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RESUMEN

Con el fin de conocer mejor 10s mecanismos basicos que contribuyen al
desarrollo de las tormentas extratropicales del hemisferio sur, se intenta
determinar el rol del hielo marino y del océano como forzantes externos. El
hielo reduce el intercambio de calor entre la superficie y la atmoésfera, y
ademdas afecta el flujo superficial de cantidad de movimiento. Estudiar el
impacto de la parametrizacién de estos procesos tiene un intereés adicional dado
que en la regién subantartica, gran parte de los modelos numeéricos, operativos y
de investigacion, no tienen un buen desempefio,

Utilizando un modelo regional de alta resolucidn, en el que estadn incluidos
todos 10s procesos fisicos presentes en la atmdsfera, se realizaron estudios
numeéricos de sensibilidad, modificando distintas condiciones que afectan los
flujos superficiales. Para el estudlo se seleccionaron dos tormentas que
ocurrieron cerca de la Peninsula Antartica a comienzos de setiembre de 1987. El
primer ciclén se desarrolld rdapidamente en el Pacifico Sur Oriental, al
producirse la interaccién de una perturbacién en el jet subtropical con una onda
en el jet polar. El segundo ¢iclén, un desarrollo sucesivo y corriente abajo del
anterior, se formé¢ sobre el Mar de Weddell, E1 modelo simulé exitosamente la
formacién de ambos ciclones, ¢con todos los detalles que los caracterizan., No
obstante, existe un deficit de energia cinética respecto al andlisis y las bajas
son menos profundas.

Estas tormentas producen un gran transportie meridional de calor,
caracteristico de los sistemas baroclinicos, pero la deébil cortante vertical del
viento que presentan sefiala la presencia de una componente barotirépica. Las
condiciones previas a ambos ciclones indicaban que el flujo era internamente
inestable en las latitudes en que ocurrieron los desarrollos posteriores. BEstas
tormentas alcanzaron un rapido desarrollo sobre zonas en las que los flujos
superfticlales de calor sensible Yy latente eran muy pequerios.

Los flujos de calor sobre el hielo marino dependen fundamentalmente del
espesor con que se parametriza la capa de nhielo. El1 flujo superficial de
cantidad de movimiento depende, entre otros factores, de la rugosidad de la
superficie. E1 modelo asume un espesor del hielo y una rugosidad (tanto del

océano como de la bangquisa) gque resultan excesivos comparados c¢on las
observaciones.

Los estudios de sensibilidad muestran que los forzantes de superficie juegan
un rol secundario en el desarrollo de estos ciclenes, Los flujos superficiales
de calor producen un 1impacto negativo, ya que tlenden a disminuir la
barcoclinicidad de los sistemas (calientan la zona con adveccion fria). Al
permitir el libre intercambio de calor en la superficie de la banquisa, se
obtiene principalmente una disminuciéon del gradiente de presién en superficie
c¢erca del centro dae 1os sistemas y una leve disminucion de la energla cinetica
eén toda la tropdsfera. Si bien los flujos de calor tienen poco impacto durante



la etapa de rdpida profundizacién de estos ciclones, €l calentamiento que se
produce en el borde de la banquisa contribuye a crear las condiciones de
inestabilidad necesarias para que una posterior tormenta pueda desarrollarse en
esa regioén.

La reduccién de la altura de la rugosidad conduce a una intensiflcacién de las
tormentas. S1 bien en algunos experimentos la respuesta fue poco significativa,
al reducir la rugosidad del hielo y/o del océano, la presién a nivel del mar y
la distribucién vertical de la energia cinética estuvieron mas cerca del
andlisis. En otros experimentos, al eliminarse los flujos superficiales de
cantidad de movimiento, la atmésfera responde de inmediato con un considerable
crecimiento de la energia cinética a través de toda la tropésfera en la zona del
Jet. Los resultados sugieren que las simulaciones de las tormentas subantarticas
Pueden ser mejoradas reduciendo la altura de la rugosidad sobre hielo marino y
sobre el océano en zonas de fuertes vientos,
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Capitule Uno

Introduccion

La regién del Océano Pacifico Sur al oeste de la Peninsula Antartica es
favorable al desarrollo ciclénico, pero poco se sabe acerca de los mecanismos
desencadenantes de estas ciclogénesis. Los ciclones desarrollados en esa regién
afectan el tiempo en América del Sur, y ademads influyen sobre el flujo
atmosférico en una escala planetartia.

La zona de maxima frecuencia de ciclones se encuentra cercana al frente polar
oceAnico y al limite del hielo marino, sugiriendo un posible impacto de esta
discontinuidad en las condiciones de superficie. El aire muy frio proveniente de
la AntaArtida al llegar al océano abierto, relativamente mas caliente, se
tornaria muy inestable debido a los flujos de calor sensible y latente desde
superficie. Sin embargo existen otros factores que pueden influir en esta
regién, a los que podemos agrupar en dos grandes clases:

a) las 1inestabilidades dinamicas internas del flujo, vinculadas con una
estructura doble de la corriente en chorro en el hemisferio sur; y

b) otros forzantes externos, tales como la orografia ( los Andes y la Antartida
forman una barrera al flujo del oeste) y la rugosidad de la superficie del
océano y del hielo marino.

¢Cémo afectan las condiciones del océano en el desarrollo de estos sistemas
meteorolégicos? iCudles son 10s procesos responsables de l1la transferencia de
propiedades entre la superficie y la atmésfera, y qué magnitud alcanzan estas
transferencias? Este trabajo intenta alcanzar una respuesta a estos
interrogantes, concentrando el mayor interés en evaluar el impacto de la
presencia de hielo.

En periodos largos de tiempo, los flujos verticales de calor, humedad vy
cantidad de movimiento, producen grandes efectos sobre los movimientos de la
escala sinéptica y sobre el clima., Estos procesos son importantes para una
recomposicién gradual de las energlas potencial e interna Yy para el
mantenimiento de un estado inestable,

En escalas temporales del orden de unas pocas horas a un dia, los procesos de
superficie a menudo también se tornan significativos. Los flujos turbulentos
verticales en la capa limite pueden ser importantes en la modificacién de la
evolucién de los ciclones extratropicales., Estas transferencias verticales
dependen fundamentalmente de los gradientes verticales de velocidad del viento,
temperatura y humedad, y de la rugosidad de la superficie. El calentamiento
superfial afecta la estabilidad estatica de la baja tr‘opoSfera. También influye
sobre el espesor de la capa de mezcla, determinando a veces la ocurrencia o no
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de conveccién. La evaporacién probablemente modifica el balance de agua Y la
precipitacién en la mesoescala y en la escala sinéptica. La superficie terrestre
le extrae cantidad de movimiento al flujo, creando movimientos ageostréficos en
la capa limite y la circulacién secundaria vertical asociada. Como consecuencia
estos procesos fisicos que ocurren cerca de la superficie pueden alterar el
flujo en toda la tropésfera. Los procesos en la capa limite abarcan un extenso
rango de escalas espaciales, y las transferencias de energla también varian
ampliamente en magnitud.

1.1 Algunas caracteristicas de 1a circulacion
extratropical en el hemisferio sur

La ausencia de datos convencionales sobre las extensas Aareas maritimas del
hemisferio sur limité fuertemente el conocimiento de la atmésfera austral hasta
hace un par de décadas. El avance tecnolégico ocurrido desde entonces, permitid
el surgimiento de nuevas técnicas de observacién basadas en instrumentos a bordo
de satélites, que resultan fundamentales para tener una cuantificacién de los
campos meteorolégicos en las criticas Aareas oceanicas del Pacifico y Atlantico
Sur. Ademas del avance en el area de los sensores remotos, es necesario destacar
el desarrollo logrado en las comunicaciones y en la computacién (tanto en el
"hardware" como en el "software"), La disponibilidad de datos ha aumentado
debido a que se hizo un gran esfuerzo para el desarrollo de modelos numéricos
globales de anAlisis y prediccién del tiempo, como los del U.S. HNational
Meteorological Center (NMC) vy del European Centre for Medium Range Weather
Forecasts (ECMWF).

En general se sostiene que las principales dificultades tanto con los analisis
del NMC como con los del ECMWF en las altas latitudes del hemisferio sur, son la
falta de datos y los problemas con las comunicaciones. Es frecuente que los
datos no sean recibidos para ser ingresados en los analisis, Yy en ocasiones,
exista una total ausencia de observaciones. No obstante, las parametrizaciones
utilizadas por los modelos, desarrolladas para el hemisferio norte, también
podrian influir en la calidad de los analisis. Por ejemplo segun Trenberth Yy
Olson (1988), en el NMC hubo problemas crénicos con los anAlisis sobre 1la
Antartida, hasta mayo de 1986, fecha en que introdujeron el paquete de fisica E2
del Geophysical Fluid Dynamics Laboratory (GFDL) a su modelo de analisis. En
los ultimos afios los errores se han reducido, pero las altas latitudes siguen
siendo una regién critica para los analisis.

La distribucién de la temperatura en el planeta se mantiene contra un continuo
calentamiento radiativo en las zonas ecuatoriales y un enfriamiento radiativo en
las regiones polares, gracias a un flujo de energia hacia las altas latitudes
(transportado por la atmésfera y por los océanos) y a un flujo vertical de
energia desde la superficie del océano. En 1la atmésfera, la circulacién
meridional media es el mecanismo dominante en la transferencia de energia en
bajas latitudes, mientras que los sistemas meteorolégicos (perturbaciones
migratorias y estacionarias ) son los principales responsables en las latitudes
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medias y altas. Debido al mayor gradiente térmico entre el ecuador y el polo,
las perturbaciones migratorias se desarrollan mejor en el hemisferio sur que en
el norte, Con las perturbaciones estacionarias ocurre lo contrario (Oort y
Peixéto, 1983). Por otra parte, 1la turbulencia atmosférica (pequefios
torbellinos), si bien Juega un papel insignificante en el desplazamiento del
calor de unas a otras latitudes, contribuye a 1la transferencia vertical,
llevando calor desde la superficie hacia regiones superiores mas frias. Adler
(1975) indica que el orden de magnitud de 1la energla cinética de las
perturbaciones (0 turbulenta) es el mismo para ambos hemisferios. No obstante,
el flujo meridional en el hemisferio sur depende fuertemente de las
perturbaciones migratorias, mucho mas que en el hemisferio norte. Webster vy
Curtin (1975) afirman que los modos transitorios resultan de la contribucién de
unas pocas perturbaciones, pero extremadamente intensas.

Una caracteristica del campo medio del viento zonal en el hemisferio sur es la
presencia de una corriente en chorro en forma de espiral, desde la Antartida
rodeando el hemisferio. Segun Swanson y Trenberth (1981) esta estructura es mas
notable durante la primavera austral, Mientras que en el hemisferio norte el
viento térmico es la principal contribucién a la corriente en chorro, en el
austral la componente barotrépica en los vientos zonales es significativa,
siendo habitual una corriente en chorro doble: un chorro subtropical cerca de
30°S con una fuerte componente térmica, y uno préximo a los 50°S que se extiende
a través de toda la tropdésfera (Trenberth, 1981).

La parte barotrépica del flujo debe ser mantenida contra la disipacién por
friccién en la superficie mediante la convergencia de impulso debida a las
perturbaciones y a su redistribucién vertical mediante la circulacién indirecta
de Ferrel. Los valores maximos del transporte turbulento de impulso hacia el
polo en el hemisferio austral se extienden hasta la superficie, hecho que no
ocurre en el hemisferio norte (Tucker, 1981).

La vaguada subantartica rodea a los hielos polares en forma aproximadamente
paralela a la costa del continente. Esta zona se ubica entre la Antartida y la
corriente general de los oestes, Una disminucién en la presién a nivel del mar
media en las latitudes circumpolares (0 equivalente, un aumento en el gradiente
de presion: indice by de Streten, 1960) posiblemente tenga algun impacto sobre
la intensidad de los oestes de latitudes medias. Los mAximos vientos zonales se
dan en los meses de febrero y setiembre, y el Indice by es maximo sobre el
Océano Indico, con un maximo secundario en el Pacifico alrededor de los 90°0,
Sobre la Antartida propiamente dicha, la climatologia marca un anticiclén
semipermanente centrado cerca de la maxima altura topografica de la Antartida
oriental (casi 5000 metros), Este sistema estd pobremente definido debido a la
escasez de datos en la regioén.

Resultados alcanzados por la climatologla sinéptica satelitica de vértices
nubosos (Streten y Troup, 1973) muestran que en verano el Pacifico central es
una zona ciclogenética que tiene asociada una zona con ciclolisis hacia el
sudeste en el Mar de Bellingshausen al oeste de la Peninsula AntaArtica. La



_4_

periferia antartica estad caracterizada por la alta frecuencia de depresiones
maduras.

