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RESUMEN

Se realiza una descripeién de algunos de los resultados mds importantes
obtenidos en el modelado numérico de la capa limite atmosférica marina en
la tltima década v luego se presenta un modelo de capa limite aplicable tanto
a condiciones inestables como estables. En los ultimos afios se ha trabajado
intensamente en el mejoramiento de los resultados de los modelos de predic-
cién. Para ello se han introducide algunas parametrizaciones nuevas que
ayudan a cuantificar variables gue resultan todavia dificiles de medir. Sin
embargo, las metodologias no han cambiado significativamente.

El modelo numérico presentado en este trabajo es simple, del tipo de
transporte turbulento, El modelo permite simuiar la capa limite atmosférica
marina estable y convectiva. Las mayores diferencias para la aplicacién del
modelo en distintas condiciones de estabilidad se encuentran en el sistema de
grilla seleccionado y las técnicas de cdlculo de flujo turbulento utilizado, ya
sea en.la superficie como en la inversidon que caracteriza la capa limite. El
modelo tiene importantes posibilidades de aplicacion para prondsticos
marinos,

ABSTRACT

The numerical models results of the marine atmospheric boundary layer
obtained during the last decade are described and a transport numerical
model that can be applied either to the convective or stable boundary layer is
presented, In the last few years there has been an intensive work improving
the results of numerical models of the marine atmospheric boundary layer,
Thus new parametrizations has been introduced which are able to quantify
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variables sull difficult. to measure. However, the numerical and heat f{lux
techniques have not changed significantly.

A very simple numerical transport model is presented for the stable and
convective atmospheric boundary layer. To apply the model in the different
stability conditions, the major differences to take into consideration are the
numerical grid and the boundary conditions at the surface and at the base of
the inversion layer. The model has a potential for application to marine
weather forecast.

I. INTRODUCCION

Cuando una masa de aire circula sobre una superficie y pasa a otra con
caracteristicas diferentes, sus propiedades fisicas cambian. Los parametros
basicos que describen las condiciones del aire, tales como la temperatura y la
humedad, comienzan su transformacién en la superficie de contacto.
Mediante una serie de procesos se propagan a capas de mayor altura.
Entonces, a esa porcion de la atmoésfera donde se observa el efecto directo de
la superficie terrestre se la define como capa limite. Es una capa donde se
transfiere energia desde la superficie a la atmésfera y viceversa, mediante
flujos turbulentos de calor sensible (Hs), latente (He) y de cantidad de
movimiento. Reconociendo la importancia del océano sobre el clima, en los
ultimos veinticinco afios se han realizado estudios intensivos, empleando
diferentes métodos observacionales, analiticos y numéricos que han ayudado
al conocimiento de los procesos de interaccion océano-atmésfera {(Gates,
1977; Chervin, 1978; Hsu, 1982; Helt y Raman, 1986). Estos trabajos propor-
clonaron un mayor entendimiento de la Capa Limite Atmosférica Marina
{CLAM) bajo diversas condiciones de estabilidad.

En general, el principal esfuerzo ha estado dirigido a explicar el compor-
tamiento de la capa limite en todo su espesor a partir de observaciones de
superficie (Hasse, 1970, Bean, 1975; Katsaros ef al.,1982; Hassa y Weber,
1985). Se encuentran pocos datos experimentales a alturas mayores que 10 m,
Los radiosondeos desde buques o plataformas flotantes son muy escasos y las
medicicnes en zonas costeras se realizan, normalmente, desde aviones.
Entonces, se recurre al modelado numérico para explicar las propiedades
fisicas y dindmicas de la CLAM.

Los modelos numéricos de prediccion plantean problemas en dreas de
fuerte contraste térmico. Son ejemplos caracteristicos las regiones costeras al
este de los continentes durante la estacion invernal. Para que un modelo
numérico de la capa limite sea de valor practico debe presentar ciertos
requerimientos y éstos deben variar para problemas diversos. El resuitado
deseado puede ser la estimacion del vector del esfuerzo tangencial del viento
en la superficie (7), el flujo de calor latente y sensible o el campo de flujo. En
cada caso se necesita un método que enlace ¢l efecto pronosticado al flujo
general en escala sindptica. Entonces el modelo debe contener parametros
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que puedan ser facilmente medidos y confiables en regiones de mesoescala
(Brown, 1974). El objetivo del presente trabajo es describir algunos de los
resultados mas importantes obtenidos en el modelado numérico de la CLAM
en la altima década y luego presentar un modelo de capa limite aplicable
tanto a condiciones inestables (Piccolo, 1981, 1983) como estables sobre el
mar (Piccolo y Pierini, 1986).

