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Resumen

SIMULACION DEL CICLO DIURNO DE LA PRECIPITACION Y DEL
CALENTAMIENTO EN SUDAMERICA

Bach. Berlin Segura Curi

El ciclo diurno de la conveccién sobre la tierra es de gran importancia en
los estudios del clima, debido a su fuerte influencia sobre el balance térmico

de la atmosfera.

Los objetivos de la presente tesis son simular el ciclo diurno de la preci-
pitacion y los calentamientos latente y radiativo usando el Modelo de Cir-
culacién General Atmosférico (MCGA), comparar la precipitacién modelada
con la nubosidad convectiva observada a partir de imagenes de satélite y

analizar la distribuciéon vertical del calentamiento total modelada.

Se ha usado el MCGA para simular el ciclo diurno de la precipitacion y
los calentamientos radiativo y latente con muestras cada dos horas de modo
que, permita estudiar variaciones de por lo menos cuatro horas en el ciclo
diurno. El periodo de estudio abarca los quince primeros dias del mes de
enero del 2002 y el area de estudio estd comprendida entre las longitudes 58

a 68° Oeste y las latitudes 4 a 10° Sur (Amazonia central).

Entre los resultados mas importantes obtenidos se tiene:

El MCGA reprodujo la hora de maxima precipitacién (2pm) en la Amazonia
central que coincide con la méaxima precipitacién observada en el Large-Scale
Biosphere Atmosphere Experiment (LBA).

El MCGA reprodujo dos bandas de precipitacion (Andes, Amazonia central)
durante la tarde, que coinciden con las bandas de frecuencia de nubosidad
convectiva obtenida por Garreaud y Wallace [14].

En el balance térmico de la atmédsfera segin el MCGA, durante el dia pre-
domina el calentamiento latente, mientras que durante la noche predomina

el enfriamiento por onda larga.
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Capitulo 1

Introduccion

El ciclo diurno de la conveccion sobre la tierra es de gran importancia en los
estudios del clima, debido a su fuerte influencia sobre el balance térmico de
la atmosfera. El cambio de la estabilidad vertical de la temperatura es pro-
ducido por la radiacion solar, calentando primero la superficie de la Tierra,
provocando luego el ascenso de masas de aire hiimedo causando la formacion
de nubes que al condensarse generan la precipitaciéon convectiva en horas de

la tarde.

Los objetivos de la presente tesis son simular el ciclo diurno de la preci-
pitacion y los calentamientos latente y radiativo usando el Modelo de Cir-
culacién General Atmosférico (MCGA), comparar la precipitacién modelada
con la nubosidad convectiva observada a partir de imagenes de satélite y

analizar la distribucién vertical del calentamiento total modelada.

Se ha usado el MCGA para simular el ciclo diurno de la precipitacion y
los calentamientos radiativo y latente con muestras cada dos horas de modo
que, permita estudiar variaciones de por lo menos cuatro horas en el ciclo
diurno. El periodo de estudio abarca los quince primeros dias del mes de
enero del 2002 y el area de estudio esta comprendida entre las longitudes 58

a 68° Oeste y las latitudes 4 a 10° Sur (Amazonia central).

Se realiz6 una recopilacién de estudios previos relacionados con el ciclo diur-
no de la conveccién y la parametrizacién de los procesos fisicos en el modelo
global atmosférico:

El ciclo diurno de la conveccién sobre el continente implica muchos procesos
fisicos interrelacionados, esto es, procesos en la superficie, la capa limite y las
nubes y procesos de turbulencia, conveccion y radiacion. En un modelo de

circulacién general, la mayoria de estos procesos estan parametrizados, por lo



tanto, la capacidad de un modelo para simular correctamente el ciclo diurno
va a depender de los esquemas fisicos parametrizados. La mayor parte de los
modelos producen una precipitacién bastante aproximada, pero estos tienen
errores debido a la complejidad de los procesos fisicos asociados con el ciclo
diurno de la precipitacion, con una sobreestimacién de la frecuencia y una
subestimacion de la intensidad de la precipitacion.

En el modelo European Center for Médium-Range Weather Forecast (ECMWF')
la temprana precipitacion convectiva ha sido reportada sobre la Amazonia,
solo unas horas después del surgimiento del Sol. Esto ha sido investigado por
Betts y Jakob [4], ellos determinaron que la parametrizaciéon convectiva era
la fuente del error.

Por otro lado se ha evaluado el esquema que parametriza la radiacién de onda
larga del MCGA (Segura Curi [39]). Se concluy6 que la tasa de enfriamiento
radiativo de onda larga segun el esquema radiativo, tiende a enfriar més la
tropdsfera que el obtenido con el célculo linea por linea (Fomin y Gersha-
nov [13]), ademés el enfriamiento radiativo en la tropésfera, es debido a la
mayor emision de radiacién de onda larga por el vapor de agua y en menor

grado por el ozono.

Entre los resultados mas importantes obtenidos se tiene:

El MCGA reprodujo la hora de méxima precipitacién (2pm) en la Amazonia
central que coincide con la maxima precipitacién observada en el Large-Scale
Biosphere Atmosphere Experiment (LBA).

El MCGA reprodujo dos bandas de precipitacién (Andes, Amazonia central)
durante la tarde, que coinciden con las bandas de frecuencia de nubosidad
convectiva obtenida por Garreaud y Wallace [14].

En el balance térmico de la atmoésfera segiin el MCGA, durante el dia pre-
domina el calentamiento latente, mientras que durante la noche predomina

el enfriamiento por onda larga.

La tesis esta organizada como sigue: en el capitulo 2 se mencionan los ante-
cedentes, estudios previos realizados con respecto al ciclo diurno de la preci-
pitacion y la nubosidad convectiva, evaluacion de la radiacién de onda larga,
efectos de la radiacion en el calentamiento diabético y la distribucion verti-
cal de la tasa de calentamiento; en el capitulo 3 se mensiona el fundamento
tedrico, conceptos basicos del balance de la radiacion, leyes fisicas de la ra-
diacion, mecanismos de transferencia de energia, radiacion solar y terrestre,
transferencia radiativa, termodindmica atmosférica, tasa de calentamiento

radiativo, ciclo diurno y parametrizacion; en el capitulo 4 se describe el MC-



GA CPTEC/COLA, la hidrodindmica, los procesos de humedad, los calen-
tamientos de onda corta y onda larga y el esquema de nubes; en el capitulo
5 se describe la parametrizacion de la radiacién atmosférica; en el capitulo
6 se mencionan la metodologia y los datos; en el capitulo 7 se presentan
los resultados obtenidos segtin el modelo; en el capitulo 8 se muestran las

conclusiones; en el capitulo 9 se mensionan algunas recomendaciones y en el
anexo se describe el esquema de radiacién segin el MCGA CPTEC/COLA.



Capitulo 2

Antecedentes

2.1 Ciclo diurno de la precipitacion

Kousky [25] es uno de los pocos investigadores que examiné el ciclo diurno
de la lluvia usando datos horarios. Investigo el periodo de 1961 a 1970 en el
nordeste del Brasil usando observaciones superficiales.

Este estudio revel6 que las areas costeras experimentan una méaxima lluvia
nocturna debido a la convergencia del flujo terrestre y la brisa costera fuera
de la tierra. Esto también demostré que hacia el interior del Amazonas (apro-
ximadamente entre 100-300 km) se experimenta una méxima lluvia durante
el dia, asociado con el desarrollo de un avance interior de la brisa de mar.
También encontré una variabilidad diurna localizada en el interior, debido a

la brisa valle-montaria.

2.1.1 Ciclo diurno de la precipitacion convectiva

Segtin Chaboureau y Bechtold [5], el ciclo diurno de la conveccién sobre la
superficie de la Tierra es de mayor importancia en el estudio del clima, en
particular debido a su fuerte modulacion del balance radiativo por nubosidad
convectiva, su precipitacion resultante y su control en la temperatura super-
ficial. Aquello es principalmente explicado por un cambio de la estabilidad
vertical que surge como insolacion solar, calentando la superficie de la Tierra
y posteriormente la atmésfera a través de una correspondiente variacién diur-
na en los flujos superficiales conduciendo hacia el desarrollo de la conveccion
en horas de la tarde. La precipitacion resultante ocurre al terminar la tarde
o al comenzar la noche. Las caracteristicas regionales tales como el contraste
tierra-mar, la orografia local o la circulacién mesoescala pueden modular la

convergencia en niveles bajos.



Por lo tanto el ciclo diurno de la convecciéon continental implica muchos
procesos acoplados entre la superficie, la capa limite y la atmosfera libre tal
como el intercambio de la superficie, la turbulencia, la conveccién, la nubosi-
dad y la radiacion. En un modelo de circulacion general todos estos procesos
son parametrizados, asi la capacidad de un modelo para simular correcta-
mente el ciclo diurno, es una importante prueba de los esquemas fisicos de
parametrizacion.

Sin embargo, aunque la mayor parte de los modelos producen una precipi-
tacién media (mensual) correcta, ellos fallan al capturar la muestra ancha
del ciclo diurno de la precipitaciéon con sobreestimaciéon de la frecuencia de
precipitacion y subestimacién de la intensidad.

En el ECMWF (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts) In-
tegrated Forecasting System (IFS) la precipitaciéon convectiva temprana ha
sido reportada, en latitudes medias cerca al mediodia local y sobre la Ama-
zonia Unicamente unas pocas horas después del surgimiento del Sol. Este
error en el ciclo diurno de la precipitacion ha sido recientemente investigado
por Betts y Jakob [4]. Ellos muestran que la aproximacién del Single-Column
Model (SCM) es 1til para explorar la repuesta del esquema convectivo por el
forzamiento idealizado y a gran escala y que la parametrizacion convectiva
es la fuente del error.

Se investigd la muy temprana sincronizacion de la precipitaciéon convectiva
sobre la tierra simulado por el modelo ECMWEF, usando diferentes parame-
trizaciones de cumulos, las cuales son: El esquema convectivo en operacion
hasta enero del 2003, llamado STD originalmente desarrollado por Tiedt-
ke [48] y revisado por Gregory [15], las versiones modificadas del esquema
STD, llamadas SLM y SWT y el esquema convectivo MNH adaptado de Kain
y Fritsch [23] por Bechtold 3]

Unicamente las corridas SWT y MNH, donde la activacion de los procesos
convectivos estd ligado a la velocidad vertical a gran escala en la capa limite
planetaria (planetary boundary layer, PBL), parecen ser capaces de suprimir
la precipitacién en la manana y por lo tanto producir un pico de precipitacion
mds intenso en la tarde (35 mm/dfa para MNH y 20 mm/dia para SWT) ,
el cual concuerdan con el pico observado (experimento LBA) de 30 mm/dia

a las 14 LT (local time, 2pm hora local), ver Figura 2.1
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Figura 2.1: Ciclo diurno de la precipitacion, de baja resolucion promediado
sobre 29 dias entre enero y febrero de 1999, para el drea de Rondonia. Fuente:
Chaboureau y Bechtold [5]

El drea de estudio estd localizado en Rondonia (10°S, 62°W) en la re-
gién oeste de la amazonia, para el cual las mediciones medias horarias de la

precipitacion fueron recogidas durante el experimento Large-Scale Biosphere-
Atmosphere Experiment (LBA) en 1999 (Silva Dias [40]).

Ciclo diurno de la convecciéon humeda

El ciclo diurno de la conveccién himeda es de mayor importancia para los
estudios del clima, debido a su fuerte retroalimentacion radiativa. Ademas
el ciclo diurno de la conveccién es mas fuerte sobre la tierra que sobre el
océano y es mas fuerte durante el verano. Sobre el continente, la conveccion
usualmente ocurre al terminar la tarde o al comenzar la noche bajo una
influencia dominante del calentamiento de la capa limite en el dia. El ciclo
diurno varia regionalmente debido a la modulacién de la convergencia en
niveles bajos por las brisas de tierra-mar y de valle-montana como también
las caracteristicas mesoescalas. Recientes estudios han demostrado que una
de las dificultades para los modelos de circulacion general es capturar el ciclo
diurno de la convecciéon profunda, en magnitud y fase. Especialmente, la
conveccién profunda tiende a estar en fase con la temperatura en niveles bajos
y con la inestabilidad atmosférica, como lo medido por la Energia Potencial
Convectiva Disponible (Convective Available Potential Energy, CAPE), y asi
aquello tiende a ocurrir antes que lo observado. Esto es una deficiencia bien
establecida en los modelos globales, sugeriéndose defectos fundamentales en
la parametrizacién de la superficie, la capa limite y los procesos convectivos.

Segin Chaboureau y Guichard [6]



2.2 Ciclo diurno de la nubosidad convectiva

Meisner y Arkin [33], usaron tres anos de datos de imédgenes infrarrojo segin
satélite cada 3 horas, examinaron el ciclo diurno de la nubosidad convectiva
tropical sobre las Américas. Entre los resultados se obtuvieron que:

- Hay mayor variancia diurna sobre el Continente que sobre el océano.

- Los maximos locales de la variancia diurna fueron encontrados en las areas
de mayor relieve o donde la convergencia de las brisas tierra-mar es comun.
- Hay un maximo pronunciado en la nubosidad a las 18 LT (local time, 6 pm

hora local) sobre el interior de Sudamérica durante el verano austral.

Garreaud y Wallace [14] en 1997, usaron nueve anos de datos infrarrojos
(diciembre de 1983-febrero de 1991) segtin los satélites geoestacionarios (el
producto B3 ISSCP, International Satellite Cloud Climatalogy Project), va-
rias caracteristicas del ciclo diurno de la frecuencia de la nubosidad convectiva
sobre las américas tropicales y subtropicales estdn documentadas con 3 horas
de resolucién temporal y 0.5 x 0.5 de resolucion espacial. La frecuencia de la
nubosidad convectiva en cada caja de grilla, esta definida en términos de la
fraccion de muestras temporales, que exhiben temperaturas mas frias de 235
K en el tope de la nube. El efecto de la variacion del umbral fue explorado y
los resultados seleccionados son comparados con las estimaciones de la pre-
cipitacién, de acuerdo a imégenes de microondas (Special Sensor Microwave
Imager, SSM/I). Durante el verano austral el ciclo diurno mas fuerte (ver
Figura 2.2) es observado sobre:

- Los Andes (by)

- Una banda casi interior a la costa nordeste de Sudamérica (by)

- Dos bandas paralelas en la parte intermedia de la Amazonia (by y bs)
Entre estas bandas, un maximo menos pronunciado es observado en la noche
y la manana en algunas areas. En comparacion a las imagenes de microon-
das, las caracteristicas en la nubosidad convectiva tienden a ser mayores en
la escala espacial, y la nubosidad sobre la Tierra tiende a estar predispuesto
hacia después de la tarde y horas de la noche.

Las regiones con maximos mas pronunciados de la nubosidad convectiva al
finalizar la tarde/comienzo de la noche, tienden a experimentar mayor nu-
bosidad convectiva media diurna, que aquellas con maximos menos pronun-
ciados (en la manana). Aunque la evidencia es menos concluyente, parece
que puede ser igual para la lluvia. En base de estos resultados se sugiere que
sobre las regiones de terreno relativamente planos tales como la Amazonia,

la dindmica del ciclo diurno puede jugar un rol en la determinacién de la



distribucién espacial de la climatologia media de la lluvia.
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Figura 2.2: Fraccién de cobertura de nubes frias (T' < 235K) durante di-
ciembre, enero y febrero (December January February, DJF) by, by, b3 y by
son las bandas de maxima nubosidad convectiva sobre América del Sur en
verano: a) Condicién durante la noche de las 21-24 GMT (5-8 pm hora lo-
cal) b) Condicién durante la manana de las 9-12 GMT (5-8 am hora local).
Fuente: Garreaud y Wallace [14]



2.3 Evaluacién de la parametrizacion de la

radiacion de onda larga

El trabajo de investigacién que he realizado (Segura Curi [39]) en el Cen-
tro de Prediccién Numérica del Tiempo y el Clima (CPNTC) del Instituto
Geofisico del Peri (IGP), se evalu6 el esquema de radiacién de onda larga
(LWRAD, ver seccién 10.1), por medio de una prueba cero dimensional (que
consiste en una simulacion con los programas que parametrizan la radiacion
en el modelo, pero asilados del modelo, evitando incluir fuentes de no li-
nealidad), como corrida de control se usaron datos de la Atmédsfera Tropical
Estandar (ATE), donde se disminuy6 el numero de niveles de presion, se
usaron datos de andlisis de AVN (Aviation Model) y de radiosondeo para la
ciudad de Iquitos, estos tres datos fueron introducidas en el esquema de ra-
diacion LWRAD. Se obtuvieron como resultado los flujos radiativos de onda
larga: flujo ascedente en el tope de la atmésfera, flujo neto en la superficie
de la Tierra y flujo descendente en la superficie de la Tierra y la tasa de
calentamiento/enfriamiento radiativo de onda larga.

Ademas se compararon los resultados obtenidos del esquema LWRAD con
el Célculo Linea por Linea (calculo del balance radiativo realizado por Fo-
min y Gershanov [13] en el Instituto Kurchatov) donde este calculo es més
completo, porque cuenta con datos de ATE que tiene més gases (ademads
del vapor de agua y el ozono se incluye el oxigeno y el nitrégeno) y una
concentracion de 300 ppm de diéxido de carbono, que comparado con los
datos de ATE introducidos en el esquema LWRAD que sélo cuenta con los
gases de vapor de agua y ozono y una concentracion mayor de 360 ppm de
dioxido de carbono. Se obtuvo que el esquema LWRAD, tiende a enfriar
mas la tropdsfera que comparado con el Célculo Linea por Linea (ver Figu-
ra 2.3). Los perfiles obtenidos no son similares, debido a que se realizaron
algunas simplificaciones en el esquema LWRAD, para obtener un célculo mas
rapido. Se necesita evaluar la deficiencia mostrado por el esquema LWRAD
en otras pruebas cero-dimesionales y cuando el esquema sea implementado en
el modelo CPTEC/COLA. Ademas los resultados indican que la tropdsfera
muestra un enfriamiento radiativo, debido a la mayor emision de radiacion
de onda larga por el vapor de agua y en menor grado por el ozono. Se con-
cluy6 que el esquema LWRAD es mas sensible a la distribucién del agua en
la columna atmosférica (principalmente a la densidad de puntos distribuidos

en la vertical)
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Figura 2.3: Tasa de calentamiento segin el esquema LWRAD vy el Calculo
Linea por Linea. Fuente: Trabajo de investigacion realizado por Segura
Curi [39]

2.4 Efectos de la radiacion en el calentamien-

to diabatico

Segtin Churchill y Houze [11], investigaron el efecto de la radiacién en el com-
portamiento del racimo de nubes, donde se excluyo la interaccién dinamica.
Se determinaron las contribuciones relativas de la radiacion, la microfisica y
la turbulencia en el calentamiento diabatico. El objetivo especifico fue exa-
minar el efecto directo de la radiacién infrarroja y solar en el balance del agua
y el balance de la energia en estado estable de la precipitacion en una region
estratiforme de linea de chubasco y en los cirroestratos. Usaron un modelo
de nubes mesoescala, cinematico e hidrostatico incorporando la turbulencia,
la microfisica y la radiacion solar e infrarroja parametrizados.