En invierno los rasgos mas importantes se mantienen, aunque aumenta la
frecuencia de ciclones. Carleton (1979, 1981a) estudié la distribucién de
ciclones mediante imagenes infrarrojas del periodo junio-setiembre de los afios
1973 a 1977. Generalmente los sistemas ciclénicos se generan en latitudes medias
y se mueven hacia el sur, madurando y disipadndose en las altas latitudes. La
fig.i.4 muestra las zonas con mayor frecuencia de vértices nubosos en invierno.
Las principales regiones estiAn sobre los océanos: al sudeste del Indico, en los
extremos occidental y oriental del Pacifico Sur y, en menor medida, en el
AtlaAntico Sur. Es interesante observar que la posicién del frente polar oceanico
Y los limites del hielo marino parecen tener alguna vinculacién con los maximos
de actividad ciclénica, sobre todo en el Pacifico,

En otro trabajo, Carleton (1981ib) presentdé un estudio acerca de oclusiones o
frontogénesis instantaneas. Este proceso es frecuente en 1los 1inviernos
australes aunque también, de acuerdo a Reed (1979), se observa en el Paclifico
Norte. Tiene lugar cuando un campo nuboso en forma de coma (invertida en el
hemisferio sur) se desplaza sobre una circulacién ciclénica o un veértice en
estado de onda que estaA desacelerdndose. Si la coma se mueve con rapidez o si se
encuentra cercana a la onda ciclénica, es probable que ambas se unan en un solo
vértice. Debido a que este tipo de ciclogénesis extratropical es un proceso
rapido, el vértice aparece como una discontinuidad en la serie de imAgenes
obtenidas por los satélites. En efecto, el pasaje de la etapa de formacién del
ciclén a la etapa madura o disipativa, semeja ser "instantaneo". En particular,
en la regién del Paclifico Sur al sur de Chile y al este del meridiano 90°0, son
bastante frecuentes estos desarrollos explosivos, Cabe mencionar que en el
Atlantico Sur al este de la Argentina, en cambio, son poco comunes las
frontogénesis instantaneas.

Si bien se han hecho muchos estudios mediante simulaciones del clima con
modelos de circulacién general, pocos autores se han concentrado en las altas
latitudes australes. Schlesinger (1984) hace una revisién de las simulaciones de
varios de estos modelos. Las principales diferencias incluyen una subestimacién
de los espesores, errores en la posicién de la vaguada circumpolar de la presién
en superficie, sobre todo en modelos de baja resolucién, y una tendencia a
producir temperaturas de superficie maAs altas que las observadas sobre la
Antartida, seguramente debido a un pobre balance de energia en la superficie.
Karoly y Oort (1987) compararon las estadisticas (promedios de diez afios)
Preparadas independientemente por GFDL y por el Centro Meteorolégico Mundial de

Melbourne, y sugieren que el flujo medio en los analisis del GFDL puede ser muy
débil en los 55°s.

Como fue recién mencionado, muchos modelos, por ejemplo los del GLAS (Goddard
Laboratory for Atmospheric Sciences, Herman y Johnson, 1980), CCC (Canadian
Climate Centre, Boer et al., 1984), NCAR (National Centre for Atmospheric
Research, Schlesinger, 1984), de la Universidad de Melbourne (Simmonds, 1985) vy
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Figura 1.1: Relacién de 1a frecuencia de ciclones con el Frente
Polar Ocednico y con los bordes de 1a Dbanquisa. Los contornos representan
la frecuencia media mensual de vértices en sectores de 5- de latitud por
10- de longitud, para 103 meses de junio a setiembre del perlodo 1973-1977.
El sombreado claro indica mas de 12 y el sombreado oscuro mas de 6. La
linea de puntos y guiones indica 18 posicidn del Frente Polar Ocednico; la
llnea llena gruesa, el borde de 1la banquisa en setiembre; y la llnea de
guiones, el borde de la banquisa en Jjunio. (Adaptado de Carleton, 1981).
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de la British Meteorological Office (Mitchell Yy Hills, 1986), simulan
deficientemente la vaguada circumpolar antartica en invierno, La vaguada estiA en
general posicionada mas al norte y con presiones en superficie hasta i5 hPa mas
altas que las observadas. Sin embargo, los sistemas de alta presién oceAnicos
estan bien simulados en posicién e intensidad. En consecuencia el fuerte
gradiente que se observa entre los 45°S y 60°S no es muy evidente en las
simulaciones y 1los vientos del oeste son mas débiles que los observados.

1.2 Influencla del hielo antartico

La caracteristica mas representativa del entorno antartico es la presencia de
hielo. Durante el invierno, el hielo marino cubre 18x10® km2 del hemisferioc sur.
Se estima que este rasgo dominante Jjuega un rol critico sobre el tiempo
atmosférico en una escala regional, e influencia los fenémenos de la circulacién
general. El banco de hielo que se forma en los mares polares, a los que cubre
casi por completo con una capa, a menudo continua, recibe el nombre de banquisa.
En la literatura inglesa esta cubierta de hielo es conocida como "pack ice". La
superficie del océano que no estA cubierta total ni parcialmente por hielo la
denominamos "océano abierto”. El hielo marino afecta los balances de calor Yy
radiacién a través de sus propiedades aislantes y alto alb&do. También limita
los intercambios gaseosos, energeéticos y de cantidad de movimiento en la
interfase aire-mar,

Relativamente pocas investigaciones se han concentrado en la interaccién
hielo-mar-atmésfera en el hemisferio sur. En el Artico, en cambio, existen
varios trabajos que trataron de determinar la influencia de modificaciones en la
extensién del pack artico sobre 1la circulacién, Las referencias . incluyen
estudios observacionales como los de Schell (1970) y Ratcliffe y Morris (1978),
Yy estudios numéricos como los de Williams et al. (1974) y Herman y Johnson
(1978). Se tienen algunas evidencias de que un decrecimiento en el area de la
cubjerta de hielo Artica esta vinculado con disminuciones locales de la presién
en superficie. Respecto a los flujos de calor, se sabe que aumentan al menos un
orden de magnitud desde el artico central hacia ‘el océano adyacente (Mitchell y
Hills, 1986). Es decir, el hielo marino reduce substancialmente la transferencia
de calor sensible y latente desde el océano hacia la atmésfera.

Ciertas caracteristicas de los hielos marinos polares son diferentes en ambos
hemisferios. En contraste con el Artico, el continente antartico esta
completamente rodeado por el océano y el hielo marino posee una deriva rapida y
divergente. En consecuencia, mientras que en el Artico, la mayor parte del hielo
marino es perenne, en la Antartida una gran parte se funde en verano y se
regenera en invierno. Recientes observaciones muestran que la mayor parte del
hielo marino en invierno es relativamente delgado (Allison, 1989), con un
espesor promedio quizads de sélo medio metro. Ademds, segun evidencias de datos
satelitales el porcentaje de mar abierto es mayor en el hemisferio sur (Zwally
¢t al, 1979), Estimaciones del flujo de calor turbulento ascendente sobre el
mar helado (Weller,1980) y sobre océano abierto (Zillman,1972;Van Loon, 1984),



muestran en la Antartida un contraste menor que en el Artico.

A continuacién se comentard parte de la bibliografla existente para el
hemisferio austral. La vinculacién entre la temperatura media en superficie y la
extensién del hielo marino fue cuantificada por Budd (1975), mediante una
comparacién entre temperaturas medidas en estaciones meteorolégicas antarticas y
datos obtenidos por satélites. Un cambio de un grado en la temperatura media de
la isla Laurie se relaciona con una anomalla de 70 dias en la duracién de la
cubierta de hielo. En general, encontré que un incremento de un grado en la
temperatura media anual corresponde a una variacién de alrededor de 2.5° de
latitud en la posicién del limite del hielo.

Ackley y Keliher (1976) utilizaron datos satelitales para establecer posibles
relaciones entre la circulacién atmosférica y la presencia de hielo en el mar.
Intentaron vincular las pérdidas de calor en la atmoésfera con cambios en la
extensién del hielo. Analizando los inviernos de 1973 y 1974, hallaron que los
movimientos en la escala sinéptica estarian afectados por las caracteristicas
del hielo marino. Posteriormente, Ackley (1981) continué estudiando la respuesta
de la atmésfera a cambios en la extensién del hielo,

Streten y Pike (1980) realizaron un estudio estadistico basandose en analisis
del Australian Bureau of Meteorology de los aflos 1972 a 1977, correlacionando la
éxtensién de la zona cubierta por hielo con ciertos indices sinépticos de la
circulacién austral.

Utilizando datos del afio 1974 de temperatura Yy presién en superficie tomados
de los analisis hemisféricos australianos recién mencionados, complementados por
datos satelitales, Cavalieri y ParKinson (19681) seflalaron la respuesta de la
extensién del hielo marino a los cambios de temperatura y presién en la
atmésfera. La intensidad del acoplamiento en el sistema hielo-atmésfera depende
de las escalas temporal y espacial consideradas.

Los estudios observacionales recién mencionados son generalmente
inconcluyentes. Seguramente, esto puede ser atribuido a datos pobres o
insuficientes.

En los aftos '80, se realizaron algunos estudios numéricos para tratar de
determinar la manera en que influyen los forzantes de superficie en las altas
latitudes del hemisferio sur. Utilizandose modelos de circulacién general, se
prestd atencién a la variabilidad climatica que se produce al modificar las
condiciones del hielo. Simmonds (1981) realizé una simulacién perpetua del mes
de setiembre utilizando un modelo hemisférico, pero utilizando la distribucién
de hielo marino del mes de marzo. Encontrd que se redujo el flujo troposférico
del oeste y que se produjeron tanto incrementos como disminuciones en la presién
en superficie en la zona en que se removid el hielo.

Simmonds y Dix (1986) presentaron los cambios en la simulacién del mes de
Julio de un modelo de circulacién general inducidos por la remocién total o
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parcial del hielo marino. Al remplazar todo el hielo marino por agua abierta a
0°C, se calienta la tropésfera hasta 300 hPa, disminuye la intensidad de los
vientos del oeste entre las latitudes 45°S y 70°S, y no aparece una tendencia
consistente hacia presiones mas bajas sobre la zona en que se removié el hielo.

Mitchell y Hills (1986) removieron todo el hielo marino al norte de 66°S éen
tres simulaciones del invierno realizadas con un modelo atmosférico global.
Hallaron cambios similares a Simmonds (1981) en el flujo troposférico. No
obstante, se registré una acentuada reduccién en la presién en superficie en las
regiones en que se introdujo la anomalia en el hielo.

Simmonds y Dix (1987) y Mitchell y Hills (1987) produjeron un intercambio de
opiniones sobre estos experimentos. Simmonds y Dix observan que la simulacién
control de Mitchell y Hills tiene una vaguada circumpolar de la presién en
superficie demasiado deébil y desplazada hacia el norte respecto de la posicién
observada., Posteriormente, Mitchell y Senior (1989) repiten los experimentos de
Mitchell y Hills con un modelo mejorado que produce una simulacién mas realista,
Y establecen que los resultados originales no estan asociados con deficiencias
en la simulacién. Encontraron nuevamente una reduccién en el promedio zonal de
la presién a nivel del mar al remover el hielo, pero concluyen que se debe mas a
cambios en la rugosidad que a cambios en los flujos de calor,

En un curso realizado en Buenos Aires sobre variabilidad climatica, Hart
(1989) mencioné que experimentos preliminares realizados en el BMRC (Australia)
para las condiciones del mes de Julio, reduciendo el espesor del hielo marino,
muestran un gran aumento en el flujo de calor sensible y una reduccién en la
presién a nivel del mar.

En los ultimos aflos la Antartida se ha convertido en una zona de considerable
interés pues se establecié que, en esa regién, los cambios en el sistema
terrestre estan amplificados y pueden ser mejor observados y estudiados.
Eventuales cambios en el hielo marino no sélo afectarian la tropésfera, sino el
nivel del mar, la produccién de agua fria profunda y la circulacién global del
océano, asi como también los sistemas biolégicos. Si, como estad previsto, ocurre
un importante calentamiento en el préximo siglo, una posible consecuencia seria
una disminucién en la extensién de la cubierta de hielo. Algunas previsiones
indican que la temperatura de superficie se habra elevado, para el promedio
anual, mas de 2°C en los trépicos y 5°C sobre la Antartida (ver IGBP Report No.
9, 1988), Milentras tanto, segun el informe Antarctic Interactions (1988), existe
evidencia de que el pack de hielo antArtico estd cambiando ya. También se dieron
a conocer pronésticos muy pesimistas que resultaron de ciertos experimentos de
modelado de las regiones polares. Por ejemplo, Weller (1988) menciona una
posible desintegracién total de la cubierta de hielo occidental antartica y una
e¢levacién de 7 metiros en el nivel del mar. Ademas, menciona que similares
extensiones de hielo marino que existieron durante las pasadas glaciaciones en

el hemisferio norte, se habrian desintegrado rapidamente, con los principales
cambios ocurriendo en una escala de tiempo de 10 a 100 afios.
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En general, los modelos numeéricos que describen la cubierta de hielo, deben
parametrizar las interacciones de tres medios: el hielo, el océano y la
atmésfera. Si el intervalo de tiempo considerado es de unos pocos dias, el
modelo puede considerar un espesor de hielo constante y una distribucién fija de
la bangquisa. Si la escala de tiempo es mayor, entonces se debe incluir una
ecuacién de prediccién para el estado del hielo marino. En los estudios
numéricos sobre el cambio global del clima, se utilizan sofisticados modelos
atmosféricos globales, acoplados a modelos del océano y del hielo. Sin embarego,
hay que tener sumo cuidado al evaluar las previsiones arriba mencionadas debido
a posibles deficiencias en 1los modelos. Muchas simulaciones tuvieron
deficiencias en la reproduccién de la distribucién actual y de los cambios
estacionales del hielo marino y de la temperatura del mar alrededor de la
Antartida (ver Antarctic Interactions, 1988). Es vital que esos modelos mejoren
la simulacién del clima presente, para que sean creibles sus predicciones de las
condiciones futuras.