2. MODELOS NUMERICOS DE LA CAPA LIMITE
ATMOSFERICA MARINA

2.1.  Capa limite convectiva

La capa limite cambia sus propiedades constantemente en respuesta a
ciclos de calentamiento diurno y cambios en las condiciones del tiempo
sinoptico atmosférico. Su estructura y espesor varian considerablemente en
espacio y tiempo. La Fig. | muestra un esquema ideal de los perfiles de tem-
peratura y humedad en la capa limite convectiva o inestable. En ella se
distingue la capa de superficie donde los procesos turbulentos, convectivos y
de friccién son los mas importantes; una capa de mezela, y una inversion,
Esta ultima actia como un fremo a los movimientos turbulentos. La
circulacién de aire continental frio sobre superficies oceanicas calidas
producen flujos significativos de calor sensible y latente, turbulencia y el
desarrollo de una capa limite convectiva. Ese calor liberado es funciéon de la
diferencia entre las temperaturas del aire y del mar, la presién del vapor de
agua y la velocidad del viento. Adveccion de aire frio y una subsidencia en las
capas superiores mantienen una inversion profunda en -altura (Mahrt y
Paumier, 1982).

Las superficies del mar calidas proveen mas calor sensible y vapor del
agua al aire, tendiendo a acelerar la velocidad de crecimiento, calentamiento
y humidificacion de la capa limite. Por lo tanto, la mayoria de los modelos
estan referidos a circulacion de aire relativamente mas frio que el océano. En
la Gltima década se han desarrollado varios modelos de la CLAM convectiva
(Bongeault, 1981; Fitzjarrald, 1982; Mahrt v Paumier, [982; Hanson, 1984;
Deardorff v Willis, 1985; Mahrt v Paumier, 1985). Mediante un modelo
bidimensional, Piccolo (1982) simulé numéricamente la transformacion de
una masa de aire en casos donde la superficie del mar presenta diferentes
distribuciones espaciales de su temperatura, como as{ también distintas
diferencias de temperatura entre ¢l aire y el mar (AT). Este ultimo parametro
representa una discontinuidad inicial de priumer orden sobre la linea de la
costa. El modelo es del tipo de transporte turbulento. La formulacion del
coeficiente de viscosidad y la magnitud del AT inicial resultaron ser
importantes para alcanzar la estabilidad computacional del modelo. Ademas,
Piccolo (1982) demostré que en aquellos casos en que la inestabilidad fisica
es significativa, un método en diferencias finitas de primer orden puede
brindar resultados comparables a los de segundo orden, con la ventaja de que
el primero utiliza menor tiempo de computacion.
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Figura I.—Esquema de la capa limite atmosférica convectiva.

E.o (1986) presenta un modele numérico de prediceidn de la transformacion
de una masa de aire frio en el archipiéiago canadiense de Polynya. El modelo
incluye una ecuacién de balance de calor, vapor de agua, masa, cantidad de
movimiento y energia cinética turbulenta. Ademas, utiliza una longitud de
mezcla del tipo Glushko. El modelo es estable para distancias mayores de
I km, Oklan (1983} emplea un modelo de capa limite convectiva integrado
verticalmente, que se desarrolla cuando una masa de aire circula sobre un
mar cuya temperatura es constante y mas caliente. De esta manera encuentra
soluciones analiticas de la temperatura y humedad relativa de la CLAM en
funcion de la distancia recorrida por aquélla. Demuestra ademads que la
pérdida de calor por radiacion es muy importante cuando s¢ hallan presentes
nubés stratus o stratoctimulus v que, aun cuando no exista flujo de calor
sensible se mantiene la capa limite convectiva sobre el océano. Esto (ltimo
fue también establectido por Lilly (1968). La energia turbulenta se produce
por enfriamiento de la capa superior de la nube, mientras la evaporacion del
océano compensa la entrada de aire seco desde ¢l tope de la nube. Sin
embargo, cuando el {lujo de calor sensible proveniente del mar es grande, la
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CLAM se desarrolla rapidamente v se formardn nubes no muy densas del
tipo curmudus.

