas en detalle en trabajos previos (Adem, 1962
Adem y Gardufio, 1982; Ruiz ,1991); € es la fracién de nubes y ¢
su valor normal; T/ = T - To y ’I‘é = 'I‘S = Tg donde '.I‘s0 Y To so!
constantes y T’ « Ta y Té < Tsa son, respec?:ivamente, las
desviaciones de T y Ts; a, y bJ son funciones de la latitud y 1la
estacién; (Q + q)O es la radiacién solar total mensual recibidal
por la superficie con cielo despejado; k es una funcién de 1la
latitud; o, es el albedo de la superficie; I es la insolacién
media mensual recibida en el tope de la atmdsfera.

En la férmula (5.1), para la fraccién de radiacién solar
abgorbida por la atmésfera, se han usado las férmulas propuestas
por Adem (1964b), y en 1la férmula (5.2), para la fracciédn de

36
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radiacién solar absorbida por la superficie de la tierra, se ha
usado la férmula de Savino-Angstrdm (Budyko, 1956). La insolacién
media mensual se determina a partir de las férmula de Milankovitch
(Adem, 1962).

Para el calor sensible (Gz) y el calor perdido por
evaporacién en la superficie (Ga) se usan las siguientes férmulas
lineales (Clapp et al., 1965):

Sobre los océanos:

G, = G, + K IV | [(PL ~TL) - (T ~ T,")](Gz); (5.3)

G, =G, + KB |V | [0.981(T;

3 3N 5 - T;H) - UH(T, - Tl’l)](G:I):) (5'4)

Sobre los continentes:

1

3 (5.5)

G, = Gy + Ky IV, L L(TE = TL) = (T = T{)1(S)

1
G, =G, + (1-4d)(E -E_)I(G,), (5.6)

donde qu' GJN,ES", ’1‘." y ’.l';" son los valores normales de Gz, G:,
Es, T ¥y T;, respectivamente; Kz, l_(:.' K‘ y B son paréametros
constantes; Iv_nl es la rapidez del viento normal en 1la
superficie; Uu es el valor normal de la humedad relativa en 1la
superficie; d_’ es una funcién empirica que depende de 1las
coordenadas rectangulares X y Y del mapa; (GZ); y (G:‘):7 son
parametros que son iguales a 0 cuando G2 y G, son iguales a sus
valores normales y son iguales a 1 cuando G2 Y G, son iguales a
sus valores andémalos (normal + anomalia).

Para el calor liberado por la condensacién del vapor de agua
en las’ nubes (Gs) se usa la siguiente férmula empirica, deducida

por Clapp et al. (1965):

1 _ arT _ar aT _aT!
G, = G+ (Gs)u[b'(T' T,) +a* [ = %% u] + c" [ 5 "5 n]]

(5.7)



donde G, es el valor normal de [ d" = 2Dd’ y c" = 2Dc’ siendo D
= 408.5 km el intervalo entre punto y punto de la rejilla regular
de integracién del MICV; b’, ¢/ y d’ son funciones empiricas de X
Yy Y (Gs); es un pardmetro que es igual a 0 cuando G_ es igual a
su valor normal y 1 cuando es igual a su valor anémalo (normal +
anomalia).

La fraccién de nubes (e) es considerada como variable y su
férmula empirica estd dada por:

€ =€, + d, (6, ~G) (c); (5.8) i

donde €, es el valor normal de £; d, es una constante empirica ; y
(c); es un parametro que es igual a 0 cuando € es igual a su valor
normal y 1 cuando es igual a su valor anémalo (normal + anomalia).

Las férmulas (5.3)=(5.4) Y (5.5)=-(5.6) pueden ser compactadas
en dos férmulas - que toman en cuenta tanto océanos como
continentes:

G, = G, + (cz);wa"l[chz + (1-Gg)x3][('r; -TL) .- (T - 'r;‘)]
(5.9)

. 1 ] - - -
G, = G, * (G:)o{ GUK,B |v.n|{ 0.981(Tf - TL) - U, (T’ - T,) ]

+ (1-GY) (1-d,) (E, = E ) } (5.10)

donde G; es un parametro que es igual a cero para los continentes
y uno para los océanos. :
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5.2 La Parametrizacién del Transporte Horizontal de Calor por
Viento Medio en el MTCV (Dinamica Implicita),

En la ecuacién termodindmica (3.100), lo mismo que en la
ecuacién termodindmica (3.139), el transporte horizontal de calor
por viento medio, AD, est& dado por:

H
AD = Icvp; \v\; - v 1 dz = FI(T,P) (5.11)
o

en ?onde p; estd dado por (3.55) V; por (3.51), cambiando t‘° por f
y T por (3.13), tomando a 8 constante.

Adem (1970b) propone seis diferentes opciones para calcular
AD, de éstas s6lo usaremos en el MTCV las tres primeras por ser
las fundamentales, las otras tres son derivaciones de la segunda
opcibn; las tres opciones que usaremos son las siguientes:

Opcitn 1. La densidad p en el tope de la capa (z = Hy) se
supone constante. Esta condicién, junto con el hecho de considerar
a g como constante, implica gque las isotermas coinciden con las
isobaras y por lo tanto AD = 0.

Opcién 2. En esta opcién se prescribe el valor normal de la
presién, lo cual es equivalente a suponer un transporte horizontal
de calor por viente normal.

Opcibn 3. En esta opcién se reemp;aza en (5.11) v; por w;
dada por:

) -

vi=v, o+ (v - (5.12)

donde v; es la velocidad del viento horizontal, v; es la
velocidad del viento geostré6fico normal observado, V es la
velocidad del viento predicho, y v; es la velocidad del viento
normal predicho.

Las componentes de la velocidad v;b son obtenidas de (3.53)
¥y (3.54), cambiando £, por £y cambiando P y T por su valor normal

observado. Es decir:
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RT (H - z)
L 08P o g 8T
U ¥ Po ay Nob + —T To oy Nob . (5.13)
R T, (H, - 2)
. cap _ ‘Y garT
Vot = £ P, % Hob £T, % Mob (5.14)

donde u’ Y v, son las componentes en X y Y de v;nh y donde

PNnb Y Tu son los valores normales observados de P y T,
respectivamente.
Las componentes de v' son obtenidas de (5.13) Yy (5.14)
. . . .
reemplazando e Mab ! PN“ Yy 'I'Nnb por u, v, P, y T,
respectivamente, y suponiendo que la densidad en el tope de la

capa troposférica (p) es constante e igual a P, = PO/R T,- De esta

v

manera tenemos que:

.
.- _R_[Tg-my-2 ? Yar
u T Ta [ (] ] R 3y (5.15)
.
. R T - (H ~-2z) 9 ar
v - R ( 0 o - J & (5.16)

o

Férmulas similares son obtenidas para w;. Usando (5.12) en
{5.11) en lugar de \v', y (3.55), (3.13) con B constante, (5.13),
(5.14), (5.15) y (5.16) asi como las férmulas para \\I;, obtenemos:

AD = FJ(T,B, ) + FUI(T,T, ) - FLI(T,T,) (5.17)
donde
Fr s B 1- F, - F
B T [ RE ] a ] 2 (5.18)
F" = F* = Fo F : (5.19)
a a T e
[+

y donde Fa Y FB estan dadas por (3.76) y (3.77), respectivamente.
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La ecuacién (5.17) es una funcién lineal de 8 T/dx y & T/ay,
Y sSu uso en 1la ecuacidén termodinadmica (3.100), junto con 1la
parametrizacién de las funciones de calentamiento, conciuce a que
(3.100) sea una ecuacién diferencial parcial lineal en T. Esta
forma de incorporar la dinimica en el MTC es implicita, pues el
viento dado por (5.15) y (5.16) queda implicito en la ecuacién
termodin&mica (3.100).

En la ecuacién (5.17) la suma de los 'dos primeros términos
del lado derecho son el transporte horizontal de calor por el
viento geostréfico normal observado, el cual es prescrito; el usar
Ginicamente estos dos términos es equivalente a la opcién 2. El
Gltimo término es el transporte horizontal de calor debido a las
anomalias del viento calculadas por el modelo.

51 en lugar de usar (5.12) en (5.11) suponemos gque \v"l = \v',
entonces obtenemos que AD = 0, lo cual nos conduce a la opcién 1.
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5.3 Parametrizacién del Rotacional de Esfuerzo del Viento en la
Superficie,

Las componentes del esfuerzo del viento en la superficie (t,)
estin dadas por las siguientes férmulas parametricas (Kasahara y
Washington 1967):

T p-CDIVnI u, (5.20)
T, " paCnIWal v, (5.21)

donde 'p. es la densidad del aire en la superficie; c, es el
coeficiente de arrastre, el cual depende de la estabilidad de 1la
atmésfera; IW.I es la rapidez de la velocidad del viento en 1la
superficie, Vi ¥y T, Tyt Y
del esfuerzo T, ¥ de la velocidad v,, respectivamente.

y v, son las componentes en X y Y

En las ecuaciones (5.20) y (5.21) vamos a reemplazar a P, por
la densidad constante Poo dada por (3.91), W.I per Iwaul,’ Yoy
v, por las componentes del viento geostré&fico u. Y v calculadas
de las ecuaciones (3.53) y (3.54) en z = 0, es decir:

w eemmwar, 9% o (5.22)
- £,7, By £, oy .
v o 2fwop_ 9% st (5.23)
w " ER, WX T, 3% .

donde Tan estad dada por (3.78).
considerando lo anterior, las componentes del esfuerzo pueden
expresarse Como:

T = PuoSolVat Y (5.24)

ax ag

Ty " PoCol V! v

- (5.25)
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Usando (5.24) y (5.25) la componente vertical del rotacional
del esfuerzo del viento en superficie puede expresarse como:

R-vxcx = PG IV, R - [ Tx V-V x ¥ x-:_/lvmlz] (5.26)

donde v, es la velocidad del viento geostréfico en la superficie,
cuyas componentes estdn dadas por (5.22) Yy (5.23), y E. es la
energia cinética por unidad de masa del viento en la superficie,
es decir:

(ol + vi) (5.27)

1
E = 2
donde u,y v, son las componentes en X y Y, respectivamente, de
la velocidad del viento normal en la superficie, V_N.

Asumimos gque en (5.26) el término v, XVE / IV, 1? es
despreciable comparado con el término 7V x \v.q; de esta manera

(5.26) se reduce a: .
R-9xr =pCly IR Vx v, (5.28)
Sustituyendo (5.22) y (5.23) en (5.28) se tiene que:

. . PR T 2, _ P .9 H 2,
R-vxez, ag" a0 clv, | v°P 209 Yo clv I o1 (5.29)

o o DTD
En la determinacién de (5.29) c, se ha considerado constante
y un valor apropiado es Cj = 1.0 x 10”2, Tanto en las funciones de
calentamiento (5.3), (5.4) y (5.5) como en (5.29), I\I_"I es
prescritoc de manera que (5.29) es lineal en “p Yy veT,

101



CapituLo 6.
LA Sorucion Numerica DE LAS ECUACIONES DEL MTCV.
6.1 Anilisis de Ondas de la Ecuacién de Vorticidad Potencial,

Antes de presentar la solucién numérica de las ecuaciones del
MTCV, es conveniente determinar el tipo de ondas que se han
introducido en el HMTC al incorporar la ecuacién de vorticidad
potencial no adiabatica (3.136)., Por simplicidad, vamos a
considerar Gnicamente la parte dindmica de la ecuacién (3.136),
dado que es la que puede provocar inestabilidad numérica en la
solucién de las ecuaciones. En este caso la ecuacién (3.136) se
reduce a:

2 2 2
(vP-2% aP+V-V (VP) + B 8P +CVP = 0O (6.1)
gt M ° ax °
en donde hemos usado la aproximacién plano By, es decir:
. o

£=£ + By (6.2)
donde 8, = df/dy, es la variacién del par&metro de Coriolis en el

plano tangente al paralelo ¢ = [
Consideremos una gsolucién del tipo:

P(x,y,t) = ~U foy + Aoe““"'“) (6.3)

donde !_Ja = constante, es la componente zonal de la velocidad del
viento y k = 2n/L, L es la lengitud de la onda. La presién (6.3)
satisface la ecuacidn (6.1) siempre y cuando la velocidad de fase
c=c + .it:l cumpla las siguientes relaciones:

2

U - B_/k
oo r 2 (6.4)
1 + AS/K
- co
kcz ——m—— (6.5)
TN s aEe

donde c Yy ¢ son, respectivamente, la parte real 'Y la parte
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imaginaria de c. La velocidad de fase dada por (6.4) corresponde a
la velocidad de fase de las ondas internas de Rossby (Haltiner,
1980).

Si N es el nimero de ondas alrededor del hemisferio, i.e.,
2na cosy = N'L, donde a es el radio medio de la Tierra, entonces
podemos escribir (6.4} y (6.5) en la siguiente forma:

uo - 2Qa t:c>s’1po/N2
e T TR oz (6.6)
1 + A"a“cos wn/N
ke, = ———-—c“——- (6.7)
! 1 + 7\2a2<:caszq)0/N2 ’
en donde hemos tomado g, = 45°,

En este andlisis de ondas vamos a utilizar dos valores para
el par&metro de curvatura, A%: A% = 1.50x10 '%cm™®, valor usado
por Wiin-Nielsen (1959) en un anélisis de ondas de Rossby con el
modelo barotréSpico; este valor es muy cercano al valor teérico
obtenido en este trabajo o - 1.28x10 %cm™) y A% -
5.88x10 “cm™?, valor usado por Haltiner (1980, pA&g. 90) y del
cual hemos hecho mencién al final de la seccién 3.9.

La figura 6.1 muestra la velocidad de fase (parte real de c),
en ms", como una funcidn del namero de ondas N en Py = 45°. Los
valores de c_ son calculados para U, = 20 ms?. La linea sélida
corresponde a A% = 0, la lfinea a trazos a A% = 1.50x10'%m™ y 1a
linea a puntos a A% = 5.88x10 *%cm™. Vemos que en ondas de escala
planetaria, digamos N « 1, que corresponde a longitudes de onda de

aproximadamente 28000 km, la velocidad de fase cambia de =-9.8 ns™!

para A% = 1.50x107%m™2 a -2.56 ms' para A% = 5.88x10%cm®, es

decir, un cambio de 7.24 ms"; mientras que en ondas de escala
sinéptica, digamos N =« 8, que corresponde a longitudes de onda de
aproximadamente 3500 km, ¢ cambia de 10 ms™' a 5.19 ms”, es
decir, un cambio de 4.81 ms .