Se obtuvo que durante la noche, la pérdida de energia debido a la divergencia
del flujo infrarrojo fue balanceada por la adveccion horizontal de la tempe-
ratura y por la convergencia de los flujos eddy verticales de Energia Estatica
Humeda. Lo ultimo ocurrié cuando la destabilizacién radiativa condujo un
convective overturning en la tropdsfera superior (volcamiento convectivo, es-
to es, producir un giro en la direccion vertical donde el aire de arriba se dirige

hacia abajo y viceversa, trayendo aire frio hacia abajo y aire caliente hacia
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arriba, lo cual estabilizard el lapse rate (la tasa de decaimiento de la tempe-
ratura atmosférica, esto es, la disminucién del cambio de la temperatura con
respecto a la altura)). La absorcién de la radiacién de onda corta durante el
dia calenté la nube sobre una capa de varios kilometros de profundidad, pero
el enfriamiento infrarrojo en el tope de la nube, fue atin capaz de motivar la
destabilizacion en el tope en 1 km de la nube.
La radiacién solar e infrarroja no cambian substancialmente los campos hi-
drometeoros, y no tuvieron un efecto en el balance de agua de la precipi-
tacion en la region estratiforme. La profundidad del vuelco convectivo en
la tropdsfera superior fue muy pequena y la razén de mezcla del vapor de
agua fue muy baja, para conducir radiativamente el vuelco convectivo, afec-
tando el balance de agua de la precipitacion en la regién estratiforme de
linea de chubasco. Se concluyd que la radiaciéon no afecta directamente el
balance de agua en la regién estratiforme, y que algtin efecto radiativo en los
hidrometeoros debe implicar la interacciéon con la dindmica.

La ecuacion termodinamica de la energia para este modelo bi-dimensional,

considerando unicamente los términos diab&ticos es:

oS
S = Hy+ Hy + Hp = {HR(IR) + HR(VIS)} CH +He o (21)
o}
E = Hrad+Hlat+He = {H1T+HS} +Hlat+He (22)
Donde:

S: Energfa Estética Seca (S = ¢,T + ®)

Hp: Calentamiento radiativo (Hr = Hmd)

Hg(IR): Calentamiento infrarrojo (Hgr(IR) = H,)

Hg(VIS): Calentamiento solar (Hg(VIS) = H,)

H;: Emisién de calor latente debido a los cambios de fase en la parametri-
zaciéon de la microfisica (Hy = Hlat)

Hpg: Calentamiento debido a la convergencia del flujo eddy o mezcla turbu-

lenta (Hg = H.)

El promedio horizontal del valor de los términos en estado estable (2.2) es
mostrado en las Figuras 2.4 y 2.5. Donde la base de la nube estuvo a un
nivel de 4 km, el cual también estuvo nivelado a 0°C', mientras que el tope
de la nube estuvo cerca de 13 km. Bajo ambas condiciones en la noche y el
dia, el principal efecto del calentamiento diabético a través de la mayor parte
de la capa de nube, es el calentamiento latente asociado con la deposicién
(cambio de fase de vapor a hielo). Debajo de la base de una nube el derre-

timiento y la evaporacion produjeron enfriamiento, el cual destabilizé6 una
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capa de nube secundaria poco profunda. El vuelco convectivo que restaura
el lapse rate (razén de decaimiento) produjo una capa estrato poco profunda,

la cual cuenta para el calentamiento neto entre 2 y 3 km.

2.4.1 Simulacién en la noche

Para la simulaciéon durante la noche, fue incluida la radiacién de onda larga
pero no la radiacién de onda corta. Donde la destabilizacion radiativa no in-
fluye en el desarrollo de la precipitacion, actuando directamente en la region
estratiforme.

El enfriamiento infrarrojo en 12.5 km fue cerca de 0.4 W.kg~! ver Figu-
ra 2.4a, el cual es cerca de 34 °dia~!. El enfriamiento en el tope de la nube
no cambia la microfisica, probablemente porque hay una inadecuada supersa-
turacion cerca al tope de la nube para producir una deposicién significativa.
La radiacién infrarroja enfria el tope 2.5 km de la capa nimboestrato profun-
da. Este enfriamiento destabiliza esta capa superior y el vuelco convectivo
turbulento actia para restaurar la razén de decaimiento, calentando el tope
1 km de la nube sobre la altitud de 12 km y enfriando 1.5 km una capa
profunda inmediatamente debajo de 12 km. La capa tope del nimboestrato
profundo se vuelve una capa de mezcla turbulenta conducido radiativamen-
te. Sin embargo esta se encuentra en una alta y fria altitud, que no produce
una cantidad significativa de nieve con la cual sembraria las regiones mas
bajas de la nube. La principal fuente de nieve permanece en la conveccion
profunda en la region proxima al nimboestrato. Es posible que en las nubes
nimboestratos con topes mas bajos, la destabilizacién radiativa pueda tener

un efecto mas significativo en la precipitacion.

2.4.2 Simulacién en el dia

Para la simulacién durante el dia, el calentamiento de onda corta fue ac-
tivado, es decir todos los procesos fisicos contenidos en este modelo fueron
activados.

De los términos diabaticos se muestra que el enfriamiento diabatico neto
ocurrio cerca al tope de la nube ain con la presencia del brillo solar. La
destabilizacion radiativa cerca al tope de la nube continua durante el dia.
En la tropdsfera media-superior el calentamiento solar produjo un méaximo
relativo en el calentamiento diabatico total cerca de 11 km. Con un méaximo
cerca a los 7 km ver Figura 2.5a, debido a la emision de calor latente, una
distribucién bimodal del calentamiento diabatico neto fue asi producido den-

tro de la nube. El enfriamiento neto en el tope de la nube durante el dia fue
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cerca de 0.2°dia™! por em.dia=! de lluvia el cual fue similar en magnitud a
la estimacién de Houze [22] cerca de 0.5°dia™" por cm.dia™'.

Por lo tanto los perfiles de calentamiento y enfriamiento diabatico en la
troposfera media-superior parecen ser razonables y la conclusién de Hou-
ze [21] que nos dice: "El calentamiento radiativo no es tan grande como el
calentamiento latente”se apoya en este estudio. El derretimiento y la evapo-
racion de la precipitacion debajo de la base de la nube y el vuelco convectivo

no han cambiado con la presencia del brillo solar.

Durante el dia con un angulo cenit solar de 30°, los procesos y perfiles de
calentamiento diabatico en los nimboestratos son similares a los de la noche,
excepto por el efecto de la radiacion solar, el cual se siente en la porcién
superior de la nube. Aunque la absorcién de la longitud de onda corta es el
mas fuerte en los niveles superiores, aquello se extiende hacia abajo mas lejos
que el enfriamiento infrarrojo. El calentamiento solar es una fuente de calor
significativa a través de la capa nimboestrato superior a 4-5 km. A pesar
de la fuente solar, el enfriamiento infrarrojo continua bastante fuerte para
destabilizar la capa superior de la nube y el vuelco convectivo esta presente

en el tope de la nube atin bajo estas condiciones durante el dia.
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2.5 Perfil vertical de una fuente de calor (Ta-

sa de calentamiento)

Segiin Chaboureau y Bechtold [5], la habilidad de los esquemas convectivos
para simular el ciclo diurno de la conveccién sobre la tierra fue primero
evaluado usando la aproximacion SCM. El SCM representa la columna de
grilla del modelo ECMWF que es forzado con el dominio y tendencias de
tiempo promedio de la temperatura, la humedad y los flujos superficiales.

La formulacién para una fuente de calor (7 = ¢, tasa de calentamiento

total), la cual es verticalmente integrada sobre una tropdsfera entera es:

Q1 =Qr+ L,PR+HS (2.3)

(j = (jrad + leat + sten (24)

Donde:
Qr: Tendencia radiativa (Qr = ¢raq)
L,PR: Calor latente de vaporizacién por la tasa de precipitacién superficial
(L.PR = 1ur)
HS: Flujo de calor sensible (HS = qsen)
El perfil de la fuente de calor, estda promediado sobre un periodo de 4 dias. El
()1 segun el Cloud-Resolving Model (CRM) es positivo dentro de la tropésfera
debido al calentamiento de condensacién con un méximo de 2.4 Kdia™' en
5 km y substancialmente negativo en la tropésfera superior debido al enfria-
miento radiativo con un minimo de -1.3 Kdia=! en 12 km. El SCM reprodujo
el valor de @)1 derivado del CRM bastante bien, sin embargo el enfriamiento
excesivo puede ser observado en la corrida MNH sobre 12 km debido a que
el tope convectivo se excede. Concerniente a la corrida STD se observé un
fuerte enfriamiento troposférico mas bajo debido al enfriamiento radiativo en
el tope de las nubes de nivel bajo, e insuficiente calentamiento troposférico

medio debido a la insuficiente actividad convectiva. Ver Figura 2.6
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periodo de 4 dias. Fuente: Chaboureau y Bechtold [5]
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2.6 Equilibrio térmico en la atmoédsfera

Manabe y Strickler [31] usaron un modelo climatico unidimensional, para
estudiar las contribuciones del vapor de agua (H>0), diéxido de carbono
(C20) y ozono (O3) en las tasas de calentamiento y enfriamiento atmosférico.
La distribucién vertical de varias de las componentes del balance de calor
para una atmésfera con y sin nubosidad, es visto en las Figuras 2.7ay 2.7b,
respectivamente. Estos resultados muestran que la atmésfera en equilibrio
térmico satisface la condicién de equilibrio radiativo en la estratosfera. En
la tropdsfera, sin embargo, aparece un enfriamiento radiativo neto, el cual es
igual al exceso radiativo del calor en la superficie de la Tierra.

Para una atmosfera con nubosidad promedio, se tiene: (ver Figura 2.7a):

- La tropésfera muestra un enfriamiento radiativo neto, principalmente
debido al vapor de agua, el cual esta compensado por los calentamientos
sensible y latente, asociados con la conveccién hiimeda. También se observo
que el calentamiento por onda larga, es posible inicamente, debido a la baja
concentracion de ozono en la troposfera.

- La estratosfera muestra un fuerte calentamiento debido a la absorcion
de la radiacion solar ultravioleta por el ozono y en menor grado, debido a la
absorcion de la radiacién infrarroja en la banda de 9.6 um por el ozono. Por
otro lado, el enfriamiento en la estratésfera, es debido a la emisién de onda
larga, principalmente por diéxido de carbono y en menor grado por el vapor
de agua y el ozono.

En el modelo unidimensional de Manabe y Strickler [31], el calentamiento
y el enfriamiento en la estratésfera se compensa, debido a que se asume la

estratésfera en equilibrio radiativo.
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Figura 2.7: Distribucién vertical de la razén de cambio de la temperatura
en la atmosfera para el equilibrio térmico, debido a varios gases absorbentes.
LH>O, LCOy y LO3 muestran la razéon de cambio de la temperatura debido
a la emisién y absorcién de radiacion de onda larga por el vapor de agua,
diéxido de carbono y ozono, respectivamente. SH,O, SCOy y SO3 muestran
la razén de cambio de la temperatura debido a la absorcién de la radiacién
solar por estos tres gases. INET significa la razéon neta del cambio de la
temperatura debido a todas la componentes (L + .S). a) Para una atmdsfera
con nubosidad promedio b) Para una atmdsfera clara

Fuente:Manabe y Strickler [31]
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Capitulo 3

Fundamento Teodrico

3.1 Balance de la radiacion

3.1.1 Naturaleza de la radiacion solar y terrestre

Las mayores fuentes de energia y sumidero para la Tierra como un todo, son
la radiacién solar y la radiacion terrestre, respectivamente. La energia ra-
diante viaja en la forma de onda a la velocidad de la luz ¢ (2.9973 x 103ms~!
en el vacid), la cual estd caracterizada por la longitud de onda de propa-
gacion A o la frecuencia v (ciclos/segundos), la cual esté relacionado por la
expresion A\v = c.

La radiacién solar cubre el espectro electromagnético entero desde los rayos
gamma y X a través de la radiacion ultravioleta, visible e infrarroja hacia las
microondas y ondas de radio. La parte mas importante del rango espectral
asociado con la transferencia de energia radiativa en el sistema climatico, es
aquella desde el ultravioleta hacia el infrarrojo cercano.

Toda la energia que entra a la atmosfera de la Tierra llega desde el Sol.
La radiaciéon solar que ingresa es parcialmente absorbida, dispersada y re-
flejada por los gases de la atmoésfera, los aerosoles y las nubes, el resto de
la radiacion que alcanza la superficie de la Tierra es mayormente absorbida
por los océanos, la litésfera, la cridsfera, y la bidsfera y tinicamente una pe-
quena parte es reflejada. De acuerdo a la primera ley de termodinamica la
energfa absorbida puede ser transformada en energia interna (calor) o puede
ser usada para realizar trabajo alrededor del medio ambiente, apareciendo
como energia cinética o potencial. Para mantener la Tierra en su estado
de quasi-equilibrio, la cantidad de energia absorbida debe estar balanceada
por una cantidad igual de energia moviéndose hacia el espacio exterior. La
energia saliente es también de la forma de una energia radiante emitida por

la superficie y la atmosfera de la Tierra. Nosotros sabemos que todo cuerpo
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con una temperatura sobre el cero absoluto (0K) emite energia radiante so-
bre un rango grande de longitudes de onda. Debido a la gran diferencia de
la temperatura solar y terrestre, la radiacién solar entrante tiene su maxima
emision en el rango visible (~ 0.5um), mientras la radiacién terrestre saliente
tiene su pico en la parte infrarroja del espectro (~ 10um).

La parte de la energia solar de mayor interés para el sistema climatico es
desde 0.1 a 2.0 um en la region ultravioleta, visible e infrarrojo cercano,
mientras la parte de mayor interés de la radiacién terrestre que sale hacia el
espacio, esta en la region de 4.0 y 60 um en el rango infrarrojo del espectro
electromagnético. Esto es la razon fundamental para la descomposicion de
la energia radiante que calienta y enfria el sistema climatico en dos tipos:
la radiacién solar (onda corta) con A < 4um y la radiacién terrestre (onda
larga) con A > 4um. Debido a que la radiacién solar llega desde una fuente
muy distante como un punto (el Sol), puede ser tratada como una radiaciéon
paralela unidireccional. De otro lado, la radiacion terrestre llega de todas las
direcciones, desde cada una de las moléculas, que actiian como mintsculos
soles individuales por radiacién termal difusa. Segin Peixoto y Oort [36]

paginas 91-92.

3.1.2 Balance de la radiaciéon Global

Para tener una vista global de como el sistema climatico mantiene su estado
de quasi-equilibrio (es decir su estado de equilibrio estadistico), se ha repre-
sentado el balance de la radiacién global para la Tierra en la Figura 3.1, donde
se resume el balance de la radiacion media anual para el sistema climético
como un todo. Se ha separado el balance de la radiacién solar y terrestre en
los lados izquierdo y derecho, respectivamente, la radiacion solar incidente
esta fijada en 100 unidades.

De las 100 unidades de radiacién de onda corta (radiacion solar) que ingresan:
1. Son absorbidas 70 unidades:

e 16 unidades por el ozono estratosférico, el vapor de agua y los
aerosoles tropostéricos

e 4 unidades por las nubes

e 50 unidades por la superficie de la Tierra
De las 50 unidades de radiacion solar absorbidas por la superficie

de la Tierra en el lado derecho de la Figura 3.1 se muestra que:

— 20 unidades son emitidas como radiaciéon de onda larga hacia

la atmosfera, de las cuales:
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x 14 unidades son absorbidas en la atmdsfera, principalmen-

te por el vapor de agua y el diéxido de carbono.
* 6 unidades son emitidas directamente hacia el espacio.

— 30 unidades son transmitidas hacia la atmdsfera y absorbidas
por esta, por procesos turbulentos y convectivos en la forma
de :

x 6 unidades por calor sensible

*x 24 unidades por calor latente

2. Las 30 unidades restantes de la radiacién solar son reflejadas, estas no
participan en los procesos fisicos y quimicos que ocurren en el sistema
climético:

e 6 unidades por el aire

e 20 unidades por las nubes

e 4 unidades por la superficie de la Tierra
La atmdsfera absorbe 20 unidades de la radiacién solar mas 44 unidades (14
unidades de radiacién de onda larga més 30 unidades por procesos turbulen-
tos y convectivos) que vienen de la superficie de la Tierra. Estas 64 unidades

son luego balanceadas por la emisiéon hacia el espacio de radiacion de onda

larga (radiacién infrarroja), esto es:
e Por el vapor de agua y el diéxido de carbono que emiten 38 unidades
e Por las nubes que emiten 26 unidades.

Sumando las 6 unidades de radiacién que pasan directamente a través de la
atmosfera desde la superficie de la Tierra, encontramos una perdida total de
70 unidades en la forma de radiacién de onda larga en el tope de la atmoésfera
necesario para balancear las 70 unidades de radiacion solar de onda corta

absorbida. Segun Peixoto y Oort [36] pagina 94.
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3.2 Leyes fisicas de la radiacion

3.2.1 Ley de Planck

Por definicién un cuerpo negro es un perfecto absorbente. También emite la
cantidad maxima posible de energia a una determinada temperatura. Esta
ley establece que:

La radiancia monocromadtica ( intensidad) de la radiacién By(T") (energia por
unidad de tiempo por unidad de area por unidad de angulo sélido por unidad
de longitud de onda) emitida por un cuerpo negro a una temperatura 7', esta

expresada por:

BAT)dx = 5 [exp(cizh/ck)\T) —q (3:1)

Donde:
fi: Constante de Planck (i = 6.63 x 10734Js)
k: Constante de Boltzmann (k = 1.38 x 1072 JK 1)
A: Longitud de onda (medida en micrémetros, pm = 107%m ).
c: Velocidad de la luz (¢ = 2.9973 x 10%ms™1).
La radiaciéon de un cuerpo negro es isotrépica, si su intensidad es indepen-

diente de la direccién. Segin Peixoto y Oort [36] pagina 95.