Dentro del mismo tema se destaca el trabajo de Rogers et af {1985)
quienes emplearon un modelo numeérico para interpretar la CLLAM observada
en el experimento JASIN. El modelo considera ¢l rol de la inestabilidad que
origing la mezela (entrainment} en la base de la nube para cambiar de nubes
de tipo srratus a camulus. El pasaje de aire frio v seco sobre un océano, donde
su temperatura s incrementa continuamente, origina el desarrollo de un capa
de nubes convectivamente muy inestable.

Stage v Businger (1981a,b) desarrollaron un medelo de la capa limite con
cobertura nubosa, usando una aplicacidn conceptualmente diferente del
modelo de balance de la energia cinética turbulenta. El modelo proaostica los
campos de temperatura potencial equivalente, el radio de mezcia v el espesor
de la capa de mezcla siguiendo una columna de aire mientras viaja sobre un
mar calido, Estos cambios en las propiedades de la capa de mezcla son ¢l
resultado de los flujos turbulentos superficiales de calor, vapor de agua,
calentamiento radiativo de la base de la nube y enfriamiento en el tope de la
misma, condensacién y evaporacién, mezcia con el aire seco y caliente de la
base de la inversion, La diferencia mds importanie enire este modelo y los
trabajos previos sobre el tema, es el método para determinar la mezcla en el
tope v la base de la nube. La ecuacién de energia cinética turbulenta es
dividida en términos de produceidn y consumo. Ello brinda una versién mas
realista de los procesos fisicos que ocurren durante episadios répidos de
pasaje de aire frio sobre aguas calidas.

Stage {1983), utilizando el modelo de Stage y Businger {1981) y definiendo
un caso tipico de aire frio continental que se mueve sobre el Lago Ontario,
demostrd las diferentes formas de evolucibn que sufre la capa limite a
cambios en la velocidad del viento, temperatura del agua, cte. Ademds
encontrd, que st cerca de una costa se localiza una banda de agua fria su
efecto es equivalente a4 demorar el erecimiento, calentamiento y humedecimiento
de a capa limite en una distancia igual a una fraccidn del ancho de dicha
pvanda. Las diferencias ex la capa de superficie con o sin la presencia de una
handa de 10 km de agua fria, resultan pequeiias luego de varias decenas de
kildmetros de recorcido sobre agua calida.

Davidson er al. ({984) estudiaron la capacidad de un modelo integrado de
fa CLAM para predecit cambios en la inversidn y capa de mezcla en la cuenca
de Los Angeles, California. La evolucion de la temperatura, humedad, gra-
dieate en la base de la inversién y el espesor de la misma en periodas de 12
a 24 harvas resultan importantes para determinar cambios en las propiedades
de la CLAM. La evaluacidn de la prediccion para cobertura nubosa ia con-
centraron en la fisica del modelo, rmentras que con cielo despejado en la
inicializacién del mismo. Los autores encoairaron que fos flujos radiativos y
la mezcla a partir de la inversidn son un orden de magnitud menor en este
nltimo caso. Davidson et @l {1984) concluveron que los modelos de predic-
cidn existentes pueden, con precaucion, ser aplicados en zonas costeras oced-
nicas. teniendo una o varias estaciones de medicién.
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2.2, Capa limite estable

l.a capa limite estable tiende a ser de poco espesor y los flujos de
superficie, cantidad de mowvimiento, calor v humedad, son un orden de
magnitud menor que en la capa limite neutra o convectiva. No se ha logrado
todavia un conocimiento adecuado de la estructura y procesos de difusion en
¢lla. Por lo tanto, las formulas basicas no estan ain listas para un uso general.
Wetrel (1982) definié un esquema idealizado de la capa limite estable (Fig. 2).
En ésta se observa una capa de superficie, una turbulenta, en la cual la
temperatura potencial varia linealmente con la altura, v una capa de
acumulacion, en la que se concentra el aire frio (no turbulento). Esta capa
presenta un fuerte gradiente en la temperatura potencial,

u Q
ATMOSFERA LIBRE

? CAPA DE ACUMULACION

CAPA TURBULENTA
LINEAL

CAPA DE SUPERFICIE

o U—

Figura 2. Esquema de la capa limite atmoslérica estable {Wetzel, 1982).