POr otro lado, la figura 6.1 muestra que un cambio de valor
en A%, de cero a 1.50x10'%m™3, no cambia apreciablemente 1la
velocidad de fase de las ondas de escala sinéptica (N = 8); sin
embargo, las ondas de escala planetaria (N = 1) experimentan un

fuerte cambio en su velocidad de fase. Por lo tanto, la velocidad
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de fase de 1las ondas de escala planetaria es fuertemente
dependiente del parametro A%. De acuerdo con Cressman (1958) y
Wiin-Nielsen (1959) 1las ondas planetarias, 1las cuales son
casi-estacionarias, son mejor predichas para valores grandes de
7«2; Nielsen sugiere usar el valor de 2% <« 1.50x107%%cm™? para la
mejor prediccién a corto plazo (uno, dos o tres dias) del
movimiento de las ondas planetarias . Es muy posible que para
predicciones a largo plazo, el movimento de las ondas planetarias

sea mejor predicho con un valor de A% = 5.88x107'°cm™® que con un

valor de A% - l.suxlo'mcm'z, dado que la velocidad de fase de los
ondas planetarias se reduce apreciablemente al usar el primer
valor de A° en vez del segundo. Por otro lado, el usar valores
grandes de Az puede proporcionar una mayor estabilidad en la
integracién numérica de la ecuacién de vorticidad no adiabAtica

(3.136) en un periodo tan largo como un mes.

~
o

I
o

g
o

-10

Velocidad de face c (m s57)
&
(-]

Figura 6.1. Velocidad de fase (c), en m s, como una funcién del
ntimero de ondas N en Py = 45°. La linea s6lida corresponde a A% -
0, la linea a trazos a A% = 1.50x10"%cm™ y la linea a puntos a

A% = 5.88x107'%em™2,
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La figura 6.2 muestra la razén de amortiguamiento de las
ondas internas de Rossby (kcn)' en 10'55", como una funcién del
nGmero de ondas N en ¢ = 45°. La linea s6lida corresponde a A% -
0, la linea a trazos a A% - 1.50x107'%cm? ¥y la linea a puntos a
2 -2

A% = s5.88x10 %cm Los valores de kc‘ son calculados para c, =
-6_=-1

8.32x10 s . En ondas de escala planetaria (N = 1), la razén de
amortiguamiento es -2.65x107's para A° =« 1.50x10 '°cm™®, que
corresponde a un periodo de 275 dias; mientras que para A .
5.88x107'%m™, es de -6.92x10"%', gue corresponde a' un periodo
de 1051 dias. Para el caso a2 - 0 la razén de amortiguamiento no
depende del nimero de ondas N y su valor es de —8.32x10'ss", que
corresponde a un periodo de 8.7 dias. En ondas de escala sinéptica
(N « 8), la razén de amortiguamiento para a° = 1.50x10 '%cm?, es
de -5.64x107%s7?, gue corresponde a un periodo de 13 dias; en
cambio para a® = 5.88x107%m?, es de -2.91x107%s™!, que
corresponde a un perfodo de 25 dias.

o

-1 4

(207%™

-2 +
-3 4
-4 4
-5 4
-6 +

-t

Razén de amortiguamiento ke

-9 L
Figura 6.2. Razén de amortiguamiente (kcl), en 10'65", como
una funcién del ntGmerc de ondas N en p = 45°. La linea sélida
corresponde a A% . 0, la linea a trazos a A% = 1.50x107'%cm™ y la

1inea a puntos a A% = 5,88x10 '%em 2.

105



6.2 La Integracién en el Tiempo de las Ecuaciones.

En la versién usual del MTC, las ecuaciones de conservacién
de energia térmica en la troposfera (3.100) y en la superficie de
los océanos (4.5) y continentes (4.5a), son usadas como ecuaciones
basicas de pronéstico a un mes. La variable b&sica predicha es 1la
temperatura, tanto de la atmésfera (T) como la de océanos Yy
continentes (T;). Como hemos dicho, la presién P, es una variable
que se prescribe usando su valor normal observado PMb.

Ahora bien, dado que las temperaturas y las funciones de
calentamiento son cantidades promediadas sobre periodos largos de
tiempol (un mes o una estacién), la solucién a un mes de las
ecuaciones de conservacién de energia térmica en 1la troposfera
(3.100) y los océanos (4.5), puede ser obtenida en uno o pococs
pasos de tiempo. Es asi que las ecuaciones (3.100) y (4.5) son
integradas con un esquema implicito, para tener estabilidad
numérica, y usando un sélo paso de tiempo de un mes (Adem, 1964b;
1970b).

Por su carActer dindmico la ecuacién de vorticidad potencial
(3.136) no puede ser integrada con un sdlo paso de tiempo de un
mes, sino que regquiere de varios pasos de tiempo mucho m&s
pequefos. En la solucién de la ecuacién de vorciciqad potencial
sin forzamientos ni disipacién dada por:

(v - a9 g_tp + vV (V’P) + J(P,£) = 0 (6.8)

se requieren pasos de tiempo de 1/2 a 1 hora para una rejilla
regular de unos 400 km sobre la que se integra espacialmente la
ecuacién (6.8) (Haltiner, 1980).

En predicecisén a corto plazo (1 a 3 dias), es usual tratar a
_ la ecuacidén (6.8) como una ecuacidn de Helmholtz para la tendencia
de la presién, es decir:

(W - A% a P = F(P) . 6.9
at { )
donde
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F(P) = -V - ¥ (v3p) - J(P,£) (6.10)

_ Dada la presién inicial y por consiguiente la funcién F(P),
la solucién de la ecuacién (6.9) proporciona la tendencia inicial
Y la presién puede ser extrapolada bacia adelante usando
diferencias finitas centradas. Es decir, en el pasc de tiempo m se
tiene que:

2P
P,,-P_ + zAt( 5 ]_ (6.11)

Pa'ra resolver la ecuacidén (6.9) sobre una regién limitada de
la Tierra, &8P/st debe ser conocida en las fronteras. En la
prediccién sobre el Hemisferio Norte en proyeccién estereogréifica
polar, si 1las fronteras estdn cerca del ecuador &P/dt puede
aproximarse a cero sobre las fronteras laterales, es decir se
puede suponer que en las fronteras hay persistencia.

Si queremos considerar la ecuacién de vorticidad potencial‘ no
adiab&tica (3.136) como una ecuacién de Helmholtz para la
tendencia de la presién y usar (6.11) para extrapolar la presién
hacia adelante en el tiempo hasta completar un mes, entonces es
muy posible que se presenten problemas de inestabilidad numérica.
Efectivamente, en la prediccién a corto plazo los términos de la
tendencia de la presién en la ecuaci6n de vortitidad (6.8} no son
despreciables, en cambio en la prediccién a largo plazo los
términos de 1la tendencia de 1la presién en la ecuacién de
vorticidad (3.136) son pequefios comparados con los demds términos.
Por esta razédn vamos a usar un nuevo esquema de integracién para
la ecuacién (3.136). Este esgquema como veremos seréd
casi-implicito.

Hagamos las siguientes consideraciones para llevar a cabo la
integracién en el tiempo de las ecuaciones del MTCV:

a). En las ecuaciones (3.136), (3.138) y (4.5) las tendencias
ap/et, aT/ét y B‘I‘S/Et son reemplazadas respectivamente por
(P—Pp)/Atz' (T-'I‘P)/At y (’I‘S-’PSP)/A!:, dande PP, 'I.‘p y T, son
respectivamente los valores de P, T y Ts en el paso de tiempo
anterior y At y At, son los intervalos de tiempo tales que AtzAtz.

b). En la ecuacién (3.136) la temperatura T, de la cual
dependen las funciones de calentamiento (ver cCapitulo 5), es
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aproximada por la temperatura del paso anterior, 'I'P,- ésto puede
resultar una buena aproximacién a un esgquema completamente
implicito si se toma At« 1 mes o si el campo de temperatura es muy
persistente.

Usando las consideraciones a) y b) en las ecuaciones (3.138)},
{3.136) y (4.5), éstas pueden expresarse como:

F._ o2+ F_|[T = Te] + F,_ J(T’,9%T%) + F,_ J(P,£) + F__J(T’,f)
128 2 129 ! 121 4 .

122
t

- Y - 2 . -
F (P, T') - F,K ¢°r’ + F; R Ux T, =E +G +G

126 (6.12)

2

2

[ V2 - 12][ P - pp] + W -7 (VPP) +3(P,£) +C %P = A

—

2

R I,

2
- A R (E-r + G, + Gz)P . {6.13)

t~<EH
v

o

R (6.14)

7 - ’
G;Ds[ T3 thp] -E, -G, -G
en donde hemos usado el hecho de que T = T'/+ T, ¥ Ts= T+ Tsu. En
la ecuacién (6.13) el subindice "P" en las funciones de
calentamiento indica que estas son calculadas wusando 1la
temperatura del mes anterior, 'I‘P, en lugar de la temperatura del
mes de la prediccién, T. En la ecuacién (6.14), D5 = pb_cshS Yy
hemos compactado en esta ecuacién las dos ecuaciones (4.5) y
(4.5a) a través del parémetro G'z"
pado gque 1las funciones de calentamiento son funciones
lineales de T’/ y Té, la ecuacidén (6.14) resulta ser una ecuacién
algebraica lineal en T’ y T;. A continuacién vamos a resolver
dicha _ecuacién para T;; para tal efecto las funciones de
calentamiento G, y G, se pueden expresar como sigue:

- - ’ -
G:l F:'m + FuT; * thT' + FIJES FIITSN FAZT)’I (6.15)
- - 14
G, = F, + F, Pl = F{ T - F Tt +F T} (6.16)
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donde

(G0}

F! «G - (1 - G;)(l-d1)ES“ ale

38 3N

1
Fo = (6,

GY KB |V,  [(0.981)
F,, == (U, / 0.981)F

1

F.o= (Gy)y (1 -GY)(1-4d,) (6.18)
Fea = Gan
Fie ™ (Gz); [ 62 K, + (1 =63) K] 1Vl

sustituyendo la fraccién de nubes dada por (5.8) en 1la
expresiébn (5.2) para E,, se tiene:

n ’ ’ 1 -
E = F, *+ F T + F T/ + F{d (€) (G, — G) (6.19)

donde

Fog=Fy v FL e, ¥+ (@+4q) (1~ (1~ ke (1-a)

Foo =~ (@+ @) (1-k (1-a) (6.20)

’ - ’
F‘B F49 * F:I‘

sustituyendo (6.19) en (6.15), y la ecuacién resultante de G,
se sustituye junto con (6.16) y (6.19) en la ecuacién
termodindmica (6.14), se encuentra que:

- v i -
TL - F,, + F 70 + F(e)ld, (G, - G) + F,T. + F_T! (6.21)

donde
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. -t _ -
F'Il " G'Z' DS(At) (1 F(:I)FIIS + Fll + FIE

-1
F_ = G!‘,' Ds(At) '.['._’;P - F!

72 38 - FI

4 * (1 - F‘J)FAB] / l:"ll

F_.=[(1~F, )F _~F_+F 1 /F
73 43 a5 42 46 71 (6.22)

75 = (1 -F‘:)F:q / F,

F_ = (F

76 + F‘ﬁ) / F

41 71

Fpp = (Fp = Pl [/ Fypy

La relacién (6.21) expresa a T, como una funcién algebraica
lineal de T’. Para el caso en gue se calcula el valor normal de Tg
de (6.21) se tiene que (G,)) = (G))) = (G)) = (e)) = 0, en este
caso, los Gltimos tres términos del lado derecho de (6.21) son
cero y por consiguiente:

Ty = Fp, + FT (6.23)
donde T; es el valor normal de T’ calculado previamente, y Fn y
En est&n dadas por (6.22) para el caso normal. Calculada T;N de
{6.23) se procede a calcular T; de (6.21).

En (6.12) el calentamiento total (E, + G, + G,) es una
funcién lineal de T’ y sus primeras derivadas espaciales, asi como
de T;. Dado que T; esté relacionada con T’ por medio de (6.21),
entonces el calentamiento total resulta ser una funcién lineal de
T* y de sus primeras derivadas espaciales. Vamos a proceder a
determinar el calentamiento total; para tal efecto sustituimos la
fraccién de nubes dada por (5.8) en ET dado por (5.1), y a la
relacién resultante de E, se le suman las de G, ¥ G, dadas por
(5.7) Y (6.16), respectivamente. En el calentamientsc total
resultante se sustituye T; dada por (6.21), 1llegando a la
siguiente expresién para el calentamiento total:

E‘r + Gs + G2 a FEQ’I" + F79F69 g_x’l" + F79F7o %T' + Fsl (6.24)

donde
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68

69

k(] 50

= ’
F7B FCIZ * FJZCH + Flﬁ

F. = ()}

o o @ (F F _+F, +bI) +1 (6.25)

7878 30

Foo = Fyy = Feet FugFpy + FoFg,

F, = F  +F  +F F_+G, +aT+ (FF =~F)T

’
a1 30 44 78 72 5N 78 76 SN

+ €, (Fi, + b.I) + (F, F_ +F,  ~F F )T/

78 77 46 79 68

- F__F 8T - F, F 8 T!
79769 % N 797n—yu

Finalmente, sustituyendo el rotacional del esfuerzo del
viento en superficie dado por (5.29) Y €l calentamiento
troposférico dado por (6.24) en la ecuacién termodindmica (6.12),
Yy (6.24) con la consideracién b) en la ecuacidén de vorticidad
potencial (6.13), 1llegamos a las siguientes dos ecuaciones
diferenciales acopladas:

2
FQ‘J(T’,VZT’) + KTV T/ + Fs_, aT + Fea a7+ F”T’ + Fgo = 0

%
(6.26)

2, 2. N
F,J(P .,v P) + CVP +F, _g;

en donde
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82 2

83 2

Faa=Fip 2L

Fls= " F,, 88

Far= (Foq = FuoFg,) / Fyy

Fag= (Fag = F,0F,0) / Fyy

Foo= (F /0t = F ) / F

a0 a3

F = 1
90
FB:!
2
+ 125[D v P ob + D”v P]
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A partir de este momento, y sbdlo por comodidad, en algunas
ocasiones llamaremos temperaturas a sus desviaciones las cuales,
como hemos visto, llevan una prima como superindice.

En la ecuacién termodindmica (6.26) hemos incluido 1la
parametrizacién del transporte horizontal de calor por viento
medio dada por (5.17), que corresponde a la opcién 3 del capitulo
6, también hemos incluido las opciones 1 y 2 de dicho capitulo; de
esta manera, hemos introducido los par&metros opcionales D, ¢ D,
¥y D, ‘en Four Fog ¥ Foe Asi, por ejemplo, si incluimos 1la
parametrizacién (5.17) entonces la ecuacién de vorticidad (6.27)
no es utilizada y sélo utilizamos la ecuacién (6.26) en donde
debemos tomar D"l = 1 Yy sz‘ qu = 0, para el casc en due

ve = 1 ¥ D, =0,

calculemos la temperatura normal ('I‘."), b4 Dvx = D,
para el caso en gque calculemos la temperatura anémala (T’). Si la
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parametrizacién (5.17) no es usada entonces la presién P debe ser
calculada de la ecuaciédn (6.27); en tal caso, debemos usar D, =
sz =0y Dv; = 1 para el caso normal y anémalo.