Por otra parte, también tienen deficiencias los modelos utilizados para los
estudios de sensibilidad mencionados mas arriba. En ocasiones, las
parametrizaciones de los procesos de superficie son modestas. Por ejemplo, los
coeficientes de intercambio turbulento en el modelo de Simmonds (1981) no
distinguen entre el hielo marino y el océano abierto, asumen un espesor de hielo
constante (dos metros fue el asumido por Mitchell y Senior, 1989), etc. También
la resolucién horizontal es relativamente pobre (por eJjemplo, 2.5°x3.75° en el
caso de Mitchell y Senior, 1989).

En un documento (The National STORM Program, 1983) preparado para la NOAA por
la UCAR (University Corporation for Atmospheric Research /USA), se establecid
que muchas importantes cuestiones del cambio climatico involucran procesos de
escalas demasiado pequefias para ser adecuadamente resueltos por modelos
globales. De acuerdo con ese informe, el modelado regional puede ser esencial en
el entendimiento de los cambios naturales y antropogénicos del clima. El
comportamiento de ciclones individuales, los procesos que los gobiernan, y cémo
estas tormentas son afectadas por cambios en las condiciones del entorno, pueden
ser adecuadamente investigados con la ayuda de modelos regionales de prediccién
realistas.

1.3 Casos estudiados

Si bien ya vimos que existen algunos estudios recientes realizados con modelos
de circulacién general relativos al impacto del hielo antartico sobre la
circulacién del hemisferio sur, no se han hecho investigaciones equivalentes con
modelos regionales de alta resolucién y sofisticacién. En nuestro caso,
interesados en los problemas del pronéstico del tiempo, buscamos la respuesta de
la atmésfera a modificaciones en las condiciones de l1a superficie, en un periodo
de tiempo finito.

El CIMA (Centro de Investigacién de la Dinadmica del Mar y la Atmésfera)
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dispone del modelo tridimensional regional LAHM, similar a los modelos de
pronéstico del tiempo de Area limitada usados por los Centros Mundiales de
Meteorologia., Este modelo permite simular con gran detalle todos los Procesos
flsicos que caracterizan a los sistemas meteorolégicos. Con esta herramienta, es
posible realizar experimentos de sensibilidad modificando distintas condiciones
de la superficie, con el fin de observar cémo es afectada la atmédsfera.

Los ciclones extratropicales, que producen un gran flujo de calor hacia el
sur, se generan frecuentemente sobre el océano abierto y se desplazan hacia el
sudeste intensificAndose. Su etapa madura la alcanzan sobre los hielos marinos,
donde se suelen tornar estacionarios, permaneciendo en la misma regién varios
dlas; luego migran hacia el este disipAndose, Si bien en general los ciclones
extratropicales se forman sobre el mar abierto, en ocasiones también se forman
sobre la regién cubierta por hielo.

Las condiciones ambientales por las cuales se desarrollan en forma mas 0 menos
violenta estos ciclones australes tienen que ver con las inestabilidades en
escala planetaria y con los forzantes externos., La energia que estas tormentas
pueden desencadenar estaria directamente wvinculada a las comdiciones de la
superficie del océano. PBa particular, la presencia de hielo en el mar puede
influir en varios aspectos de la atmésfera. Principalmente, se trata de un
forzante termodindmico y mecanico. El hielo reduce de manera drastica el
intercambio de calor entre el océano y el aire, y por otro lado, introduce una
distribucién heterogénea de elementos rugosos que afecta el flujo de cantidad de
movimiento en la capa limite. La relevancia de estos procesos en el pronéstico
numeérico de corto plazo no esta bien determinada aun,

A comienzos de setiembre de 1987 una de estas tormentas extratropicales se
formé en el Pacifico Sur, intensificAndose rapidamente a medida que se
aproximaba a la AntaArtida. Al llegar al Mar de Bellingshausen, cubierto por
hielo, decayé su intensidad y se torné estacionarja. Algunos dias mas tarde Yy
mientras se disipaba este ciclén, se generd sobre el hielo marino una segunda
tormenta al este de la Peninsula AntaArtica.

Estas dos tormentas fueron seleccionadas para la realizacién de esta
investigacién. La primera de ellas originé otros trabajos que se realizaron en
forma paralela a éste. En el maAs importante, Orlanski y Katzfey (1991) (de aqui
en adelante O&K) analizaron la energética de la onda ciclénica en la que se
desarrolla la tormenta. Encontraron que la adveccién del campo de altura
geopotencial por el viento ageostréfico es tanto una importante fuente como el
principal sumidero de la energlia cinética de los ciclones. El aire que fluye a
traveés de la onda, gana energia cinética a través de este término al acercarse a
la zona de maxima energla, y después la pierde al alejarse. La conclusién mas
importante fue que la onda inicialmente crece por la adveccién de calor hacia el
sur de acuerdo con la teoria baroclinica, pero el sistema evoluciona sélo hasta
que esta fuente de energia cinética y la generacién de ésta por el término
wa (que aparece en la ecuacién de la variacién local de energla cinética),
son compensadas por la dispersién de energla, debida principalmente al
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denominado flujo ageostréfico del geopotencial, (vy4). La energla que pierde
el ciclén estA disponible para el desarrollo corriente abajo de un sistema
secundario. A priori, este hallazgo diferiria de los estudios del ciclo de vida
de ondas baroclinicas en flujos zonales, que mostraban que la onda decae
principalmente por la transferencia de energia al flujo medio a través del
término de las tensiones de Reynolds. Sin embargo, esta aparente inconsistencia
puede ser explicada por el hecho de que las ondas exportan energla corriente
abajo en la misma medida que la importan desde corriente arriba.

En otro trabajo, Orlanski, Katzfey, Menéndez y Marino (1991) (desde ahora,
OKMM) describen la sensibilidad de esta tormenta a los procesos de la superficie
(en especial sobre el océano abierto, e incluso el impacto de la presencia de
los Andes). Parte de los resultados seran presentados aqul (particularmente en
el capitulo 95).

Previamente se estudié el rol de estas tormentas en la variabilidad diaria del
ozono antartico (Orlanski, Marino, Menéndez y Katzfey, 1989). Los ciclones como
el aqul estudiado muchas veces son tan intensos que llegan a afectar la capa de
ozono. El aire pobre en ozono cercano a la superficie es transportado hacia la
baja estratésfera, por delante del frente frio, produciendo un acentuado minimo
en la concentracién de ese gas en la regién afectada.

El principal propésito de esta Tesis es determinar la influencia de 1los
forzantes externos superficiales sobre el desarrollo de estos ciclones, poniendo
especial énfasis en describir los efectos de 1los flujos superficiales de calor y
cantidad de movimiento sobre la regién antartica. En el capitulo 2 se describen
las dos tormentas antes mencionadas y las condiciones del flujo en el que estan
insertas, en base a analisis del ECMWF. En el capitulo 3 se presentan las
simulaciones realizadas con el modelo y que son utilizadas como control. En el
capitulo 4 se detallan las condiciones de superficie. En el capitulo 5 se
describen los experimentos de sensibilidad realizados. Las conclusiones estan en
el capitulo 6. Una Dbreve presentacién del modelo LAHM se encuentra en el
apéndice, excepto la descripcién de la parametrizacién de 1os procesos de
superficie que se encuentra al comienzo del capitulo 4.

Los resultados finales de la investigacién revelaradn la importancia relativa
de los forzantes de superficie y permitiran conocer mejor los mecanismos basicos
que contribuyen al desarrollo de las tormentas extratropicales.
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Capitulo Dos

Analisis de dos tormentas sucesivas
cercanas a la Antartida

Las dos tormentas seleccionadas ocurrieron cerca de la Peninsula Antartica, a
comienzos de setiembre de 1987, en la semana comprendida entre el dla 4 y el dia
10, Estas dos tormentas constituyen casos tipicos de desarrollos ciclénicos en
las latitudes extratropicales del hemisferio sur. Las regiones en que se
generaron presentan diferentes condiciones en la superficie, La primera se formé
sobre océano abierto, en el Pacifico Sur Oriental, en una de las zonas de mayor
frecuencia de desarrollo ciclénico en invierno (fig.i1). En su etapa madura
evolucioné sobre el hielo marino. En cambio la segunda, una tormenta sucesiva a
la anterior, se formé sobre la banquisa en el Mar de Wweddell.

2.1 Caracteristicas del flujo

Con el fin de conocer las caracteristicas del flujo en el que estan insertas
estas perturbaciones, se analizaron los datos del ECMWF de setiembre de 1987. La
fig.2.4 resume las condiciones medias del flujo de setiembre de 1987 mediante
los vientos medios de ese mes promediados en la vertical. La manera en que se
curva el eje del Jet hacia el polo, especialmente sobre los océanos Atlantico e
Indico, surge como la caracteristica distintiva del flujo., Este hecho determina
la presencia de un doble jet en gran parte del hemisferio, como es tipico de los
inviernos y las primaveras australes, Esta estructura dual se extiende desde el
oeste de Australia hasta el este del Pasaje de Drake, a través del Pacifico Sur.
Cerca de 160°0 la rama subtropical del Jet alcanza su maxima intensidad, en
tanto que la rama polar se debilita. Inversamente, alrededor de 90°0 el jet
subtropical es relativamente débil, pero el Jjet polar se intensifica. Esta
estructura en forma de espiral, segan Trenberth (1986), puede favorecer la
actividad ciclénica pues seria barotrépicamente inestable.

La utilizacién de la vorticidad potencial como herramienta de diagnéstico para
el flujo en escala planetaria contribuye a entender el origen y evolucién de los
ciclones y a detectar inestabilidades internas del flujo. Se calcularon la
vorticidad potencial,
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VIENTOS MEDIOS DE SETIEMBRE DE 1987

Figura 2.1: viento medio de setiembre de 1987 (promediado en los 30 dlas del
mes y en la vertical). El intervalo de los contornos es 10 ms~! , las zonas que
superan los 30 ms~! estan sombreadas.



Yy 1los vectores de velocidad del viento interpolados en la superficie
isoentrépica de 320 K, desde el dia 3 hora 00 TMG (para abreviar, se utilizara
la notacién 3-00Z) hasta el dia 6 hora 12 TMG (6-12Z) (fig.2.2). Para una mejor
identificacién de las masas de aire, las vorticidades potenciales tipicas de
latitudes altas tienen un sombreado oscuro, las de latitudes medias un sombreado
medio, y las subtropicales un tono claro.

El dia 3 se destaca al oeste de 150°0 una circulacién anticiclénica con
valores pequefios de vorticidad potencial de origen subtropical. No obstante en
el Pacifico al este de 120°0, la regién que encierra nuestro mayor interés,
inicialmente el campo es bastante 2zonal, con gradientes de vorticidad potencial
principalmente meridionales. La distribucién comienza a alterarse el dia 4,
produciéndose adveccién hacia el sur de vorticidad potencial de origen
subtropical., Esta adveccién se produce por delante de la vaguada de una onda que
se desplaza hacia el este en las altas latitudes (emplearemos el término "onda"
para designar a la sucesién de cufia y vaguada en un campo distorsionado). El
proceso estuvo precedido por una confluencia sobre la vaguada de los Jjets polar
y subtropical. En la figura se observa que el 4-00Z e! Jet polar, ubicado al sur
de 50°S con vientos del sudoeste, incursiona al oeste de la vaguada (120°0). Por
su parte, el Jet subtropical, situado al norte de 45°S, se desvia hacia el sur
hasta encontrarse con el Jjet polar. Al distorsionarse la onda desarrolla fuertes
flujos meridionales, llevando también aire polar hacia el norte, Esta onda y su
desarrollo es similar a la evolucién del campo de alturas geopotenciales de 500
hPa. La gran penetracién de aire de origen subtropical, el 5-12Z alcanza la zona.
de la Peninsula Antartica, y estd asociada al desarrollo de la primera tormenta.
Finalmente, la vorticidad potencial subtropical queda virtualmente atrapada al
este de la Penlinsula, en la cufia corriente abajo de la onda. El aire
relativamente calido y humedo que llega a la zona del Mar de Weddell, contribuye
a crear las condiciones de inestabilidad necesarias para el desarrollo de la
segunda tormenta.