Numerosos trabajos se han concentrado en el estudio de la capa iimite
estable (Mahrt, 1981; Nieuwstad, 1984), pero pocos sobye la CLAM en condi-
ciones estables (Mulhearn, 1981; Brown y Liu, [982). Telford y Chai (1984)
mediante un modelo numérico v consideraciones tedricas han demostrado
gque la capa de aire sobre el mar usualmente asciende, aun cuando la
superficie del mar sea mas de 10 K mas fria que la temperatura inicial del aire.
Ast se forma una inversion en el tope de las nubes siratus y esta inversion
subsiste atin cuando la subsidencia evapore la nube. Wai {1988) desarrollé un
maodelo bidimensional de la CLAM y simuld teéricamente la evolucion de sus
propiedades con una variaciéon zonal de la temperatura de la superficie del
mar. Encontré que las anomalias frias de la temperatura originan una
perturbacion  asimétrica de la presion, la cual induce un sistema de
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divergencia horizontal y conveccidon en la capa limite, modificando de esa
manera los campos térmicos y de humedad.

En la ultima década se ha trabajado intensamente en el mejoramiento de
los resultados de los modelos de prediccion, Para ello se han presentado
algunas parametrizaciones que ayudan a cuantificar variables que resultan
todavia dificiles de medir. Sin embargo, las metodologias no han cambiado
significativamente,

3. MODELO NUMERICO DE LA CLAM

Para estudiar la CLAM estable se utilizd la informacién recogida durante
una campafia oceanografica a bordo del buque de investigacién ARA Puerto
Deseado en el mes de abril de 1984 (Piccolo y Pierini, 1986). El objetivo fue
investigar las caracteristicas de la temperatura, humedad y viento en la capa
limite bajo la influencia de la tipica onda de los oestes sobre la plataforma
continental argentina en 42°8 (Fig. 3). Los datos consistieron en pares de
radiosondeos (presion atmosférica, temperatura, humedad y viento) lanzados
en la direccién del viento. Entre los lanzamientos consecutivos de los
radiosondeos el intervalo de tiempo fue menor que un dia. Se lanzaron un
total de cinco pares de radiosondeos en cinco dias diferentes.

Ademas se midié en forma continua, con intervalos de muestreo de cinco
minutos, la temperatura del aire, del agua, velocidad y direccidn del viento,
humedad relativa y presion atmosférica. Simultdneamente se recibicron
imagenes satelitales que fueron empleadas para la determinacidn de los
movimientos de los sistemas de tiempo que caracterizaron a las mediciones.

En el analisis numérico de la CLAM convectiva se consideraron cuatro
casos durante la estacion invernal en la costa oriental de los Estados Unidos
de América (Fig. 4). Estas situaciones eran tipicas de vientos fuertes que
soplaban desde la costa hacia el mar. Se emplearon radiosondeos lanzados en
la estacién costera Wallops. Lamentablemente no fue posible obtenerlos en
estaciones ocednicas y por consiguiente, se compararon los resultados del
modelo a nivel de superficie con mediciones efectuadas en la baliza
Chesapeake. Ademas se cont6 con mediciones en una boya automatica (Fig.
4). Este caso permitido comprobar el resultade del modelo cuando el aire
recorre distancias largas (231 km) bajo el efecto de un fuerte aumento en la
temperatura del mar debido a la corriente marina del Golfo.