En F_, an y F,, de acuerdo con la consideracién b),
usamos la temperatura del mes anterior ’I‘;, en lugar de la
temperatura del mes actual T’. F;x es idéntica a Fo dada en las
relaciones (6.25) s6lo que en lugar de usar en F{" la temperatura
nomal del mes act}ial ’I"’,, hemos usado la t:gmperatura del mes
anterior 'r,'“,, de acuﬁrdo con la consideracién bj).

Las e_cuaciones (6.21), (6.26) y (6.27) ser&n usadas en este
trabajo como ecuaciones de pronéstico a un mes; las variables
basicas pronosticadas seran la temperatura de la superficie de la
Tierra T;, la températura troposférica T’ y la presién atmosférica
P. Con estas variables bisicas podremos calcular las funciones de
calentamiento dadas en la Seccién 5.1 y la circulacién de la
atmésfera dada por las ecuaciones (3.53), (3.54) y (3.89).

La temperatura de la superficie dada por (6.21) depende del
albedo. de la superficie L el cual presenta una variabilidad
mensual importante en las regiones cercanas a los polos debide a
la variabilidad mensual en 1la distribucién del hielo y de 1la
nieve. Dado que no contamos con una ecuaciédn adicional para
pronosticar la varibilidad en el albedo de la superficie, entonces
prescribiremos el albedo como un pardmetro usando su valor normal
observado o el albedo observado en la Gltima semana del mes previo
al de la prediccién por ser el date mds reciente al mes de 1la
prediccién (Aden, 1964b); lo cual resulta ser una buena
aproximacién si el exceso de hielo y nieve de la Gitima semana del
mes previo persiste durante todo el mes de la prediccién.
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6.3 Integracién Espacial de las Ecuaciones del MTCV,

Tenemos gque (6.26) y (6.27) son ecuaciones diferenciales
parciales no lineales. Dichas ecuaciones seran resueltas en
diferencias finitas utilizando el método de sobre-relajacién de
Liebmann, descrito en detalle por Thompson (1961, p&g. 92), en una
rejilla regular de 1977 puntos sobrepuesta a la proyeccién
esterogrifica polar del Hemisferio Norte. La fiqura 6.3 muestra la
regidn total de integracién del modelo y la posicién de los puntos
de la rejilla; la distancia entre punto y punto es de 408.5 km.

Figura 6.3 regién de integracién y posicién de los puntos de
la rejilla.
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Para expresar en diferencias finitas a los jacobianos en las
ecuaciones (6.26) y (6.27) y en el coeficiente F, de las
relaciones (6.28) usaremos el Jacobiano de Arakawa (Haltiner,
1280, p&g. 175), el cual elimina la inestabilidad numérica debida
a los términos no lineales en (6.26) y (6.27).

Para obtener la solucién de (6.26) y (6.27) se requieren
condiciones de frontera y condiciones iniciales; estas Gltimas las
trataremos en 1la siguiente seccién., Dada la forma de las
ecuaciones (6.26) y (6.27) se requieren condiciones de frontera
sobre T’ y 9T’ para (6.26), y sobre P y VU°P para (6.27). La
condicién de frontera para (6.26) sobre T’ es la siguiente:

= (1, (1T 21 + (Ty, (FR)) + T} [2-(FRIJD) (TO)}) (2-(2) D)

+ [T, + (T - T;‘P)][(c)f-n (6.30)

donde T;uh = 'I‘m,b - ’ro; (TC); es un par&metro igual a cero para el
primer pasc de tiempo e igual a uno para los subsiguientes pasos
de tiempo; (FR); es un par&metro igual a cero en los puntos del
interior de la rejilla y a uno en los puntos' de la frontera; (c)f
es un parametro igual a uno para el caso normal en el que se
calcula T,", y a dos para el caso anfémalo en el gue se calcula T’.
De (6.30) tenemos que en el primer paso de tiempo, en el caso
normal T’/ = T"' = T"hb sobre la frontera y en los puntos interiores
de la rejilla y en el caso anémale T/ = Tyt (T; - T;P), donde T,
es la temperatura normal calculada previamente en el casc normal,
T; es la temperatura del mes anterior y T{‘P su correspondiente
valor normal. Para los subsiguientes pasos de tiempo y en el caso
normal T’ = T} = T"‘oh en los puntos de la frontera y T’ = T", = Trlcr-
en los puntos interiores, donde ahor."a T;w es la temperatura normal
calculada en el paso de tiempo anterior, y para el caso anémalo T’
= 'r; + (T,', - T:«r) donde ahora T", es la temperatura calculada en el
paso de tiempo anterjor y T,'”, su correspondiente valor normal. La
condicion (6.30) es también utilizada en los puntos interiores
como primera estimacién de la solucién de (6.26) en el proceso de
relajacién, y permite que los ciclos de relajacidén sean cada vez
menos en cada paso de tiempo debido a que se utilizan valores de
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T’ relajados en los pasos de tiempo anteriores. Dado gque el
proceso de relajacién no afecta los valores de T’ en los puntos de
la frontera, éstos permanecen con su valor inicial, teniendo para
la frontera persistencia en las anomalias de la temperatura
troposférica, (T; - Thp) e

La condicién de frontera usual en el MTC (Adem, 1964b) se
determina de la ecuacién termodind&mica clasica (3.100}) anulando
los transportes horizontales de calor; dicha condicién de frontera
esta dada por: .
T =T (2 - (©% + [ + (T, - TN - 1) (6.30a)
donde Ty = ~Fgo / Fo ¥ T, s su valor normal correspondiente.

La condicién de frontera para (6.27) sobre P es la siguiente:

ap

K=o (6.31)

lo cual implica que en la frontera:

PP, (6.31a)

La condicién de frontera (6.31a) es considerada tanto para el
caso normal como- para el caso anémale. La ecuacién (6.31a) es
también utilizada en los puntos interiores de la rejilla como una
primera estimacién de 1la solucién de (6.27) en el proceso de
relajacién. De nuevo diremos que, como los valores de la frontera
no son modificados en la relajacidén que se lleva a cabo en cada
paso de tiempo, en la frontera hay condiciones de persistencia en
la presién.

La condicién de frontera para (6.26) sobre VT’ se obtiene
aplicando el operador laplaciano a la condicidén (6.30) y despues
extrapolando a los puntos de la frontera el valor del 9T’ de los
puntos interiores vecinos mds cercanos. La figura 6.4 muestra
claramente dicha extrapolacidn.

La condicién de frontera para (6.27) socbre el v’P se obtiene
de una manera similar a la condicién de frontera para (6.26) sobre
el viTs.
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Figura 6.4. Seccién de la rejilla, en donde el valor del ¥’ en
a, b, ¢, e, £, g Yy h es extrapolado a los ¢orrespondientes puntos
de a‘’, .b’, ¢’, e’, £/, g’ y h’, el valor del vir’ en el punto Q@ es
extrapolade a los dos puntos d; y dé de la frontera, esto mismo se
hace con los otros tres puntos de la rejilla semejantes al punto
d.
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6.4 El Método de Prediccién de las Anomalias Mensuales en el MTCV,

El método que usaremos en este trabajo para preonosticar las
anomalias mensuales de las variables atmosféricas es similar al
desarrollade por Adem (1964b) para el MTC. A continuacién
expondremos dicho método.

Consideremos que la longitud del paso de tiempo At,, en la
ecuacién (6.27) es tal que at, = At/M donde M es un entero mayor
que cero, de manera que se requieren M pasos de tiempo de tamafio
Atz para lograr un paso de tiempo de tamafio At; ahora bien, si Ato
= 1 mes y At = Atn/N, donde N es un entero mayor que cero,
entonces se requieren N pasos de tiempo de tamafio At para lograr
un paso de tiempo de tamafo at,.

Por lo tanto, para obtener una prediccién a un mes se procede
de la siguiente manera:

En el primer paso de tiempo de tamafio At y para el caso
normal:

1) Usando M pasos de tiempo de tamafio At:2 se calcula 1la
presién normal, P", de la ecuacién (6.27) usando la presién normal
del mes previo como condicion inicial y usando condicicdnes de
frontera normales, manteniendo fija, durante los M pasos de
tiempo, la temperatura inicial normal del mes previo, T""P.

ii) Usando un sdlo paso de tiempo de tamafio At, se calcula la
temperatura normal, T"., de la ecuacién (6.26), utilizando 1la
presién normal calculada en i) Jjunto con la temperatura
ap, Yy la temperatura normal
de 1la superficie del océano del mes previo, como condiciones
iniciales y usando condicicnes de frontera normales.

iii) La temperatura normal, 'rr", calculada en 1i) es utilizada
para calcular la temperatura normal de la superficie de océanos y
continentes, j usando la relacién (6.23) que es la expresién
reducida de (6.21) para el caso normal.

Calculadas las temperaturas normales de la troposfera y de la
superficie, asi como la presién normal se procede con el caso
anémalo:

iv) Usando M pasos de tiempo de tamafio Atz se calcula la
presién L_{anémala, P, de la ecuacién (6.27), usando la presién

.

troposférica normal del mes previo,
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anémala del mes previo, PF, y condiciones de frontera andmalas,

manteniendo fija, en los M pasos de tiempo, la temperatura
inicial, 'l‘;, la temperatura inicial normal, ’I"’”, y la temperatura

normal de la superficie, Tiyr calculada en iii).

v) Usando un sélo paso de tiempo de tamafio At se calcula la
temperatura anémala, T’, de la ecuacién (6.26), utilizando 1la
presién anémala calculada en iv) junto con 1la temperatura
troposférica anémala del mes previo, T",, y la temperatura |anémala
de la ;uperficie del océano del mes previo, T;P, como condiciones
iniciales, y usando condiciones de frontera anémalas, as{ c¢omo las
temperaturas normales calculadas '1"" Y ’1‘;" de las que de ‘ende el
caso anémalo.

vi) La temperatura anémala T’ calculada en v) junto| con la
temperatura normal calculada T;, son utilizadas para calgular de
(5.7) el calor latente liberado por la condensacién del vapor de
agua en las nubes ¥y de (5.8) la cubierta fraccional de nubes.
Usando ademis la temperatura normal calculada Té", se calgulan de
(6.21) 1la temperatura anémala de 1la superficie de ocganos vy
continentes, T;, de (5.1) y (5.2) los excesos de radiacidn en la
capa troposférica y en la superficie, y de (5.9) y (5.10) gl calor
sensible dado a la atmésfera por transporte vertical turbnilento y
el calor latente perdide por la evaporacién en la superficie.

Para 1los subsecuentes pasos de tiempo de tamaiio (At este
procedimientd se repite, tomando en cuenta que en cada |paso de
tiempo las nuevas condiciones iniciales son las del paso tiempo
anterior.

Observamos que en cada paso de tiempo de tamafio| At, se
calculan primerc las temperaturas normales T, Y T, Y la presién
normal P" y despues las temperaturas andmalas T’ y ’I‘é Y la presién
anémala P, asi como los calentamientos asociados rcon las
temperaturas. Por consiguiente, en cada paso de tiempo de tamafio
At se requiere resolver por relajacidn 2M veces la ecjacién de
vorticidad (6.27), M veces para el caso normal y M |para el
anbémalo, y 2 veces la ecuacién termodinamica (6.26), un paré el
caso normal y otra para el anSmalo. De esta manera, en una
prediccién a un mes se resolveran 2MN veces la ecuacidn de
vorticidad y 2N veces la ecuacién termodinamica.

120



Al finalizar los N pasos de tiempo, las anomalfas mensuales
de las temperaturas T’ y T;, asi como las de los calentamientos,
se obtienen restando 1los valores normales calculados de los
valores anémalos calculados en el N-ésimo paso de tiempo.

También al finalizar los N pasos de tiempo, la circulacién
horizontal de la atmésfera, en cualguier nivel 0 s 2z = H, se
obtiene usando las ecuaciones (3.53) y (3.54) con el parametro de
Coriolis f en lugar de fo. La velocidad vertical no serd calculada
en este trabajo; sin embargo, puede ser calculada, en cualquier
nivel 0 5 2z = H,, de (3.89) usando diferencias finitas para 1las
derivadas en el tiempo, como por ejemplo: avzp/at = (va -
vaP) /at.
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CapiTULO 7.

DETERMINACION ¥ UTILIZACION DE LAS VARIABLES EN €L NiveL pe 700
MiLIBARIOS.

7.1 Utilizacién de los Datos en el nivel de 700 Milibarios.

En la seccién anterior vimos gque para realizar una prediccién
a un mes requerimos de los valores, normales y anémalos, de 1la
temperatura de la superficie de los océanos y de la temperatura y
la presién en el tope de la capa troposférica del modelo
observados en el mes previo al de la prediccién. Desde luego que
para verificar nuestras prediciones necesitamos conocer también el
valor observado de estos campos en el mes de la prediccién.

No disponemos de valores observados de temperatura y presisén
en el tope de la capa troposférica del modelo; sin embargo, estos
pueden ser determinados a partir de la temperatura y la altura en
el nivel de 700 mb, utilizando 1las f&rmulas (3.13) con g8
constante y (3.17).

utilizando (3.13), la temperatura normal observada en el
nivel de 700 mb se puede expresar como:

T o ==~8 (H

TNob - Hu) + TNnh (7.1

‘TNob
donde ‘T’mob y H, . son, respectivamente, la temperatura y 1la
altura normales observadas en el nivel de 700 mb y Typ ©S la
temperatura normal observada en 2 = Hy, la cual puede ser obtenida
de (7.1). Es decir:

Thop = = B (Hy = Ho ) * Ton (7.2)

Los 700 mb de presién pueden ser expresados, usando (3.17),
en la siguiente manera:

T «
700 mb = P | o2 ] (7.3)
Nob

donde Pmh es la presién normal observada en z = Ho y donde Tm
esta dada por (7.2). be (7.3) podemos calcular P-nb. Es decir:
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Thon ]“ (7.4)

P« (700 mb) [
Nob T7Nub

La temperatura anémala observada en z = Ho puede ser obtenida
de una manera similar a (7.2), pero usando temperatura y altura
anémalas en 700 mb. Es decir:

+ T {7.5)

T = = B (Hy = H) 70b

o
donde Tan es la temperatura anémala observada en z = Ho, y 'I'hb y
H1oh son, respectivamente, la temperatura y 1la altura anémalas
observadas en 700 mb.