3.2.2 Ley de Stefan-Boltzmann

La intensidad de un cuerpo negro puede ser obtenido, por la integracién de

la ley de Planck, sobre una longitud de onda entera de 0 a oo:

B(T) = /OOO B\(T)dA ~ T* (3.2)

Esta emision puede ser integrada sobre todos los angulos de un hemisferio
cubriendo una superficie horizontal, principalmente por el flujo total (energia

por unidad de tiempo) que viene de todos los dngulos de la superficie:

/B(T)Cosﬁdwda = wT*da (3.3)

Donde:
x: Constante de Stefan-Boltzmann (k = 5.670 x 10~8Wm 2K %)
0: Angulo entre la radiacién solar que ingresa y la vertical
dw: Elemento dngulo sélido (dw = sin 0dfd\)
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da: Elemento de area superficial
Noétese que B(T') es independiente de la direccién, la integracién de la ecua-

cién (3.3) del lado izquierdo, sobre el hemisferio entero es:
2%B(T)/cos€sin9d9 = 7wB(T) (3.4)
Esto es:
mB(T) = rkT* (3.5)

Asi la densidad del flujo (energia por unidad de drea por unidad de tiem-
po) emitido por un cuerpo negro, es proporcional a la potencia cuatro de la

temperatura absoluta. Segin Peixoto y Oort [36] pagina 95.

3.2.3 Ley del desplazamiento de Wien

Estableciendo la derivada de By(7T') (con respecto a A) igual a cero, la longitud
de onda de emision maxima A, puede ser obtenido principalmente por la ley

de desplazamiento de Wien:

Amazl = A = constante (3.6)

Donde:
Amaz: Longitud de onda maxima (micrémetros, um)
T: Temperatura (grados Kelvin, K)
A: Constante (A = 2898umK)
Esta ley establece que:
”Para la radiacion de un cuerpo negro, la longitud de onda méaxima de emi-
sién, es inversamente proporcional a la temperatura absoluta.”
Esto es, la temperatura de un cuerpo negro puede ser determinada, segin la
longitud de onda maxima de una radiacion monocromatica, esto es:

Si la radiacion infrarroja es emitida desde la superficie de la Tierra:
Amaz = 9.9 pm = T =~ 293K (temperatura superficial de la Tierra)
Si la radiacion infrarroja es emitida desde la tropdsfera superior:
Amaz = 11.36pum = T ~ 255K

Si la radiacion solar observada es:

Amaz = 0.474um = T ~ 6110K (temperatura superficial del Sol)

Segun Peixoto y Oort [36] pagina 96.
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3.2.4 Ley de Kirchhoff

Las leyes previas parten esencialmente de la intensidad emitida por un cuerpo
negro. En general un medio no solamente absorbera sino reflejara parte de la
radiacién incidente y transmitira el resto. Por la conservacion de la energia,
la intensidad de la radiacién incidente monocromatica I, sobre una superficie

es reflejada I,, absorbida I, o transmitida I, asi:

Dy + Do+ Ly = Iy (3.7)
Do/Ix+ Lo/Iy+ I /Iy = 1 (3.8)

6
Tt ayx+7Tn = 1 (39)

Donde:
ra: Reflectividad (ry = I./I))
ay: Absortividad (ay = /1))
7x: Transmisividad (1) = I\, /1))

Esta ley establece que: ”En equilibrio termodinamico y en una deter-
minada longitud de onda, la razon (tasa) de intensidad de emisién I, por
la absortividad a, de una substancia, no depende de la naturaleza de esta,

depende sélo de la temperatura y la longitud de onda”:

Le/ay = f(\T) (3.10)

En el caso de un cuerpo negro:

ay = 1 para todos los valores de A = I, = f(\,T) = BA(T)

(La razén es igual a la intensidad de un cuerpo negro para una determinada
Ty .

En el caso de un cuerpo real (cuerpo gris):
ay < 1= I, < B\(T)

Para que un cuerpo sea capaz de emitir energia en una determinada longi-
tud de onda y temperatura, es necesario que un cuerpo negro también emita
energia en aquella temperatura y que el cuerpo sea capaz de absorberlo. Ya
que la emisividad €, estd definida como la razén de la intensidad emitida
(I)e) por la funcién de Planck (B)(T)), la ley de Kirchhoff también puede

ser expresada CO1mo:
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EA:[)\E/B)\<T):1:>€)\ = apy (311)

Un absorbente de radiaciéon en una longitud de onda A, es también un
emisor de radiacion en la misma longitud de onda.

Segiin Peixoto y Oort [36] pagina 96.

3.3 Balance de la radiacion en la Tierra

Asumiendo que exista un balance entre la cantidad de energia solar recibida
y la cantidad de energia emitida por la Tierra como un todo y que esta
irradie como un cuerpo negro, podemos calcular la temperatura de equilibrio

radiativo (7,) de la Tierra, segun la ley de Stefan-Boltzmann, esto es:

T, = 255K(—18°C) (3.12)

Pero debido a la existencia de una atmosfera con gases que absorben y
emiten radiacién de onda larga, la temperatura superficial de la Tierra T,
es mayor que la temperatura de emisién efectiva (temperatura de equilibrio

radiativo) T, asf:

T, = T, +AT (3.13)

Donde AT representa el efecto invernadero atmosférico en la tempera-
tura superficial de la Tierra. Ya que la temperatura superficial media de la
Tierra es 288K ( 14.85°C), el efecto invernadero debido a la existencia de la
atmosfera es AT=33K.

Segiin Peixoto y Oort [36] pagina 118.

3.4 Mecanismos de transferencia de calor o
energia
El calor (o la energia) es transferido de un sistema a otro por:
e Radiacion, donde el calor es transferido por ondas electromagnéticas.

e Conduccién, donde el calor es transferido por colisién molecular, es

decir a través del contacto fisico.
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e Conveccién, donde el calor es transferido por circulacién de un fluido, es
decir a través del movimiento de un fluido transportado verticalmente,
donde el aire asciende por el calentamiento de la superficie o por empuje
del aire frio (lo contrario seria la subsidencia). El transporte horizontal

estd referido a la adveccidn.

El cambio de temperatura (calor sensible) por transferencia de calor es usual-

mente por: conduccién, conveccién y/o adveccién

Calentamiento adiabatico

Este tipo de calentamiento, calienta o enfria una parcela de aire sin el inter-
cambio de calor con el medio que lo rodea. Considera una parcela de aire
aislado en la atmdésfera. Si la parcela de aire esta sujeto a ascender (descen-
der), se expandirda (comprimird) y se enfriard (calentard), esto es conocido

como el proceso adiabatico.

Calentamiento diabatico

Este tipo de calentamiento, estda dominado por el intercambio de calor la-
tente en la atmoésfera. La evaporacion, el derretimiento y la sublimacion
absorben el calor de la atmodsfera, mientras la condensacion, la congelacién

y la deposicion emiten calor hacia la atmosfera, esto es:

e Cambios de fase que enfrian el aire:

— Evaporacién (de liquido a vapor)
— Derretimiento (de sélido a liquido)

— Sublimacién (de sélido a vapor)
e Cambios de fase que calientan el aire:

— Condensacién (de vapor a liquido)
— Congelamiento (fusién, de liquido a sélido)

— Deposicion (de vapor a hielo)

Calor latente (L): Es un calor oculto, es usado para los cambios de fase
del agua. La evaporacién del agua liquida, enfria el aire, eliminando el calor
sensible y lo almacena como calor latente. Cuando la parcela de aire o un
volumen fijo contiene aire htimedo, hay la posibilidad que el cambio de fase

del agua puede alterar la temperatura, ain sin transporte a través de los
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limites del volumen. El calor latente se define como la cantidad de calor
(AQ) por unidad de masa del cambio de fase del agua esto es:

L~ B¢ (3.14)

Magua

Calor sensible: FEs la porcién de calor asociado con el cambio de tempe-

ratura.

AQ

Maire

= ¢, AT (3.15)

Donde:
¢p: Calor especifico a una presion constante (Jkg1k™!)

Maire: Masa del aire

3.5 Radiacion solar

La mayor radiacién solar que afecta el clima, es la regién del espectro electro-
magnético comprendida por: el ultravioleta, el visible y el infrarrojo proximo.
Ver Figura 3.2

El 99% de la radiacién solar que alcanza la Tierra, tiene una longitud de
onda entre 0.15 y 4.0 yum con:

9% en el ultravioleta (A < 0.4um)

49% en el visible (0.4 < A < 0.8um) y

42% en el infrarrojo préximo (A > 0.8um)

Observaciones de muchos anos muestran que la intensidad de la radiacién
solar no ha cambiado substancialmente. Por esta razén se ha introducido

una cantidad conocida como la constante solar (13601 /m?)
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Figura 3.2: Espectro electromagnético

3.6 Radiacion terrestre

La absorcion de la radiacién de onda corta por la atmosfera y la superficie
de la Tierra permiten el calentamiento del sistema climatico. De acuerdo
a las leyes de Stefan-Boltzmann y de Wien (secciones 3.2.2 y 3.2.3 res-
pectivamente), todas las componentes del sistema climatico emiten energia
radiante en el rango de onda larga del espectro electromagnético (infrarrojo,
microondas). A finales del siglo XVIII Prevost mencioné: ”Todos los cuer-
pos pierden energia 7. Hoy en dia el principio de Prevost se presenta como:
"Todos los cuerpos con una temperatura sobre el cero absoluto (0K) emiten
energfa, cuya propiedad en términos de su v (frecuencia) y A (longitud de
onda) depende de su temperatura”

Todo intercambio de energia entre la Tierra y su espacio exterior, es a través
de la transferencia radiativa.

Se ha visto que todo cuerpo real emite y absorbe menos energia radiativa

que un cuerpo negro a la misma temperatura y longitud de onda.

3.6.1 Transferencia Radiativa
Ecuacion de Schwarzchild

Analizaremos la transferencia de la radiacién terrestre a través de una atmosfera
absorbente y emisor. Estas longitudes de onda infrarrojas de absorcién y emi-
sién son ambos importantes y deben ser tomados en cuenta simultaneamente.
Segun la ley de Kirchhoff (ey = ay) (seccién 3.2.4), nosotros sabemos que
una capa absorbente en la atmosfera, también emite una radiacién que es
proporcional a la absorcién en la misma frecuencia. Consideraremos un rayo

de radiacién monocromaética viajando a través de un medio absorbente. El
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cambio de intensidad debido a la absorcion, después de atravesar una distan-
cia ds en la direccién de la propagacion es: dIy = —kyIypds. Por la ley de
Kirchhoff, la intensidad emitida en la direccién del rayo es: kyBy(T)pds. Por
lo tanto, el balance neto de la intensidad para la transferencia radiativa a
través de la capa ds, incluyendo la absorcién y la emision para una longitud

de onda dada sera:

d[)\ = —]{AI)\pdS—Fkﬁ)\B)\(T)pdS (316)

dly

— = —kx|IL\— B\(T 3.17

T [ = BA(T)] (3.17)
Donde:

dm: Elemento de masa atravesada por la radiacién (dm = pds)

p: Densidad del medio

Esta es la ecuacién de Schwarzchild (3.17), la cual nos muestra que:

"Es tedricamente posible determinar la intensidad de la radiaciéon en algin
punto de la atmoésfera, siempre que la distribucion de la masa absorbente y
los coeficientes de absorcion sea conocida”.

Esta ecuacién (3.17) representa la ecuacién basica de la transferencia radia-
tiva, para la radiacién infrarroja es frecuentemente mas conveniente, para
las aplicaciones practicas, derivar de una forma diferente la ecuacién que
explicitamente incorpora la funcién de transmisividad (o la emisividad). De
aquella forma una integracion sobre un intervalo espectral de banda relativa-
mente ancha, es facil de realizar y un procedimiento de calculo més eficiente

puede ser realizado.

3.7 Procesos Radiativos en la Estructura Ver-

tical de la Atmosfera

Procesos radiativos responsable para el calentamiento de la es-

tratésfera y la termésfera

Segiin Wallace y Hobbs [49], el segundo constituyente mds importante de
la atmosfera es el oxigeno, quien juega un rol dominante. Ver la estructura

vertical de la atmosfera en la Figura 3.3
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e La estratdsfera absorbe casi toda la radiacidén solar ultravioleta en la
banda Harley (200 < A < 300nm). Alcanza una tasa de calentamiento

de 12K/dia, con un maximo de 18K/dia cerca al verano polar.

e En la termésfera la fuente de calor dominante es la absorcién de la
radiacién solar en el ultravioleta extremo (A < 91nm) por el oxigeno.
El disipador de calor dominante, es la conducciéon molecular del calor

por el enfriamiento de la mesosfera.

Procesos radiativos responsable para el enfriamiento de la tropdsfera

y la mesésfera

e La tropdsfera pierde una cantidad substancial de energia por emision
de la radiacién infrarroja. Estd parcialmente compensada por la absor-
cion de la radiacién solar. Estd balanceada por flujos de calor y otras
formas de energia desde la superficie. El balance es conocido como
"equilibrio convectivo-radiativo”. Ademas la tropodsfera es calentado

desde la superficie de la Tierra y enfriando por la conveccion.

e La mesosfera pierde energia por emisién de la radiacién termal. Esta
balanceada por la conveccién del calor ascendente desde la region de la

estratopausa.
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3.8 Termodinamica atmosférica

3.8.1 Primera ley de la Termodinamica

Fuente: Holton [19]
La primera ley de la termodinamica expresa la conservacién de la energia
(energia interna), donde se establece que la energia interna puede ser cam-

biada a través del calentamiento o el trabajo. :

dU = dQ+dW (3.18)

Donde:
@: Calor anadido a la parcela de aire
W: Trabajo realizado sobre la parcela de aire.
Para convertir una propiedad extensiva (la cual depende de que tanta subs-
tancia esta presente) en una propiedad intensiva (aquella que no depende
de que tanta substancia esta presente) dividimos la variable extensiva por la
masa y anadimos el término ”especifico” para indicar que se ha divido por la
masa. Por ejemplo la energia interna especifica esta definida como (U/m)

Entonces la primera ley seria:

du = dq+dw (3.19)

Donde: u=U/m,q=Q/m,w=W/m
El trabajo esta definido como la fuerza que actiia sobre una distancia:

AW = F-.di (3.20)

Si un gas se expande lentamente con una presion p, el trabajo hecho por

el gas esta dado por la presién multiplicada por la variacién del volumen (V).

AW = pdV (3.21)

Esta definicién del trabajo es solamente vélida si el proceso es quasi-
estatico, esto es, el sistema permanece en equilibrio a través del proceso.
Si el trabajo es hecho por el sistema (el trabajo serd negativo), la ley se

expresara:
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AU = dQ — pdV (3.22)

En términos de cantidades especificas:

du = dq— pda (3.23)

Donde:
«: Volumen especifico (V/m = p™!).
La primera ley nos dice, que si un gas se expande su energia debera disminuir,
o el calor debe ser anadido, para mantener la energia interna, segin como
disminuye.
En un proceso adiabético, el calor no es anadido o substraido (dg = 0), esto
significa que si un gas se expande adiabaticamente su energia interna (por lo

tanto, su temperatura) disminuira.

3.8.2 Entalpia

Segiin Holton [19], U y V no son solamente variables de estado que podamos
usar para caracterizar un sistema termodindmico. Podemos elegir otras va-
riables que puedan estar relacionados a U y V', tal como T" y p. Una variable

de estado comunmente usado es llamado entalpia (H) y se define como:

H = U+pV (3.24)

La diferencial de H es:

dH = dU + (pdV + Vdp) (3.25)

Reemplazando el valor de dU ecuacién (3.22) en la ecuacién (3.25), se

obtendria la primera ley de termodindmica:

dH = dQ+ Vdp (3.26)

Dividiendo por la masa, ambos lados de la ecuacién (3.26), se tendré:

dh = dq+ adp (3.27)

En un proceso a presién constante:
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dp =0 = dh = dq

La entalpia y el calor son equivalentes en un proceso de presién constante
y son usados alternativamente, desde que la mayor parte de los procesos
termodinamicos en la atmosfera, ocurren a una presion constante, se usa la

entalpia en la primera ley de la termodinamica.

3.8.3 Primera ley de termodinamica para un gas ideal

Segin Holton [19], la entalpia para una gas ideal, asi como la energia in-
terna son funciones unicamente de la temperatura, podemos definir el calor

especifico en término de derivada total (¢, = %) que esta dado por:

dh = c,dT (3.28)

Donde:
cp: Calor especifico a una presién constante (medido en Jkg 'K 1)
Reemplazando la ecuacion (3.28) en la ecuacién (3.27) se obtendria la primera

ley de la termodinamica para un gas ideal:

dqg = c,dT — adp (3.29)

Nos interesa saber como las variables termodindmicas cambian con el
tiempo, entonces dividimos la primera ley por dt y definimos la tasa de
calentamiento (H = dq/dt = q)

) dT dp
Heg=c2t %2 3.30
=0 Y (8:50)
6
df’ _ ldg | adp (3:31)
At cydt ¢, dt '
Donde:
é%: Calentamiento diabdtico
%%: Calentamiento adiabatico

La primera ley de la termodindmica se refiere a la ecuaciéon termodinamica
de la energia. Si el movimiento es adiabatico, entonces H = 0
Es preferible escribir la primera ley de la termodindmica en términos de

la temperatura potencial © :
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o = T(pofl (3.32)

Donde:
po: Presion de referencia (py = 1000mb) y k' = R/c,
R: Constante de un gas para el aire seco ¢ constante universal de los gases
ideales (R = 0.082 atm.litro/°K.mol 6 8.31 Joules/°K.mol)(R = ¢, — ¢,)

Introduciendo la ecuacién (3.32) en la ecuacion (3.30), esto es:

de)"]  ap
i Yt

Derivando el primer término de la derecha en la ecuacién (3.33), se ob-

(3.33)

tiene:

. Tdo KTdp dp
H = bt LV gz 3.34
C”{@ it dt} “at (3:34)
La ecuacion de estado de un gas ideal es:
pV = nRT (3.35)
Donde:
n: Numero de moles (n=m/PM, donde m es la masa y PM es el peso
molecular)
Reemplazando el valor de k' = R/c, y R = 2¥ = Zq en la ecuacién
(3.34) se obtendria:
: T dO
H=¢=c—— 3.36
1= %0 (3:36)
o)
d® 0 g
b 3.37
dat  Teg, (3:37)
En su forma simple seria:
. do
H = — 3.38
o (3.38)

. L
Donde: 'H = i(’ﬁ) H
Cp P
En dindmica de nubes, H incluye la suma del calentamiento y el enfriamien-

to asociado con los cambios de fase del vapor de agua, la radiacion y los
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procesos de difusién molecular. Bajo una condicién adiabética (isotrépica,
la temperatura potencial es constante con respecto al tiempo) la ecuacién
(3.38) se reduce a:

doe
— =0 3.39
Para la dindmica de nubes, la forma (3.39) no es muy 1til, ya que el calor
latente de los cambios de fase y la radiacion pueden dejar una condicién no-
isotrépica en las nubes. Cuando los tinicos cambios de fase son asociados con
la condensacién y la evaporacién del agua, la primera ley de la termodinamica

(3.30) puede ser escrita como:

_pdw ar. _dp
a - Pa “u

(3.40)

3.8.4 Balance de la energia

Segin Wallace y Hobbs [49], si la atmésfera estd en equilibrio hidrostético,

entonces:

dp = —pgdz (3.41)

Como o = % se tendra:

1
dp = ——gdz= —adp = gdz (3.42)
«

Donde:
gdz: Variacién de la altura geopotencial (gdz = d®)
g: Aceleracién de la gravedad
dz: Variacion de la altura

Reescribiendo la ecuacién (3.29):

dg = c,dT + dd (3.43)

El cambio de energia de una porcién de atmésfera con respecto al tiempo

sera:

. dqg d as
= = (ol +)=— (3.44)
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Donde:

S: Energia estdtica seca de la atmdsfera (S = ¢,T + @)

El lado izquierdo de la ecuacion (3.44) tiene varios componentes:

Cj = QTad + QSen + (jlat (345)
Donde:
Graq: Tasa de calentamiento radiativo

dsen: Tasa de calentamiento sensible (conduccién y conveccién o adveccion)
Giat: Tasa de calentamiento latente por condensacion.