3.1. Descripcién del modelo

El modelo es bidimensional y estacionario, y supone que ¢l movimiento
vertical medio es muy pequefio. El gje x es en la direccidn del viento medio y
el eje z verticalmente hacia arriba desde la superficie del mar. Debido a los
vientos fuertes que caracterizaron a todos los casos estudiados, se considera
que los efectos turbulentos dominan a los radiativos. Entonces la transforma-
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Figura 3. Condiciones de tiempo atmosf{érico correspondientes al periodo 7-10 de abril de
1984. Se observa la posicion de las estaciones 31 v 34 utilivadas para simular la capa limite
cstable,
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Figura 4. Mapa de la zona de estudio. Se indica lus estaciones empleadas para simular la capa
limite canvectiva.
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cion de la masa de aire se estudia como un problema de intercambio turbu-
lento de calor y humedad. Ei siguiente sistema de ecuaciones gobierna los
procesos tanto en la capa limite como convectiva

W _ 1 o,
“ax T TS G [1]
g4 - 1, dH.
“ox T Y Ty (2]
U= i(K 93)
f(u g)__az M gz {3]
o=k, 2)
f(v Ug)“_az " g [4]

0= T (1000/ P)", «=0.286

donde p es la densidad media del aire, Cp el calor especifico del aire a presion
constante, 6 la temperatura potencial del aire, # y v las componentes del
viento en las direcciones x e y respectivamente, ¢ la humedad especifica, U,
y V, las componentes x ¢ y del viento geostrofico, P la presion atmosfenca
Tla temperatura del aire y Km el coeficiente de viscosidad. Las ecuaciones [1]
y [2] son de prediccidn vy la [3] v [4] de diagnéstico.

Cada region de la capa limite planetaria tiene expresiones propias del
coeficiente de viscosidad. Para los casos de la CLAM estable se utilizd la
formulacién dada por Estoque v Bhumralkar (1970) en su capa turbulenta,
la'¢ual presupone que Km depende de la cizalla de la velocidad del viento, la
estabilidad estatica y la altura. El modelo calcula la distribucion vertical de
Km con la altura, paso a paso, de acuerdo a la evolucion de los campos de
temperatura y viento. En la capa de superficie se empled la formula presen-
tada por Estoque (1963).

3.2. Férmulas para Flujos Turbulentos

l.as {6rmulas de calor sensible y latente utilizadas en el modelo son

a6
H\': -p Kh Cp E [5]
el
H=-p K 5; 6]

Donde K, y K, son los coeficientes turbulentos de conductividad vy
difusividad, respectivamente. Para incluir la contribucién del vapor de agua
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al flujo de calor sobre el mar se reemplarza la temperatura potencial por la
temperatura potencial virtual definida como

6,=(1,0+0,61 g) [7]

Dado Km, se calculd K, de la relacidn K,/ K, presentada por Deardorf{
(1986). K. fue tomado igual a K,,.

En la dltima década se han realizado numerosos trabajos para medir los
intercambios de cantidad de movimiento, calor sensible y latente entre la
atmosfera y el mar. Por lo wanto, existen diferentes formulas aerodinamicas
de masa que relacionan estos flujos de calor sensible (H,.) y latente con
observaciones estindar, tales como la velocidad media del viento y las
diferencias de temperatura entre el aire y el mar. Para la capa de superficie se
utilizd la formulacion de Friehe y Schmitt (1976), en los casos estables, y Ia
de Smith (1980} para los inestables. Entonces ¢l coeficiente de conductividad
se obtiene de

H,.
Kh_ . QQ
Pl g (8]

3.3. Condiciones de Contorno y Grilla Numérica

El sistema completo de ccuaciones fue resuelto numéricamente de acuerdo
a las siguientes condiciones de contorno. Un método sugerido por Carson
(1973) se aplicd para calcular ta temperatura y humedad en la capa limite
estable.

a) Conz=Hy0Od<x<d;

Capa limite estable Capa limite convectiva
0(x, H=8(x, H-) +vy(z}z, 8{x, h=6(x, H)
gi{x, Hy=uq(x, H-2)tv(2)z g(x, Hy=q(x. H)
u(x, Hy=U, uix, H)= U,
vix, Y=V, vix, )=V,

b) Con z=0y 0x<d;
f(x, 0)=0, (x).

q('v' 0) :q["il]' (X)*
u{x, 0)=0,
v(x, 0)=0,
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¢) Enx=0y0<z<{H

8{0, 2)=6(x)
q(0, 2) =g (x)
u(0, 2)=0
v(0, 2)=0

donde d representa la distancia recorrida por el aire sobre el agua, H es la
altura de la CLAM, H -2 significa dos niveles por debajo del tope del modelo
y v{z) es el pardmetro correspondiente del gradiente calculado en los dos
ultimos niveles superiores del modelo.