La presién anémala observada en z = Hy puede ser obtenida de
una manera similar a (7.4}, pero usando temperatura y altura
anémalas en 700 mb. Esto es:

'I'ub a B
P, = (700 mb) [ — ] (7.6)
7ob
donde T esta dada por (7.5).

La desviacién de '1"lh del valor constante To esta dada, de
acuerdo con (3.45), por:

T =T, - T, (7.7)
donde T! <« T, es la desviacién de T del valor constante T . El
valor Tﬂ puede ser expresado a partir de (7.5) usando en lugar de
ll_m’ Yy 'l‘_mh sus correspondientes valores constantes Ho_’ Y To_,:

To = =B (Hy = Hy) + T, (7-8)
Sﬁstituyendo (7.5) ¥ (7.8) en (7.7), encontramos que:

T = (T,

ob zov = Topd = B (Hy = Hy) (7.9)

Tob

Los valores de Ho_, y T, son, respectivamente, 3000 m y
268 K, que resultan de un promedio anual y Hemisférico entre 15°
.y 90° norte. En promedio se tiene que:
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I- B (H,  -H)I =1k
(7.10)

°

! Trob = Tor! * 15K
donde ' las barras paralelas verticales significan valores
absolutos. De (7.10) vemos gque del lado derecho de (7.9) el
segundo término resulta despreciable al compararlo con el primer
término, por lo que (7.9) puede aproximarse a:

Tov ™ Toop = Ton (7.11)
De la misma manera para el caso normal se tiene que:

Thor = Towen = Tor (7-12)

Las relaciones (7.4), (7.6), (7.11) y (7.12) pueden ser
usadas para determinar las condiciones iniciales y de frontera a
partir de los campos de temperatura y altura en 700 mb. En las
condiciones iniciales se usan la temperatura y altura en 700 mb
del mes previo, tanto para el caso normal como para el anémalo.

Er'I cuanto a las condiciones de frontera el usar (7.12) en
(6.30) implica que en 1la frontera, de acuerdo con la segunda
expresién de (7.10), tendriamos desviaciones del orden de 15 °K lo
cual puede generar inestabilidad numérica al calcular la solucién
de la ecuacién (6.26). Por esta razén, en lugar de usar en (7.11)
Yy (7.12) el valor de T,,r usaremos un valor mis alto; dicho valor
es 278.75 que resulta de promediar el valor caracteristico de
'L‘"nb en la frontera y el valor de Toqe

Por lo tanto en lugar de usar (7.11) y (7.12) usaremos las
siguientes relaciones:

T! =T, - 278.75 °K (7.11a)
B
Tloo® Toop - 278:75 'K (7.12a)
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7.2 Determinacién de la Altura del Nivel de 700 mb Usando la
Condicién de Equlibrio Hidrostatico.

La altura de los 700 mb es una variable que no se pronostica
directamente en el MTC; sin embargo puede ser calculada a partir
de la ecuacién de equilibrio hidrostatico (3.60), del perfil de
temperatura (3.13) con # constante y de la férmula (3.17).

En la figura 7.1 P, T y p son, respectivamente, la presién,
temperatura y densidad en la altura constante Ho7 H, ¥ Tu son,
respectivamente, la altura y 1la temperatura de 1la superficie
isobarica P, = 310 mb; P, T, Yy p_ son, respectivamente, 1la
presién, la temperatura y la densidad a la altura H,; Y H ¥y T,

son, respectivamente, la altura y la temperatura de la superficie
isobarica P, = 700 mb.

lTu

H, P,
/HolprTrP

Pog ¢ T'I

H_, ’
B T B,

-~
=

Z Zz=

Figura 7.1, Superficies isobaricas Py, = 700 mb y P = 310 mb, asi
como las correspondientes alturas H, =3 km y Hn = 9 km, de los
niveles cercanos a dichas superficies.
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Integrando la ecuacién hidrostatica (3.60) de z = H az=H,
obtenemos que:

P, - P« - pg(H - H) (7.13)

donde p = P/RT.

De (7.13) tenemos que:

H=H + (P -P) /pg (7.14)

Ajustando el valor de la constante Ho, la relacién (7.14)

puede ser usada para estimar la altura de la superficie isobarica
de los 300 mb que es una variable cominmente medida en
meteorologia.

De la relacién (3.13) podemos determinar T,i es decir:

T,- -8 (H-H) +T (7-15)

donde H estd dada por (7.14).
De (7.15) tenemos que:

T =T, +8 (K~ H) (7.16)
Usando (3.13) y (7.16) podemos determinar TL; es decir:
T, =T, +8 (H - H)

De la f6rmula (3.17) se tiene que :

P, =P ( 3,‘1’.— ]a (7.18)

de donde
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P = po[ - ]a (7.19)

Usando (3.13) y (7.19) se tiene que:

B, - Po[ '1‘: ]c! (7.20)

Usando la ecuacién de estado a la altura Hm’ es decir:
P7 = pLR TL, se tiene que:

P T, o
[ —1 [ . ] (7.21)
RT, T,

Finalmente, integrando la ecuacién de equilibrio hidrostatico
(3.60) de la altura z = Wn azs=H, se tiene que:

H,, = Ho_’ + (E'7 - Po1) / P9 (7.22)

donde P7 Y P estan dadas, respectivamente, por (7.20) y (7.21).

La férmula (7.22) serd utilizada para calcular la altura del
nivel de 700 mb a partir de la temperatura y la presién en z = Hy
calculadas por el modelo.

La férmula (7.22) se debe a Adem (comunicacién personal) y ha
sido derivada de manera que en (7.13) se pueda usar la
aproximacién de la isopicna (3.101); es decir, si no se cuenta con
el calculo de la presién P entonces puede usarse la aproximacién:
P pORT en (7.13), encontrando que:

H=H, + % (T = T,) (7.23)

de esta manera (7.23) puede ser usada en lugar de (7.14).
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7.3 Determinacidén del Viento Geostréfico en el Nivel de 700 mb.

Las componentes de la velocidad del viento geostréfico en el
nivel de 700 mb pueden ser obtenidas de (3.53) y (3.54) cambiando
t‘n por £ y tomando z = 3 km, que corresponde aproximadamente al
nivel de 700 mb, es decir:

- o7 8 P o 24 gar
U r-—fFP-3a% t T & (7.24)
o 1]
RT (H H,)
o7 38 P _ [} 07 garT
V»* TEPR W —xT, = & (7.25)

donde u, y v, son, respectivamente, las componentes de la
velocidad del viento en el nivel de 700 mb en las direcciones X, y
Y.

oOotra manera alternativa para calcular la velocidad del viento
geostréfico en el nivel de 700 mb es directamente a partir de la
altura del nivel de 700 mb (Adem, 1967):

9 s H
u, == 5 (7.26)

. 9 3 H
v, = 4 &7 (7.27)

donde H_, es calculada usando la férmula (7.22).



CapiTuLO 8.

APLICACION DEL MTCV A LA PrebiccloN NumericA DEL TiEmPo A  LarGo
PLazo.

8.1 Los Campos Utilizados en los Experimentos Numéricos.

Vamos a llevar a cabo una.serie de experimentos numéricos
encaminados a pronosticar las anomalias de la temperatura, de la
altura y de las componentes zonal y meridional de la velocidad del
viento en los 700 mb. los experimentos se pueden dividir en dos
grupos; en el primer grupo vamos a incorporar una dinamica
implicita © a prescribir la presién P por su valor normal
observado, desacoplando la ecuacién termodinadmica (6.26) de 1la
ecuacién de vorticidad (6.27;, y en el segundo grupo vamos a
incorporar una dinamica explicita utilizando 1las ecuaciones
acopladas (6.26) y (6.27).

Para llevar a cabo los experimentos usaremos, como ya 1lo
hemos mencionadeo, la férmula de Milankovitch (Adem, 1962) para
obtener la insolacién media mensual, I, y los valores normales o
climiticos de la radiacién de onda corta total mensual recibida
con cielo claro, (Q + q)o; de la absorcién fraccionaria de 1la
ingolacién por vapor de agua y polvo en la tropésfera, a,, Yy por
nubes, b:; del alpedo de 1la superficie, o de la cubierta
fraccional de nubes, €y de las funciones de calentamiento G, G,
Y Ggi de la rapidez del viento en superficie, I\I-.I; de la humedad
relativa U,; de la temperatura de la superficie; de los océanos
del mes previo; y de la temperatura y altura de los 700 mb del mes
previo y del mes de la prediccién. Estos campos climiticos estan
clasificados por estaciones y se encuentran en cuatro archivos del
MTC que llevan los nombres de las estaciones del afio, las fuentes
de donde fueron obtenidos estidn referidas en varios articulos
(Adem, 1964a, 1964b, 1985; Clapp, 1965).

Los campos anémalos iniciales para llevar a cabo las

predicciénes han sido preparados por el Centro !{acional

Meteorolégico y 1la Administracién Nacional del Océano y .la
Atmésfera de los Estados Unidos; las siglas en ingles son NMC y
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NOAA, respectivamente. Dichos campos iniciales corresponden al mes
previo al de la prediccién y sont

i) La temperatura de la superficie de los océanos.

ii) La temperatura en el nivel de 700 mb.

iii) La altura de la superficie isobirica de 700 mb.

iv) El albedo de la superficie, basado en la distribucién de
hielo y nieve en la dltima semana del mes previo al de
la prediccién.

Para evaluar nuestros resultados reguerimos de los siguientes
campos anémalos correspondientes al mes de la prediccién:

i) La temperatura en el nivel de 700 nb.
ii) La altura de la superficie isobdrica de 700 mb.

Disponemas ‘de un archive que contiene campos anémalos de

temperatura de la superficie de los océanos, temperatura en el
- nivel de 700 mb y albedo de la superficie, para un perfodo de 12

meses, de Diciembre 1982 a Noviembre 1983. En lo que respecta a la
altura anémala de 700 mb, Gnicamente contamos con un archive que
contiene 2 meses, Diciembre 1982 y Enero 1983.

Enero 1983 es el mes que hemos seleccionado para realizar las
predicciones que corresponden al segundo grupo de experimentos

En la siguiente seccién daremos un breve resumen de 1las
condiciones anémalas del afio 1983; pero principalmente del
inviernc 1982-83.
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8.2 Las candlcioﬁes AnSmalas del Afio 1983 (Afio de Nifio).

El invierno 1982-83 esg memorable desde un punto de vista
meteorolégico por varias razones:

1) La ocurrencia del fenémeno conocido como El Nifo,
caracterizado principalmente por un fuerte calentamiento de 1a
superficie ocednica del Pacifico ecuatorial, entre las costas
peruanas y el Pacifico central, el cual comienza en la primavera
de 1982 y tiene su maximo en el invierno 1982-83.

2) Los valores m&s bajos registrados desde 1935 del indice de
la Oscilacién del Sur (I0S), definido como 1la diferencia
normalizada en las anomalias mensuales de la presién atmosférica
entre Tahiti (18°s, 150°W) y Darwin (12°S, 131°E). Este indice
esta negativamente correlacionado con las anomalias positivas de
la temperatura de la superficie ocednica en el Pacifico ecuatorial
este (Rasmusson y Carpenter, 1982).

3) Grandes anomalias negativas de altura de 700 mb observadas
an el Hemisferio Norte, las cuales ocurren en el Pacifico noreste
alrededor de 45°N y 155°W. Dichas anomalias se encuentran entre
las mds grandes registradas desde 1948.

4) ‘Extraordinarias anomalias positivas en la temperatura de
la superficie continental en la mayor parte de América del Norte
(35° - 60°N) y Eurasia (40° - 65°N) y sobre dichas regiones,
fuertes anomalias positivas en la temperatura y en la altura de
los 700 mb.

5) Excesiva precipitacién e indundaciones en varias regiones
del mundo, con severas sequias en otras.

Las grandes anomalias del invierno 1982-83, asociadas con el
calentamiento de las aguas superficiales del Pacifico ecuatorial,
continuaron durante la primavera de 1983. Las extraordinarias
anomalias negativas de 1la altura de 700 mb observadas en el
Pacifico noreste persistieron hasta principios de la primavera;
sin embargo; se empezd a dar un debilitamiento conforme 1la
estaciédn avanzaba.

El gran evento El1 Nifio-La Oscilacién del Sur (ENOS), el cual
influyé definitivamente en la circulacién invernal y primaveral
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del Hemisferio Norte en el afio de 1983 (Quiroz, 1983), decrecié
dramiticamente durante el veranc y el otofio de 1983; durante el
otofio se observé un retorno a los valores normales en la
temperatura de la superficie del océano, en la presién atmosférica
al nivel del mar, en el viento en 850 mb y en el viento superior
en 200 mb sobre la mayor parte del Pacifico tropical.

Las predicciones de las anomalfias de 1la temperatura y de la
circulacién mensual de la atmésfera con un modelo hemisférico
durante un periodo donde se presenta un evento ENOS, puede tener
serias dificultades debido al efecto remoto de las anomalias
atmosféricas y ocednicas localizadas en el hemisferio opuesto a
aquel donde se integran las ecuaciones del modelo. Sin embargo,
este efecto remoto puede ser incorporado a través de las fronteras
laterales que limitan la regién de integracién del modelo, usando
condiciones de frontera adecuadas.
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8.3 Experimentos Numéricos de Prediccién, para el Periodo Enero -
Noviembre 1933, Incorporando una DinAmica Implicita en el MTCV.

En estos experimentos vamos a pronostican las anomalias de la
temperatura de 1los 700 mb utilizando dnicamente 1la ecuacidn
termodinamica (6.26). Es decir, la ecuacién termodinamica (6.26)
serd desacoplada de la ecuacién de vorticidad (6.27), de tres
diferentes maneras: a) suponiendo que la densidad en el tope de la
capa del modelo es constante y, por lo tanto, el transporte
horizontal de calor por viente medio es cero, b) prescribiendo la
presién P por su valor normal observado Pow ¥ ©) utilizando una
dindmica implicita a través de la parametrizacidén del transporte
horizontal de calor por viento medio, dada por (5.17).

Al igual que en trabajos anteriores (Adem, 1964b y 1970b)
vamos a resolver la ecuacién (6.26) utilizando un solo paso de
tiempo de un mes; es decir, vamos a considerar que At = Ato.

En los cdlculos vamos a usar los valores de los parametros
fundamentales del MTCV dados en el Apéndice A.

Para cada mes usaremos un valor diferente para el coeficiente
de Austauch, K, el cual seri encontrado de manera que el gradiente
meridional de temperatura troposférica calculado se parezca lo mis
posible al observado.

En estos experimentos de prediceién utilizaremos las
condiciones iniciales 1), i1i) e iv) referidas en la seccidén 8.1.