Los procesos importantes para el desarrollo de los sistemas meteorolégicos
pueden ser determinados a través de un balance de energla. Los estudios clasicos
de transferencia de energia muestran que al balance contribuyen solamente la
energta del flujo medio y el promedio de la energia de las perturbaciones. No
obstante, la interaccién entre el flujo medio y un sistema meteorolédgico
individual puede afectar notablemente al balance de energla, durante un breve
periodo en la regién en la que se desarrolla la perturbacién., O&K analizaron la
transferencia de energia de este sistema individual (el ciclén del 35 de
setiembre) con los sistemas vecinos y con el fluJo medio. Encontraron que el
periodo de rapido crecimiento de la energia cinética de la vaguada principal, es
coincidente con el periodo ¢€n el que la cufia a barlovento pierde energla.
Analogamente, al decaer la energia de la vaguada principal, se produce un gran
incremento de la energla de la vaguada ublcada corriente abajo de la primera.
Este comportamiento sugiere una propagacién hacia el este de la energia de
manera que cada fenémeno se intensifa a través de un influjo de energla y decae
por la radiacién de energta corriente abajo. En la fig.2.3 se muestra una
secuencia cada 12 horas entre el 3-00Z y el 6-12Z, de la energla cinética de las
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perturbaciones promediada en la vertical., El dominio es el mismo que en la
fig.2.2. Las isolineas cada 250 mZ/sZ delimitan distintos "paquetes" de energila
individuales. Los paquetes o centros de energia estan identificados por numeros
(CL1, C2, etc.).

La mayoria de los paquetes tienden a moverse hacia el este, a una velocidad de
aproximadamente 10° de longitud por dia, es decir un poco mas rapido que el
flujo medio a esas latitudes, Estos maximos de energia en principio parecerian
estar aislados unos de otros. Sin embargo, pueden estar vinculados a una onda
dada, como la onda de la fig.2.2 que se mueve hacla el este en las altas
latitudes. Los centros Ci, C2, CS y C6 se encuentran en el sector mas occidental
acompafiando a la cufia de vorticidad potencial. El centro C3 estarla relacionado
con una vaguada que se forma a sotavento de los Andes. El pequefio centro C4 que
surge el dia 4, se convierte al dia siguiente en el mas intenso paquete de
energia de este periodo, Estd ubicado Jjusto por delante de la vaguada, que se
desarrolla cerca de 90°0. Posteriormente se forma el centro C7, corriente abajo
del C4, probablemente conectado con la vaguada desarrollada en el extremo
oriental del dominio.

La evolucién temporal de cada centro de energia lilustra la forma en que la
energia es advectada, radiada o generada Yy disipada in situ. La propagacién
hacia el este de la energla turbulenta y el desplazamiento hacia el sur de
algunos centros (C3 y C#4), no pueden ser completamente explicados por Ila
adveccién de la energla cinética de las perturbaciones (EC') por el fiujo medio,
siendo éste principalmente zonal, La tendencia local de EC' depende también de
la adveccién de EC’ y del geopotencial ¢’ provocadas por las perturbaciones,
de las conversiones de energia de las perturbaciones en energia del flujo medio
Yy de la disipacién causada por las perturbaciones. Puesto que los centros C3 y
C4 estan ubicados por delante de vaguadas en desarrollo, una explicacién simple
verificada por O&K, es que la adveccién producida por los ciclones mismos es la
que provoca esta desviacién de los maAximos de energia hacia el sur. En efecto,
O&K verificaron que la adveccién hacia el este de EC’ es causada por el flujo
medio, Yy que la adveccién hacia el sur se debe a las perturbaciones. También es
de gran importancia el término -V .Vé’, que se comporta de manera que el
aire gane EC' corriente arriba de los paquetes de energla y la pierda corriente
abajo, durante todo el ciclo de vida de la perturbacién. Los demas términos son
de magnitud menor a los anteriores. En dicho estudio se demuestra que existe
gran correlacién entre 1la zona negativa de -V.V¢' y la regién de
divergencia del vector V¢’ , Este vector, para ondas de pequefia amplitud,
representa un flujo de energla, denominado "radiativo®, para diferenciarlo del
flujo advectivo. Ademas, la divergencia de V¢’ es igual a la divergencia
del vector V'3¢°=(V'-kxVe¢'/f,)e’, Ppues el segundo término dentro del
paréntesis es no divergente. El campo de este "flujo ageostréfico del
geopotencial”, V';3¢°, es el que aparece representado en la f1g.2.3. Se
observa que, en general estos flujos son convergentes corriente arriba de los
centros de energia y divergente corriente abajo. La dispersién de EC, baJo la
forma de un flujo ageostréfico del geopotencial hacia corriente abajo, es la
principal causa del decaimiento de los sistemas extratropicales asociados con
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los paquetes de energla.

2.2 Tormenta formada sobre océano abierto

La primera situacién estudiada corresponde a una tormenta que se desarrollé en
el Océano Pacifico Sur al oeste de la Peninsula Antartica alrededor del! 5 de
setiembre de 1987. El periodo analizado es de 48 horas, desde el 4-12Z hasta el
6-12Z, lapso en el que ocurre el desarrollo explosivo y la maduracién de la
tormenta.

Esta tormenta ocednica se forma en una regién del hemisferio donde 1la
estructura del Jjet es doble, y corriente abajo del maximo de energla cinética
del Jet subtropical. Adquiere un desarrollo explosivo sobre océano abierto, Yy
recién penetra sobre la banquisa en su etapa madura. Esti vinculada al paquete
de energla C4, el cual evoluciona de manera bastante diferente de los demas
centros asociados con la misma onda planetaria (fig.2.3).

La fig.2.4a indica el estado de la atmésfera el 3-00Z, en la etapa previa al
desarrollo. Muestra el promedio zonal tomado entre 118°0 y 31°0 del viento zonal
y de la temperatura potencial. Se destaca la estructura dual del Jjet, con la
rama subtropical ubicada cerca de 43°S y la rama polar cerca de 61°S, Una
condicién necesaria para que los flujos zonales sean baroclinicamente o
barotrépicamente inestables, es que el gradiente meridional de vorticidad
potencial cambie de signo (Charney y Stern, 1962). En la figura las zonas con
gradientes negativos estan sombreadas, Yy entre éstas, la principal se extiende a
traveés de toda la tropésfera, y estd asociada al jet subtroplcal. Ademas, la
inclinacién de las superficies de temperatura potencial y la cortante vertical
del viento indicaban fuerte baroclinicidad sobre una vasta regién del Pacifico.
Por lo tanto, el dia 3 el flujo era internamente inestable y podia dar lugar al
desarrollo de una perturbacién. En la zona antartica las superficies de
temperatura potencial estaAn poco inclinadas y casi no existe cortante vertical
del viento (es decir que el flujo es barotrépico).

En la fi1g.2.5 se encuentran los campos analizados de alturas del nivel de 500
hPa correspondientes al 4-00Z, 4-12Z, y desde entonces cada 24 horas hasta el
10-12Z. En la fig.2.6 se muestran los campos de presién a nivel medio del mar
analizados, Jjunto con las principales zonas de vorticidad ciclénica cerca de la
superficie, asociados al primer desarrollo.

El 4-00Z (fig.2.5) el flujo sobre el Pacifico Sur Oriental, previo a las
condiciones iniciales, era bastante zonal con un Jet subtropical cerca de 40°S,
Y un Jet polar cerca de 60°S,

El 4-12Z el campo estad mas perturbado, con un incipiente flujo meridional en
el Pacifico. En la periferia antartica una onda ciclénica (sistema A en £ig.2.6)
s¢ mueve lentamente en el Jet'polar. S¢ trata de una perturbacién profunda y
casl sin inclinacién vertical (barotrépica equivalente). Mas al norte, una
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pequefia perturbacién (sistema B), practicamente imperceptible en el analisis de
500 hPa, se mueve asociada con el jet subtropical. Este jet estd desplazaAndose
hacia el sur y uniéndose con el jet polar. En el borde oeste del dominio, se
pueden distinguir al Jet polar al sur de S0°S con vientos del sudoeste, y al Jet
subtropical ubicado al norte de 45°S con vientos del noroeste. Ademas de los dos
sistemas recién mencionados, se observan una perturbacién al este de Sudameérica
(sistema C) que es Ppracticamente vertical (un "cutoff"), Yy una perturbacién
sobre el mar de Weddell (sistema D) que a las pocas horas sale de la regién de
interés,

El 5-00Z la perturbacién pequefia aparece desplazandose hacia el sudeste,
intensificAndose a medida que se aproxima al ciclén subantartico. El flujo de
aire caliente y humedo proveniente de la regién subtropical se hace mas
meridional e intenso. En la base de la vaguada, por delante del sistema A,
existe gran baroclinicidad.

En este perlodo la baroclinicidad asociada con el Jjet subtiropical se extiende
a través de toda la tropésfera, especialmente por encima de los 700 hPa. En
cambio, el Jet polar tiende a ser mas barotrépico, con una cortante vertical del
viento muy débil. Su Dbaroclinicidad es menos intensa y se ubica entre la
superficie y los 500 hPa, El 5-12Z ambos sistemas finalmente se unen (sistema
AB). Un indicador de que ambos jets se unen, es que la direccién de los vientos
entre 90°S y 100°S es Dbastante uniforme (£f1g.2.5).

El 6-00Z el ciclén AB alcanza su minima presién. El fuerte flujo hacia el sur
que se desarrolla en toda la tropésfera al este del sistema, contribuye a un
significativo incremento de 1las alturas geopotenciales de la cufia corriente
abajo de la vaguada, al este de la Peninsula Antartica.

Finalmente, el 6-12Z se tiene un gran sistema maduro en la periferia
antartica, en el que estA decayendo su energia cinética. La cufla al este del
ciclén se torna mas acentuada, alcanzando el sur del sistema C, Este sistema C,
se habla profundizado y desplazado hacia el sudeste, Otro sistema secundario,
una onda que se propaga al norte del sistema AB aparece cerca de 95°0 y 50°S,
Por entonces, nuevamente se separan el jet polar y el jet subtropical como se
puede apreciar en el borde oeste del dominio (fig.2.5). El Jjet polar es algo mas
débil y se desplaza hacia el sur (aproximadamente esta situado en 68°S). En
tanto que el Jjet subtropical es mas intenso y estad ubicado mas al norte (35°S)
Junto con la baroclinicidad que lleva asociada., Después que el ciclén madura, la
tropésfera entre los 45°S y los 60°S es practicamente barotrépica, con un
gradiente meridional de temperatura despreciable. En cambio, sobre la Antartida
Se¢ incrementa la intensidad del viento y aumenta la baroclinicidad en toda la
tropésfera,

En la f1g.2.7 se presentan la presién a nivel del mar minima para los sistemas
A Y B, el maximo (en las cercanlas de los dos centros) de energila cinética
promediada verticalmente en toda la columna de atmésfera. El sistema B tiene
inicialmente en su centro (punto de maxima vorticidad relativa ciclénica en
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superficie) una presién de 984 hPa, Este valor cae precipitadamente a medida que
el sistema se mueve hacia el sudeste, intensificAndose. A las 24 horas, después
de unirse con el sistema A, la presién minima disminuyé 32 hPa,alcanzando 952
hPa. En ese lapso la energia cinética maxima promediada en toda la tropésfera se
incrementa maAs del 50%, volviendo a decrecer durante la etapa madura del
sistema.

2.3 Tormenta formada <Sobre hielo marino

El segundo ciclén estudiado es una tormenta consecutiva -a la anterior,
desarrollada corriente abajo de 1a misma. El lapso seleccionado para la
simulacién numérica (que se describird en el capitulo siguiente) es de 48 horas,
desde el 8-00Z hasta el 10-00Z. En ese periodo, al oeste de la Penlnsula
continva disipAndose la primera tormenta, Y en el Mar de Weddell se forma una
nueva e intensa perturbacién ciclénica, esta vez sobre el hielo marino.

La estructura dual del jet medio del mes de setiembre de 1987 (fig.2.1) llega
hasta aproximadamente el meridiano 60°0. Justo al este de la Peninsula, Yy a
sotavento de un maximo de 1intensidad del Jet polar, se genera la tormenta
antartica objeto de estudio. En tanto, sobre Sudamérica se reintensifica el Jjet
subtropical y, sobre el AtlAntico, su eje se desvia marcadamente hacia el sur.
En el Atlantico Occldental el jJet se encuentra alrededor de los 30°S. Mas al
sur, entre el jet subtropical y la regién antartica no aparece un minimo en la
intensidad de los oestes tan evidente como en el Pacifico. Es decir, los vientos
en las latitudes medias del Atlantico son mas intensos que sobre el Pacifico en
las mismas latitudes.