La tasa de calentamiento por condensacién estd relacionada con la tasa

en la cual el vapor de agua es convertida en agua condensada, esto es:

. dw
Qlat = LE (346)

Donde:
w: Razon de mezcla del vapor de agua (gramo de agua por kilogramo de aire,
gr/kg)
fl—‘:: Razon de conversion

L: Calor latente por condensacién

La ecuacién final para el cambio de la energia en la atmdsfera sera:

cjr‘ad + QSen + qmt =

d
(T + @+ Lw) (3.47)

Donde: ¢, T+ ® + Lw es la Energia Estética Humeda

Si el sistema se encuentra en equilibrio, entonces su energia no cambiara con
el tiempo:

o (T 4+ ®+ Lw) = 0= ¢, T + & + Lw = constante (3.48)
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3.9 Tasa de calentamiento radiativo

Fuente: Radiative Transfer? | section 12.
Consideremos un volumen de atmésfera irradiado por un flujo que entra en
una cara y un flujo que sale por la otra cara, a lo largo del eje x, respectiva-

mente. Ver Figura 3.4

dF i
+ ——
a2

Figura 3.4: Flujo radiativo sobre un volumen atmosférico. Fuente: Radiative

Transfer?

oF, ox
F- = F ——*2— 3.49
" 5 9 (3.49)
0F, ox
Ft = F 4+ —2— 3.50
* + ox 2 (3:50)
El flujo neto de entrada sera:
oF,
F, = —(Ff—-F)=--—-%§ 3.51
L= B -E)=-S2 (351)
La potencia neta de entrada es:
Fy
P, = F, x0A= —63 dxdydz (3.52)
x

La potencia neta de entrada por unidad de volumen (0V = dxdydz) sera:

P,  0F,

5V - o (3.53)

En tres dimensiones, la tasa de calor por unidad de volumen que es anadi-

do en el volumen es:

2Obtenido de http : //www.heliosat3.de/e — learning/radiative — transfer/rtl/
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OF, N OF, N OF,
ox dy 0z

Q = —(V-F)V =— % (3.54)

Para el equilibrio radiativo monocromatico:

V-F, = 0 (3.55)

Donde la dependencia del flujo de la longitud de onda (X ) es evidente.

De la primera ley de la termodindmica ecuacién ( 3.30)

Qi (3.50)
m

De la ecuacién (3.54) y p = §# en la ecuacion (3.56), se tiene:
1 dT  dp
IV F=c = — a2 3.57
oY Pa Yt (3:57)

Para una atmoésfera unidimensional:

10F  dT' dp

———— =Cpy— — 3.58
p 0z Yo T Y (3:58)
El calentamiento a una presién constante:
ar 1 OF
— = ——— 3.59
dt cpp 02 ( )
Si la atmosfera esta en equilibrio hidrostatico dp = —pgdz, entonces:
dr or
@ _ 997 (3.60)
dt ¢y Op

3.9.1 Tasa de calentamiento/enfriamiento radiativo in-

frarrojo

Seguin Liou [29] seccién 4.7, el proceso radiativo puede afectar la dindmica
y la termodinamica a través de la generacion de la tasa de calentamien-

to/enfriamiento radiativo. El flujo neto en el nivel z se define como:

F.(z) = F'(2)—=F2) (3.61)
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Donde:
FT: Flujo radiativo ascendente

F'l: Flujo radiativo descendente

Y el flujo neto en el nivel z + Az:

Fo(z+Az) = F'(z+Az) — FY(z + Az)

La convergencia del flujo neto para la capa Az es:

AF, = F,(z+ Az)— F,(2)

La capa Az ganard energia radiativa si:

F.(z+ Az) < F,(z) = La capa Az se calentara

La capa Az perdera energia radiativa si:

F.(z+ Az) > F,(z) = La capa Az se enfriard

Esto es: Ver Figura 3.5
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Fliz+AD
F'l I+ AZ) ‘f
p-Ap + Z+AzZ

+

p z
Y 7

4
l' (o f Ay A Ny Ay A A Nyt Ay Ay F R A my pwy Au g A Ay gy A Ayl i Fa I'.I

A R R K A,

Figura 3.5: Calentamiento/Enfriamiento radiativo infrarrojo.  Fuente:
Liou [29]

La tasa de calentamiento/enfriamiento radiativo infrarrojo, esté definida
segtn la ecuacién (3.59), como la tasa de cambio de temperatura de una capa

Az, debido a la ganancia/perdida de energia radiativa infrarroja, esto es:

dr 1 9F

dt cpp 02

Donde:
cp: Calor especifico del aire a una presién constante (¢, = 1004.67 Jkg 'K~!)
p: Densidad del aire (p = 1.17 kg/m?)
Del valor de AF,, (3.63) tendriamos:

v 1an,_ 1 (BE+29-R0) (3.66)
At cp Az cp Az '
Y de las ecuaciones (3.61) y (3.62) obtendriamos:
a (FT(Z +AZ)— Fla+ Az) — Fl(2) + Fl(z)) o
dt — cpp Az '

Si la atmoésfera esta en equilibrio hidrostatico, la tasa de calentamien-

to/enfriamiento estara definido segin la ecuacién (3.60) como:

dr _ g 9F
dt ¢, dp
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3.10 Ciclo Diurno

El ciclo diurno se define como la variacién peridédica de una determinada
variable durante un dia (24 horas), esto es, la variacién diurna de una deter-

minada variable en un dia entero.

3.11 Parametrizacion

Es el procedimiento por medio del cual los procesos fisicos en escala de sub-
grilla (como la radiacién, conveccién y etc.), son deducidos de variables de
gran escala (el viento, la temperatura y la humedad) pronosticadas por un

modelo atmosférico.
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Capitulo 4

Descripcion del Modelo

4.1 Introduccion

Fuentes:

Research at COLA, The Atmospheric Model?

Krishnamurti [26]

El modelo usado en nuestro estudio es el modelo global de baja resolucién:
Modelo de Circulacién General Atmosférico CPTEC/COLA de resolucién
espectral: truncamiento triangular T0421.28 (nimero de onda zonal 42 en la
coordenada horizontal y 28 niveles sigma en la vertical), el cual es una ver-
sion modificada del modelo original del Center for Ocean Land Atmosphere
Studies (COLA), el modelo cuenta con dos opciones para la parametriza-
cién de la conveccién profunda: el esquema de Kuo [27] considerando las
modificaciones de Anthes [1] y el esquema de Arakawa-Shubert [2], bajo las
modificaciones de Moorthi-Suarez [34]. La parametrizacién de la conveccion
somera es de acuerdo a Tiedke [47]. La parametrizacion de la radiacién de
onda corta es de acuerdo a Lacis y Hansen [28], con las modificaciones he-
chas por Davies [12] y la parametrizacién de la radiaciéon de onda larga es
de acuerdo a Harshvardhan y Davis [17], el modelo de nubes es un modelo
unidimensional y es un hibrido del esquema de Hou [20] y el esquema de
Kiehl [24].

Como se trata de un Modelo de Circulacion General, inicamente necesita de

condiciones iniciales y condiciones de frontera inferior y superior.

Condiciones Iniciales

Las condiciones iniciales del modelo son coeficientes espectrales de:

- Logaritmo de la presion en la superficie

3Obtenido de http : //grads.iges.org/agem/
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- Temperatura virtual

- Divergencia horizontal

- Vorticidad vertical y

- Humedad especifica

La topografia es tratada en forma espectral, de tal manera que esta repre-

sentada por una serie truncada y sujeta a problemas como los efectos de
Gibbs.

Condiciones de frontera inferior

Para representar los procesos atmosféricos en la escala de tiempo climatico
de un mes o mas, los campos en la superficie de la Tierra que mas significa-
tivamente afectan la atmosfera deben tener una variacién en el tiempo, estos

campos son:

e Temperatura Superficial de la Tierra (dato climatoldégico segun el tra-
bajo de Willmott [50]) y la Temperatura Superficial del Mar (TSM,
dato observado) obtenido del NCEP (National Centers for Environ-
mental Prediction), considerando tanto el agua libre como el hielo de

mar.

e Cobertura de hielo en el mar (esta calculada bajo el criterio que consi-

dera, que toda agua por debajo de —2°C' se encuentra en estado sélido)

e Humedad del suelo sobre la tierra (dato climatol6gico segin el trabajo
de Willmott [50])

e Albedo de la superficie (dato climatolégico se basa en el trabajo de
Posey y Clapp [37])

e Profundidad (altura) de la nieve.

Dentro de estos campos los que varian muy rapidamente con el tiempo,
son tratados como variables prondstico en el modelo y estan ligados a la
atmosfera, y a las ecuaciones atmosféricas, exactamente en escalas de tiempo
menores, estas son:

- Temperatura Superficial de la Tierra

- Temperatura del hielo de mar

- Profundidad de la nieve

Los campos restantes podrian también llegar a ser campos de prondstico,
pero varian lentamente para que puedan ser considerados como condiciones
de limite (frontera) en el modelo, pudiendo variar independientemente con

el tiempo. Asi procediendo, la respuesta atmosférica a estos campos puede
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ser determinado sin considerar residuos almacenados en cada uno de estos
campos. A la medida que el conocimiento de la correspondiente respuesta at-
mosférica a estos campos aumente, ellos también se convertiran en variables

pronostico del modelo.

Condiciones de frontera superior

Las condiciones de frontera superior en el modelo, son restricciones cineméaticas
que imponen la velocidad vertical en coordenadas sigma, es nula en todos los
puntos de la superficie y el tope del modelo, para satisfacer la conservacion
de la masa. Esta restriccion se usa en la solucion de las ecuaciones a través

de la diferenciacién vertical en coordenadas sigma.

4.2 Hidrodinamica

Las leyes fisicas bésicas que gobiernan el movimiento atmosférico en el modelo
son:

- Ley de conservacién del momento horizontal

- Ley de conservacién de la masa (conservacién del aire seco y himedo por
separado)

- Ley de conservacién de la energia

Estas estan expresadas en la geometria de una cascara esférica y el marco de
rotacién de referencia de la atmoésfera de la Tierra. Las ecuaciones empleadas

son:
e Ecuacién del momento horizontal
e Ecuacién de continuidad de la masa
e Ecuacién termodindmica (primera ley de la termodindmica)

La ecuacién para la componente vertical de la velocidad (paralela al vector
fuerza gravitacional) estd substituida por la relacién de diagndstico en la que
se asume, las escalas de interés espacial y temporal, los movimientos estan
en balance hidrostatico. El juego completo de ecuaciones que describen un
sistema de fluidos son llamados ecuaciones primitivas. El modelo es global
en extension y se ajusta a una geometria de cdscara esférica cuya extension
vertical es lo suficientemente pequena que la distancia desde el centro de la
Tierra pueda ser adoptada a ser aproximadamente constante (igual al radio
de la Tierra). La distancia sobre la superficie de la Tierra estd incluida como

una variable independiente.

46



Debido a que la atmosfera se encuentra en balance hidrostatico, es convenien-
te expresar la variacion vertical en ecuaciones primitivas, en términos de una
coordenada p. En la préctica, como lo recomendado por Phillips (1957), se
usa la coordenada o (4.1), coordenada vertical p,normalizado por su valor en
la superficie ps. El cual se usa para evitar usar las coordenadas verticales z o
p que tienen una desventaja en representar las coordenadas superficiales mas
bajas que estan frecuentemente bajo la tierra en regiones de alta elevacion
(Andes, Himalayas), el cual puede causar dificultades, cuando se incorpora
el efecto de la topografia superficial dentro de las ecuaciones del modelo. En
un sistema cuasi-estético o varfa monotdnicamente (uniformemente) con la

altura.

o = — (4.1)

De modo que la coordenada o varia de 1 en la superficie de la Tierra
(p = ps) y 0 en el tope de la atmésfera (p = 0)

Las siguientes ecuaciones representaran un sistema cerrado de ecuaciones
en términos de las coordenadas: longitud (\'), latitud (¢) y la coordenada

vertical (o)

Ecuacién del momento horizontal

Escribimos la conservacién del momento como:

—

av - > S o

’r =—(RTVInps +V®) — fkxV + F (4.2)
Donde

Vector viento horizontal

Constante de gas para el aire seco

Temperatura

V:
R:
T:
®: Altura geopotencial
f: Pardmetro de Coriolis
k: Vector unitario en la direccién vertical
F: Vector suma de todas la fuerzas friccionales.
Esta ecuacién ( 4.2) indica que la aceleraciéon del movimiento atmosférico
horizontal resulta de la suma de:
- La fuerza gradiente de la presién (RTV In p, + V®)
- La fuerza de Coriolis debido a la rotacién del marco de referencia ( f k x \7)

- La suma de todas las fuerzas friccionales (F).
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Usando la relacién de la derivada Lagrangiana vs la derivada Euleriana (ecua-
ci6n 4.3): La derivada Lagrangiana nos da la razén de variacién, a lo largo
del tiempo de una variable determinada en un sistema cerrado mas el mo-
vimiento de la particula. Mientras que la derivada Euleriana es la razén de

variacién, a lo largo del tiempo para una posicion fija en el espacio.

ds 0s - =
%—aJrV-Vs (4.3)

Donde:

ds. Derivada sustancial que permite calcular la variacién temporal de una

dt -
propiedad s de una particula de fluido a medida que la particula evoluciona

en el flujo.
ds
Qt —

V-Vs: Término advectivo, representa la variacion de s en un punto del fluido

: Variacién local de s

debido al movimiento del mismo

Y usando la relacion:

0 .0 0
o %90 o (4.4)
Donde:
d: Velocidad vertical (6 = “Cll_‘Z)

Entonces el término de la derecha en la ecuacién ( 4.2) seria:

av oV L = OV
E—E‘i‘(‘/' )V—l—U% (45)

Reemplazando el valor de ( 4.5) en la ecuacién ( 4.2), obtendriamos la
ecuacion del momento horizontal:
817 - =

O (VW 60— (RTVp, + )~ fix V4 F (46)
g

Si hacemos uso del vector identidad:
I S /V.V . . L/ V-V O
(V~V)V:V(T>+(V><V)xV:V<?)+Ck><V (4.7)

Y considerando que en el modelo global espectral, es conveniente escribir
la ecuacién del momento horizontal ( 4.6) como ecuaciones de vorticidad (¢)
y divergencia (D).

Aplicando el operador curl (curl/T = V x A es el vector espiral que esta

asociado con las rotaciones) en la ecuacién ( 4.6), obtendremos la ecuacién
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de vorticidad ( 4.8). Operando nuevamente en la ecuacion ( 4.6) , pero ahora

por V- resulta la ecuacién de la divergencia (4.9)

on 1 oA 0B’

ot acos?o [W +cos¢ ¢ 1 (48)
oD 1 [oB OA’ 2
% = et d [W —cosgbagbl —V4(E+®+ RIylnps) (4.9)

Donde:
n: Vorticidad absoluta (n = { + f donde ( es la vorticidad relativa)
D: Divergencia (D =V - V)
a: Radio de la Tierra
¢: Latitud
N': Longitud
Ty: Temperatura media global y
A', B' y E estén definidas por:

RT' Olnp, .0V,

A = gV — F, 4.10
nVy + . cos ¢ 90 —l—aaa 1 COS @ (4.10)
RT'"Olnp, . 0OVy
B = nV,— v "o, + Fy cos ¢ (4.11)
p - 2V (4.12)
2
Donde:

¢: Velocidad vertical

Vv = pcoso, V, = vcoseg, py v son las componentes del vector viento

horizontal en las direcciones longitudinal y latitudinal, respectivamente.

T': Desviacién de la temperatura segun su temperatura media global Tg

Fy y Fy: Componentes de la fuerza de fricciéon en las direcciones de su lon-
gitud y latitud, respectivamente.

E: Energia cinética.