Para los casos de la CLAM estable se empled una grilla no uniforme
verticalmente espaciada (Fig. 3). Los primeros seis niveles se mantuvieron
constantes para todos los casos en estudio, mientras que la altura remanente
entre el nivel seis y la base de la inversién se dividieron en niveles de igual
espesor. La capa de la inversién fue siempre dividida en dos niveles, sin
importar su espesor. Todas las variables iniciales fueron interpoladas
linealmente en cada nivel. La solucidon numérica se obtuvo mediante el
método de diferencias finitas de Dufort-Franquel. Para el paso inicial se
utilizd un método de avance Dufort-Frankel. Las derivadas de segundo orden
en las ecuaciones diferenciales se convirtieron a la grilla no uniforme. El
procedimiento y las derivadas en diferencias finitas se describen extensamente
en Piccolo (1981) v Piccolo v Pierini (1986).

Para la CLAM convectiva { Piccolo, 1983) se utilizd una grilla de discre-
tizacion vertical uniforme. La ecuacidn en diferencias finitas para este tipo de
grilla es estandar. El Az de integracion fue 15 m incluyendo la inversion, la

J=L H
JsL-|
JaL-2 rd]
Jza 1i00m
J=3 50m
J=2 25m
J=i 10m
kv 4
h

Figura 5.—Esquema de la grilla no uniforme considerada en el modelo.
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que en algunos casos qued6 dividida en numerosas capas. El uso de una grilla
no uniforme, en casos fisicamenie tan inestables, originG inestabilidades
computacionales (Piccolo, 1982, 1983), debido fundamentalmente al fuerte
gradiente térmico en las condiciones iniciales del modelo.

Para las variables meteoroldgicas se empled ¢l siguiente método de
suavizado {Shapiro, 1970)

= (-5 + %(%H"‘ﬂfﬂ)

donde ¢, es la variable y 4, es la variable suavizada correspondiente, siendo
5=0.3.

Condiciones Iniciales

El viento geostrofico en la superficie esta dado por

| 9P

U.u..“ fo dy [9]
| gpP

Vo= ax [10]

y se caleuld analizando los campos de presion de los mapas sinopticos del
tiempo atmosférico. La presidn en una estacion se presento medilante

Jap ar
Plx, )= P+ e vt ar [

. . o, aP 4aF .,
El sistema de dos ecuaciones con dos incognitas ( ax 9y } se resolvid

para cuatro estaciones previamente seleccionadas, usando la ecuacion {(11).
Los resultados se incorporaron a las ecuaciones (9) y (10) para obtener ¢l
viento geostréfico. El viento real al tope del modelo se supone igual al viento
geostrofico v luego se calcula la variacién del viento con la altura.

Se debe destacar que la cizalla vertical del viento geostrofico se relaciona
con los gradientes verticales de temperatura mediante

U, g 9T
dz T ap [12]
o¥, g o7
dz ~ JT dx [13]

Con un procedimiento similar al descrito precedentemente, se calcularon
los gradientes de temperatura y la cizalla del viento geostrofico. Luego se
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promediaron los valores de la cizalla del viento debido a los campos de
presion y a los de temperatura para evitar discrepancias entre ambos méto-
dos. La variacion del viento geostrofico con la altura se calculd para cada
nivel de la grilla numérica. Debido a que la distancia entre estaciones es
relativamente corta, se considerd un viento geostrofico constante a lo largo de
las trayectorias de las masas de aire.

El viento se integr6 con la altura mediante el método de Runge-Kutta
(Ralston, 1962). Tanto en los casos inestables como en los estables, ¢l viento
fue casi constante con la altura. La componente v del mismo fue pequeiia y
entonces no se considerd en el modelo. La temperatura de la superficie del
mar fue interpolada en cada punto de griila, utilizando un perfil parabélico.