La fig.2.4b muestra el estado de la atmésfera el 6-12Z, inmediatamente después
de la tormenta ocednica, y en la etapa previa al desarrollo de la tormenta sobre
hielo marino. Al comparar con la fig.e.4a (del 3-00Z), se aprecia 1la
significativa modificacién en el flujo medio producida por la evolucién de la
onda en ese lapso. La disminucién de las pendientes de las superficies de
temperatura potencial, y el debilitamiento de la intensidad del viento y de su
cortante vertical, principalmente entre 45°S y 60°S, surgen como los cambios mas
notorios. Por el contrario, las zonas baroclinicas se desplazan al norte y al
sur de esta franja, acompafiando a los Jets. O&K seflalan que, si bien en la
teorla clasica de la inestabilidad baroclinica el desarrollo baroclinico tiende
a aumentar el flujo medio barotrépico (Gill, 1982, p.579), en este caso se
produce un minimo del viento zonal en latitudes medias (y no un Jet
barotrépico), Sobre océano abierto las condiciones del flujo sonh ahora poco
favorables para la evolucién baroclinica, pero mas al sur las condiciones se
tornan inestables, Sobre la Antartida se incrementan la cortante vertical del
viento Yy 1la inclinacién de las superficies de temperatura potencial; también
aumenta el gradiente meridional de vorticidad potencial. El ciclén oceaAnico al
desplazarse hacia €l sur continla estando enh una zona baroclinicamente
inestable. Este hecho sugiere que el decaimiento de la enda no es consecuencia
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de la estabilizacién det flujo medio.

Anteriormente fue mencionado que el fuerte flujo hacia el sur sobre la
Peninsula asociado con la intensificacién de la vaguada sobre el Paclfico,
produjo un simultaneo desarrollo de la cufia corriente abajo de la primera
tormenta (ver, por eJjemplo, fig.2.2). También adquirié un mayor desarrollo
meridional la vaguada del Atlantico, vinculada con el sistema C (de la £1g.2.6).
Esta gran adveccién tuvo como consecuencia que la masa de aire situada al este
del Pasaje de Drake y sobre el Mar de Weddell, tuviera su origen en las
lﬁtitudes medias, Y avun en los subtrépicos, con el consiguiente incremento de la
baroclinicidad en la regién antartica. Este surgimiento de condiciones
inestables en las altas latitudes crea un ambiente favorable para un eventual
desarrollo ciclénico sobre el hielo antartico, sobre todo si se tiene en cuenta
que el sistema AB al decaer irradia energia corriente abajo (fig.2.3).

A continuacién se describiradn algunas caracteristicas de la evolucién
meteorolégica desde el 6-12Z hasta el 10-12Z. Las alturas del nivel 500 hPa
estan en la fig.2.5. La presién a nivel del mar, los principales centros de
vorticidad ciclénica cerca de superficie y la posicién del maximo de energla
cinética en la regién de integracién del modelo de area limitada, se encuentiran
en la fig.2.8.

Sobre el Pacifico, el 6-12Z los Jets subtropical y polar estan separados PpPor
una zona estable en latitudes medias. El ciclén AB estd en su etapa madura
perdiendo energia. La energla irradiada por el sistema AB (centro C4, fig.2.3)
converge alrededor de 60°S y 45°0, entre la cufla y la vaguada del Atlantico Sur,
formandose alll un nuevo centro de energla (centro CT7). En el Pacifico, una onda
ciclénica mas corta aparece desplazandose en 50°S al norte del sistema
principal, y ligeramente al sur de una zona baroclinicamente inestable
(fig.2.5).

El sistema AB es estacionario y el 7-12Z continva disipandose al oeste de la
Peninsula. La cufia del Atlantico pierde altura y el flujo en toda la periferia
de la AntaArtida se hace mas zonal. La pequefia onda del Pacifico evoluciona
convirtiéndose, cerca de superficie, en una depresién Dbarica situada a
barlovento de los Andes, con una gran vaguada que se extiende a través de toda
la tropésfera. Esta vaguada en 24 horas incremento notablemente su amplitud, y
su eje tiene una inclinacién noroeste-sudeste. Se produce, especialmente en los
niveles inferiores, un flujo de aire calido del norte sobre el Mar Argentino.
Sobre esa zona es advectada también vorticidad ciclénica desde el noroeste,
sobre todo en la alta tropésfera.

El 8-00Z (fig.2.5) el sistema AB se hace mas chato y permanece estacionario al
oeste de la Peninsula. No obstante la vorticidad relativa ciclénica cerca de
superficie que tiene asociada sigue siendo 1mportante, Dos centros secundarios
de vorticidad ciclénica flanquean al centro principal en la fig.2.8,
identificados con las letras E y F, respectivamente, El centro E esta situado
cerca del maximo de energla cinética del jet polar. La vaguada del Pacifico
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penetra sobre el continente. En superficie se observa la depresién sobre el
océano cerca de Chile con el correspondiente centro de vorticidad ciclénica
(sistema G), y al sudeste una baja que comienza a formarse sobre la costa de la
provincia de Chubut (sistema H). Tanto para el sistema G como para el E, la
mayor cantidad de vorticidad no estA en las capas bajas sino que esta
concentrada en la alta tropésfera.

El 8-12Z la zona de mAxima intensidad del Jjet polar (100°0) (fig.2.8) esta
desplazada 15° mas al oeste, y el centro E acompafia este movimiento (aunque la
velocidad de propagacién del centro de energla es superior a la del centro de
vorticidad). Al este de la Peninsula se observa una pequefla depresién en la
tropésfera inferior, que se forma como consecuencia del desplazamiento hacia el
sudeste y la intensificacién del centro F. La cufla al este de Sudameérica
continva perdiendo amplitud. En latitudes medias la vaguada se traslada hacia el
este, y el andlisis muestra una circulacién ciclénica centrada en las Islas
Malvinas (sistema H). Por delante de la vaguada se produce adveccién de calor
hacia el sur en niveles bajos.

El 9-00Z el centro de maxima energia cinética del Jjet polar se mantuvo casi en
la misma posicién. Al sudeste de esta regién, la vorticidad en el centro del
sistema AB (75°0) se debilita, pero desde el oeste se le aproxima el centro E
situado ahora en 95°0. La depresién sobre el Mar de Weddell se desplaza hacia el
sudeste perdiendo intensidad. Se genera un nuevo centro J al norte de la
Penlnsula. El Océano Pacifico estA dominado por un anticiclén que se desplaza
hacia el este., El sistema H contin¥ia desplazandose al sudeste dirigiéndose hacia
la zona del paquete de energla C7 de la f1g.2.3. Se incrementa su vorticidad
ciclénica y la energla cinética del Jjet subtropical (que se desvia hacia el
sur).

El 9-12Z 1la regidén de energila cinética maxima estad en 85°0, Este
desplazamiento fue acompaflado por el centro E, que alcanza al AB (desde ahora
centro ABE), reintensificandolo. Corriente abajo se desprende el centro J
cobrando intensidad. En el Weddell, el centro F continva perdiendo intensidad y
esta a punto de abandonar 1la regién analizada. La pequefia perturbacién
ciclénica del Atlantico migra hacia el sur y ya estaA préxima a las Islas Orcadas
{60°S). Desde alll, la vaguada se extiende hacia Sudameérica. El flujo hacia el
sur aumenta tanto por delante de esta vaguada como por delante del sistema ABE.

El 10-00Z el sistema J se desplaza hacia el sur y adquiere gran intensidad,
formando un profundo ciclén sobre el Weddell, Asimismo, el Jjet polar alcanza
gran energla cinética en esta regién. En el Atlantico, el sistema H esta
abandonando ¢l dominioc analizado. Una gran vaguada se extiende hacia el norte,

Doce horas mas tarde (f1g.2.5), el ciclén permanece en la misma posicién. Un
fuerte flujo hacia la Antartida se desarrolla por delante de la baja en toda la
tropésfera. Cerca de las Islas Georgias, el sistema H aparece como una onda
ciclénica situada al norte del sistema principal,
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La fig.2.9 muestra la evolucién entre el 6-00Z y el 10-00Z de los sistemas E Yy
J, a través del maximo de energia cinética del jet polar (cerca de ambos
centros) Yy de la presién a nivel medio del mar minima (tomada en el punto de
maxima vorticidad ciclénica). La perturbacién E, que avanza hacia el este desde
corriente arriba, se encuentra cerca del maximo absoluto de la energia cinética
del jet polar. El primer dia tanto la energla cinética como la presién minima
del sistema E, tienen poca variacién. Mientras tanto, el sistema AB se disipa,
"exportando® energia corriente abajo. El 9-00Z se' forma a sotavento el centro J
con una presién minima de 966 hPa y una energla cinética cerca de esa zona
relativamente baja. El 9-12Z 1la presién del centro E disminuye pues se une con
el ciclén AB, y la energla cinética en el Pacifico Sur tiende a incrementarse.
No obstante, es cerca del sistema J donde el incremento es mas abrupto.
Finalmente, el 10-00Z el sistema J se convierte en un cicién muy profundo, y
sigue subiendo su energia cinética, aunque en menor medida. Al mismo tiempo, €l
sistema ABE pierde profundidad rapidamente y su energia cinética sufre una
subita calda. Este hecho sugiere que la energia se propaga hacia el este, Yy que
el sistema J se intensifica a través del influjo de energia desde corriente
arriba, confirmando la teoria de O8K.

2.4 Resumen

Se presentdé una descripcién de dos tormentas sucesivas ocurridas en la regién
subantartica, y de las condiciones del flujo en el que estuvieron insertas,
basada en el empleo de datos analizados por el ECMWF (con una resolucién de
2.5°x%e.5° y siete niveles),

El S de setiembre de 1987 se desarrolld una tormenta explosiva cerca de 9Q°0
en el Océano Pacifico Sur, en una regién muy ciclogenética de acuerdo a la
climatologla. Segun el analisis de la vorticidad potencial, el flujo era alll
internamente inestable. En el Pacifico se observé la presencia de un Jet
subtropical y un Jjet polar., La rapida ciclogénesis ocurrié al producirse la
unién de una pequefia perturbacién ciclénica en el jet subtropical, con una onda
que se movia asociada al Jjet polar. El jet subtropical se desvié hacia el sur y
se unié con el jet polar, produciéndose un intenso transporte de calor hacia el
sur, caracteristico de los sistemas baroclinicos.

Al cabo de la tormenta, este aire de origen subtropical, calido y humedo,
quedd atrapado al este del Pasaje de Drake y en el Mar de Weddell, creando
condiciones de inestabilidad en esa regién, Ademas, se vié que el decaimiento en
la intensidad del cicién se debe a que su energia cinética es "exportada”
corriente abajo, de acuerdo a un reciente trabajo de O&K.

Este ciclén se hizo estacionario, permaneciendo varios dilas sobre la banquisa
al oeste de la Peninsula Antartica. Mientras tanto, desde corriente arriba se
acercaba una perturbacién ciclénica que se movia asociada con el maximo de
energla cinética del Jet polar. El 9 de setiembre esta perturbacién alcanza al
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ciclén, reintensificAndolo momentiAneamente. Sin embargo, inmediatamente se forma
un nuevo ciclén corriente abajo del primero, incrementandose la energia cinética
sobre el Mar de Weddell. Un fuerte flujo hacia la AntaArtida se desarrolla por
delante de este sistema en toda la tropésfera. Simultadneamente disminuye la
energla cinética del jet polar en el Pacifico, y el primer ciclén se disipa
radpidamente,



TORMENTA DESARROLLADA SOBRE HIELO MARINO:
PRESION A NIVEL DEL MAR, VORTICIDAD CICLONICA Y
POSICION DEL MAXIMO DE ENERGIA CINETICA

(a) 9-122

Figura 2.8: Analisis de presién a
nivel del mar (lineas gruesas cada 4 hPa).
Superpuestas estan sombreadas 1a8 principales
zonas de vorticidad cicldnica en el nivel
sigma inferior del modelo (alrededor de 80 m)
Las 20nas marcadas son las que superan los
-4x10-5s=' 'y 1as llneas finas tienen un
intervalo de 2x10-5s3=! ., Ademas estd indicada
(con las letras "EC") la posicién del maximo
de energla cinética promediado en 13 vertical
Las demas letras indican las perturbaciones
ciclénicas mas importantes. Los pequefios
clrculos indican 1a trayectoria seguida por
el mdximo de energla cinética. Los guiones
sefialan la trayectoria del sistema J.