A los modelos con los que realizaremos los experimentos de
prediccién, que corresponden a los incisos b) y c) , y a los
experimentos mismos los vamos a denominar por el conjunto de
letras MTCVDIN, las iniciales MTCV se refieren a que se usa el
modelo termodinadmico del clima con vorticidad (MTcv), las 1letras
DI se refieren a gque se incorpora una dinadmica implicita o se
prescribe la presién, P, por lo que Gnicamente se usa la ecuacién
(6.26) o versiones simplificadas de dicha ecuacién.; y la letra N
se refiere al nGmero de la versi6n usada.

Los modelos y experimentos en donde el transporte de calor
por viento medio se desprecia y que corresponden al inciso a) los
vamos a denotar por las letras MTCVN, dQonde la ausencia de las
letras DI indica que no se incorpora la dinamica en (6.26).
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1) Experimento MTCV1.

En este experimento vamos a usar la versién clasica del MTCV;
es decir, en (3.140) vamos a considerar que (CLASIC); = 1 , Dn =
sz = 0y DvB = 0 tanto para el caso normal como para el antmalo.

Tomando (CLASIC); = 1 obtenemos automiticamente la versién
clasica de la ecuacién (3.139), y tomando en (6.28) b, =D, =0
Y qu = 0 tanto para el caso normal como anémalo, usamos la opcién
1 de la seccién 5.2. En pocas palabras, en este experimento
usaremos la ecuacién (3.100) pero despreciaremos el transporte
horizontal de calor. por viento medio; es decir, el término
~F J(P,T).

La condicién de frontera que tomaremos serd la que usualmente
se ha considerado en el MTC; esto es, la dada por (6.30a).

2) Experimento MTCV2.

Este experimento es semejante al experimento MTCV1 sbélo
gue en lugar de usar la condicién de frontera (6.30a) usaremos la
(6.30), es decir supondremos que en la frontera las anomallas de
la temperatura troposférica persisten de un mes al siguiente.

3) Experimento MTCVDIl.

Este experimento es semejante al experimento MTCVZ s6lo que
en lugar de usar la opcién 1 usaremos la opcién 2; es decir, vamos
a dincorporar el término -I-‘BJ(P,T) prescribiendo la presién P por
su valor normal observado, Punu' En este caso se tiene que: D, =
D, = 0y Dv9 = 1 tanto para el caso normal como el anémalo. De
esta manera en la ecuacién (3.100) el término -FBJ(P,T) es

remplazado por -FBJ(P"”,T).

4) Experimento MTCVDI2.

Este experimento es semejante al experimento MTCVDI! sélo que
en lugar de usar la opcién 2 usaremos la opeién 3; es decir, vamos
a utilizar una dindmica implicita usando la parametrizacién (5.17)
para el transporte horizontal de calor por viento medio. En este
caso se tiene en (6.28) que D" = 1Yy sz =D, = 0 para el caso

normal, y D" = Dy, = 1y D" = 0 para el caso andémalo. De esta

manera en la ecuacién (3.100) el término 'FaJ(Punn’T) es
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reemplazado por el término FQJ(T,P"WHF“;J(T,TWD)—FQJ(T,TN“) .

5) Experimento MTCVDI3. .

En este experimento vamos a usar la versién geostréfica del
MTCV; es decir, la ecuacién (6.141), por lo que en (3.140) vamos a
considerar que (CLASIC); =0y (GEOS); = 1. Sin embargo, usaremos
al igual que en el experimento MTCVDI2 la perametrizacién (5.17)
para el transporte horizontal por viento medio, de manera que en
{3.141) el término de transporte -FB(P,T) es remplazado por
FBJ('I‘,P"oh) + F:J(T'Tunn) - F{,J(T,T"). pade que DVl = 1 para el
caso normal y anom8lo, en el término FmJ(P,T) la presién P es
reemplazada por su valor normal observado Pmu'

La condicién de frontera que usaremos estd dada por (6.30).

6) Experimento MTCVDIA4.

En este experimento vamos a usar la ecuacién (3.139) en -su
versién completa; es decir, (CLASIC); = (GEOS); = 0. Usaremos al
igual que en los experimentos MTCVDI2 y MTCVDI3 la parametrizacidén
(5.17) para el transporte horizontal de calor por viento medio y
las condiciones de frontera dadas por (6.30). La condicién de
frontera para VT’ esta definida en la seccién 6.3,

En este experimento dado gue Dvx = 1 tanto para el caso
normal como para el andémalo, se tiene gue en (3.139) los términas
que contienen a la presién, P, son calculados reemplazando a P por
su valor normal observado, P

Nob
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8.4 Experimentos Numéricos de Prediccién, para Enero 1983,
Icorporando una Dindmica Explicita en el MTCV,

En estos experimentos vamos a pronosticar las anomalias de la
temperatura, de la altura y de las componentes zonal y meridional
de la velocidad del viento en los 700 mb utilizando la ecuacién
termodindmica (6.26) y la ecuacién de vorticidad (6.27).

En la ecuacidén termodinamica (6.26) vamos a tomar D, = D, =
[ "4 Dv9 = 1, tanto para el caso normal como para el anémalo; es
decir, se incorpora una dinsmica explicita usando la ecuacién de
vorticidad (6.27) para calcular la presién P

En la ecuacién termodindmica (6.26) vamos a usar dos pasos de
tiempo: 240 pasos de tiempo con At = 3 horas y un sdlo paso de
tiempo con At = Ato = 30 dias, en los dos casos vamos a utilizar
en la ecuacién de vorticidad (6.27), 240 pasos de tiempo de 3
horas para completar un mes; es decir, Atz = Ato/240.

Las condiciones de frontera para T/ y P estdn dadas,
respectivamenté, por (6.30) y (6.31) y las condiciones de frontera
para vore y v°P estan definidas en la seccién 6.3.

Las condiciones iniciales est&n dadas por i), ii) y iii)
referidas en la seccién 8.1. La condicién iv), referente a las
condiciones de hielo y nieve de la Gltima semana del mes previo al
de la prediccién, no seri tomada en cuenta; en su lugar usaremos
el albedo normal observado en el mes de la prediccién y de esta
manera quitaremos el forzamiento de las anomalias del albedo de la
superficie sobre la circulacién de la atmésfera y sélo
estudiaremos el efecto dinidmico que, sobre las anomalias de la

temperatura troposférica y de la circulacién zonal y meridional,,

tiene el incorporar la dindmica explicita a través de la ecuacién
de vorticidad.

Al igual que en la seccién anterior, a los modelos y a los
experimentos los vamos a denominar por el conjunto de letras
MTCVDEN, las iniciales MTCV se refieren a que se usa el MTCV, las
letras DE se refieren a que se incorpora una dip&mica explicita y
la letra Il se refiere a el ntimero de la versidn usada.
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1) Experimento MTCVDE1.
En este experimento usaremos la versién mds simplificada de

2

la ecuaci6n de vorticidad. Es decir A% = 1.50x107'%cm™, AL 7 AL =

0 y C, = 0. En este caso la ecuacién de vorticidad (3.136) se

reduce a:

(v - a?

) 8P + v, 9(9°P) + J(P,f) - O (8.1)

9
8t
la que desde luego se puede expresar en la forma (6.27).

pado gque la ecuacidn de vorticidad (8.1) estd desacoplada de
la ecuacién termodindmica (3.139), (8.1) serd integrada de manera
independiente de (3.139), ¥ el valor calculado de la presién,
desples de 240 pasos de tiempo de 3 horas, serd usado en la
ecuacién (3.139) para que con un s6lo paso de tiempo de 30 dias,
resolviendo 1la ecuacién (6.26), se determine la temperatura
troposférica,T’.

2) Experimento MTCVDEZ.
Este experimento es idéntico al experimento MTCVDEl sélo que

en lugar de usar A% = 1.50x10%m"2, usaremos A% .

2

5.88x10  %em™.

3) Experimento MTCVDE3. R
Este experimento es similar a los dos anteriores sb6lo que
ahora vamos a incorporar el término de difusién COVZP en la

ecuacién (8.1), y vamos a utilizar A% = 5.88x10 '%cm™ y el valor
tedrico C, = 8.32x107%"'. En este caso la ecuacién de vorticidad

se expresa como:
(P =-a% 8P + v-v(WP) + JI(P,E) + CVP - 0 (8.2)
3t ° o

En los siguientes experimentos vamos a usar la versién mas
completa de la ecuacién de vorticidad; es decir, la ecuacién
(3.136) . Para la ecuacién termodinadmica vamos a usar las tres
versiones contenidas en (3.139): la cl&sica con (CLASIC); =1, la
geostréfica con ((:I..ASIC):7 = 0y (GEOS); = 1, y la completa con
(CLASIC)) = 0 y (GEOS)) = 0.
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En la ecuacién termodinamica (6.26) y 1la ecuacién de
vorticidad (6.27) usaremos 240 pasos de tiempo con At = At, = 3
horas.

En los siguientes 3 experimentos vamos a usar en la ecuacién

de vorticidad (3.136) A? = 5.88x107'%cmZ, Az = 8.41x120"cm?,

A% - 1.58x107%m™ y ¢ = B.32x107%7,

4) Experimento MTCVDE4.
Usaremeos la versién clésica de la ecuacién termodinadmica
(3.139); es decir, la ecuacién (3.100).

5) Experimento MTCVDES.
Usaremos la versién geostréfica de la ecuacién termodinamica
(3.139); es decir, la ecuacién (3.141}.

6) Experimento MTCVDEG.
Usaremos la versién completa de la ecuacidén termodinamica
(3.139).

7) Experimento MTCVDE7.

Este experimento es similar al MTCVDE6, sélo que en lugar de

usar a2 = 5.88x10 '%cm™, usaremos A% -« 1.50x10%cm™2.

8) Experimento MTCVDES.

Este experimento es similar al MTCVDE7, s6lo gque ahora los

arametros aZ, Az Y C  son reducidos empiricamente a 1/3 de su
P € v o

valor original; es decir, A2 = 2.80x1077em?, a2 = 5.27x10"7cm™

v
Yy G = 2.77x107%s™"

9) Experimento MTCVDES.
Este experimento es similar al MTCVDES, s&loc que ahora en

-16 -2 - -,
o 16 2.

lugar de usar Az a 1.50x10 m °, usaremos Az = 5,88x10 cm
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8.5 Evaluacién de los Resultados,

Vamos a evaluar la habilidad del modelo para pronosticar las
anomalias de la temperatura, la altura y las componentes zonal y
meridional del viento en los 700 mb, de tres diferentes maneras:

a) Calculando el coeficiente de correlacién (r) entre las
anomalias predichas y las anomalifas observadas,

b) la raiz cuadrada del error cuadr&tico medio (recm) de las
anomalfas predichas al compararlas con las observadas,

c) el porcentaje de signos correctamente predichos de las
anomalias (pscp).

Para el coeficiente de correlacién r, vamos a usar la
siguiente férmula:

- (X(J) -§]~[Y(J)-

=]

]2 ]IIZ

donde N .es el ndmero de puntos de la rejilla tomados en
- consideracién, J es el j-é&simo punto de la rejilla, X(J) y Y(J)
son las anomalias predichas y observadas, respectivamente, y X y ¥

son los correspondientes promedios por &rea de X(J) y Y¥Y(J) los
cuales estin dados por:

J=1

(Sl sy Y (v -

J=1

r

(8.3)

|

N
X - -,“—Zx(:r) (8.4)

. =3

N
¥ . o )@ (8.5)
J=1
Para la raiz cuadrada del error cuadratico medio usaremos la
siguiente fb6rmula:
L 2 12
) (@ -%1- @ -7 ] (8.6)

J=1

recm =
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8.6 Resultados de las Predicciones
1983,

La figura 8.1 muestra,
coeficiente de Austausch (K)
MTCV2 y MTCVDIN (N = 1, 2,...,4).

para

del Periodo Enero-Noviembre

cada mes,

el valor

del

usado en los experimentos MTCVi,

La tabla 8.1 muestra la evaluacién de las predicciones de las
anomalias de la temperatura para el pericdo Enero-Noviembre 1983,

llevadas a cabo con 1los modelos MTCV1,

MTCV2 y MTCVDIN

(N

-1,

2,...,4). La tabla 8.1a muestra el coeficiente de correlacién (r),

8.1b,
el porcentaje de
columnas de la

signos
tabla
Las segundas columnas de

primeras
prediccién.
respectivamente,
MTCV1,

los valores de r,

correctamente
8.1

muestran
8.1la,

los

(pscp) .
meses de

la raiz cuadrada del error cuadrdtico medio (recm) y 8.l1c,
predichos

Las

8.1b y 8.1c muestran,
recm y pscp del modelo basico
las subsecuentes columnas muestran los excesos sobre dicho

modelo. Para el caso del coeficiente r y el pscp un exceso
positivo indica una mejoria en las predicciones; en cambio, para
1a recm indica un  mayor error en las predicciones.
s.00— Mes K
2.0 Ene. 6.5
Feb 6.0
o Mar. 5.5
6.0|— Abr. 5.0
5.0 May. 4.5
Jun. 3.5
o Jul. 4.0
3.0 Ags. 4.5
2.0k Sep. 5.0
Oct. 5.5
1o Nov. 6.5
1 i | 1 1 L ) 1 1 1 1
E F M A M J J A S [+ N

Figura 8.1 Coeficiente Austausch (K)

usado en los experimentos numéricos.
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Tabla 8.la Coeficiente de correlacién (r), obtenido
predicciones de las anomalfas de la temperatura en los
para el periodo Enero-Noviembre 1983, 1llevadas a cabo
modelos MICV1, MTCV2 y MTCVDIN (N = 1, 2,...,4). La

en las
700 mb,
con los
primera

columna muestra los meses de predicclén, la segunda muestra los

valores de r del modelo bésico o de control MTCV1

Yy 1las

subsecuentes columnas muestran los excesos sobre dicho modelo.

1 2 3 4 5 [3 7

Mes | MTeva MTCV2 |MTCVDI1({MTCVDIZ2|MTCVDI3|MTCVDI4

1983 .
Enero 0.31 0.02 ~0.02 0.00 0.01 0.02
Febrero 0.28 0.12 0.11 0.14 0.14 0.16
Marzo 0.28 0.07 0.04 0.09 0.09 0.09
Abril 0.19 0.07 0.12 0.08 0.11 0.11
Mayo 0.15 0.13 0.16 0.11 0.13 0.14
Junio 0.04 |. 0.05 0.03 0.06 0.06 0.10
Julio 0.47 0.08 0.00 0.09 | -0.01 | -0.01
Agosto 0.30 0.08 0.01 0.07 { -0.05 | -0.03
Septiembre| 0.18 0.13 0.10 0.15 0.08 0.09
ocf:ubre 0.24 0.16 0.14 0.14 0.13 0.14
Noviembre 0.18 0.02 0.03 0.00 0.02 0.03
Promedio 0.24 0.08 0,07 0.08 0.06 0.08
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Tabla 8.1b Igual que en la tabla 8.la, pero para la raiz cuadrada
del error cudritico medio (recm).