4. RESULTADOS Y DISCUSION

4.1. Capa limite atmosférica marina convectiva

Los casos estudiados presentaron caracteristicas similares, por lo tanto
solo uno de ellos sera discutido en detalle. En Fig. 6 se muestra el
radiosondeo correspondiente al dia 16 de noviembre de 1972, La diferencia de
temperatura entre el aire y el mar en la costa fue 8 K y la variacion espacial
de la temperatura del mar a lo largo de la trayectoria de la masa de aire fue

500 5140
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L
w -
x=
L 4
m -
" s
= 850 11433
-
1000 qres
. L L 1 i 1
'°5°.go [+ 38

TEMPE RATURA °c¢C

Figura 6. Perfiles verticales iniciales observados de temperatura y temperatura de 1o,
correspondientes al 16 de noviembre de 1972 en la estacion Wallops,
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+1 K. El sondeo inicial nos muestra que la masa de aire es fria, con una
temperatura del aire en superficie de 275 K. La capa de superficie es
relativamente seca. La altura de la CLAM fue 1106 m vy la inversion tenia un
espesor de 496 m. La distancia recorrida fue 25 km.

Los resultados del modelo para la temperatura potencial y la humedad
especifica se muestran en las figuras 7 y 8 respectivamente. Los parametros
observados en superficie concuerdan con los resultados del modelo. Los
cambios mayores de la CLAM se produjeron en los primeros 10 m de altura,
en la capa de superficie. Aunque el aumento de la temperatura y humedad se
observa hasta el tope de la inversion. El espesor de la capa de superficie
aumentd considerablemente. Al no disponer de radiosondeos ocednicos no se
pudo comparar los resultados del modelo en altura. Cabe destacar que se
observé que en los modelos de transporte se debe tener especial cuidado con
la grilla numérica que se selecciona y con el suavizado a emplear, ya que ello
puede ocasionar un flujo ficticio de calor en el modelo (Piccolo, 1981, 1982,
1983).

La ecuacién de prediccion de la temperatura es

g 2
B () 3K 0

dx dz

dz dz dz dz*

(a) (b) (c)

donde K vy 8 son funciones de z y x. K se determina mediante una ecuacion
de diagnéstico que transforma a la ecuacion [14] en una ecuacién no lineal.
La adveccion esta representada por el término (a), mientras que los términos
(b} vy (c) corresponden al flujo turbulento de calor. Si se considera la capa
limite convectiva los términos de flujo de calor resultaron mas importantes
que la adveccion en la capa de superficie, y dentro de éstos el término (b) fue
un orden de magnitud mayor que el (c).

4.2. Capa limite atmosférica marina estable

En general, los casos estudiados respondieron al modelo numérico en
forma similar, por lo tanto, se presentan los resultados correspondientes al
dia 7 de abril de 1984 (Fig. 9). El sondeo inicial fue lanzado en la estacion 31,
a las 11:30 Z (08:30 hora local). El buque oceanografico siguié aproximada-
mente la direccion del viento y alcanzé la estacién 34 (122,2 km) a las 17:30
7. donde se efectud el radiosondeo final. L.a masa de aire estaba mas caliente
que el mar en 1.3 K. En el sondeo inicial la altura de la capa estable era 368
m v la inversidn estaba presente a 1755 m de altura. Un importante gradiente
de humedad se hatlaba en superficie. A lo largo de la trayectoria, el gradiente
de la temperatura de la superficie del mar fue —0,03 K/km, dando entonces
una diferencia de 3,7 K entre las estaciones 31 y 34,



6. Modelado numérico de la capa limite atmosférica marina 153

PERFILES MODELADOS

2000 o
——— INICIAL
MEDIO
1500 —
~——— FINAL
€
o
e 1000 —
o
[
-
< 4
{
s00 —
[+ T T T T T T v 1
214 Fai ] e 280 282 284 286 288

TEMPERATURA POTENCIAL (9K}

Figura 7.—Simulacion numérica de la temperatura potencial correspondiente al 16 de
noviembre de 1972,

_ 2000~
-3 ]
T
: 4
=2
—
-4
X
1500 N
W
Y
]
) in
1000 - |
4 —— INICIAL
\
\ MEDIO
7 \ . FINAL
500—
s ——
i 2 3 2 5 &

HUMEDAD ESPECIFIGA {g/kg)

Figura & -- Simulaciéon numérica de la humedad especifica correspondiente al 16 de noviembre
de [972.