Todo fue calculado en Dbase a datos del ECMWF,




TORMENTA SOBRE LA BANQUISA:
PRESION A NIVEL DEL MAR Y ENERGIA CINETICA
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Figura 2.9: Tormentsa genersads sobre mar helado: evolucién temporal

de la minima presién a nivel del meaer (linea fina, en hPa) y del maximo de
la energla cinética promediada verticalmente (llnea gruess, en m2s-2)
caiculadas en base a8 andlisis (datos del ECHMWF), para los centros de
vorticidad ciclénica E y J (de la fig.2.8). La presién se toma en el punto
de maxima vorticidad ciclénica cerca de superficie, y 18 correspondiente
energla cindtica es la mayor cerca de ese punto. EI maximo absoluto de
energia cinética se encuentra en el Pacifica, cerca del centro E. A 1I8s 36
horas se wunen 108 centros E y AB (l8 hora O corresponde al 8-00Z).
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Capitulo Tres

Diagnostico del modelo

En este capitulo se presentan las simulaciones numéricas de 10s casos
descriptos en el capitulo anterior. Estas simulaciones seran tomadas como
referencias (casos "Control") para los estudios de sensibilidad. Se utilizé la
versién CIMA del modelo regional Limited Area HIBU* Model del Geophysical Fluid
Dynamics Laboratory (LAHM). Una descripcién de la parametrizacién de los
procesos fisicos de la capa de superficie se encuentra en el capitulo 4, y una
descripcién general del modelo y de las ecuaciones que resuelve se encuentra en
el apéndice.

Se realizaron dos simulaciones por 48 horas. La primera, correspondiente a la
tormenta generada sobre océano abierto, fue inicializada el #4-12Z. La segunda,
para la tormenta generada sobre hielo marino, fue inicializada el 8-00Z. Para
ambas simulaciones, el dominio de integracién del modelo de Area limitada esta
definido entre 30.5°y 80°S, y desde 118°0 hasta 31°0. Se tomé una resolucién
vertical de 9 niveles, una resolucién horizontal de 0.75° de latitud por 1.5° de
longitud y un paso temporal de 120 segundos. Desde analisis del ECMWF con una
resolucién de 2.5°x2.5° y cada 12 horas, fueron interpoladas, espacial Yy
temporalmente, las condiciones 1iniciales y de bhorde (laterales).

3.1 Tormenta oceanica

En la fig.3.1 se encuentran los campos de presién a nivel medio del mar y
temperatura del nivel sigma inferior del modelo, asi como 1la altura Yy
temperatura del nivel 500 hPa, a las 24 y 48 horas de la simulacién, A las 24
horas el sistema AB estA ligeramente al noreste del analisis y no tan profundo.
A las 48 horas la profundidad de la baja en superficie y el espesor de la onda
en 500 hPa también estan algo subestimados, y el eje vertical del sistema se
encuentra un poco mas al este que en el analisis en todos los niveles, Las
mayores diferencias entre el analisis y la simulacién se encuentran en los
niveles inferiores de 1la tropésfera. Sin embargo, la simulacién puede
considerarse en general satisfactoria, dado que las caracteristicas mas notorias

de la evolucién de la tormenta oceanica fueron correctamente simuladas por el
modelo.

¥HIBU: Federal Hydrometeorological Institute and ‘Belgrade University
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El desarrollo de la perturbacién de pequefla escala (sistema B) de las
condiciones iniciales, y su transformacién en un ciclén intenso al combinarse
con el sistema A, fueron bien simulados, considerando la poca resolucién del
analisis, y la escasez de datos sobre las regiones oceanicas y la Antartida.
Asimismo fueron bien representados el sistema secundario situado cerca de 90°0 y
50°S a las 48 horas y la intensificacién de la cufla al oeste del Pasaje de
Drake. La vorticidad relativa de la cufla tiene una magnitud comparable con la
del ciclén propiamente dicho. A las 24 horas, después de haber alcanzado un
desarrollo explosivo, la perturbacién B ya esta unida con el ciclén A, Jjusto en
el borde de la banquisa de hielo antartico. El rasgo mas significativo cerca de
superficie es el gran flujo de aire proveniente de latitudes medias. Por
entonces la tasa de profundizacién del ciclén se atenvia y comienza el estado de
oclusién frontal, aunque la temperatura del nivel sigma inferior no la refleja,
debido a que esta fuertemente controlada por la temperatura de la superficie del
mar. En S00 hPa, el campo de temperatura muestra una penetracién de aire frio
por detras de la baja, mientras que el aire calido parece enroscarse por
delante, A las 48 horas, la adveccién total de calor disminuye. Ademas, la
posicién de la baja en superficie coincide con la baja en 500 hPa (es decir, no
tiene 1inclinacién vertical).

En la fig.3.2 se presentan la temperatura de superficie a las 30 horas y la
trayectoria seguida por la tormenta (punto de maAxima vorticidad ciclénica en
superficie), La perturbacién inicialmente se desarrolla en una regién con un
gradiente de temperatura de superficie muy pequefio. Aproximadamente a las 27
horas el centro de la tormenta penetra en la regién cubierta por hielo marino.
Se observa que la temperatura de superficie tiene un gradiente muy marcado en el
borde del hielo marino, por detrads de la tormenta, y un gradiente mucho mas
débil por delante. Sobre la banquisa la trayectoria parece seguir los gradientes
de la temperatura de superficie. La llegada de la tormenta a la cubierta de
hielo coincide con su maxima intensidad, y el comienzo de su etapa madura.

Con el fin de obtener un analisis mas detallado de la cinemAtica de 1la
tormenta, se calcularon trayectorias que permiten visualizar el desplazamiento
de las parcelas de aire. En el apéndice se describe brevemente el método de
calculo., En la fig.3.3a se presenta un corte vertical a través de la latitud de
65°S. En ¢l se observan las trayectorias seguidas por un conjunto de parcelas
distribuidas uniformemente en el area de integracién. Las trayectorias son por S
horas, desde las 21.5 hasta las 26.5 horas de simulacién. Las llneas finas
corresponden a parcelas que se mueven de sur a norte, mientras que las gruesas
van de norte a sur. Estas trayectorias permiten apreciar el fuerte ascenso por
delante del ciclén de aire calido y huamedo proveniente del norte, y un ligero
descenso por detras del ciclén del aire muy frio que llega desde la Antartida.

Si bien fue calculado un gran nuamero de trayectorias, para mayor claridad, en
la £ig.3.3b se muestran sélo aquéllas que son mAs representativas de la
estructura de la tormenta. Se trata de las trayectorias tridimensionales de
distintas parcelas, integradas desde las 00 hasta las 24 horas. Inicialmente se
encuentran en los niveles 850 hPa, 700 hPa é 500 hPa. En el sector del Pacifico
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se observa que aire proveniente de las capas inferiores de la atmésfera de
latitudes medias se desplaza hacia el sur cobrando altura, y alcanza la regién
antartica en las primeras 24 horas. Las dos parcelas que inicialmente estan
sobre el QOcéano Paclfico (cerca de los 55°S, nivel 850 hPa) fueron capturadas
por el fuerte flujJo ascendente a lo largo de la zona frontal. A pesar de que
ambas parten desde una posicién muy cercana, al llegar a la Antartida se
bifurcan. Una de ellas toma una curvatura ciclénica alrededor del sistema,
mientras que la otra se mueve corriente abajo hacia la cufia, siguiendo una
curvatura anticiclénica. Las dos parcelas que parten desde la costa del
continente antaArtico, cerca de la baja, circulan alrededor del centro del ciclén
y tienden a hundirse al oeste del sistema (mis notorio en la parcela que parte
de 70Q hPa). A medida que el ciclén se desarrolla, la cufia corriente abaJjo
también se hace mAs pronunciada. Al cabo de esta tormenta, la masa de aire
situada al oeste de la Peninsula AntArtica, tuvo su origen en las latitudes
medias y subtropicales del Pacifico, confirmando 1lo visto en el capitulo
anterior con el campo de vorticidad potencial de la fig.2.2.

La fig.3.4 presenta un corte vertical, a lo largo de la llnea AA’ de la
fig.3.2, de temperatura potencial e intensidad del viento, Este corte,
perpendicular al frente, corresponde a las i2 horas y es representativo de la
estructura vertical de la tormenta durante la etapa de desarrollo. La estructura
vertical tiene las caracteristicas Dbasicas de los sistemas frontales; es decir,
un Jjet en la alta tropésfera cerca del nivel de 300 hPa, por detras del frente
vientos en superficie que soplan hacia el ecuador en el sector frio del sistema,
Y por delante del frente un jet cercano a la superficie que transporta calor y
humedad hacia el polo. No obstante, este frente tiene dos importantes rasgos que
lo distinguen de la mayoria de los frentes continentales del hemisferio norte.
En primer término, existe una gran pendiente frontal; el jet superior esta
ubicado casi directamente sobre el frente en superficie. Reed y Albright (1986)
también mencionan una gran pendiente frontal en una ciclogénesis explosiva
ocurrida en el Pacifico Norte. Posiblemente este hecho se deba a que los
desarrollos frontales intensos sobre los océanos tienen una mayor componente
barotrépica que los frentes continentales, debido a que el mar tiene una menor
friccién superficial. El segundo rasgo distintivo es la existencia de una 2zona
con estabilidad estatica deébil por delante del frente entre 500 hPa y 300 hPa.
Este sector de la alta tropésfera caracterizado por un pequefio gradiente
vertical de temperatura potencial, estd causado por la intensa adveccién de aire
calido, vinculada con la migracién haclia el sur del Jjet subtropical,

La £ig.3.5a muestra un corte vertical de la vorticidad relativa en la
direccidén este-oeste, para las condiciones iniciales (4-12Z), a través de la
zona de maxima vorticidad ciclénica, Se destaca una zona con una fuerte
perturbacién ciclénica en la alta tropésfera, entre 100°C y 110°0. En tanto, al
oeste se aprecia vorticidad anticiclénica a través de toda la tropésfera. La
pertubacién ciclénica estd ubicada ligeramente al oeste del sistema B, Y
eéxactamente por delante de una vaguada en altura, produciendo una intensa
adveccién de vorticidad ciclénica sobre una zoha a la que, en niveles ba jos,
llega aire calido del noroeste. La circulacién cercana a superficie interacciona
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con la anomalia de la tropésfera media y superior. En respuesta a este
desbalance se produce el desarrollo explosivo del sistema B.

En las primeras horas, la magnitud que alcanza la adveccién de vorticidad en
los niveles superiores es muy grande, en tanto que cerca de superficie la
adveccién de aire caAlido y humedo, y la baroclinicidad, son relativamente
débiles. Estas caracteristicas se revierten rapidamente, siguiendo un mecanismo
de desarrollo muy similar al Tipo B de Petterssen y Smebye (1971). Rapidamente
surge una muy intensa concentracién de vorticidad ciclénica por debajo de 700
hPa. Al intensificarse el sistema AB, en la alta tropésfera disminuye la
adveccién de vorticidad, mientras que en los niveles bajos se intensifican el
flujo meridional de aire calido y humedo, y la baroclinicidad por delante del
sistema. Al desviarse el Jet subtropical hacia el sur, el ciclén toma un
desarrollo explosivo, importando vorticidad ciclénica desde 1la zona del Jet
hacia abajo. Al ocluirse el sistema, ya sobre el hielo marino, la vorticidad
ciclénica se debilita en toda la tropésfera. Durante la etapa madura, la
estructura vertical de la vorticidad es similar a la reportada por Nuss (1989)
en una descripcién de un ciclén marino idealizado. A las 48 horas (£1g.3.5b) es
evidente una destruccidén de vorticidad cerca de la superficie, probablemente
debido a la alta rugosidad del hielo. También se aprecia el desarrollo de
vorticidad ciclénica en los niveles bajos, sobre el mar de Weddell.

El sistema B y su evolucién presenta similitudes con 1los "comma clouds"®
descriptos por Reed (1979). Este agrupamiento' de nubes en forma de coma
(invertida en el hemisferio sur) evoluciona a partir de la unién de elementos
cumuliformes en la masa de aire inestable por detras de la banda nubosa frontal
principal. Invariablemente se ubica corriente abajo de un maximo de vorticidad
en la alta tropésfera y en una regién de adveccidén de vorticidad ciclénica en
los 500 nhPa. Si la distancia entre el frente y el comma cloud se torna
suficientemente pequefia, pueden unirse en un proceso llamado "oclusién
instantanea” donde abruptamente se desarrolla un estado ocluido maduro (Mullen,
1983). Como se menciond en el capitulo i, este proceso es responsable de muchas
de las repentinas profundizaciones de tormentas que ocurren en esta regién del
Pacifico Sur. La f£ig.3.6, una imagen satelital de la tormenta el 6-0143Z,
muestra un intenso ciclén extratropical cerca de 85°0 y 70°S. La tormenta
presenté fuertes vientos en superficie y conveccién profunda a 1o largo de la
zona frontal. Este ciclén es similar a algunas tormentas que tienen lugar en el
Pacifico Norte (Reed y Albright, 1986).