1 F 3 4 5 6 7
Mes MTCV1 MTCV2 {MTCVDI1|MTCVDIZ2{MTCVDI3|MTCVDI4
1983
Enero 1.78°c{ -0.02 -¢.01 | -0.02 | -0.02 | -0.02
Febrero 1.56 ~0.07 ~0.06 | -0,08 | -0.08 | -0.09
Marzo 1.60 -0.04 -0.03 | ~0.05 | ~0.05 | -0.05
Abril 1.42 -0.02 -0.05 -0.03 -0.04 ~0.04
Mayo 1.25 ~0.04 -6.05 | -0.03 | -0.04 | -0.04
Junioé 1.17 0.01 0.02 0.00 -0.01 -0.02
Julio 1.11 -0.05 0.00 | -0.05 0.01 0.01
Agosto 1.09 -0.03 0.00 | -0.03 0.02 0.01
Septiempre 1.03 ~0.04 -0.03 ~-0.04 -0.02 -0.02
Octubre 1.06 -0.05 ~0,04 | -0.04 | -0.04 | -0.04
Noviembre 1.55 -0.01 ~-0.01 0.00 [ -0.01 | -0.01
Promedio 1.31 -0,03 ~0.02 | -0.03 | -0.02 | -0.03
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Tabla 8.1qd Igual que en la tabla 8.la, pero para el porcentaje de
signos correctamente predichos’ (pscp).

1 2 3 4 5 6 7

Mes MTCV1 MTCV2 (MTCVDI1|MTCVDI2|MTCVDI3|MTCVDI4

1983
Enero 61.5 % 0.1 -0.9 -0.1 1.2 2.2
Febrero 58.4 2.0 2.3 3.5 4.9 5.1
Marzo 60.3 4.0 3.1 5.2 4.2 4.1
Abrii 58.2 -2.7 3.1 -2.4 2.4 2.3
Mayo 57.1 4.7 3.0 2.4 2.4 2.2
Junio 55.9 2.4 2.5 2.7 4.4 4.0
Julio 63.6 8.7 3.9 9.5 2.6 3.4
Agosto 50.8 5.4 0.1 4.9 0.2 1.0
Septiembre| 60.6 6.9 2.2 8.4 2.6 3.0
octubre 67.3 2.2 -1.1 =1.4 0.4 2.5
Noviembre 58.7 1.5 2.7 0.9 2.4 2.4
Promedio 60.2 To3.2 1.9 3.0 2.5 2.9
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8.7 Resultados de las Predicciones de Enero 1983,

La tabla 8.2 muestra las evaluaciones de las predicciones
para Enero de 1983 de las anomalias de la temperatura, la altura y
las componentes zonal y meridional de la velocidad del viento en
los 700 mb, 'rm, H7DN' Yo Y- Voo respectivamente, llevadas a
cabo con los modelos MTCVDEN (N = 1, 2,...,9), dichas anomalias se
muestran en las primeras columnas de la tabla 8.2.

La tabla 8.2a muestra el coeficiente de correlacién (r),
8.2b, la raiz cuadrada del error cuadritico medio (recm) y 8.2c,
el porcentaje de signos correctamente predichos (pscp).

La tabla 8.3 muestra el coeficiente de correlacién para los
correspondientes campos normales calculados: '1‘7", H-m' W, ¥ Vo

Las columnas de las tablas 8.2 y 8.3 estdn numeradas en la
parte superior, y las tablas estan divididas en tres partes, la
primera parte contiene, en la segunda columna, como modelo basico
o de control el MTCVDEl1l, la segunda parte el MTCVDE2 y la tercera
parte el MTCVDE4, las columnas restantes 3, 4 y 5 contienen los
excesos sobre dichos modelos de control.

En todos los experimentos (N = 1, 2,...,9), las componentes
zonal y meridional de la velocidad del viento en los 700 mb han
sido calculadas usando 1as férmulas (7.24) y (7.25). Para las
componetes zonal y meridional predichas hemos usado la presién (P)
y la ‘temperatura troposférica (T) predichas por los modelos
MTCVDEN, mientras que para las componentes zonal y meridional
observadas hemos usado la presién y la temperatura troposférica
calculadas a partir de los campos observados de temperatura y
altura en los 700 mb, para el caso normal, de las férmulas (7.4) y
(7.2), respectivamente, y para el caso anémalo, de las férmulas
(7.5) y (7.4), respecﬁivamente. La altura del nivel de 700 mb ha
sido calculada con la férmula (7.22), usando la presién (P) y 1la
temperatura troposférica (T) predichas por los modelos MTCVDEN, y
por supuesto, hemos usado la altura observada del nivel de 700 mb
para la verificacién de la prediccién de este campo.

Las figuras que a continuacién se dan muestran las
predicciones para Enero de 1983. . )

La figura 8.2 muestra las predicciones de las anomalias de
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,la temperatura, en grados centfgrados, en los 700 mb. La figura
'lﬂs.Za muestra la predicciédn con el modelo MTCVDI4 en donde se usa
la versién completa de la ecuacibén (6.26) y la incorporacién de
una dindmica implicita usando la opci6n 3 de la seccién 5.2 y la
figura 8.2b muestra la prediccién con un modelo m&s actual, el
MTCVDE2, en donde la presién P se calcula de la ecuacién (8.1).
La figura 8.2c muestra las correspondientes anomalias observadas
en Enero de 1983 y la figura 8.2d, las anomalias observadas en el
mes previo; es decir, Diciembre de 1982.

La figura 8.3 muestra las predicciones de las anomalfias de
las componentes zonal y meridional de la velocidad del viento (en
metros por segundo) en 700 mb. Las figuras 8.3a y 8.3b muestran,
respectivamente, las compconentes zonal y meridional predichas con
el modelo MTCVDE2 y 8.3c y B8.3d muestran las correspondientes
componentes zonal y meridional observadas.

La figura 8.4 muestra las predicciones de las anomalfas de la
altura (en metros) del nivel de 700 mb; 8.4a muestra las
predicciones con el modelo MTCVDE2, y 8.4b muestra las
correspondientes anomalias observadas.

La figura 8.5 muestra los cdlculos de los campos normales,
usando el modelo MICVDE2. La figura 8.5a muestra la temperatura
normal (en grados centigrados) de los 700 mb calculada por el
modelo y 8.5b muestra el correspondiente campo normal observado.

La figura 8.5c¢c muestra la altura normal (en decémetros) del
nivel de 700 mb calculada por el modele y la figura 8.5d muestra
el correspondiente campo normal observado.

Las figuras 8.5e y 8.5f muestran, respectivamente, 1las
componentes zonal y meridional de la velocidad del viento normal
(en metros por segundo) en los 700 mb calculadas por el modelo y
las figuras 8.5g y 8.5h muestran las correspondientes componentes
zonal y meridional observadas.

Las figuras 8.6 y 8.7 muestran las predicciénes de 1las
anomalias de la temperatura (en grados centigrados) de los 700 mb
usando el modelo MTCVDE3 y el modelo MTCVDE9. En el MTCVDE3 se usa

. la ecuacién de vorticidad (8.2) y en el MTCVDE9 se usa la ecuacién
de vorticidad (3.136) con los pardmetros Ai, A: y ¢, reducidos a
1/3 de su valor original.
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Tabla 8.2a cCoeficiente de correlacién (r) obtenido en las
predicciones (Enero de 1983) de las anomalfas de la temperatura,
la altura y las componentes zonal y meridional de la velocidad del
viento en 700 mb (primera columna), llevadas a cabo con los
modelos MTCVDEN (N=1,2,...,9). Las columnas 3, 4 Y 5 contienen los
excesos sobre los coeficientes de correlacién obtenidos con los
modelos de control MTCVDEl, MTCVDE2 y MTCVDE4 (segunda columna}.

1 2 3 4 5
Anomalias MTCVDE1 MTCVDE7 MTCVDES MTCVDES
T,D" 0.18 0.01 -0.03 0.15
H7DN 0.31 -0.04 0.09 0.15
U, ow 0.28 ~0.16 0.02 0.03
Voon 0.20 0.10 0.15 0.19
Anomalfas MTCVDE2 MTCVDE3 MTCVDE6 MTCVDES
T'IDN 0.26 0.07 g.07 0.07
H7nu 0.42 -0.13 ~0.04 0.04
u, o 0.24 0.04 -0.04 0.07
Voon 0.24 0.04 0.08 0.15
Anomalias MTCVDE4 MTCVDES MTCVDE6 MTCVDES -
'1‘7,”l 0.18 0.13 0.15 0.15
H_“”‘ 0.27 0.12 0.11 0.19
U, o 0.09 0.13 0.11 0.22
Voo 0.21 0.11 0.11 0.18
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Tabla 8.2b Igual gue en la

tabla 8.2a,

pero para la

raiz cuadrada

del error cuadridtico medio (recm).

1 2 3 4 5
Anomalias MTCVDEL MTCVDE7? MTCVDES MTCVDE9
Toow 2.26 °c -0.46 -0.43 ~0.52
H ooy 51.6 m ~6.50 ~8.40 -10.1
U 5.83 m/s -1.52 -1.89 ~1.90
Voow 4.71 n/s ~1.65 ~1.70 -1.76
Anomalias MTCVDE2 MTCVDE3 MTCVDE6 MTCVDE9
i . 2.01 ‘c -0.26 -0.27 -0.27
Hoou 45.1 m -0.10 -1.00 -3.60
Ui 5.56 m/s -1.61 -1,52 -1.63
Voow 4.32 n/s -1.25 -1.29 ~-1.37
Anomalias MTCVDE4 MTCVDES MTCVDE6 MTCVDES
Toow 1.81 °¢c -0.07 -0.07 -0.07
H oo 44.9 m -1.10 -0.80 -3.40
u 4.32 m/s -0.30 -0.28 -0.39
Vion 3.31 m/s -0.28 -0.28 ~0.36
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Tabla 8.2c Igual que en la tabla 8.2a, pero para el porcentaje de
signos correctamente predichos (pscp).

h 2 3 4 5
Anomalias MTCVDEl MTCVDE7 MTCVDES MTCVDES
T_,D. 60.0 % -1.1 -3.9 1.2
H1Dn 65.0 % -4.9 3.8 -1.0
u_””‘ 60.3 % 5.7 2.1 0.4
Voos 56.5 % 3.2 4.8 8.2
Anomalias MTCVDE2 MTCVDE3 MTCVDE6 MTCVDES
'I‘,,n- 57.6 % 4.4 3.2 3.6
H7n- 61.9 % -2.6 -0.9 2.1
L 8.3 % -0.8 -0.2 2.4
Voon 64.3 % -9.3 -1.8 0.4
Anomalias MTCVDE4 MTCVDES MTCVDE6 MTCVDES
T_’n. 52.6 % 9.2 8.2 8.6
- 57.6 % 4.6 3.4 6.4 .

Yook 52.8 % 4.1 5.3 7.9
Viow 52.7 % 9.3 9.8 12.0
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Tabla 8.3 Igual que en la tabla 8.2a, sélo que ahora el
coeficiente de correlacién (r) es para los correspondientes campos
normales calculados (primera columna}).

1 2 3 4 5
Norl;\ales MTCVDE1 MTCVDE?7 MTCVDES MTCVDES
'l',“‘ 0.96 0.00 0.01 0.00
H_”‘ 0.93 0.00 0.01 0.01
u, . 0.46 -0.10 =0.07 0.12
Vo 0.22 -0.07 0.01 =0.04
Normales MTCVDE2 MTCVDE3 MTICVDE6 MTCVDES
T_”‘ 0.96 0.01 0.00 0.00
H_," 0.94 ~0.07 -0,02 0.00
L. 0.58 -0.50 ~0.17 0.00
Vou 0.07 -0.19 0.09 0.11
Normales MTCVDE4 MTCVDES MTCVDE6 MTCVDE9
' 'l’_”. 0.96 0.00 ¢.00 0.00

. H7. 0.91 0.02 0.01 0.03
u, . 0.38 0.06 0.‘03 0.20
Vaou 0.13 0.01 0.03 0.05
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Figura 8.3 (contimuacién). &.3¢c y 8.3d wmuestran, los
correspondientes valores observados de las figuras 8.3a y 8.3b.
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Figura 8.4. Anomalias de la altura de los 700 mb, en metros,
para Enero de 1983. 8.4a nmuestra las anomalias pronosticadas por
el MTCVDE2 y 8.4b muestra los correspondientes valores observados.
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Figura 8.5 (continuacién) . 8.5e y 8.5f - muestran,
respectivamente, las componentes zonal y meridional de la

velocidad del viento, en metros por segundo, calculadas por el
modelo.
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Figura 8.6. Anomalias de la temperatura del aire, en grados
centigrados, en los 700 mb pronosticadas por el MTCVDE3 para Enero
de 1983,
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8,8 Discusién de los Resultados,

La figura 8.1 muestra gque el coeficiente Austausch (K)
encontrado en este trabajo tiene valores mids grandes en los meses
de Invierno y Otofio que en los meses de Primavera y Verano, dicho

coeficiente tienme un valor minimo en Junio (3.5x10'°cmzs") Yy
valores maAximos en Enero y Noviembre (6.5x10'°¢:mzs") . En
Invierno se tiene un coeficiente promedio de 6.25x10'°cm‘°‘s", en
Primavera de 5.0x10'Ym’s™, en Verano de 4.0x10%m’s™ y en
otofic de 5.67x10'%m’s™. En 1la primera versién zonalmente
promediada del MTC (Adem, 1962), Adem encuentra valores algo més
bajos para K: 4.0x10%m%s™? en Invierno, 2.33x10"%m®s! en

Primavera, 0.08x10'%cm’s™ en Verano y 3.67x10'%cn’s™’ en Otofo.

La tabla 8.1 contiene las evaluaciones de las predicciones de
las anomalias de la temperatura de les 700 mb. Las columnas 2 y 3
muestran las evaluaciones usando los modelos cldsicos MTCV1l y
MTCV2 que no incorporan el transporte horizontal por viento medio.
La comparacién de las columnas 2 y 3 mnmuestra que el usar como
condicién de frontera a la persistencia (columna 3) da de manera
sistemdtica mejores predicciones que el suponer que en la frontera
no existe transporte horizontal de calor por viento medio y por
turbulencia de gran escala (cclumna 2); el exceso del modelo MTCV2
sobre el modelo de control MTCVI es en promedio 0.08 para el
coeficiente r, =-0.03 para la recm y 3.2 para el pscp.