Ecuacién de continuidad de la masa

La ecuacién de continuidad de la masa esta representada por:

0ln py o - - 0o
=-V.-VI -V.-V—-— 4.1
; N pg (4.13)
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Ecuacién termodinamica
Segtn la primera ley de la termodindmica, ecuacién ( 3.30), esto es:

._Cd_T dp
=% Y

De la definicién de o, se obtiene ZZZ = p = dps+0ops y de la relacion ( 4.5)

para dt , tendriamos:
aT - Jr RT q
—_— = —V T — 00— - s S - 4.14
5 \Y, O’a +Cpp(ap +ap)—|—cp (4.14)
T T T T dp, j
T__y. VT—U(a——R—> BRI dps | 4 (4.15)
ot do  cyo cpps dt ¢
T T T T dl j
T __y. VT—a(a——R—>+R— P 4 (4.16)
ot Jo  cyo cp, dit p
Donde:
aT .

o Cambio local de la temperatura
V - VT: Adveccién termal horizontal

g—T — f—T: Estabilidad estatica
o PO

o g—f — %) : Movimiento ascendente permitido por el enfriamiento adiabatico,
P

donde ¢ 2L a es la adveccion termal vertical y a es la expansion/contraccién

adiabatica
Ci: Efecto diabatico, es decir, es la fuente o sumidero de calor diabatico.
P

4.3 Procesos de humedad

Los cambios de fase del agua, entre los procesos importantes, afectan la
dindmica y la termodindmica de la atmésfera. En el modelo CPTEC/COLA

se incluye los procesos de:
e Condensacion a gran escala
e Conveccién profunda

e Conveccién débil (somera)
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4.3.1 Condensacién a gran escala

Los cambios de fase del agua son uno de los procesos muy importantes que
afectan la dindmica y la termodindamica de la atmdsfera. Como una parcela
de aire conteniendo vapor de agua es enfriada, su capacidad para retener agua
se reduce hasta que la parcela se sature (100% de humedad relativa). Si la
parcela se enfria mas, el vapor de agua cambiara de fase a liquido, emitiendo
su calor latente de evaporizacion y se formara una nube. Mientras esto es un
proceso complejo implicando la disponibilidad de los niicleos de condensacion
de una nube. Siempre que el contenido de humedad predecido en un volumen
determinado exceda el valor de la saturacion, el exceso de vapor de agua se
condensa y precipita. El calculo es realizado desde las capas més altas del
modelo hacia el fondo, incluyendo la posibilidad que el agua liquida pueda

evaporarse en los niveles intermedios del modelo.

4.3.2 Conveccion profunda

El modelo CPTEC/COLA cuenta con dos opciones para la parametrizacién

de la conveccion profunda:
e El esquema de Kuo modificado(Kuo [27]; Anthes [1])

e El esquema relajado de Arakawa-Shubert modificado (Arakawa y Shu-
bert [2]; Moorthi y Suarez [34])

Esquema Kuo

El calentamiento y el humedecimiento debido a las nubes convectivas profun-
das son representadas en el modelo CPTEC/COLA por medio del esquema
de Kuo modificado (Kuo [27]; Anthes [1]). La conveccién profunda en el
esquema de Kuo se activa en presencia de una columna condicionalmente
inestable y una fuente de humedad positiva debido a la suma de la conver-
gencia de la humedad y la evaporacion dentro de la columna, esta suma es
conocida como acceso de la humedad.

En cuyas columnas la conveccion profunda estd diagnosticada, el acceso de
la humedad esta dividido en una porcién de calor producido (produciendo
lluvia) y una porcién de humedad basada en la columna integrada de hu-
medad relativa. La distribuciéon vertical del calentamiento y la humedad del
medio ambiente estasada en la distribucién vertical de la temperatura y la
diferencia de humedad especifica entre la nube y el medio ambiente.

La temperatura de la nube y la humedad especifica estan determinadas
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por la elevacién de una parcela de aire desde la capa mas baja del mode-
lo adiabaticamente seca hacia la elevacién del nivel de condensacién (base de
la nube) y luego adiabéticamente hiimeda hacia el nivel donde la temperatura
de la nube es igual a la temperatura del medio ambiente (tope de la nube). Si
la elevacion del nivel de condensacion para el aire cerca a la superficie no esta
dentro de 0.35 veces la presion superficial, entonces la conveccién profunda
no se producira. El acceso de la humedad esta determinado calculando el
cambio en la humedad especifica sobre el paso alterno para todos los niveles.
La presencia de la conveccién profunda estd mayormente restringida por los
siguientes criterios:

- La coveccion profunda tnicamente ocurre para las columnas en la cual el
espesor de la nube sea igual a 30% la presién superficial. Para una presién
superficial de 1000 mb, esto restringiria la conveccién profunda de cuyas co-
lumnas en las cuales habia nubes convectivas por los menos 300mb de espesor.
- El acceso de humedad en las capas debajo de 0 = 0.46 (coordenada vertical)
debe exceder 2 mm/dia en algin paso particular, para que una conveccién

profunda ocurra.

Esquema Arakawa-Schubert relajado (RAS, Relaxed Arakawa-
Schubert )

Una alternativa al esquema de Kuo en el modelo, es el esquema RAS de
Moorthi y Suarez [34]. Este esquema se diferencia de la versién original Ara-
kawa y Schubert [2] siguiendo Lord [30] de dos maneras:

- El flujo de masa normalizado, que es una funcién exponencial de la altura
en la formulacion original, es reemplazado por una funcion lineal de la altura.
- La parametrizacion relaja la atmésfera a gran escala, hacia un cuasi-equilibrio,
en lugar de requerir un cuasi-equilibrio cada vez que es llamado la subrutina
convectiva de cumulos.

La implementacién del RAS en el modelo CPTEC/COLA, asume que la ca-
pa de nube-secundaria esta compuesta de una masa media pesada en los dos
niveles més bajos del modelo. Cada vez que la convecciéon de cimulos es
llamada, todos los niveles sobre la capa de nube-secundaria son verificados,
para ver si existe la posibilidad de convecciéon. Las nubes cuya base se ubi-
quen en el mismo nivel, pero que el tope (nivel detrainment, nivel donde la
transferencia de aire de una corriente de aire va hacia la atmosfera circun-
dante) sea diferente son consideradas como nubes diferentes. En el esquema
RAS, la conveccion de cimulos ocurre para aquel tipo de nubes, para la cual
la funcién trabajo de la nube excede un valor critico determinado. La funcion

trabajo de la nube, es una medida integrada de la diferencia entre la Energia
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Estatica Himeda en la nube y en el medio ambiente. Para este tipo de nubes
la funcién trabajo nube excede a la funcién trabajo nube critica, el flujo de
masa en la base de la nube es necesario para restaurar la funciéon trabajo nu-
be a su valor critico diagnosticado. Este flujo de masa es usado para resolver
ecuaciones, por el efecto de escala grilla de conveccion en la temperatura y
la humedad especifica. En la implementacion del RAS en el modelo COLA,
la precipitacién convectiva se re-evapora de regreso en el medio ambiente,

siguiendo una versién modificada de Sud y Molod [45].

4.3.3 Convecciéon somera (débil o poco profunda)

En regiones donde la columna atmosférica es condicionalmente inestable cer-
ca a la superficie, el vuelco vertical (vertical overturning) en escala subgrilla
puede ser inducido. Las nubes cimulos resultantes poco profundas no ne-
cesariamente producen precipitacién, pero actian para transportar calor y
humedad hacia arriba. En las regiones donde la columna atmosférica es con-
dicionalmente inestable cerca a la superficie, pero la conveccién profunda no
ocurre, las nubes cimulos débiles pueden actuar para mezclar la temperatu-
ra y la humedad entre la base de la nube y su tope. Esta conveccién débil
esta parametrizada segin Tiedtke [47]. En este esquema, los efectos de la
conveccién débil en la temperatura y la humedad especifica son modelados
usando la aproximacion eddy diffusivity con coeficientes fijos. La ocurrencia
de la conveccion débil no depende de la presencia del acceso de humedad
dentro de la columna.

Stern y Miyakoda [44] lograron identificar algunos problemas relacionados
con el esquema de Tiedtke [47], pues es de esperarse, que la conveccién no
precipitante influya en el balance radiativo de la superficie, pues incrementa
el vapor de agua contenida en la atmdsfera y la tasa de calentamiento vertical
en la atmosfera.

Las siguientes restricciones en la conveccion débil son aplicadas cuando el
esquema de conveccion profundo es Kuo:

- La base de la nube esta determinada usando la elevacién del nivel de con-
densacion, segun la subrutina de conveccién profunda, la cual es llamada
primero.

- La conveccion débil no se permite en las columnas donde la conveccion
profunda fue ejecutada.

- El tope de la nube de conveccion débil esta restringido por los niveles o
entre 0.7 y 1.0. Los topes de nube de conveccion débil que exceden este valor,

estan fijados para las capas mas altas que retnen este criterio.
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- La base de la nube de conveccién débil, debe ocurrir entre los niveles o 0.7
y 1.0.

4.4 Calentamiento por onda corta (radiacién

solar)

La fuerza impulsora detras de todos los movimientos atmosféricos concer-
niente a la superficie de la Tierra, es el calentamiento debido a la absorcion
de la radiacién solar. Debido a que los rayos del Sol no son verticales en
todas las latitudes, hay una fuerte variacion del calentamiento solar sobre
el Globo. La presencia de nubes en la atmésfera, modulan fuertemente la
absorcién de la radiacién solar y también la dispersa, son responsables de
una fraccion substancial del albedo planetario en las regiones que no estan
cubiertas de hielo.

En la radiacién de onda corta se usé el método de Lacis and Hansen [28] mo-
dificado por Davies [12]. Se incluyen los calentamientos debido a la absorcién
de la radiacién solar por el vapor de agua y el ozono. La concentracién de
ozono se predice de una climatologia media zonal. Debido a que la nubosidad
tiene un mayor impacto sobre la cantidad de radiacién que se dispersa y se
absorbe, la nubosidad pronosticada es usada en el calculo de la radiacién
de onda corta. En simulaciones tipicas del clima, el calentamiento por onda

corta es calculado cada hora del tiempo de simulacion.

4.5 Calentamiento por onda larga (radiacién

terrestre)

Para balancear la absorcién de la radiacién solar (onda corta), la Tierra emite
radiacién terrestre (onda larga) hacia el espacio, resultando en la conserva-
cién de la energia en el Sistema Tierra/Atmosfera en el tiempo y el medio
global. La emision de onda larga desde la superficie de la Tierra puede ser
absorbida por los gases que constituyen la atmdsfera y también puede ser
re-emitida. La distribucién de las emisiones desde la superficie de la Tie-
rra como también la absorcion y la emisién de los gases y las nubes no son
uniformes sobre el Globo, asi, el calentamiento por radiacién de onda larga
no estd igualmente distribuido sobre el Globo. La distribucion desigual del
calentamiento por radiacion de onda larga y onda corta induce gradientes de
presion, que originan el movimiento del aire en la atmosfera.

El calentamiento por radiacion de onda larga es una parametrizacion de ban-
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da ancha formulado por Harshvardhan y Davis [17], para un cdlculo rapido.
Se incluye el calentamiento atmosférico debido a la absorcién de la radiacion
terrestre por el vapor de agua (pronosticado), el diéxido de carbono (deter-
minado) y las nubes (pronosticado). La razén de mezcla de vapor de agua
esta calculada de la humedad especifica y de la temperatura virtual que son
llevadas como variables de pronéstico en las ecuaciones del modelo. El calen-
tamiento por radiacion de onda larga esté calculado por lo menos cada tres
horas del tiempo de simulacién, para resolver adecuadamente el ciclo diurno

de la radiacién terrestre.

4.6 Esquema de cobertura de nubes

La descripciéon del diagnostico del esquema de parametrizacion de cobertura
de nubes puede ser encontrada en Slingo [41], Slingo [42] y Slingo [43]. Se
dara una breve descripcién de la rutina que genera nubes en el modelo CP-
TEC/COLA que tiene algunas diferencias de los documentos descritos. La
principal diferencia esté descrito por Hou [20]. La subrutina CLDGEN (ver
secci6én 10.1) calcula los valores de la cantidad de nube.

El esquema permite cuatro tipo de nubes:

e Nubes convectivas: Cimulos, cumulonimbus
e Nubes Altas: Cirrus
e Nubes Medias: Altoestratus, altociumulos

e Nubes Bajas: Estratos, estratocimulos y nimboestratos

Las tres ultimas son nubes de supersaturacién (no convectivas)
Las nubes convectivas pueden ocupar un nimero de capas del modelo, otros
tipos no pueden exceder una capa en espesor. Las nubes no estan permitidas

en las dos capas mas bajas del modelo.
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4.6.1 Nubosidad convectiva

La cantidad de nube convectiva estéd calculada por la ecuacion (4.17).

Cc = a+blnP (4.17)

Donde: ay b son constantes prescribidas en Slingo [43], P es la tasa media
de la precipitacién convectiva acumulativa, en unidades de mm/dia.
La tabla 4.1 muestra la relaciéon entre la cobertura de nube convectiva

(C.) v la tasa de precipitacién (P)

Tabla 4.1: Cobertura de nube convectiva (C.) y la tasa de precipitacion
equivalente (P). Fuente: Tarasova y Santos Chagas [46]
C. 0 01 |02 |03 |04 |05 |06 [07 |08

Pmmd™ |0.14 {031 {070 | 1.6 |34 |77 |17 38 85

La cobertura de nube convectiva, la base de la nube y la altura del tope
no estan calculadas dentro del esquema de radiacién, pero son obtenidos del
esquema de conveccién del modelo. El limite superior de 80% esta localizado
en C,. En casos de conveccién profunda, 25% ocupa la profundidad total y

75% son tratados como niveles de conveccién poco profundos.

4.6.2 Nubosidad en niveles altos

Dos tipos de cirrus son considerados:

e El primer tipo esta asociado con el flujo saliente de la conveccion pro-

funda

Cy =2.0(C, — 0.3) (4.18)

Para nubes cirrus (si la conveccién se extiende hacia un nivel entre 400

y 250 mb y la nubosidad convectiva excede el 40%)

e El segundo tipo estd conectado con el disturbio frontal

Oy = [Max{0.0, (RH —0.9) /0.1H2 (4.19)

Donde:

Cy: Cobertura de nube en niveles altos
Maz: Funciéon maxima

RH: Humedad relativa
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4.6.3 Nubosidad en niveles medios

La cobertura de nube en niveles medios (C)y) estéd calculada por:

Cor = [Mam{().(), (RH — 0.8) /o.QH2 (4.20)

4.6.4 Nubosidad en niveles bajos

Este tipo es el méas dificil de diagnosticar. Dos clases de nubosidad son

consideradas:

e El primero esta asociado con los frentes extratropicales y los disturbios
tropicales por el movimiento vertical. Estd parametrizado usando los

valores de la humedad relativa RH y la velocidad vertical (w').

2
cl = [Max{o.o, (RH — 0.8)/0.2}} (4.21)
0 W' >5x107°
Co=C) | 1—(m)? —5x10°<w <5x107° (4.22)
1 W < =5 x107°

Donde:
C: Cobertura de nube en niveles bajos
m' = (W +5x 10°) x 10* y &’ es la velocidad de la presién vertical en

centibares por segundo (cbs™1).

e El segundo estd conectado con la capa limite y ocurre en condiciones
relativamente quietas, producido por las inversiones de temperatura en
niveles bajos. Esta parametrizado usando la tasa de decaimiento (lapse

rate) de los niveles de inversién y la humedad relativa (RH).

AT
= —6.67—— — 0. 4.2
Cp, = —=6.67 3 — 0.667 (4.23)

Donde:

i—z: Tasa de decaimiento (K'mb™!) en la capa baja mds estable 700 mb.

Entonces:
Cy = C’L{m — (0.8 — RH) /0.2} (4.24)
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Capitulo 5

Parametrizacion de la radiacion

atmosférica en el modelo

CPTEC/COLA

Fuente: Tarasova y Santos Chagas [46]

5.1 Parametrizacion del ROL

5.1.1 Introduccion

El calentamiento/enfriamiento por radiacién de onda larga es calculado por
la parametrizacién de banda ancha formulada por Harshvardhan y Davis [17].
Se considera el calentamiento atmosférico debido a la absorcién de la radia-

cion termal por:
e Vapor de agua (pronosticado)
e Didxido de carbono (especificado)
e Ozono (especificado)
e Nubes (pronosticado)

La razén de mezcla del vapor de agua esta calculada a partir de la humedad
especifica, la cual es llevada como una variable de prondstico en las ecuaciones
del modelo.
La principal parte de la radiacién termal, es la region espectral de 3 a 50 pm,
esta regién espectral esta dividida en 10 rangos, donde:

- El espectro de absorcién lineal molecular por el vapor de agua, el ozono

y el diéxido de carbono es tomado en consideracion. Las bandas de vapor de
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agua y didxido de carbono estan agrupadas en dos regiones: banda central y
banda extrema. Los rangos espectrales usados en los calculos de la radiacion

termal son mostrados en la Figura 5.1

Ay 33

HO HO HO O HO o0, CO, o0, HO HO
Wing coder wing wing WwWing cender wWing Wing center

Flonlr 3000 1M0 1380 1100 9RO 300 T20 (1] 40 O

Figura 5.1: Rango espectral para la radiacién de onda larga. Fuente: Tara-

sova y Santos Chagas [46]

- Se toman en cuenta la absorcién del vapor de agua de tipo-e en los rangos
espectrales de banda extrema y el ancho espectral de las bandas 9.6 y 15 pm
sobre el cual el ozono y el dioxido de carbono respectivamente, absorben la
radiacion terrestre y son lo suficientemente estrechos para usar el valor medio
de las funciones de transmisién (el espectro de absorcién de tipo-e, se usa
en atmosferas tropicales o humedas, para reducir la transmitancia y de esta
forma la razén de enfriamiento sea 0.15°C'/dia en la regién de 900 a 1000mb,
pero para los niveles sobre los 900mb el efecto es muy pequeno, segin Chou
y Arking [8]).

5.1.2 Condicién de cielo claro
a. Absorcion lineal molecular y de tipo-e para el vapor de agua

La mayor dificultad en el célculo de la tasa de enfriamiento por radiacién de
onda larga, surge del hecho que el coeficiente de absorcién del vapor de agua
en un nimero de onda particular, cambia significativamente en la atmosfera,
debido a los rangos anchos de la presion y la temperatura. Para hacer frente
a este problema el espectro infrarrojo fue dividido por Chou y Arking [8] en
bandas de vapor de agua, estas fueron agrupadas en dos regiones: banda-
central y banda-extrema. Los rangos espectrales para estas regiones estan
listadas en la Tabla 5.1.
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Tabla 5.1: Parametros de la absorcion lineal molecular debido al vapor de
agua (Chou [10])

Rango espectral: H50, banda-central H50, banda-extrema
20 - 340 em ™1 340 - 540 em ™1
1380 - 1900 cm ™! 800 - 980 cm ™1

1100 - 1380 em ™t
1900 - 3000 ¢m ™!

pr(mb) 275 550
T,(K) 225 256
r (K1) 0.005 0.016

Para una atmosfera clara, los flujos ascendentes y descendentes en el nivel

de presién p, integrado sobre un rango espectral Av;, son:

FzT(p) = Bz [T(p)] + Gz [w(p7ps); Ts] - Gz [w(p7ps); T(ps)]
[ 96 [wp, ) TR JOTATR) (5.1)

T(p)

F!(p) = Bi[T(p)] — Gi [w(pe, p); T(py)]
— [ 06, (! p). TW)] joTAT() (5.2)

T(pt)

Donde:
ps: Presion superficial
py: Presion en el tope de la atmésfera
T,: Temperatura en la superficie
T'(ps): Temperatura del aire cercana a la superficie.
w(py,p2): Cantidad de vapor de agua escalada entre los niveles de presién p;
y P2
De la definicién de la tasa de calentamiento/enfriamiento, como una funcién
de la divergencia del flujo neto radiativo, esto es, ecuacién (3.59) y de (3.60)

se tiene:

d_T__i@Fn_gaFn
dt ¢, 0z ¢, Op

(5.3)

Entonces, la tasa de enfriamiento es el resultado final de la salida del

modelo, la cual estda dada por:
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dr g d[F(p) - F )]
dt ¢ dp

(5.4)

Donde:
F,: Flujo neto radiativo, el cual es la diferencia entre los flujos descendentes

y ascendentes en el nivel i (F, = F}'(p) — F} (p))

El flujo de un cuerpo negro integrado sobre un rango espectral Ay; a una

temperatura T es:

&@):L&fuﬂw (5.5)

Donde: B,(T) es el flujo de un cuerpo negro, que es igual a m veces la
funcién de Planck a una temperatura 7'y ntimero de onda v.