3.2 Tormenta sobre la banquisa

Los campos simulados por el modelo a las 24 y 48 horas (9-00Z y 10-00Z) de
Presién a nivel medio del mar y temperatura en el nivel ¢:-0.9911, y de altura
geopotencial y temperatura del nivel 500 nPa, se muestran en la £1g.3.7. Como en
la simulacién de la tormenta oceanica, la profundidad de los sistemas en
superficie y el espesor de la onda en 500 hPa estan subestimados respecto al
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Figura 3.1: Simulacion de 1a tormenta generada sobre mar abierto,
Paneles de 1a izquierda: presion a nivel del mar (lTneas llenas, cada 4
hPa), temperatura (lTneas punteadas, cada 4C) y vientos en el nivel sigm
inferior (0.9911). Paneles de la derecha: alturas geopotenciales (ITneas
llenas, cada 60 m), temperatura (lineas punteadas, cadsa 4:C) y vientos en
500 hPa. Las horas son 5-12Z (24 hs, arriba) y 6-12Z (48 hs, abajo).
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Figura 3.2: Tormenta generada sobre mar abierto:
Temperatura de superficie simulada a 1as 30 horas (5-182) y trayectoria
seguida por la tormenta (vorticidad ciclénica maxima cerca de superficie).
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Figura 3.3: Tormenta generada sobre mar abierto:

(a) Trayectorias lagrangianas seguidas por un conjunto de particulas
distribuidas uniformemente, en un corte vertical a través de la latitud
65:S. Estas trayectorias corresponden a S horss, desde 1as 21.5 hs hasta
1as 26.5 hs de la simulacion (alrededor del 5-12Z)., Las lineas finas
carresponden a particulas que se mueven de sur a norte, mientras que las
gruesas van de norte a8 sur. Los pequenos circulos indican 18 posicién  fina
de las particulas.

(b) Trayectorias lagrangianas inicializadas a 1as 0 hs (4-122Z) en 108
niveles 850, 700 y 500 hPa, integradas por 24 hs (hasta el 5-12Z) wusando
los vientos simulados por ¢l modelo. EI punto de vista es hacia el
continente antartico. La coordenada vertical es presién, en hPa.
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Figura 3.4: Tormenta generada sobre mar abierto, el 5-00Z (12 he¢
de simulacién):

Corte vertical a 1o largo de 1la llnea AA’ de la fig.3.2 de ‘temperatura
potencial (Iineas llenas, cada 5K), componente normal del viento (linea
punteada, cade 5 ms~Y) 'y circulacién tangencial (vectores).
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Figura 3.4: Tormenta generada sobre mar abierto, el 5-00Z (12 horas
de simulacién):

Corte vertical a 1o largo de 1la llnea AA' de la fig.3.2 de ‘temperatura
potencial (Itneas lienas, cada 5K), componente normal del viento (llnea
punteada, cada S ms—1) b circulacion tangencial (vectores).



TORMENTA DESARROLLADA SOBRE EL OCEANO:
IMAGEN  SATELITAL

Figura 3.6: Tormenta generads sobre mar abierto: imagen satelital
infrarroja tomada por el satélite NOAA-7 el 6-0143Z (6 de setiembre de
1987, hora 01:432Z).
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analisis. No obstante, la evolucién de los distintos sistemas descriptos en el
capitulo anterior fue bien reproducida en cuanto a posicién y rasgos generales
de la estructura vertical de la tropdsfera. En particular fue correctamente
simulada la unién de los centros ciclénicos E y AB (de la fig.2.8) cerca del
9-06Z, y la sucesiva formacién del centro J y su intensificacién sobre el Mar de
Weddell. A las 48 horas (10-00Z) la posicién del centro del ciclén en superficie
difiere del analisis en apenas 1.5° (mAs al sur en la simulacién). La
inclinacién del eje vertical del sistema coincide con el andlisis. Asimismo fue
capturada la evolucién del sistema H en el Atlantico Sur. El frente que se
extiende hacia Sudamérica estid mejor definido en la simulacién que en el
analisis. E] sistema después de haberse desarrollado rapidamente, a las 48 horas
ya comenzd su estado de oclusién. El campo térmico presenta un nucleo frio cerca
del centro de la baja, y en general, las isotermas son aproximadamente paralelas
a las 1isoltneas de geopotencial. En las altas latitudes la simulacién presenta

temperaturas algo inferiores al analisis (unos 3°C de diferencia en 500 hPa
cerca de la baja).

En la £ig.3.8 se puede comparar la simulacién con el analisis a través de la
energla cinética promediada en la vertical en los nueve niveles del modelo, en
el momento en que se alcanza el mayor desarrollo. En el dia previo (no mostrado
aqul), el jet polar en el Pacifico era mas intenso y al este del Pasaje de Drake
la energla era débil. Posteriormente, al desarrollarse el ciclén el Jet del
Pacifico pierde energla, y en cambio é&sta aumenta en el sector del Atlantico.
Este estado se puede apreciar en la figura, que corresponde al 10-00Z. En
general el modelo reproduce aceptablemente el campo analizado. La inclinacién e
intensidad del eje del Jjet polar en el Pacifico Sur es similar en ambos
graficos. En los dos casos la maAxima intensidad se alcanza cerca de los 80°0, La
principal diferencia se tiene en la intensidad del jet por delante del ciclén al
sur de 60°S, donde el analisis es bastante mas intenso. Aunque en menor medida,
el déficit de energla cinética se extiende a casi todo el dominio del modelo.
Otro rasgo notorio que se puede apreciar es el desvio hacia el sur del jJet
subtropical sobre el Atlantico. En este caso, el gradiente de energia cinética
alrededor del eje del jet es mAs acentuado en la simulacién.

La fig.3.9a presenta la componente vertical de la vorticidad relativa a las 48
horas. Los valores negativos (lineas de guiones) indican vorticidad ciclénica.
La concentracién de 1isollneas al este de la Penlnsula sefiala el centro del
ciclén. Desde alll, el frente asociado se extiende hasta las Islas Malvinas. En
el Pasaje de Drake, la vorticidad ciclénica es un vestigio del sistema AB que
aun permanece en esa zona. El desarrollo ciclénico que se observa en la
simulacién estad sustentado por imaAgenes satelitales. El 10-0013Z la imagen
satelital de la fig.9b muestra a los sistemas J y AB como tipicos ciclones
extratropicales. El ciclén AB, con su banda nubosa en forma de gancho que se
extiende hacia el oeste, estd en un avanzado estado de disipacién. En el ciclén
J, aire cAlido saturado de humedad literalmente se "enrosca" por delante de la
baja, mientras que aire maAs seco y frio penetra por detras. Las nubes se
distribuyen ailrededor del centro del ciclén, y una banda nubosa se extiende
hacia el norte a lo largo del frente frio asociado. Observar que la posicién del
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frente (alrededor del meridiano 50°0, hasta la latitud 50°S) coincide con la
simulacién. También es correcta la representacién del estrecho eje de maxima
vorticidad anticiclénica, que separa el frente frio, del sistema H (57°S, 35°0)
y de la banda nubosa frontal que se extiende al norte de 50°S,

La f£1g.3.10 muestra un corte vertical a lo largo del paralelo 69.5°S de
temperatura potencial e intensidad de la componente meridional del viento a las
24 y 48 horas. El 9-00Z, previo al desarrollo del cicién en el Weddell, sobre el
sistema AB la cortante vertical es nula, en tanto que al oeste del dominio el
gradiente vertical es mas marcado. Sobre el Mar de Weddell soplan vientos del
norte, y la cortante es débil, El 10-00Z, cuando el ciclén alcanza su maxima
intensidad, el eje del Jet polar estA mas distorsionado (es menos zohal que a
las 24 horas) y se intensifica al este de la Peninsula. En la figura inferior,
la estructura vertical presenta como rasgos mas notorios un Jjet en la alta
tropésfera que se dirige hacia el polo, situado alrededor de los 40°0, y vientos
frios hacia el norte por detras del frente cerca de superficie. También sobre el
Mar de Bellingshausen se manifiesta el otro extremo del Jet, con vientos del
sur, cerca de los 95°0., Las isotermas aparecen mas inclinadas que en el primer
panel. Cerca de superficie, en el sector caliente del sistema, existe un maximo
secundario en la intensidad del flujo del norte que produce un decrecimiento de
la estabilidad estatica por delante del ciclén entre 850 y 650 hPa. La zona
frontal presenta una caracteristica similar a la del frente de la tormenta
oceanica: su marcada pendiente (el jet de 300 hPa estA casi sobre el frente en
superficie).

El gran desarrollo de la baja en superficie estad vinculada con otras variables
dinAmicas de altura. Para comprender el mecanismo de la ciclogénesis es
conveniente analizar la estructura vertical de la vorticidad relativa en el
centro del sistema. La f£fig.3.11 presenta dos cortes verticales de esta variable
en la direccién este-oeste coincidiendo con el centro J de maxima vorticidad en
superficie. El primer grafico corresponde a las 36 horas (9-12Z), inmediatamente
antes del periodo de mayor desarrollo. Se destacan dos maximos de vorticidad
ciclénica, el de superficie (el centro J), Yy otro a 300 hPa sobre el Pacifico.
Este ultimo, estd situado cerca de la zona de mAxima intensidad del jet polar,
produciéndose en consecuencia una gran adveccién de vorticidad ciclénica hacia
el este en niveles altos. Esta adveccién al superar el Pasaje de Drake, se
encuentra con una zona baroclinica en los niveles inferiores, provocando un gran
desarrollo ciclénico. La profundizacién del centro J se aprecia en el incremento
de la vorticidad sobre el Weddell (fig.3.11b), que aumenta casi el doble. El
maximo de vorticidad en 300 hPa se debilité en ese perlodo. Al oeste de la baja
se tiene una zona con vorticidad anticiclénica sobre la Peninsula por efecto de
la topografla.

En los estudios sobre evolucién baroclinica de modos normales (Simmons vy
HosKins, 1978), las perturbaciones ciclénicas decaen principalmente a través de
la transferencia de energla al flujo medio debida al término de las tensiones de
Reynolds. Sin embargo, O&K encuentran que la contribucién de este proceso es
bastante pequefla, no pudiendo explicar por si mismo el decaimiento de la energia
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cinética que experimenta la tormenta oceAnica a partir del 6 de setiembre. El
efecto que domina el decaimiento de ese ciclén es la divergencia del flujo
ageostroéfico de geopotencial (ver O&K). La energla de la perturbacién es
irradiada corriente abajo, Yy si encuentra un ambiente baroclinico favorable,
puede desencadenar un nuevo desarrollo. De esta manera, se generan al noreste de
la baja AB perturbaciones ciclénicas (la F -ver fig.2.8- el 86-00Z, que no
alcanza gran intensidad, y posteriormente la J, con un intenso desarrollo
después del 9-12Z). Este ultimo desarrollo (el J) se vio favorecido ademas por
la gran intensificacién que tuvo el jet polar en las horas previas al oeste del
Pasaje de Drake. En resumen, y de acuerdo a O&K, la energla se propaga hacia el
este, Yy cada fendémeno se intensifica a través del influjo de energila y decae al
radiar esta energia corriente abajo.

3.3 Resumen

Las tormentas presentadas en el capitulo 2 fueron simuladas con el modelo
regional de ailta resolucién LAHM. Los periodos simulados fueron del 4-12Z al
6-12Z (tormenta generada sobre mar abierto y que penetra sobre la banquisa en su
etapa madura), y del 8-00Z al 10-00Z (tormenta generada sobre la banquisa en el
Mar de Weddell). El modelo simulé correctamente todos los rasgos mas notorios de
estos desarrollos ciclénicos. No obstante, en ambos casos existe un deficit de
energla cinética respecto al analisis y la profundidad de la baja en superficie
estd subestimada. La ventaja de basar este estudio en los resultados del modelo,
es que as!i se dispone de un conjunto de datos internamente consistentes, con una
gran resolucién espacial y temporal, y que no tienen las restricciones que
afectan a los analisis.

El primer desarrollo estuvo precedido por una intensa adveccién de vorticidad
ciclénica en la alta tropésfera, asociada con la perturbacién del jet
subtropical. El ciclén, al profundizarse rapidamente, produce un fuerte flujo
meridional hacia el sur por delante del frente frio en todos los niveles. Al
llegar cerca del borde de la banquisa comienza su estado de oclusién. El sistema
se caracteriza por la gran pendiente de la zona frontal y por una débil cortante
vertical del viento, sugiriendo que la tormenta tiene una componente
barotrépica. Con el analisis de trayectorias lagrangianas se mostrdé cémo el aire
calido y humedo asciende a lo largo de la zona frontal. El flujo se bifurca al
llegar a 1la regidn antartica. Algunas parcelas se mueven ciclénicamente
alrededor de la baja, y otras se dirigen corriente abajo hacia la cufia,
comprobandose que aire proveniente de las capas bajas de las latitudes medias
del Pacifico, alcanzan en 24 horas la zona del Mar de Weddell.