Las columnas 4 muestran las evaluaciones de las predicciones
con el modelo clasico MTCVDI1 gque incluye el transporte horizontal
de calor por viento normal observado (opcién 2 de la seccibn 5.2);
el exceso del modelo MTCVDI1 sobre el modelo de control es en
promedio 0.07 para r, -0.02 para recm y 1.9 para el pscp. Sin
embargo, la comparacién de las columnas 3 y 4 indica que, al menos
en el periodo escogido, la habilidad de prediccién del modelo
MTCVDI1 es ligeramente inferior a la del modelo MTCV2 gque no
incluye transporte horizontal de calor por viento medio.

Las columnas 5 muestran las evaluaciones de las predicciones
con el modelo clasico MTCVDIZ2 gue incluye la parametrizacién 5.17
para el transporte horizontal por viento medio (opcién 3 de 1la
seccién 5.2); el exceso del modelo MTCVDI2 sobre el modelo de
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control es en promedio, 0.08 para r, -0.03 para la recm y 3.0 para
el pscp, lo que indica que la habilidad de prediccién del modelo
MTCVDI2 es en promedio pricticamente igual a la del modelo MTCV2.
Sin embargo, en algunos casos particulares el MTCVDI2 da un
coeficiente r y un pscp mas alto, dichos casos son Febrero, Marzo,
Abril, Junio, Julio y Septiembre, y una recm mas pequefia para
Febrero, Marzo, Abril y Junio.

Las (Gltimas columnas de la tabla 8.1 muestran las
evaluaciones de las predicciones de los modelos que incorporan
ademis de la dinsmica implicita (opcién 3 de la seccién 5.2), 1la
conveccién de calor por movimiento vertical, usando la versién
geostrS6fica, modelo MTCVDI3 y la versién completa, modelo MTCVDI4.
La comparacién de las columnas 6 Yy 4 muestra que la habilidad de
predicéién del MTCVDI3 es en promedic practicamente igual a la del
modelo MTCVDI1; mientras que la comparacién de las columnas 7, 5 y
3 muestra que la habilidad de prediccién del modele MTCVDI4 es en
promedio pricticamente igual a la de los modelos MTCVDIZ y MTCV2.
Sin embargo, la comparacién de los modelos MTCVDI4 y MTCVDI2
muestra que en algunos casos particulares el MTCVDI4 tiene una
predictabilidad m&s alta que el MTCVDI2; a saber, un coeficiente r
m&s alto para Enero, Febrero, Abril, Mayo, Junio y Noviembre, una
recm mas pequefia para Febrero, Abril, Mayo, Junio y Noviembre y un
pscp m&s alto para Enero, Febrero, Abril Junio, Octubre y

Novienmbre.
La tabla 8.2 muestra las evaluaciones de las predicciones
para Enero 1983 de las anomalfas Tnm’ H-mu' oy ¥ Voo llevadas

a cabo con los modelos MTCVDEN (N = 1, 2, ...,9) en donde se
incorpora la ecuacién de vorticidad potencial (3.136).

En la primera parte de la tabla 8.2 y en las columnas 2, 3 Yy
4 se nuestran, respectivamente, las evaluaciones de los medelos
MTCVDE1l, MTCVDE7 y MTCVDES, que se caracterizan por tener el mismo
parametro de curvatura a% = 1.50x107'%m™. En las mismas columnas
2, 3 y 4, la segunda parte de la tabla 8.2 contiene las
evaluaciones de las predicciones con los modelos MTCVDE2, MTCVDE3
y MTCVDE6, que se caracterizan por tener el mismo parametro de
curvatura A% = 5.88x107'%m™. La tercera parte de la tabla 8.3 se
tiene en las columnas ya mencionadas a las evaluaciones de las
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predicciones con los modelos MTCVDE4, MTCVDES y MTCVDE6, que se
caracterizan por incorporar de manera completa la ecuacidén de
vorticidad (3.136) y tener los mismos parametros ).z, Az, A\z, y Co’

En la columna 4 de la primera parte de la tabla 8.2 y en la
columna 5 de las tres partes de esta tabla se tienen las
evaluaciones de los modelos MTCVDES y MTCVDES, en donde los
parametros Ai, ).‘2, y C, se han reducido empiricamente a 1/3 de su
valor tebrico. En el MTCVDE9 el parémetro de curvatura A% .
5.88x107'%m™.

En los modelos de las columnas 2, 3, 4 y 5 de la primera y
segunda parte de la tabla 8.2 se usa la versién completa de la
ecuacién termodindmica (3.139); en cambio, en la tercera parte de
esta tabla se tiene en la columna 2 el modelo MTCVDE4 que usa la
versisdn clédsica de la ecuacién (3.139), en la columna 3 el modelo
MTCVDE5S gue usa la versidn geostréfica de (3.139) y en las
columnas 4 y 5 los modelos MTCVDE6 y MTCVDES gue usan la versién
completa de (3.139).

La comparacién de los modelos MTCVDEl1 y MTCVDE7 muestra que
el .usar la ecuacién de vorticidad completa (3.136) en lugar de la
ecuacién de vorticidad simplificada (8.1) aumenta el coeficiente r
y el pscp en las predicciones de Vooud sin embargo, en las
predicciones de H_mN y u,. se disminuye significativamente el
coeficiente r y el pscp. El MTCVDE7 da una recm mis pequefia que el
MTCVDEl1 en las predicciones de las cuatro anomalias Tﬂm, H_m",
YWoon ¥ Voow®

La comparacién de los medelos MTCVDE7 y MTCVDES indica que en
este (ltimo, las predicciones de Howe Yoy Y Voo mejoran al
reducir a 1/3 los valores tedricos de Az, A: Y C,. Sin embargo,
las predicciones de Tm" son mejores con el MTCVDE7 que con el
MTCVDES.

La comparacién de los modelos MTCVDE2 y MTCVDE3 indica que el
MTCVDE3 da en las predicciones un coeficiente r mds grande para
Toont Yow ¥ Voo Y considerablemente mas pequefio para H, i en
cambio, el MTCVDE3 da en todas las predicciones una recm mnis
pequefia que el MTCVDE2, lo cual se debe, como veremos mis
adelante, a gue el efecto del término de difusi6n COVZP en la
ecuacién de vorticidad 8.2, es disminuir la amplitud de las
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anomalias pronosticadas, y, por consiguiente, la recm resulta ser
menor parda el MTCVDE3 que para el MTCVDE2.

La comparacién del modelo MTCVDE6 con los modelos MTCVDE2 y
MTCVDE3 muestra que el usar la ecuacién de vorticidad completa
(3.136) en lugar de las versiones simplificadas 8.1 y 8.2, mejora
en términos generales la prediccién de Voy+ ER la comparacién de
estos tres modelos vemos gqgue el MTCVDE3 es el gque da las
predicciones mis bajas en cuanto al pscp se refiere.

La comparacién de los modelos MTCVDE4, MTCVDE5S y MTCVDE6 de
la tercera parte de la tabla 8.2 muestra que los modelos MTCVDES y
MTCVDE6, los cuales incorporan la conveccién de calor en la
ecuacién termodin&mica (3.139) usando, respectivamente, la versién
geostréfica y la versién completa, dan mejores prediciones que el
MTCVDE4, el cual no incorpora la conveccién de calor.

En las tres partes de la tabla 8.2 la comparacién del modelo
MTCVDE9 con todos los demds modelos, muestra que el modelo MTCVDES
es el que, en términos generales, da las mejores predicciénes.

Finalmente la tabla 8.3 muestra el coeficiente de correlacién
r encontrade en el cdlculo de los campos normales Tm' H7n' u,. Y
Vgt La tabla 8.3 esti ordenada de la misma forma que la tabla
8.2. En la tabla 8.3 observamos que el modelo MTCVDE3 es el que da
los peores cédlculos de los campos normales, incluso en el cédlculo
de Vou 5 obtiene una correlaciédn negativa, lo cual se debe a gue
la componente meridional de la velocidad del viento calculada por
el modelo estd completamente defasada con respecto al campo
observado. Contrariamente, los modelos MTCVDEl1 y MTCVDES, laos
cuales usan un pardmetro de curvatura A% - 1.50x10"5, son los que
dan los mejores resultados en el cilculo de la componente Vou® La
correlacién mas alta en el cdlculo de la componente zonal L. la
dan los modelos MTCVDEZ y MTCVDE9, aunque también el meodelo
MTCVDE1l da un coeficiente de correlacidén comparable a estos dos
modelos.

Una cosa importante de sefialar en los campos normales
calculados por los modelos, es gue los coeficientes de correlacién
de las componentes zonal y meridional de la velocidad del viento
normal, son significativamente mads bajos que los coeficientes de
correlacién de la temperatura y la altura de los 700 mb, los
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cuales préacticamente en todos los casos rebasan el valor de 0.90.
Lo anterior se debe a que la velocidad del viento esta dada en
términos de las primeras derivadas espaciales de los campos P y T
calculados, mientras que 1los campos Tm y H, se determinan
directamente de estos campos; por consiguiente, si los campos P y
T no tienen gradientes en las direcciones zonal y meridional
aproximadamente igual a los de los campos observados, dardn una
descripcién inadecuada de las componentes zonal y meridional de la
velocidad del viento. Por otro lado el coeficiente de correlacién
proporciona una manera adecuada de evaluar objetivamente la
similitud entre dos campos; sin embargo, aunque dos campos sean
similares segGn el criterio del coeficiente de correlacién r, ello
no garantiza que sus derivadas espaciales direccionales sean
similares de acuerdo a este criterio.

La comparacién de las figuras 8.2a y 8.2b, las cuales son
obtenidas, respectivamente, por los modelos MTCVDI4 y MTCVDEZ2
muestran una caracteristica muy importante: las anomalias
pronosticadas por el modelo MTCVDE2 tienen amplitudes
significativamente m&s grandes que las de las anomalias
pronosticadas con el modelo MTCVDI4, salvo en las fronteras
laterales, en donde en la figura 8.2a se observan las amplitudes
de la persistencia significativamente m&s grandes que en el resto
del mapa. La comparacién de las figuras 8.2a y 8.2c muestra que el
modelo MTCVDI4 tiene cierta habilidad en pronosticar el signo de
las anomalias, de acuerdo con la columna 7 de la tabla 8.1c el
pscp por el MICVDI4 es 63.7 % para el caso de Enero 1983.

La comparacién de las figuras 8.2b y 8.2c muestra que el
modelo MTCVDE2 también tiene cierta habilidad en pronosticar el
signo de las anomalias; de acuerdo con la columna 2 de la segunda
parte de 1la tabla 8.2c, el pscp por el MTCVDE2 es 57.6 %,
porcentaje algo menor que el del modelo MTCVDI4. Sin embargo, el
modelo MTCVDE2 pronostica anomalias que el MTCVDI4 no puede
pronosticar; por ejemplo, las fuertes anomalias pronosticadas con
el MTCVDE2 (figura 8.2b) concuerdan bastante bien con las
anomalias observadas (figura 8.2c). Es importante notar que 1las
anomalias positivas observadas en la parte central y oeste de los
Estados Unidos y el Canada han sido correctamente pronosticadas
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por el MTCVDE2 tanto en signo como en tamafio; por otro, lado la
anomalia negativa que se observa en casi todo la Republica
Mexicana, el golfo de México y a lo largo de toda la costa este de
los Estados Unidos también ha sido correctamente pronosticada por
el MTCVDE2.

La comparacidén de la figura 8.2d, que corresponde a las
anomalias observadas en el mes previo, con la figura 8.2c muestra
que hay una inversit6n en el signo de las anomalias en casi toda
América del Norte incluyendo la RepGblica Mexicana; este cambio se
debe , segGn Adem (comunicacién personal), a la anomalia en la
componente meridional de la velocidad del viento observada en 700
mb . (figura 8.3d), la cual estd en concordancia con la
correspondiente anomalia pronosticada por el MTCVDEZ2 (figura
8.3b). De acuerdo con la figura 8.3d sobre las partes central y
oeste de los Estados Unidos y Canada se da una disminucién en el
viento meridional, el cual en esas regiones va de norte a sur
(figura 8.5h), provocando con ello un calentamiento del aire en
las regiones mencionadas, qgue es correctamente pronosticado por
el MTCVDE2; de la misma manera, en el este de los Estados Unidos
y Canada y sobre la RepGblica Mexicana se da una disminucién en el
viento meridional normal, el cual en dichas regiones va de sur a
norte (figura 8.5h), provocando con ello un enfriamiento en el
aire en dichas regiones que es correctamente pronosticado por el
MTCVDE2.

Hay otras regiones en donde el MTCVDE2Z ha pronosticado
adecuadamente las anomalias de la temperatura en los 700 mb, como
por ejemplo, la intensificacién en la anomalia negativa de gran
escala en el Pacifico central, la cual efectivamente se da sobre
dicha regién (figura 8.2c).

La comparacién de las figuras 8.3a y 8.3b con las
correspondientes figuras 8.3c y 8.3d muestra gue las prediciones
de las anomalias de las componentes zonal y meridional de la
velocidad del viento en 700 mb (figuras 8.3a y 8.3b), son
pronosticadas bastante bien en signo y tamafio (\}er las tablas 8.2a
Yy 8.2c en la segunda parte y columna 2, en donde r = 0.24 para
ambas componentes y pscp = 58.3 % para la componente zonal y 64.3
% para la componente meridional).
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La figura 8.4a muestra gque las anomalias de la altura de los
700 mb pronosticadas por el MTCVDE2 concuerdan bastante bien en
signo (61.9 %, ver la tabla 8.2c) con las observadas (figura 8.4b)
sobre todo en el océano Pacifico, Estados Unidos, Canada, sur de
la Replblica Mexicana, gran parte de Europa y norte de Africa; sin
embargo, las anomalias pronosticadas son algo mas pequefias gue las
cbservadas.

La figura 8.5 muestra en cada una de sus partes el calculo de
los campos normales usando el MTCVDE2. Las figuras 8.5a, 8.5Cc y
8.5e, que corresponden a los campos normales pronosticados Tm'
H-m Y U muestran al compararlas con las correspondientes
figuras 8.5b, 8.5d y 8.5g9, que estos campos normales han sido
pronosticados con cierta habilidad mostrada anteriormente en la
segunda parte y columna de la tabla 8.3. La comparacién de las
figuras 8.5f y 8.5h, que muestran a la componente meridional
normal calculada por el modelo y el correspondiente campo normal
observado, indica que este campo no ha sido bien pronosticado (ver
la tabla 8.3 en la segunda parte y columna 2, en donde r = 0.07).