La funcién G(w,T') se define como:

Glw(py,p2);T] = 7w(p:,p2);T] x B(T) (5.6)

Donde: 7 [w(p1,p2);T] es la funcién de transmisién ”Planck-weighted”, la
cual esta definida por:

Jav; v [w(py, p2)] x B, (T)dv
Jav, Bo(T)dv

7 [w(p1,p2); T (5.7)

Donde:7, [w(p1, p2)] es la funcién de transmisién de difusion, entre los
niveles de presion p; y po en el nimero de onda v promediado sobre el angulo

cenit 6 (u = cosf), la cual estd definida por:

nlwnm)] = 2 [ ewl-Kp Twlnm) Wpds (55)

Donde: K, (p,,T,) es el coeficiente de absorcién lineal molecular del vapor

de agua en una presion y temperatura de referencia (p,. y 7,) dadas en la
Tabla 5.1

a.l Calculo de la funcion de transmisién de banda ancha ”Planck-

weighted”

La funcién de transmisién de banda ancha ” Plack-weighted” 7; [w, T'] fue cal-

culada por Chou y Arking [8]. Usando las ecuaciones (5.7) y (5.8) para las
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regiones espectrales del vapor de agua Av; ya mencionadas para un parametro
de datos de absorcién lineal segiin McClatchey [32]. La aproximacién para
esta funcién ha sido propuesta por Chou [10] y es utilizada por la subrutina
CRUNCH (ver seccién 10.1) como sigue:

7i(w, v, T) = 7i(w, v, 250) [1 + o (w, v)(T — 250) + B;(w, v)(T — 250)*] (5.9)

Donde: T es la temperatura en K y las funciones 7;(w,v,250), a;(w,v) y
Bi(w,v) han sido tabuladas y aproximadas, para las regiones de banda ex-
trema y banda central segin Chou [10]. Para los problemas en los cdigos
de vectorizacién, Harshvardhan y Corsetti [16] han reemplazado las tablas
por polinomios ajustados, que son usados en la subrutina CRUNCH (ver
secci6én 10.1).

a.2 Calculo de la trayectoria de vapor de agua escalado
Absorcién lineal molecular

La trayectoria de vapor de agua escalada (cantidad de vapor de agua en
la trayectoria de la radiacién) utilizada en el cdlculo de la absorcién lineal

molecular entre los niveles de presién p; v po esta calculada por la subrutina
LWRAD (ver seccion 10.1):

wp, ps) = / ﬁRmm]w@; (5.10)

Donde:
R(T): Factor de escalamiento de la temperatura
g(m.s™2): Aceleracién de la gravedad
w(g.kg™"): Razdén de mezcla del vapor de agua
p(mb): Presién
T(K): Temperatura en el nivel p.
El factor de escalamiento de la temperatura fue fijado por Chou y Arking

[8] usando los resultados del Célculo Linea por Linea:
R(T) = exp[r(T —1T,)] (5.11)

Los valores de r(K™') | p.(mb) y T,(K) estdn dados en la Tabla 5.1. El
subindice r denota la condicion de referencia de p y T', donde toma lugar la

mas fuerte absorcién de vapor de agua en la atmésfera.
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Absorcién de tipo-e

La trayectoria del vapor de agua escalada usada en los calculos de la absorcién

de tipo-e es:

P2

1 1

e(p) exp {1800 [— — —1 }q(p)% (5.12)

V<p17p2) = / T(p) To

p1

Donde: e(p) es la presién parcial del vapor de agua y T, = 296 K

b. Absorcion por ozono y diéoxido de carbono en las bandas de

longitud de onda de 9.6 y 15 um respectivamente

Las bandas de longitud de onda de 9.6 y 15 pm son muy angostas, para ser
tratada la funcién de Planck como una constante a través de su intervalo
espectral. Por lo tanto, la funcién de transmisién (5.7) puede ser obtenida,

usando una relacién mas simple, la cual puede ser definida como:
T ulp,p)] = /A 7 [ulp, p)] dv/Av; (5.13)

Donde: 7, [u(p,p’)] es la transmitancia difusa en el nimero de onda v, entre
los niveles de presién p y p’ dada por (5.8). La siguiente parametrizacién ha

sido obtenida por Chou [10], para la regién de 15 pm:

T(w,v,u) = T(w)-7(v)-7(u) (5.14)

Donde:

7(w): Funcién de transmisién debido a la absorcién lineal molecular del vapor
de agua

T(v): Funcién de transmisién debido a la absorcién de tipo-e del vapor de
agua

7(u): Funcién de transmisién debido a la absorcién de tipo-e del diéxido de
carbono

Los cuales son calculados por la subrutina CRUNCH (ver seccién 10.1) de

acuerdo con:

T(w) = exp [_%] (5.15)
T(v) = exp {—277)0'83} (5.16)
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T(u) = exp[TAve + TwAvy] (5.17)

donde los subindices ¢ y w denotan las regiones espectrales de banda-
central y banda-extrema, dados en la Tabla 5.2 segin Chou y Peng [9] y Av
es el intervalo total de 540 a 800 cm™*
La parametrizacion de la funcién de transmision difusa promediado espec-
tralmente 7., (u) para la absorcién de diéxido de carbono, fue obtenida por

Chou y Peng [9] usando el resultado del Célculo Linea por Linea:

au
Tew(u) = exp {_1+bu”} (5.18)

Los valores de a, b y n han sido elegidos, para las regiones espectrales indi-

viduales tal que el célculo del error de la RMS (root-mean-square) en 7. ,,(u)

sea minimo. Estos parametros son representados en la Tabla 5.2

Tabla 5.2: Pardmetros para las regiones de banda central y extrema de la

absorcién por didéxido de carbono en la banda espectral de 15um (Chou y
Peng [9])

Avi(em™) Banda-central Banda-extrema

620 - 720 540 -620
720 - 800

pr(mb) 30 300

pc(mb) 1 1

m 0.85 0.5

n 0.56 0.57

a 3.1 0.04

b 15.1 0.9

T.(K) 240 240

r(K) 0.025 0.0089

La cantidad de C'O4 escalada entre los niveles de presion p; y po, esta cal-
culada por la subrutina LWFLUX (ver seccién 10.1), por las féormulas (5.10)
y (5.11) y los parametros de la Tabla 5.2

La transmisién en una regién espectral de 9.6 pm estd determinada para
el ozono. Las parametrizaciones para la transmitancia en la banda 9.6 ym

han sido obtenidas por Rodgers [38]:
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81.21 _ 345.28y
) = 1— 2 |1 —exp — 4. vy 1) Y51
() 120.0 [ eXp{ 598 (\/ T 0sTep )}}(5 )

Donde:

p: Presién eficaz de ensanchamiento en la atmosfera.

y(g.cm™2): Cantidad de ozono en una columna atmosférica, calculada por la
subrutina LWFLUX (ver seccién 10.1).

La cantidad de ozono en la columna atmosférica, entre los niveles de presién

p1 Y pr esté calculada por:

10 fpe
y = ——/ r3dp (5.20)
g Jp

Donde:
r3: Razén de mezcla del ozono en gr/gr
dp: Diferencia de presién en mb
g: Aceleracién de la gravedad (g = 9.8N.kg™!)
y: Cantidad de ozono en gr.cm™2

La presion eficaz de ensanchamiento es:

_ 10 fpe
p = —?/p T3pdp/ypo (5.21)

1

Donde: p, = 1013mb
La transmitancia en la banda de ozono, es luego multiplicada por la trans-

mitancia en el vapor de agua continua para esta region, dada por Chou [10]:

(v) = exp(—9.78v) (5.22)

Il

5.1.3 Condicion de cielo nublado

Si asumimos que las nubes son un cuerpo negro radiativo en la longitud de
onda termal y que la caja de grilla esta completamente cubierta de nubes,
los flujos radiativos pueden ser calculados de las ecuaciones (5.1) y (5.2).
Sin embargo debido a que las nubes en los niveles y en varias de las cajas
de grilla son arbitrarios, modificar los limites de integracién de un punto a
otro, podria crear problemas en la vectorizacion. Ademas se ha mantenido la
posibilidad de permitirse una fraccién de cobertura de nubes en varias de las
capas del modelo o transmisiones parciales a través de nubes tenues. Se ha

usado un esquema de calculo ”probabilidad de la linea de visién clara”entre
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cada capa y todas las otras capas, la superficie y el tope de la atmosfera. La
Unica suposicion requerida es que las nubes no reflejan la radiacion de onda
larga y llenan las capas del modelo en la vertical. La fraccién de cobertura de
nubes esta designada por un nimero entre 0.0 y 1.0, este valor esta provisto
como un dato de entrada en el codigo de radiacién. Los flujos radiativos en
cielo nublado son calculados del mismo conjunto de ecuaciones (5.1 y 5.8) co-
mo en el caso de cielo claro, con ciertos factores de nubosidad multiplicativa
dependiendo de las probabilidades de la linea de visién clara entre los niveles.
Estos son calculados por la informacion adicional especifica, si las nubes en
una capa particular son de superposicién aleatoria o maxima. Las nubes que
no son cuerpos negros se les asigna una superposicion aleatoria de fraccion
de nube igual a la emisividad, esto es vélido bajo la supuesta simplificacion
de la reflexion y transmisiéon de un cuerpo gris.

La cantidad de nubes en cada capa ¢ estd determinada por los valores NN;,
variando de 0.0 a 1.0, la cual estd calculada por la subrutina CLDGEN (ver
seccién 10.1) para:

- La nubosidad a gran escala CSS (nubes no convectivas o nubes de supersa-
turacion)

- La nubosidad de ctiimulos CCU (nubes convectivas)

Se asume que las nubes son parcialmente negras en la longitud de onda
termal. Por lo tanto, la cantidad de nubes estd multiplicada por el flujo
de emisividad de la nube, que es calculado por la subrutina LWRAD (ver

seccién 10.1) usando los coeficientes dados en la Tabla 5.3 para los dos casos.
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Tabla 5.3: Coeficiente k para los dos casos del ajuste de emisividad de la

nube (Tarasova y Santos Chagas [46])

Tipo de nube k Temperatura
Caso 1
CCU 0.05 -
CSS 0.001 T < 253K
0.01 T > 253K
Caso 2
CCU 0.012 -
CSS 0.0 T<T,=190.5K
[1.5E —6(T — T,.)?] T., <T < 263K
[5.2F — 3(T — 273) + 0.06]| 263K < T < 273K
0.06 T > 273K

Para la nubosidad a gran escala, el resultado de la cantidad de nubes esta

calculado por la parametrizacion:

N; = Nio[l — exp(—k;Ap)] (5.23)

Para la nubosidad de cimulos, la cantidad de nubes toma en cuenta el
flujo de emisividad de onda larga de la nube, la cual esta calculada por la

paramatrizacién propuesta por Harshvardhan y Randal [18], dada por:
Ni = 1- exp(—kiNivoAp) (524)

Donde el coeficiente k;(mb~!) estd dado en la Tabla 5.3, para diferentes
tipos de nubes y diferentes temperaturas de la nube T'(K) y Ap(mb) es la
diferencia de presién entre los niveles.

Los flujos en cielo nublado son calculados por la subrutina LWRAD (ver
seccién 10.1), segun el conjunto de ecuaciones (5.1 y 5.8) similares al caso de

cielo claro:

Fl(p) = Bi[T(p)] + C(p,ps){Gi [w(p, ps); Ts] — G [w(p, ps): T(ps)] }

n /Tzz?s) 0G; [w(péé{); T(p’)] C’(p,p/)dT(p’) (525)

F(p) = B; [T(p)] — C(p. pe)Gi [w(pe, p); T(pr)]

/TT(Z) 0G; [w (p(;j{)), T . a0 (5.26)
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La tnica diferencia del caso de cielo claro es el uso del pardmetro C(p, p'),
el cual es la probabilidad de la linea de visién clara desde el nivel de presion p
hacia el nivel de presién p’. Este parametro estd determinado por el esquema
de superposicion de fraccion de nubes. En el codigo de radiacion, son usados

dos tipos de superposicion: méaxima y aleatoria

e Para un flujo descendente, las probabilidades C' son calculadas por la
subrutina CLDSLW (ver seccién 10.1) desde el tope hacia abajo. En
general los factores de nubosidad son de la forma C; ;, donde 7 es el nivel
en el cual el flujo serd calculado y 7 es el nivel en el cual la probabilidad
de la linea de visién clara se necesita.

El célculo algoritmico es:
— Para una superposicién maxima:
Oi7j = min [(1 — N])(l — Nj+1>, HR (1 — Ni—l)] (527)

Donde: min es la funcién minima

— Para una superposicién aleatoria:
Cij = [A=N)(L=Njpa), -+, (1= Ni)] - (5.28)
e Para un flujo ascendente, los factores de nubosidad son calculados:
— Para una superposiciéon maxima:
Ci; = min[(1—N;_1)(1—N;_3),---,(1—=N;)] (5.29)
— Para una superposicién aleatoria:
Cij = [(1=Nj—1)(1 = Nja),---, (1= Ny)]  (5.30)

Los factores de nubosidad, para una superposicién maxima de nubosidad
de cumulos y una superposicion aleatoria de nubosidad a gran escala, son
calculados por separado y luego multiplicados para dar la probabilidad final

de la linea de visién clara.
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Ejemplo: Calculo del flujo radiativo para un modelo de 5 capas

El procedimiento usado para calcular los flujos, es ilustrado en la Figura 5.2
para el caso de un modelo de 5 capas. Consideremos el caso de una capa de

fraccion de cobertura de nube N en la capa 3.

Presion Hivel

Pt 1
Capa l

’ 2
Capa 2

3
Capa 3

Pch .|
Capa 4

p 5
Capa 5

Figura 5.2: Célculo del flujo radiativo en un modelo de 5 capas en condicién
de cielo nublado: nubosidad parcial en una capa. Fuente: Harshvardhan y
Davis [17]

La ecuacién para el flujo descendente en un nivel debajo de la nube puede

ser escrita como:

Fy4(p) = BT (p)] — (1 = N)G [p,p.. T(p)] +

T(pt) , , ,
(1= N) [ 0G [p,p T [OTAT () +
T(p)
T(pcb) , , ,
N, 0GP T /0TI () (5.31)

Donde: pg, es el nivel base de la nube, el cual en este caso es el nivel 4, pero

esta ecuacion puede ser escrita como:

Fyq(p) = BT (p)] — (1 = N)G [p,p.. T(p)] +

L= N) [ 0G I 1) foTar ) +
+ /T T(Z”) 0G [p,p, T(p)] JOTAT(p) (5.32)
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Partiendo los limites de la primera integral. Nétese que G [p, py, T'(p)]
implica la transmitancia entre el nivel p y el tope de la atmédsfera p;, es
evidente que (1 — N) es la probabilidad de la linea de visién clara entre p y
¢, ya que p esta debajo de la base de la nube. Similarmente para todos los
niveles entre pg, v p; la probabilidad entre p y p’ es también (1 — N). Para
los niveles entre p y ps la probabilidad es 1.0. Por lo tanto la ecuacion estaré

escrita como:

Fly(p) = B ) - c<p PG [p,p T(p0)] +
+ / PG [p.p, T(W)] /OTAT(Y)  (5.33)

Donde: C(p,p’) es la probabilidad de la linea de visién clara desde p a p'.
Comparando la ecuacién (5.33) con la ecuacién (5.2) vemos que la forma es
la misma excepto por la multiplicacién de los factores C(p,p;) y C(p, 7).
Estos son calculados en el cédigo de radiacion. El flujo ascendente sobre la

capa de la nube esta dado por:

Fly(p) = BIT(p)] + C(p,ps) {G [P, ps, To)] — G [p, ps, Tps)]} +
T /T(pjs C(p,p")0G [p,p', T(p")] JOTAT (p') (5.34)

La probabilidad de la linea de visién clara desde el nivel p a la superficie

es C(p, ps)

Por la estructura de las ecuaciones de flujo, es posible calcular los flujos
en cielo claro y las tasas de enfriamiento, para diagnosticar en todos los pun-
tos de grilla del modelo (incluyendo la nubosidad) sin tener que repetir el
tiempo gastado en el calculo de la transmitancia para los casos de cielo claro
y nublado por separado. Esto es una necesidad para el calculo de los flujos
en cielo claro en los puntos de grilla nublado, para estudiar el forzamiento
de la nube en el modelo segin Charlock [7]. Los algoritmos del flujo son
llamados dos veces, una vez que todas las probabilidades de linea de vision
son fijadas igual a 1.0, para dar los flujos en cielo claro y luego con un céalculo
de probabilidades producir los flujos en cielo nublado. El tiempo adicional
que toma en calcular dos veces los flujos es pequeno, ya que la mayor parte
del tiempo es usado en calcular la transmitancia gaseosa.