154 M. C. Piccolo

3 —

- —.. _ Estacion 34

N ——— Estacion 3|
2l
Z{km) |
' -

o A T v T T T —
223 253 273 293 T{°K)

Figura 9. Perfiles verticales iniciales y finales observados de temperatura v temperatura de
rocio correspondientes al 7 de diciembre de 1984,

Mientras la masa de aire se movia sobre el océano frio, se observo un
crecimiento de la capa estable de superficie (759 m). Como se esperaba el con-
tenido de vapor de agua no cambi significativamente en la capa de superficie
pues ambas estaciones s¢ hallaban lejos de la costa. En la capa turbulenta se
produjo un decrecimiento de aproximadamente 2 g/kg producido por la
presencia de un sistema de alta presion sobre el area, cuya subsidencia
produjo difusion de aire caliente v seco e¢n la inversidon. Utilizando un Ax
igual a 250 m, se simuld la transformacion de la masa de aire entre las esta-
ciones 31 y 34. Las figuras 10 y 1] muestran las temperaturas v humedades
observadas y simuladas, respectivamente. Los perfiles simulados concuerdan
bien con los observados, aungue se encuentran algunas diferencias en las
capas inferiores, Si el radiosondeo inicial (uera suavizado las diferentes serian
menaores,

Si se considera el orden de magnitud de los términos de la ecuacion (14),
en la capa de superficie y turbulenta los términos de flujos de calor son
mayores {1073} que la adveccion (ccl074). El término (¢) es un orden de
magnitud mavor que €l (b). En la capa de acumulacion, los términos (a) v (b)
son del mismo orden de magmiud y (c) es muy pequefio (Piccolo y Pierini,
1986).
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5. CONCLUSION

Una caracteristica sobresaliente de la CLAM, especialmente en zonas
costeras de las porciones orientales de los océanos, ¢s la existencia de fuertes
gradientes de temperatura v humedad en ¢l tope de una capa relativamente
bien mezclada. Las alturas de esta capa varian entre tos 100 y 1000 m. Las
predicciones de las propiedades de la CLAM, tales como difusién, ocurrencia
de niebla, propagacion de ondas electromagnéticas requieren el prondstico de
varios parametros. Estos incluyen valores de temperatura potencial, humedad
gspecifica y sus gradientes en la base de la inversion, como asi también su
espesor,

Los modelos de diagndstico, los cuales dan una relacion directa entre ¢l
pardmetro que se¢ quiere determinar y variables medias o turbulentas, con-
cuerdan razonablemente bien con las observaciones. Los modelos de predic-
cion, aquellos que describen las variaciones de los pardmetros como una
funcidn del tiempo, son tedricamente mas satisfactorios y necesitan valores
iniciales de las variables a estudiar. Los métodos que se utilizan en éstos no
han cambiado significativamente en los altimos afios. Usualmente, en los
modelos de prediccion, la distribucion de calor en altura se calcula mediante
una foérmula del tipo de la teoria-K, donde se asume que los transportes o
flujos turbulentos son proporcionales a los gradientes verticales de las
variables en cuestidon. De acuerdo a Lumley (1969), los modelos de transporte
no trabajan adecuadamente en situaciones que presentan varias escalas de
tiempo o espacio. Ademds, estos modelos tienden a fallar en situaciones
donde se origina un cambio rapido de {as condiciones de [a superficie del mar,
a lo largo de la trayectoria del aire (Piccolo, 1981, 1982). A pesar de ello, los
modelos que aplican esta técnica son una alternativa aceptable y préctica
{(Brown, 1981), particularmente en regiones donde datos meteoroldgicos
convencionales pueden ser obtenidos mas facilmente,

El modelo numérico presentado en este trabajo es simple, pero permitid
simular la CLAM estable y convectiva, como asi también identificar algunos
de los problemas que las técnicas de flujo de calor generan en regiones de
tfuerte contraste térmico entre la atméstera v el océano. Las diferencias
mayores para la aplicacion del modelo en condiciones estables e inestables se
encuentran en el sistema de malla seleccionado vy las téenicas de calculo de
{lujo turbulento utilizado, ya sea en la superficie como en la inversidon que
caracteriza la capa limite. El modelo tiene importantes posibilidades de
aplicacion para prondsticos marinos.
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