La comparacién de la figura 8.6 con la figura 8.2c muestra
que las anomalias de la temperatura en los 700 mb pronosticadas
con el modelo MTCVDE3 tienen una amplitud considerablemente més
pequefia que la de las anomalias pronosticadas con el MTCVDE2; ello
demuest:.ra que el término de difusién cDVZP en la ecuacién de
vorticidad 8.2 tiene el efecto de atenuar la amplitud de las
anomalias. SegGn el andlisis de ondas de la seccién 6.1 el término
de difusién en la ecuacidén de vorticidad 8.2 tiene el efecto de
amortiguar las ondas de Rossby. De acuerdo con este andlisis para
a® - 5.88x107'%cm™, las ondas de escala planetaria tienen una
razén de amortiguamiento que corresponde a un perfodo muy 1largo,
de aproximadamente 1000 dias; en cambio, las ondas de escala
sinéptica tienen un periodo de amortiguamiento del orden de un
mes. Por consiguiente, la amplitud de las ancmalias pronosticadas
por el MTCVDE2 se debe, muy probablemente, a la dinamica de las
ondas de Rossby con una escala mayor o igual que la sinéptica pero
menor que la planetaria; y es posible que la amplitud atenuada de
las anomalias pronosticadas con el MTCVDE3 se deba a que las ondas
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de Rossby de una escala mis pequefia gue la planetaria sean
armortiguadas por el término de difusién, COVZP.

La comparacién de la figuras 8.7 y 8.2c muestra que el
MTCVDE9 tiene al igqual gque el MTCVDE2 cierta habilidad en
pronosticar adecuadamente las anomalias de la temperatura en los
700 mb. La comparacién de las figuras 8.7 y 8.2b muestra que el
MTCVDE9 pronostica anomalias con una amplitud o tamafo mas pequefia
que las del MTCVDEZ, pero mas dgrande que las del MTCVDE3 (figura
8.6), lo cual se debe a gque el valor de C, en MTCVDES es mas
pequefio que en MTCVDE3, peroc mis grande gque en el MTCVDE2, en
donde €, = 0.
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8.9 conclusiones y Consideraciones Finales

En las versiones MTCV1, MTCV2 y MTCVDIN (N = 1,2, ...,4) del
MTCV las anomalias de la temperatura de los 700 mb y las anomalias
de la temperatura de la superficie de los océanos del mes previo,
asi como, las anomalias del albedo de la superficie de la Gltima
semana del mes previo al de la prediccién, son los forzamientos
externos m&s importantes y los Gnicos que se han incorporado.
Aunados a estos forzamientos externos, existen forzamientos que se
generan y se retrcalimentan internamente; en estas versiones no se
ha incorporado la retroalimentacién de los forzamientos internos,
ello es motivo de otra investigacién. Los forzamientos internos
son las anomalias del calor sensible y latente, del calentamiento
por radiacién, del calor 1liberado por la condensacién del vapor
de agua en las nubes, de la nubosidad y del transporte horizontal
de vapor de agua. Ademds, en las versiones MTCVDIN que incluyen
una dindmica interna, existe otro forzamiento interno: las
anomalias en la velocidad del viento medio que se generan de las
anomalias de la temperatura troposférica calculada por el modelo.

Estos forzamientos, externos e internos, son los causantes de
la generacién de anomalfias de temperatura como las mostradas en la
figura 8.2a. Como 1la retrocalimentacién de los forzamientos
internos no se ha incorporado, la predictabilidad de dichos
modelos estd basada fundamentalmente en los forzamientos externos;
uno de los mas importantes son las anomalias de la temperatura de
la superficie de los océanos del mes previo al de la prediccién.

SegGn J. Namias (1981), en contraste con la predicecién a
corto plazo (uno a tres dias), donde el estado de la atmésfera
presente y las ecuaciones hidrodinamicas gobernantes constituyen
un problema de condiciones iniciales, la aplicacién de 1la
interaccién océano-~atmésfera en la prediccién a largo plazo (un
mes o una estacién) estd mas bien relacionada con un problema de
condiciones a la frontera. Las anomalias de la temperatura de la
superficie de 1los océanos pueden ser consideradas como las
condiciones a la frontera, ya que ellas cambian relativamente muy
poco en comparacién a la circulacién de la capa atmosférica encima
de la superficie oce&nica, y por consiguiente su influencia se

169



refleja sobre las condiciones medias mensuales del siguiente mes.

Una de las conclusiones m&s importantes relacionadas con los
experimentos MTCV1, MTCV2 y MTCVDIN (N = 1,2,...,4) es el hecho de
que la incorporacién del transporte horizontal de calor por viento
normal observado no mejora, al menos para el perfiodo Enero -
Noviembre 1983 y a nivel Hemisférico, las predicciones de las
anomalias de la temperatura en los 700 mb. Sin embargo, localmente
la situacién puede ser diferente como 1lo demuestran las
prediccicnes de las anomalias de la temperatura del aire sobre la
superficie en los Estados Unidos durante el periodo 1969
realizadas por Adem (1970b), usando un modelo similar al MTCVDI1;
en este caso, la incorporacién del transporte horizontal de calor
por viento normal observado mejoré considerablemente las
predicciones en dicha regién.

Otra conclusién importante de estos experimentos es que la
incorporacidn de la conveccién de calor por movimiento vertical
del aire, mejora las predicciones para algunos meses del periodo
Enero - Noviembre 1983, pero en promedio las predicciones con los
modelos MTCVDI3 y MTCVDI4 que incluyen la conveccién de calor son
muy similares a las predicciones con el modelo MTCVDI2 gque nho la
incluye.

Las predicciones con las versiones MTCVDEN del MTCV ademas de
constituir un problema de condiciones a la frontera, segtn J.
Namias (1981), constituye un problema de condiciones iniciales, en
donde las condiciones iniciales son la temperatura y la altura de
los 700 mb; las anomalfas de la temperatura de la superficie de
los océanos constituyen m&s bien el forzamiento externo debido a
que cambian muy poco en cada paso de tiempo en la integracién de
las ecuaciones.

Segtin Miyakoda y Chao Jin-Ping (1982), los modelos de baja
resolucién como el MTC pronostican los modos forzados de 1la
atmésfera y los modelos de alta resolucién como los MCGA
pronostican los modos libres o dindmicos de la atmésfera. Las
versiones MTCVDEN del MTCV pronostican, ademds de 1los modos
forzados, los modos libres o din&micos de la atmésfera media. Sin
embargo, a diferencia de 1os MCGA, que usan condiciones iniciales
instantaneas (por ejemplo, el campo de altura geopotencial de 500
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mb de las 0 horas meridiano de Greenwich de Diciembre de 1976) el
MTCV usa condiciones iniciales medias mensuales.

Los MCGA han sido muy usados para determinar la respuesta de-
la circulacién de la atmé6sfera en latitudes medias a forzamientos
externos, tales come las anomalias de la temperatura de la
superficie de los océanos. Sin embargo, cuando dichas anomalias
son usadas como forzamientos externos la respuesta atmosférica es
pequefia y, por lo tanto, es dificil distinguir las anomalias de la
circulacién de la atmésfera, asociadas con dicho forzamiento, de
la variabilidad natural de estos modelos (Frankignoul, 1985).

En cierta manera, el MTC corrobora lo encontrado por los
MCGA, pues se ha visto de manera sistemitica en las predicciones
con el MTC (Adem, 1964b y 1970b) y con las versiones MTCVDIN del
MTCV, que las anomalias de la temperatura en los 700 mb predichas
por estos modelos tienen una amplitud o tamafia considerablemente
mas pegquefia que las correspondientes anomalias observadas; es
posible que al incorporar la retroalimentacién de los forzamientos
internos la amplitud o tamafio de dichas anomalfas se amplifique.

Las versiones MTCVDEN (N = 1,2,...,9) propuestas en este
trabajo incorporan la dinamica de 1la atmésfera de una manera
explicita a través de la ecuacién de la vorticidad; ademas, 1la
retroalimentacién de los forzamientos interncs se va dando de una
manera natural en cada paso de tiempo en la integracién de las
ecuaciones gobernantes. Dichas versiones como el MTCVDE2 y el
MTCVDE9 pronostican anomalfas de 1la temperatura y de la
circulacién en los 700 mb con amplitudes o tamafios del mismo orden
que las correspondientes anomalias observadas; sin embargo, gran
parte de la variabilidad atmosférica generada por estos modelos se
debe a la din&mica de las ondas de Rossby y no a la
retroalimentacién de los forzamientos internos.

El afio 1983 fué excepcionalmente anémalo debido al evento
ENOS (seccién 8.2). Pronosticar las anomalfas a 700 mb con un
modelo hemisférico durante un pericdo donde se presenta un evento
ENOS, puede presentar serias dificultades debido al efecto remoto
que pudieran tener 1las anomalias de la temperatura de 1la
superficie del Pacifico Ecuatorial sobre la atnmdsfera de latitudes
. medias (Bjerkens, 1269). Sin embargo, 1la influencia remota de
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regiones fuera del Hemisferio Norte puede ser incorporada en el
MTCV a través de condiciones de frontera adecuadas.

Estudios basados en observaciones sugieren que un evento ENOS
puede generar, en latitudes medias, importantes anomallas
negativas de gran escala en la temperatura de la superficie
oceadnica via una teleconexién atmosférica (Quiroz, 1985). Es
posible que por un proceso de retroalimentacién dichas anomalias
puedan incrementar la persistencia en la atmésfera como sucedié al
final de 1982 y en los primeros meses de 1983, cuando en qréndes
&reas del hemisferio norte las anomalias de la temperatura y la
altura de 700 mb persistieron de un mes al siguiente, aungque en
otras regiones como en América del Norte se dieron fuertes
cambios. En particular, las regiones cercanas a la frontera
lateral del modelo presentaron una fuerte persistencia durante el
afio 1983; por consiguiente, el proponer como condicién de frontera
a la persistencia resulté ser mejor que la condicién de frontera
que supone gue el transporte horizontal de calor por viento medio
y turbulencia es nulo en la frontera lateral.

Por otro lado, la incorporacién del calentamiento
troposféricdo y el transporte horizontal de calor por viento medio
en la ecuacién de vorticidad por medio de los parametros AE Yy Ai
mejora - en términos generales el c&lculo de la circulacién
meridional normal de los 700 mb y el pronéstico de sus anomalias
(wmu); en cambio, el cilculo de la altura y la circulacién zonal
normal de 700 mb empeora al incorporar djichos términos en la
ecuacién de vorticidad, 1lo mismo que 1la prediccién de sus
correspondientes anomalias (H1“ b4 uvm)'

Al reducir empiricamente los parametros Az, As, y c° a 1/3 de
sus valores tedricos dados en (3.137), los cilculos de los cuatro
campos normales T;", Hoo uy vy v, mejoran considerablemente, lo
mismo que las predicciones de sus correspondientes anomalias. Por
consiguiente, es necesario realizar mads experimentos con
diferentes valores de dichos parametros para encontrar sus valores
6ptimos, pero no basta un sélo mes para ajustar los parametros del
modelo sino que es necesario realizar predicciones para un periodo
que incluya varios meses, y de esta manera realizar una evaluacién

con la cual se pueda determinar, estadisticamente, el valor Sptimo

" 172



de los pardmetros y la capacidad del modelo para pronosticar las
anomal fias mensuales de la circulacién media de la atmésfera.

Sin embargo, es conveniente trasladar el programa del modelo
a la supercomputadora CRAY de la UNAM ya que una prediccién con
este modelo, en la computadora Al2 donde actualmente se corre,
requiere de 4 a 12 horas de tiempo de maquina. En la
supercomputadora CRAY este tiempo podria reducirse hasta 5
minutos, aproximadamente.
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APENDICE A
CONSTANTES Basicas pEL MTCV.

Las constantes basicas del MTCV en el sitema CGSK son las

siguientes:

Gradiente térmico vertical..............B = 6.5 x}0™° °C em”
Gradiente térmico vertical modificado...B = 4.6 x10™® °C em”

Coeficiente de arrastre sesrsscssiaaasesC e 1.0x]
..cs = 4.184

Calor especifico del agua..
Calor especifico del aire a
volumen CONStante....cesseecccsroscssassC = 0.717
Aceleracién de la gravedad......evecse.0.9 = 980 C
Razén de los calores especificos a

volumen constante y presién constante...y = e, / ¢
Altura de la capa troposférica
del modelo....ccevceenenns «Hy = 9.0x]
Altura de la capa limite................Hs = 1.0x}
Profundidad de la capa superior

oceénica................................hs = 100.(
Velocidad anqular de la Tierra. .0 = 0,729
Parametro de Coriolis evaluado en la

latitud
Presién
la capa
Presién
de los 700 mb..........................-Po_, = 2.87
«sR = .287x1
seepg = logr

P = 45“.........................fo = 1.0x1
caracteristica en el tope de

troposférica del modelo........ <Py = 0.31x
caracteristica del nivel

Constante del gas......
Densidad del agua....eeoeccecsosas
Densidad del aire en el tope de la
capa troposférica del modelo....cavee.- +Py = 4.706
Temperatura caracteristica en el tope

de la capa troposférica del modelo..... .'ro
Temperatura caracteristica del

nivel de 700 mb......iceerieciianiaaes T, = 268,
Temperatura caracteristica de

la superficie de la Tierra............. eTex Tpo =

174

n s

229.5 °

1
1

o2

x10'ergios gr™'

x10’ergios gr’!
2

ho°dinas cm™®

10°ainas cm™
=101

07 cm?s 2gr "1 K
em™

k10™%gr cm™




APENDICE B.
PARAMETROS CONSTANTES DEL MTCV.

1.0s parémetros 90 Gueeeer 9y Foo Floeee., Floo g,
Dygrovee Fgy ¥ F"s. F;a' F(“,..., Yy F(:z' estin dados en términos

de las constantes T, P, p, T+ P, & B, B, 7, c,, £, 9, H

a o’
H, ¥y R en la siguiente forma:

2
g - R T o g, = 9T, [To - Tao ]
[ 2 ’ 2 2 2 ] a1
£, PnB {as1) £, T, 8
3
g R Tno
= ’
£l Pl B (ae2)
2 2 2
g = -9 T, [ 2Ty Tpo _ Teo - Ty ]
. 3 3 o+ 1 T+ 2 «
£, T, B
. 2 .
g Ra T, [ To - Tao ] g - 1
s " 3 = CE3 a2 ’ 6 =
tu PuTuB fo [

5 55 [ 1 :oo]a]
ser g (- (=22 ) (=)

-8 e Ti 0 YX*2 -
- x 1 - [ ——'—] ] ~-Bc H
121 t: ﬁz(an)(Lhz) [ vPaoll 9y

£ =-"_°_v_T.°_{_l__[1-[_T-_°]°"’]_
121 ag [-TBY To

Le-(22))(22))
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