Si hay nubes en més de una capa, las ecuaciones (5.33) y (5.34) pueden ain
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ser usadas, pero el factor de nubosidad dependera de la fraccién de nube en
cada una de las capas y el grado de superposiciéon de las nubes. El problema
de la superposicién de fraccion de nube estd atin bajo estudio y no hay un
consenso en la preferencia de la superposicion en los modelos de circulacion
atmosférica. Este problema es solamente de importancia académica para mo-
delos que asumen el cielo claro o completamente nublado. El actual cédigo
de radiacion nos permite dos tipos de superposicion: méaxima y aleatoria.
Solamente algunas probabilidades de linea de vision clara seran presentadas.
En las Figuras 5.3a y 5.3b, por ejemplo Ny, Ny y N5 = 0y C(6,1) pueden
ser de forma:

- Para una superposiciéon maxima:

- Para una superposicion aleatoria:

C6,1) = (1—N3)(1—Ny) (5.36)

Obteniéndose C' para un flujo descendente, las probabilidades son cal-

culadas desde el tope hacia abajo, se usan las ecuaciones (5.33) y (5.34).
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Figura 5.3: Calculo del flujo radiativo en un modelo de 5 capas en condi-

cién de cielo nublado: a)Superposicién maxima b)Superposicién aleatoria.
Fuente: Harshvardhan y Davis [17]
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Capitulo 6

Metodologia y Datos

Se ha trabajado con el Modelo de Circulacion General Atmosférico de pre-
diccién del clima (modelo CPTEC/COLA) implementado en el Centro de
Prediccién Numérica del Tiempo y Clima (CPNTC), para realizar una simu-
lacién del clima (a mediano plazo). Se realiz6 una corrida con condiciones
de frontera inferior, esto es, con anomalias de TSM persistida (la cual es una
opcién de prondstico para las simulaciones climaticas), donde la ultima ano-
malia de TSM observada es sumada a la TSM climatolégica. La climatologia
proporciona la variabilidad natural, mientras que la anomalia de TSM ob-
servada muestra las caracteristicas actuales. La TSM observada es obtenida
del NCEP.

El modelo usado es espectral con truncamiento triangular T042L.28 (42 on-
das y 28 niveles en la vertical) y cuenta con las siguientes parametrizaciones

fisicas:
1. Para la conveccidn:

e Parametrizacion de la conveccién profunda segun:
— El esquema de Kuo modificado (Kuo [27]; Anthes [1])
e Parametrizacion de la conveccién somera segin:

— El esquema de Tiedtke (Tiedtke [47])
2. Para la radiacién:

e Parametrizacién de la radiacién de onda larga seguin:
— El esquema de Harshvardhan (Harshvardhan [17])
e Parametrizacién de la radiacién de onda corta segun:

— El esquema de Lacis y Hansen (Lacis y Hansen [28])
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La parametrizaciéon de la radiacién de onda larga, es calculada en las

condiciones de cielo claro y nublado:

e Condicién de cielo claro: los flujos radiativos son calculados por la
subrutina LWFLUX (ver seccién 10.1).

e Condicién de cielo nublado: los flujos en cielo nublado, son calculados
por la subrutina CLDSLW (ver seccién 10.1). Donde se considera la
probabilidad de linea de visién clara C(p, p), la cual es un parametro
determinada por el esquema de superposicion de fraccién de nubes, el
cual es de dos tipos: superposicion maxima y superposicion aleatoria
, las probabilidades C' son calculadas por la subrutina CLDSLW (ver
secci6én 10.1).

La probabilidad de linea de visién clara a su vez depende de la cantidad
de nubes en cada una de las capas i (NV;,), que varian de 0.0 a 1.0
(calculada por la subrutina CLDGEN, seccién 10.1), estas tltimas son
calculadas para los tipos de nubes: nubes convectivas y nubes a gran

escala (no convectivas).

Area de estudio

La region de estudio esta comprendida entre la longitud de 58 a 68°W y la
latitud de 4 a 10°S (que incluye la Amazonia central), esta zona es la més

lluviosa durante la tarde.

Periodo de estudio

Para el periodo de estudio, se han elegido 15 dias del mes de enero del
2002, durante la estacién de verano (periodo lluvioso) y se analizaron los
datos cada dos horas (00z, 02z,....22z), la hora local se ha considerado en la
longitud 64°W (GMT-4).

La hora universal esta representado por: z, GMT y UTC

La hora local esta representado por: LT

6.1 Datos

En el presente trabajo se utilizaron los siguientes programas:

e GrADS (The Grid Analysis and Display System): es una herramienta
de escritorio interactivo de facil acceso para el andlisis y la visualizacion

de datos cientificos. Donde se determinaron:
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— El promedio de la serie original
— El ciclo diurno promedio
— La anomalia
e Matlab (Matrix Laboratory): es un paquete comercial, el cual opera en

un ambiente de programacion interactivo para la visualizacién numérica

de los célculos y de datos. Donde se determinaron:

— La media: Es simplemente el promedio aritmético de los valores
en el sistema, obtenida sumando los valores y dividiéndolo por el

numero de valores

— La desviacién estandar y la variancia: ambos son medidas de la
propagacion (extensién) de la distribucién sobre la media, la va-
riancia de un sistema de datos es el promedio aritmético del cua-
drado de la diferencia entre los valores y la media, la desviacion

estandar es la raiz cuadrada de la variancia.

Ambos programas se apoyan en el ambiente UNIX (sistema operativo).

6.1.1 Resultados del modelo

Las variables obtenidas del modelo CPTEC/COLA fueron:
e Tasa de precipitacién sobre la superficie de la Tierra (mm/dia)

e Calentamiento latente convectivo a un nivel de 400 mb (Hyq;) (K/h).

e Calentamiento radiativo de onda corta a un nivel de 400 mb (Hy) (K /h)

e Enfriamiento radiativo de onda larga a un nivel de 400 mb (H;,) (K/h)

Procedimiento:

El promedio de la serie original, el ciclo diurno promedio, la anomalia y la
desviacion estandar de las variables obtenidas con el modelo fue calculado de

la siguiente manera:

e (Calculo del promedio de la serie original: Se hizo un promedio para los
primeros 15 dias del mes de enero del 2002 y se ha promediado sobre

la region de estudio (Amazonia central)
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e (Calculo del ciclo diurno promedio: se ha promediado los primeros 15
dias del promedio de la serie original cada dos horas. Esta nueva varia-

ble es luego considerada como la climatologia (ciclo diurno promedio)

e (Cadlculo de la anomalia: la cual resulta de la diferencia entre el promedio

de la serie original y el ciclo diurno promedio.

6.1.2 Datos observados

Debido a que el porcentaje de nubosidad convectiva con temperaturas me-
nores a —40°C' en el tope de las nubes (datos observados) obtenido por
imégenes infrarrojas segun el satélite GOES-8 (Geostationary Operational
Environmental Satellite), no es similar a la precipitacién observada segin el
experimento LBA (Large-Scale Biosphere Atmosphere Experiment), esto es,
porque el porcentaje de nubosidad no cuenta con una serie completa. Si bien
ambos no son del mismo ano, en promedio deberian ser lo mismo. Entonces
los resultados obtenidos con el modelo CPTEC/COLA, fueron evaluados en

funcién de la precipitacion observada segun el experimento LBA.

Procedimiento:

El promedio de la serie original, el ciclo diurno promedio y la desviacién
estdndar de la variable observada segun el satélite GOES-8 fue calculado de

la siguiente manera:

e (Cdlculo del promedio de la serie original:

— Se hizo un promedio para los primeros 15 dias del mes de enero
del 2002 y se ha transformado el contador de brillo (pizel) en
temperatura (grados centigrados) por la férmula de conversién
inversa propuesta por: conversion of GOES infrared 10-bit GVAR

counts into 8-bit brightness counts?.

T(°C) = 418 — pizel — 273.15 para
—110°C < T < —31.15°C (6.1)

— Se ha utilizado una mascara, donde se ha considerado inicamente
aquellas temperaturas menores a —40°C'

4Obtenido de http : //www.cira.colostate.edu/RAM M /cal_val/infrared.htm
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— como no se tienen todos los datos del mes de Enero del 2002 se
ha usado una funciéon constante, la cual asigna un nuevo valor
a los datos faltantes, de esa manera los datos que falten podran
participar en la operacion, es decir, se fijan todos los datos que

faltan a una constante 0 y los datos que no falten no son cambiados

— Se ha realizado un promedio aritmético sobre la region de estudio

(Amazonia central)

— Este valor es multiplicado por cien, de esta manera se expres en
porcentaje (%) para aquellas temperaturas frias menores a —40°C

en el tope de nubes convectivas.

e (Calculo del ciclo diurno promedio: se ha fijado el tiempo correspondien-
te a 24 horas y se ha promediado los primeros 15 dias del promedio de la
serie original cada dos horas. Esta nueva variable es luego considerada

como la climatologia (ciclo diurno promedio)

e (Cdlculo de la media y la desviacién estandar: debido a que no se puede
hallar la media, porque no se tienen todos los datos para los primeros 15
dias mes de enero, se ha hecho la siguiente consideracién: se detectan
en la serie las posiciones donde no se tienen datos y se representan
como 1 y donde hay datos se le representa como 0. Es decir se esta
hallando la media solamente para los datos representados como 0 y
se estan obviando los datos ausentes representados como 1. Luego se

determiné: la media y la desviacion estandar.

6.2 Balance termodinamico

La ecuacién del balance termodinamico (ecuacién 3.38) en funcién de la tem-
peratura potencial y los términos diabatico, esto es, la tasa de calentamien-

to/enfriamiento radiativo y la tasa de calentamiento latente, esta dado como:

de

E = Hmd + Hlat = {HW + Hs} + Hlat (6‘2)

de 1 /po\F [ - . . 1 /p\¥ (. . .
— = —(p—> {H + H, + Hlat} = —(p—) {q'ir +qs + QIat} (6.3)
dt cp\ D cp\ D

Entonces, la tasa de calentamiento total es:
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q = qtotal = Qir + qs + qzat (64)

Donde los términos de la derecha representan:

e Tasa de calentamiento radiativo:
La cual tiene menor variacion estacional en los tropicos en comparacion
a las latitudes medias. Se define como el potencial de radiacion para
calentar o enfriar la atmdsfera por absorcion de radiacién de onda corta
(solar) y la emisién de radiacién de onda larga (infrarroja o terrestre),

esto es:

— Calentamiento/enfriamiento radiativo infrarrojo (¢;:): donde se
considera la absorcién (calentamiento) y la emisién (enfriamiento)
de radiacién infrarroja por una capa atmosférica, esta representa-

do por la ecuacién (3.60), esta es:

dr g dr,

dt cp dp
¢ drT dF,
Hir = q .

ir = Cp— = g——
at ~ Yap
Otra manera de representar la tasa de calentamiento, es por medio

de los flujos radiativos ascendentes y descendentes, ecuacion (5.4),

esta es:

AT g dF, g d[F'(p) —F ©)
a ¢, dp ¢, dp

g . dT_ 4R, d[F(p) = Fp)
T dp

(6.5)

— Calentamiento radiativo solar (¢s): su ecuacién es similar a la
ecuacion (6.5), solamente se considera la absorcién de la radiacién
solar por una capa atmosférica, es decir inicamente habra calen-
tamiento por absorcién, no se considera la emisién de radiacion

solar por esta capa, por lo que no habria enfriamiento.
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e Tasa de calentamiento latente convectivo (qiq): la cual esta asociada
con el cambio de fase (condensacién), esta representada por la ecuacién
(3.46), esta es:

dw

Ha = (ia =L—
lat = Qlat di
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Capitulo 7

Resultados y Discusion

7.1 Ciclo diurno de la tasa de precipitacion

7.1.1 Analisis de la distribucion espacial y temporal
de lluvias segin el modelo CPTEC/COLA y lo

observado por satélite

La tasa de precipitacién media para los primeros quince dias del mes de enero
del 2002 obtenida en el modelo CPTEC/COLA (con una resolucién espacial
de 2.8 x 2.8 y salidas del modelo cada dos horas), se ha analizado con co-
bertura de nubes frias (menores a 235K) para los meses de diciembre, enero
y febrero (verano austral) obtenida del trabajo de Garreaud y Wallace [14].
Ellos usaron 9 anos de datos infrarrojos del satélite geoestacionario GOES
(con una resolucién espacial 0.5 x 0.5 y resolucién temporal cada tres horas)
y se ha considerado la hora local en la longitud 60°W (GMT-4). Se obtuvo
que:

En la region comprendida entre el Ecuador (0°) y la latitud 18°S y las longi-
tudes 55 a 80°W, el modelo produjo durante la tarde de las 18z a 22z (2pm
a 6pm)(Figura 7.1b) dos bandas de mayor precipitacién (sobre los Andes y
la regién Amazonica), en la regién Amazdénica la maxima precipitacién se
produjo a las 18z (2pm)

Mientras que lo obtenido por Garreaud y Wallace [14], nos muestra que du-
rante la noche (Figura 2.2a, 21-24 UTC) de 5 a 8pm, se produjo la mayor
cobertura de nubes frias, estas son cuatro bandas bien marcadas (sobre los
Andes, dos bandas paralelas en la regién Amazonica y en la costa nordeste
de Sudamérica) y durante la manana (Figura 2.2b, 9-12 UTC) de 5 a 8 am,
se produjo la menor cobertura de nubes.

Por lo tanto la maxima precipitacién (2pm, modelado) se produjo cuatro
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horas antes que se produjera la maxima cobertura de nubes (6pm) segin
Garreaud y Wallace [14])

7.1.2 Analisis del ciclo diurno promedio de la precipi-
tacion segin el modelo y la precipitacién obser-

vada obtenida del experimento LBA

Con respecto al ciclo diurno promedio de la precipitacién, el modelo produjo
un pico maximo de precipitacién de 18 mm/dia a las 18z (2pm) (promediado
para los primeros quince dias del mes de enero del 2002 y una regién prome-
dio comprendido entre la longitud de 58 a 68°W y la latitud de 4 a 10°S). Por
otro lado Chaboureau y Bechtold [5] compararon los resultados del modelo
ECMWEF (European Center for Medium -Range Weather Forecasts), usando
diferentes parametrizaciones de conveccién con datos observados obtenidos
del experimento LBA (Large-Scale Biosphere-Atmosphere Experiment) en el
ano de 1999, para la regién de Rondonia (ubicada al oeste de la Amazonia).
Cuyos resultados indican que el esquema MNH (esquema convectivo adap-
tado de kain y Fritsch), es el mejor en reproducir el pico de precipitacién
muy intenso durante la tarde de 35 mm/dia a las 14 LT (2pm hora local), el
cual concuerda con el pico observado de 30 mm/dia a las 14 LT (2pm hora
local). Por lo tanto el pico méximo de precipitaciéon obtenido con el modelo
CPTEC/COLA concuerda con los resultados obtenidos por Chaboureau y
Bechtold [5], esto es con el esquema MNH y lo observado por el experimento
LBA, ver Figura 2.1

7.1.3 Resultados del modelo

Se puede observar que en el lugar de estudio (regién Amazénica), la precipi-
tacién es més intensa durante la tarde (Figura 7.1b, de 16z a 20z) y es menos
intensa durante la manana (Figura 7.1b, 12z y 14z). Mientras que durante
la noche la precipitacion es escasa (Figura 7.1a, de 0z a 10z) . Durante la
tarde se presenta la mayor precipitacion, esto es, comienza a las 12z(8am) y
aumenta progresivamente hasta llegar a ser maxima a las 18z (2pm), luego

disminuye hasta las 22z(6pm) (ver Figura 7.1b).

Otra manera de representar el ciclo diurno de la precipitacion es por me-
dio de la diferencia entre las tasas de precipitacién. La minima precipitacion
se produjo a las 4z (12am hora local) y la méxima a las 18z (2pm hora local),

ver Figura 7.2a. Se muestran dos bandas paralelas de mayor precipitacion
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(de color azul), una de ellas ubicada al sur del Perti y la otra en la parte
central del Amazonas (drea de estudio), esto podria estar asociado con la
topograffa de la zona (ver Figura 7.2b). Entre estas dos bandas se tiene una

region donde la precipitacion es escasa (al norte de Bolivia).

De la evolucion temporal de la precipitacion se obtuvo que los dias mas
lluviosos fueron, el 9 y 10 y los dias con escasa lluvia fueron, el 13 y 14 de
enero del 2002 (Figura 7.3a).

Con respecto a la media (ciclo diurno promedio) de la precipitacion, se ob-
tuvo que la maxima precipitacién ocurrié a las 18z(2pm hora local), a esta
misma hora también se produjo la mayor desviacién estandar (variabilidad
méxima), mientras que la menor precipitaciéon se produjo a las 4z (12am hora
local), a esta misma hora se produjo la menor desviacién estandar (variabi-
lidad minima) (ver Figura 7.3b).

Por lo tanto, segtin la media de la precipitacion se tiene que durante el dia la
precipitacién comienza a las 12z(8am hora local), aumenta progresivamente
hasta alcanzar su maximo valor de 18 mm/dia a las 18z(2pm hora local),
luego disminuye y termina durante la noche a las 02z(10pm hora local) (ver
Figura 7.3b).

7.1.4 Datos observados

Los datos observados corresponden al porcentaje de nubosidad convectiva
para las temperaturas menores a —40°C' en el tope de las nubes, obtenido
de las imagenes infrarrojas del satélite GOES-8, para la region de estudio
(Amazonia central), que corresponden a los primeros quince dias del mes de
enero del 2002 (periodo lluvioso).

De la evolucién temporal del porcentaje de nubosidad convectiva, se obtuvo
que los dias con mayor porcentaje de nubosidad convectiva fueron, el 2 y 7
de enero del 2002, se debe tener en cuenta que la serie esta incompleta (ver
Figura 7.4a).

Con respecto al ciclo diurno promedio del porcentaje de nubosidad convec-
tiva, se obtuvo que el mayor porcentaje de nubosidad convectivo de aproxi-
madamente 26% ocurrié a las 22z (6pm), mientras que el menor porcentaje,
esto es, 5% ocurrié a las 12z (8am) (ver Figura 7.4b).

Por lo tanto el modelo produjo una mayor precipitacién a las 2pm, cuatro
horas antes que se produzca el mayor porcentaje de nubosidad convectiva
(6pm) (datos observados), el cual coincide con la mayor cobertura de nubes

(6pm) segun Garreaud y Wallace [14].
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7.2 Ciclo diurno del Calentamiento Latente

Convectivo

7.2.1 Resultados del modelo

En la evoluciéon temporal cada dos horas del calentamiento latente convecti-
vo (Hyq) en unidades de K/h a un nivel de 400mb (~ 7.5km), el cual esté
relacionado con los cambios de fase (evaporacion, condensacion, etc.), en es-

pecial con la condensacién, fue analizado (Figura 7.5a):

- El promedio de la serie original (de color negro), que resulta del pro-
medio espacial entre la longitud de 58 a 68°W y la latitud de 4 a 10°S para
los primeros quince dias del mes de enero del 2002. Donde se observa que
la variacién durante un dia (variaciéon diurna) muestra un méximo pico de
calentamiento latente durante la tarde entre las 16z y 18z.

Dentro de los primeros quince dias, el mayor calentamiento estd presente

durante los dias 9 y 10 y el menor calentamiento durante los dias 13 y 14.

- El ciclo diurno promedio (de color rojo), el cual resulta de promediar en
el tiempo, el promedio de la serie original cada dos horas, para los primeros
quince dias del mes de enero del 2002. Donde se muestra un variacién diurna
que oscila entre 0.02 K/h (en la noche) y 0.3 K/h (en el dia).

- La anomalia (de color azul), que resulta de la diferencia entre el prome-
dio de la serie original y el ciclo diurno promedio. Se observa que la mayor
anomalia positiva (los dias 9 y 10) coincide con los dias de mayor calenta-
miento del promedio de la serie original, de igual manera la menor anomalia
negativa (los dias 13 y 14) coincide con los dias de menor calentamiento del
promedio de la serie original. Ademads se observa que las anomalias positivas

y negativas oscilan entre 0.1 y -0.1 K/h, respectivamente.

Analizando la propagacion de la distribucién sobre el ciclo diurno promedio
del calentamiento latente, esto es, la desviacion estandar del calentamiento
latente (Figura 7.5b), se obtuvo:

- Durante la noche (de 00z a 10z): se presenta el menor calentamiento
latente, cuyo valor promedio durante estas horas es de 0.05 K/h. Esto estd
asociado con la menor variabilidad, que en general ocurre durante estas ho-
ras, donde los menores valores de variabilidad ocurren a las 2z y 4z.

- Durante el dia (de 12z a 22z): se presenta el mayor calentamiento laten-
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te, donde el maximo pico de calentamiento (~ 0.3K/h), se produjo durante
la tarde, a las 18z(2pm, hora local). Ademds durante el dia, se produjo la
maxima variabilidad con respecto al ciclo diurno promedio del calentamiento
latente, donde los mayores valores de variabilidad ocurrieron durante la tarde
entre las 16, 18 y 20z.
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7.3 Ciclo diurno del enfriamiento radiativo

de onda larga

7.3.1 Resultados del modelo

En la evoluciéon temporal cada dos horas del enfriamiento radiativo de onda

larga (H;.) en unidades de K/h a un nivel de 400mb, fue analizada (Figu-
ra 7.6a):

- El promedio de la serie original (de color negro), se observa que la
variacion durante un dia, muestra un mayor enfriamiento durante la tarde a

las 20z (4pm)

- El ciclo diurno promedio (de color rojo), la variaciéon diurna del enfria-
miento radiativo oscila entre -0.12 K /h (en el dia) y -0.085 K /h (en la noche)

- La anomalia (de color azul), se observa que las anomalias positiva y
negativa oscilan entre 0.02 y -0.02 K/h, respectivamente, la cual es muy
pequena en comparacion a la oscilacién de la anomalia del calentamiento la-
tente (Figura 7.5a).

Con respecto a la desviacion estandar del enfriamiento radiativo de onda
larga (Figura 7.6b), se tiene:

- Durante la noche (de 00z a 10z): se presenta el menor enfriamiento
radiativo, donde el pico de menor enfriamiento radiativo (~ —0.085K/h) se
produjo a las 06z (2am). Ademés durante la noche, se produjo la maxima
variabilidad con respecto al ciclo diurno promedio del enfriamiento radiativo
de onda larga, esto ocurre a las 08z y 10z.

- Durante el dia (de 12z a 22z): se presenta el mayor enfriamiento radiati-
vo, donde el maximo pico de enfriamiento (~ —0.12K/h), se produjo durante
la tarde, a las 20z(4pm, hora local). Ademads durante el dia, se produce la
menor variabilidad con respecto al ciclo diurno promedio del enfriamiento

radiativo, donde la menor variabilidad, se produjo a las 20z y 22z.
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7.4 Ciclo diurno del calentamiento radiativo

de onda corta

7.4.1 Resultados del modelo

En la evoluciéon temporal cada dos horas del calentamiento radiativo de onda
corta (H,) en unidades de K/h a un nivel de 400mb, fue analizada (Figu-
ra 7.7a):

- El promedio de la serie original (de color negro), se observa que la

variacién durante un dia, muestra un mayor calentamiento a las 16z (12pm)

- El ciclo diurno promedio (de color rojo), la variaciéon diurna del ca-

lentamiento radiativo oscila entre 0.01 y 0.11 K/h

- La anomalia (de color azul), se observa que las anomalias positiva y
negativa oscilan entre 0.02 y -0.02 K/h, respectivamente, la cual es muy
pequena en comparacion a la oscilacion de la anomalia del calentamiento la-
tente (Figura 7.5a).

Con respecto a la desviacion estandar del calentamiento radiativo de on-
da corta (Figura 7.7b), se tiene:

- Durante la noche (de 00z a 10z): como era de esperarse, el calentamiento
radiativo de onda corta no esta presente.

- Durante el dia (de 12z a 22z): se presenta el mayor calentamiento ra-
diativo, donde el méximo pico de calentamiento (~ 0.11K/h), se produjo a
las 16z (12pm, hora local). Ademads durante el dia, se produjo la mayor va-
riabilidad con respecto al ciclo diurno promedio del calentamiento radiativo,

esto ocurrio a las 14, 16 y 18z.
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7.5 Distribucion vertical del calentamiento pro-

medio latente y radiativo

7.5.1 Resultados del modelo

Debido a que una de las leyes fisicas basicas que gobiernan el movimiento
atmosférico en un modelo, es la ley de conservacion de la energia, la cual
esta representada por la ecuacion termodindmica o la primera ley de la ter-
modindmica, esto es, ecuacion (4.16), por ello se hace necesario un mayor
estudio de las variables que forman parte de esta ecuacién. Una de estas
variables es la tasa de calentamiento ¢, que representa el efecto diabatico, la

cual a su vez, estd representada por la ecuacién (6.4), esto es:

q = (jtotal = Qir + QS + QZat

Se ha realizado un estudio de la distribucién vertical de las tasas de
calentamiento diabatico, donde se ha promediado en el espacio el promedio
de la serie original cada dos horas, para los primeros quince dias del mes
de enero del 2002, entre la longitud de 58 a 68°W y la latitud de 4 a 10°S,
obteniéndose tasas de calentamiento promedio, para la noche (Figura 7.8) y

el dia (Figura 7.9), esto es:
e Tasa de calentamiento total e (de color azul)
e Tasa de calentamiento latente convectiva ¢, (de color verde)
e Tasa de calentamiento radiativo de onda corta ¢, (de color rojo)
e Tasa de enfriamiento radiativo de onda larga ¢;. (de color negro)

Se ha logrado obtener un enfriamiento radiativo de onda larga (¢;.) que
esta presente durante el dia y la noche. Ademas el mayor calentamiento la-

tente (ga¢) se produjo a una altura aproximada de 7.5 km (400 mb)

Debido que la concentracion de algunos gases absorbentes (H>O, COy y O3)
varia con la altura, entonces los flujos de radiacion terrestre y solar que son

absorbidos o emitidos por estos gases, también dependeran de la altura.

Se observa que la tropdsfera: muestra un enfriamiento radiativo (durante
la noche, Figura 7.8), debido a la mayor emisién de radiacién de onda larga
por el vapor de agua, y en menor grado por el diéxido de carbono y el ozo-

no. Calentamiento radiativo-convectivo (durante el dia, Figura 7.9) debido,
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a la absorcion de radiacion solar por el vapor de agua, didxido de carbono y
ozono, en una atmosfera con nubosidad y debido a la absorcion de radiacion
solar por el ozono, en una atmésfera clara. Esto concuerda con el trabajo

realizado por Manabe y Strickler [31] (ver seccion 2.6)

Durante la noche

Se observa que entre los niveles de presion comprendido por la tropdsfera
y parte de la estratosfera, durante toda la noche, la tasa de calentamiento
total tiene un valor negativo, debido a que la tasa de enfriamiento radiativo
de onda larga es la tnica tasa dominante, la cual tiene un valor promedio
de -0.1 K/h, extendiéndose desde la superficie hacia un nivel aproximado de
150 mb, por otro lado en niveles bajos cerca a la superficie de la Tierra, al-
canza valores més elevados de enfriamiento alrededor de -0.2 K /h. Como se
esperaba el calentamiento radiativo de onda corta estd ausente durante toda
la noche. Mientras que la tasa de calentamiento latente (por condensacién
o evaporacién), la cual nos indica la presencia de nubes, aparece en algunas
horas, pero con valores de aproximadamente 0.05 K/h, el cual se extiende
desde los 900 mb hacia un nivel de 200 mb, esto es, durante las 0, 6, 8 y 10z
(ver Figura 7.8).

Para una noche con nubosidad, esto es, a las 0, 6, 8 y 10z (8pm, 2am,
4am y 6am, hora local), entre los niveles de 800 a 200 mb, la disminucién
de la temperatura nocturna sera mucho menor, debido a que estd presente
una pequena cantidad de calentamiento latente (la cual esta asociada con la
nubosidad), provocando que la tasa diabética total sea menos fria, que com-
parado con una noche sin nubes, esto es, a las 2 y 4z (10pm y 12am, hora
local), donde la disminucién de la temperatura nocturna es mayor, debido a

que la tnica tasa diabatica es por enfriamiento de onda larga.

Durante el dia

El calentamiento total, que tiene un valor positivo, se debe al efecto del calen-
tamiento latente, que se extiende desde los 950 a 100 mb, el cual esta presente
durante todo el dia. El mayor calentamiento latente se produjo durante las
16, 18 y 20z, de aproximadamente 0.3 K/h entre los niveles de 700 a 300
mb. Mientras que el enfriamiento radiativo de onda larga esta compensado
o balanceado por el calentamiento radiativo de onda corta (Ver Figura 7.9).
Debido a que la tasa de calentamiento latente por evaporacion, esta relacio-

nado con la presencia de nubes. Estas estan presentes durante todo el dia,
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pero de mayor magnitud durante las 16, 18 y 20z. Durante las 14z, 16z, 18z y
20z, la tasa diabatica total seria aproximadamente igual a la tasa de calenta-
miento latente, debido a que la tasa de enfriamiento radiativo de onda larga
estarfa balanceada por la tasa de calentamiento radiativo de onda corta. Por
lo tanto el mayor calentamiento latente de la distribucién vertical (presencia
de nubes) coincide con la mayor precipitaciéon producido entre las 16, 18 y
20z (ver Figura 7.3b)

96



|B3S | Y|B0  — 540D BEUD BB 4B
SJUIIR| TALSS B0 —  RBID| DpUD CpDJ TjUg —
. _.—ln-_-u—l— - . -—- . —l—.—-—-”—l— . .
t0OEW 20 1D bt ¥1 BB TD 1D 0 bo-Eee +0 €O TO 4D D J“_.unm.u.uﬂ_f
- Bk nﬂWr._ i | n‘w\nn-_u%
SR
|.m--|m.,h. ”. 2 nps L I e = .--.mw. o
S fawiy faw ] ] M fonad
|||||||||||| i e -“__”—-. |_“_Di. IE&.
|. nnr W__ﬂr - 00T ; - [N
0| FAE
L Ef U
¥ ©0 go 1D = 0 ©n L0 1D 0 Lo-Z0- +0 F0 O D O Ld-g0-
1 L 1 Eﬂﬂ_—. 1 L I-.IGE—. 1 L 1 1 i I_.l-“.-ﬁu_—.
%3 B
noE gl . : r - O
Brema cegee o bODE Gmeay ko m..._m.....h... . b [I04
.............. - _”__”_.-._“_“_Eun_ ..n_n_qn“_uE”_L w....m.....,_w.+m...._._.w. -_Hn_._““n-._._u_L
i nni b (10T ”....w ..... 1] um T
Tt 70
COL B =30 M5 b go=UDO|

ZOOF OUaU] ayaau o

=10 04N

Figura 7.8: Resultados del modelo, distribucién vertical del calentamiento

latente y radiativo durante la noche

97



_D‘._.Dl_. r_DH_ . _U..r_L_H_D D_nuE_U "BPo _Dﬁ_ R
SIUZIR| TAUSD T — _U_m__..__u_ ERpUD "RRS IS —
. 4/ 2 - B . 2 R
OZ0 TR D0 bnoam AN B e 0 ED TP KR B V-FL
S e La bl T4y -ALE
OGRS
_H W. - - k] e - B
Bt ....m_m...._.w.. _ Sk D law]d _ _”__u.r..“n_E._.u- - ._”E.r.“._.u..r.u_n_
K O [
b - Y §
o ......,._.-..n....m o IR ¥ anls Do - 0T
LE T Z0Z FAT
W @ AN
¥l E0 g0 D 4 Lo fd- ¥ o 0 D 0 Lg-20- 0 D Th P D - gil-
; , : _._5.. } roanL ! ! . . onon - 2 : ¥ = .. oo |
: Emv.. ; i b i _%m\tx
- ie l.-l“lllﬂ.l“l-. - mr I.mll.. qu ...mrl.-..l _”—E m.IIIMI “l- |II—|—;‘ I=3
R - S ” 1 = .\m_
!...__.L:Wf.. SR, STRRE L1 SUIRLEY( S o parages A N
ﬁ& s g wld ” {0 ke 4 ﬂ faw-
..._“m..»_.n.v......__d.._.. SR SRR 1y 1) .h 0L pasams ﬂ_ Emas -k IDF
.u.u.nm._er“rﬂ.ﬂg. S (T4 .-. ; B A 11174
9 | It | L4l
SOl b e=j0] ‘RIo 0O QC=UD]|

ZODT 0-Bul Dip

|2 ®3UDing

Figura 7.9: Resultados del modelo, distribucién vertical del calentamiento

latente y radiativo durante el dia
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Capitulo 8

Conclusiones

1. El MCGA reprodujo dos bandas de precipitaciéon (Andes, Amazonia)
durante la tarde, que coinciden con las bandas de frecuencia de nubo-

sidad convectiva obtenida por Garreaud y Wallace [14].

2. El MCGA produjo una precipitacion méaxima a las 2pm, esta hora
coincide con la maxima precipitacion observada, obtenida del expe-
rimento LBA (Large-Scale Biosphere-Atmosphere Experiment), esta
misma hora fue obtenida para la precipitacion maxima segin el mode-
lo ECMWEF (European Center for Medium-Range Weather Forecasts).

3. El méximo porcentaje de nubosidad (datos observados por satélite)
ocurrido a las 6pm, coincide con el instante de méaxima frecuencia de

nubosidad convectiva obtenida por Garreaud y Wallace [14].

4. El MCGA produjo un calentamiento latente maximo a las 2pm que

coincide con la maxima precipitaciéon modelada.

5. En el balance térmico de la atmoésfera segin el MCGA, durante el
dia predomina el calentamiento latente, mientras que durante la noche

predomina el enfriamiento por onda larga.
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Capitulo 9
Recomendaciones

e Para obtener mejores resultados con el MCGA CPTEC/COLA, esto
es, un mejor analisis de la variacién diurna del calentamiento diabatico
total y la precipitacion. Se deberia trabajar con los tres meses que dura
la estacion de verano (diciembre, enero y febrero) y con intervalos de

tiempo de 1 hora.

e Para tener una mejor representacion del porcentaje de nubosidad con-
vectiva (datos observados por satélite), se deberia trabajar con una

mayor cantidad de datos.

e Simular el ciclo diurno de la precipitacion y del calentamiento sobre
los Andes usando el MCGA y comparar la precipitacién modelada con

datos observados (estaciones meteoroldgicas)
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Capitulo 10

Anexo

10.1 Descripcion del Esquema de Radiacién

Las principales subrutinas que toman parte en el calculo de la radiaciéon son
mostradas en la Figura 10.1.
La principal subrutina SPMRAD llama a las siguientes subrutinas, los calculos

preliminares son realizados por las tres primeras subrutinas:
1. RADTIM: calcula los parametros astronémicos

2. GETOZ: interpola la cantidad de ozono segtin los valores climatolégicos.
Esta obtiene la razén de mezcla del ozono de los datos climatologicos

para cada latitud y capa del modelo.

3. CLDGEN: calcula la cantidad de nube para diferente tipos de nubes.
Calcula la cobertura de nube para las nubes convectivas, alta, media
y baja en cada una de las capas del modelo dependiendo de la tasa de
precipitacion, la humedad relativa, la velocidad vertical y la razon de

decaimiento.

4. SWRAD: principal programa para el calculo de la radiaciéon solar.
Transforma las 6rdenes de doble tamano de los parametros de entra-
da en una de un tamano en los puntos de grilla de la latitud del dia
anadiendo una capa en el tope de la atmoésfera, calcula el factor de
ampliacion difusa y el albedo superficial directo de uno difuso y llama

a la subrutina:

e SETSW: calcula los flujos radiativos de onda corta y las tasas de
calentamiento. Ademaés calcula la cantidad de ozono y de vapor
de agua (en cm) segun la razén de mezcla del ozono y del vapor

de agua (en g/g). Prepara las érdenes de entrada para el célculo
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de la nubosidad y calcula la trayectoria 6ptica de la nube en cada
una de las capas y la reflectividad en cielo claro y nublado, llama

a las subrutinas:

— CLEAR: calcula la radiaciéon solar en la condicién de cielo
claro. Calcula la absorcion de la radiaciéon por el ozono y el
vapor de agua en cada una de las capas y los flujos radiativos
ascendentes y descendentes en el tope limite de la atmoésfera
y en la superficie en las regiones visible e infrarrojo cercano

del espectro solar bajo cielo claro.

— CLOUDY: calcula la radiacién solar en la condicién de cielo

nublado.

5. LWRAD: principal programa para el cdlculo de la radiacién termal
Prepara nuevas érdenes de parametros de entrada anadiendo dos capas
en el tope de la atmoésfera. Calcula la cantidad de ozono, vapor de agua
y vapor de agua escalado para la absorcion de tipo-e y las regiones de

banda central y extrema, llama a las subrutinas:

e LWFLUX: calcula los flujos radiativos de onda larga y las tasas
de calentamiento en la condicién de cielo claro, calcula los nuevos
valores de la cantidad de nubes tomando en cuenta dos casos del
ajuste de la emisividad de la nube, calcula la funcién de Planck
integrada sobre el rango espectral en la temperatura de los niveles
del modelo y calcula la trayectoria escalada del ozono y el didxido

de carbono en las capas. Ademas llama a la subrutina:

— CRUNCH: calcula las funciones de transmisién del vapor de
agua, el ozono y el didéxido de carbono en diferentes regiones

del espectro.

e CLDSLW: calcula los flujos radiativos en la condicién de cielo nu-
blado y la probabilidad de linea de visién clara para las nubes
cimulos (superposicién maxima) y las nubes a gran escala (super-
posicién aleatoria). Estos valores son multiplicados para obtener

la linea de visién clara resultante.
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Figura 10.1: Componentes del Esquema de Radiacion. Fuente: Tarasova y
Santos Chagas [46]
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