El segundo ciclén, un desarrollo sucesivo al anterior, se formé al este de la
Peninsula Antartica, desarrollandose rapidamente a partir del dia 9. Hasta poco
antes, la tormenta del Pacifico permanecia estacionaria en el Mar de
Bellingshausen. Sobre ese ciclén maduro, se encontraba una concentracién de
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vorticidad ciclénica en los niveles altos, siendo advectada hacia el Weddell. El
dia previo al desarrollo se destacé una intensificacién del jet polar en el
Paclfico, asi como un desplazamiento corriente abajo (acercandose al Pasaje de
Drake) de la zona de maxima energia cinética. El 10-00Z, la nueva tormenta
alcanzé su intensidad maxima, con una profunda baja y gran vorticidad ciclénica
en superficie, estando por entonces ya oclulda. La zona frontal presentaba un
Jet en la alta tropésfera que se dirigla hacia el polo, Yy vientos frlos hacia el
norte cerca de superficie. El frente se inclinaba poco con la altura (como en el
ciclén del Pacifico).



TORMENTA DESARROLLADA SOBRE LA BANQUISA
(SIMULACION)

hPa
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(24 (b) 9-00Z (24
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Figura 3.7: Simulacion de E:] tormenta generada sobre mar helado.,
Paneles de la izquierda: presion a8 nivel del mar (lTneas llenas, cada 4
hPa) y ‘temperaturs (lTneas punteadas, cada 4:C) en el nivel sigma inferior
(0.9911). Paneles de la derechsa: alturas geopotenciales (lTineas llenas,
cada 60 m) y temperatura (lineas punteadas, cada 4:C) en S00 hPa. Las hora:
son 9-00Z (24 hs, arriba) y 10-00Z (48 hs, abajo).



TORMENTA DESARROLLADA SOBRE LA BANQUISA
(SIMULACION)
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Figura 3.7: Simulacion de E] tormenta generada sobre mar helado.
Paneles de la izquierda: presidn a8 nivel del mar (lineas llenas, cada 4
hPa) y temperatura (lineas punteadas, cada 4:C) en el nivel sigma inferior
(0.9911). Paneles de la derecha: alturas geopotenciales (ITneas llenas,
cads 60 m) y temperatura (lineas punteadas, cada 4:C) en 5S00 hPa. La&s horas
son 9-00Z (24 hs, arriba) y 10-00Z (48 hs, abajo).



TORMENTA DESARROLLADA SOBRE LA BANQUISA:
VORTICIDAD RELATIVA EN 850 hPa E IMAGEN SATELITAL

. (a)

-30

Figura 3.9: Tormenta generada sobre mar helado:

(a) Componente vertical de la vorticidad relativa en 850 hPa el 10-00Z (4€
horas de simulacidn), cada 2x10~9s-1;

(b) Imagen satelital infrarroja tomada por el sat&lite NOAA-7 el 10-0013z

(10 de setiembre de 1987 hora 00:132). La region abarcada por E] imagen
estd demarcada con trazo grueso en el panel (a).
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Capitulo Cuatro

Condiciones de superficie

En este capitulo se presenta la parametrizacién de los procesos de superficie,
que seran directamente afectados por los experimentos de sensibilidad (una
descripcién breve del modelo regional LAHM se encuentran en el apeéndice).
Posteriormente se describiran las condiciones de superficie asociadas con las
dos tormentas extratropicales estudiadas.

4,1 Modelado de la capa de superficie

En las capas inferiores de la tropésfera las fuerzas viscosas verticales
tienen una magnitud comparable a las fuerzas debidas al gradiente de presién y a
Coriolis. Esta zona cercana a la superficie del planeta constituye una zona de
transicién entre las superficies sélidas o liquidas y el medio gaseoso, conocida
como capa Ilimite planetaria (CLP). Su altura es variable, con valores
caracteristicos entre 0 y 1500 metros sobre tierra, y entre 200 y 700 metros
sobre océano. Esta capa estd formada y controlada principalmente por el
calentamiento desde superficie. Su espesor sobre tierra varia considerablemente
con la hora local. La existencia de friccién en la superficie, obliga a que el
aire en contacto inmediato con los bordes sélidos tenga velocidad cero. En
consecuencia, la velocidad del viento en la CLP decrece al aproximarse a la
superficie. Esta restriccién geométrica conduce a la presencia de un gradiente
de velocidad o cortante cerca del suelo.

La CLP es turbulenta, La turbulencia se produce debido a las fuerzas de
"buoyancy" asociadas con el calentamiento desde superficie, y parcialmente
debido a la energla mecanica asociada con la cortante vertical del viento. Si se
enfatiza el rol del perfil vertical de la velocidad del viento, considerando el
efecto de la rotacién terrestre, la capa se puede considerar como la capa de
Ekman; pero en general el efecto térmico domina los procesos en la CLP. Sin
embargo en las regiones cubiertas por hielo, y debido a su propiedad de aislante
térmico y a su rugosidad, la turbulencia en la CLP es esencialmente mecanica.

Los primeros metros de la capa de transicién presentan caracteristicas
particulares. La turbulencia no se desarrolla desde el nivel de superficie
(Z=0), sino a partir de cierto nivel Z, Este nivel Z, definido como la altura
de la rugosidad, es la altura hasta la cual la velocidad del viento es cero.
Entre la superficie y Z, la viscosidad molecular es la responsable de 1la
transferencia de cantidad de movimiento, calor y humedad. Por encima del nivel
Zo, la turbulencia es el eficiente proceso encargado de esa transferencia
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vertical.

Debido a que el suelo actua como fuente de calor, la temperatura del aire a
algunos metros de altura, puede ser varios grados menor que la temperatura de la
superficie. Este hecho hace que la inestabilidad térmica pueda existir en capas
poco profundas, provocando una transferencia turbulenta vertical muy intensa, no
balanceada por ningun otro proceso. De la mezcla turbulenta resulta una
distribucién uniforme del calor y de la humedad en todo el espesor de la capa
maAs cercana a la superficie. Es razonable, pues, tomar los flujos verticales
aproximadamente constantes con la altura. Este sector cercano al suelo, conocido
como capa de mezcla o capa de flujos constantes, normalmente se extiende desde
el nivel Z, hasta alrededor de 20 m de altura. La suposicién de flujos
constantes permite simplificar el tratamiento fisico-matematico para las
transferencias turbulentas.

La descripcién de los procesos fisicos de la capa limite y su formulacién
matemAtica que se incluye a continuacién, se basa en el llamado paquete de
fisica E, desarrollado originalmente para los modelos de circulacién general de
GFDL (Miyakoda y Sirutis, 1983a), y usado también en el modelo LAHMX. Segun
estos investigadores, 1la representacién adecuada de las condiciones
meteorolégicas e hidrolégicas préximas a la superficie terrestre y del caracter
difusivo del momento, calor y humedad en la CLP y en la atmésfera libre, ejerce
un impacto substancial en la determinacién de la intensidad del jet del oeste,
sus meandros, y en consecuencia, en las caracteristicas de las teleconecciones
de la circulacién general. El paquete de fisica E de GFDL resuelve los procesos
turbulentos tanto en la CLP como en la atmésfera libre, si la resolucién de la
malla es suficientemente fina. La fisica E comprende el esquema de cierre para
la turbulencia de Mellor y Yamada (1974) en el nivel de Jjerarqula 2.5, el
esquema de semejanza de Monin-Obukhov y la simulacién de 10s procesos que tienen
lugar en la superficie de la tierra y del mar.

Un modelo numérico, para simular los flujos cercanos a la superficie, necesita
una resolucién vertical suficientemente fina. Por razones de economia
computacional, se empledé un método Dbasado en la teoria de la semejanza de
Monin-Cbukhov.

(x)Nota: Para resolver 1os procesos de escala subreticular en GFDL fueron
desarrollados distintos conjuntos de parametrizaciones o© paquetes de fisica (A,
£, F, etc). En Miyakoda vy Sirutis (1983b) se comparan estas parametrizaciones.
El LAHM contiene el paquete de fisica E completo, complementado con otras
parametrizaciones como el esquema de Arakawa-Schubert para 1a conveccién (que
pertenece a la fisica F).
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La capa del modelo entre la superficie y el nivel sigma inferior, es
considerada como la capa de superficie, en la cual se combinan tanto los flujos
moleculares como los turbulentos. El esquema de transferencia se basa en la
teoria de la semejanza, en lugar del esquema de cierre para la turbulencia. La
desventaja de aplicar la teorta de Monin-Obukhov es que solo considera la
transferencia vertical, ignorando otros efectos como la adveccién lateral, la
baroclinicidad y 1la fuerza debida al gradiente de presién.

La tensién superficial T, el calor sensible H, y la evaporacién E, se
expresan en términos de las diferencias entre las propiedades del primer nivel
del modelo y de superficie:

Tox = PCpDU(Z) (1)
Toy = PCDVI(Z) .2)
Ho = -pCpCH [6(Z)-6(Z4)) (4.3)
Eo = -pCy [Q(Z)-q(Z;)] (4.4)

donde el subindice cero indica el nivel de la altura de la rugosidad Z, y el
nivel Z se refiere al nivel sigma inferior del modelo, u Yy v son las componentes
de la velocidad horizontal del viento, p es la densidad, 6 la temperatura
potencial, q la relacién de mezcla para el vapor de agua (q(Z,) es la relacién
de mezcla de saturacién a la temperatura de superficie Tg), Cp es el calor
especifico del aire a presién constante, Cp y Cyx son los coeficientes de
transferencia que toman la forma:

[u(z)2+v(z)2)1/2

CD-
415

[u(z)2+v(z)23lse
(4.6)

Cy:=
Fm Fu

donde FM Y FH son funciones de la estabilidad para la tensién del viento y para
los flujos de calor, respectivamente. También dependen de la altura Z y de la
rugosidad Z,.

En el caso neutral, Cp y Cy se reducen a
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K 2
C =C = [—u] (4.7)
b H In (2/Z¢)
donde K, es la constante de Karman (Ky=0.41).

41,1 Determinaciéon de los coeficlentes de intercamblio turbulento

Estos coeficientes dependen de la altura de la rugosidad, es decir del tipo de
terreno. La rugosidad varia segin la estructura fisica y la vegetacién de la
superficie. Sin embargo, la fisica E toma un promedio anual para los continentes
de Z,-16.82 cm. Este valor es asumido corrientemente como "default” para terreno
plano, incluyendo el hielo marino.

Para la rugosidad sobre las superficies oceadnicas, Charnock (1955) propuso una
relacién basada en andlisis dimensional, que no contiene el coeficiente de
viscosidad molecular,

Zo = a uyl/g

donde g es la aceleracién de la gravedad, a es una constante adimensional y
Uy=W(Z)/Fy (FMm es el mismo de (4.6)). Se asume entonces que la rugosidad es
directamente proporcional al cuadrado de la velocidad del viento en el nivel de
referencia Z, dependiendo también de la estabilidad de la capa de superficie. La
fisica E emplea la férmula

V(Z)q8
y AR o.oae[—]
Q

(4.8)

Fm
El valor de la constante de Charnock del modelo puede resultar algo elevado si
se lo compara con los valores propuestos, por ejemplo, por Wu (1972) (x=0.0185)
Y por Garratt (1977) («=0.0144),

Sobre regiones montaflosas se incrementa la rugosidad y el coeficiente de
intercambio turbulento. Por ejemplo, Cressman (1960) presenta un rango de Cp con
valores tipicos de 1.2x1073 para tierra plana con vegetacién, y 8.5x1073 para el
Himalaya y las Rocallosas. Segun Fiedler y Panofsky (1972), la rugosidad sobre
Areas montafiosas es unas dos o tres veces mayor que sobre terrenos planos. El
tratamiento exacto del arrastre aerodinamico en estas zonas es muy dificultoso,

Algunos autores propusieron férmulas heuristicas. La fisica E usa la férmula de
Gordon:

VA zZ
cC =2¢ + 0.003 [ ¥ + r
DO 7

D . (4.9)
x+1000 Zp+1000

donde Z, es la varianza espacial de la topografia dentro de una caja de la
malla, 2, es la topografla y Cpg es el coeficiente de la componente no
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montafiosa, calculado con (4.5) y utilizando Z,=16.82 cm.
4.1.2 Determinacién de la temperatura de superficie

El modelo distingue tres tipos de puntos en la superficie: 1los
correspondientes a tierra, hielo marino y océano abierto. La determinacién de la
temperatura en la interfase entre el aire y la superficie tiene distintos
tratamientos segln el tipo de punto que se trate.

Sobre tierra (continentes e islas) la temperatura de superficie se calcula a
través de un balance de energia en superficie, resolviendo la siguiente ecuacién
de pronéstico:

2
— |cpdT | =R -H-LE -L E_-G
at[ssss} N o o fX (4.10)

donde Ry es la radiacién neta en superficie, Hy el flujo de calor sensible, LE,
el flujo de calor latente, LzEy es el calor usado para fundir nieve, y G es el
flujo de calor hacia el interior de la tierra, que normalmente es igual al
calentamiento por conduccién desde el suelo. Los factores que aparecen en la
derivada son: Cg la capacidad calérica del suelo, pg es su densidad y dg es
el espesor de la capa de suelo. Como sobre tierra, E, depende fuertemente de la
disponibilidad de humedad, en lugar de la ecuacién (4.4), se usa

Eo = BEpot (4.11)

donde Ep,t es la tasa de evaporacién potencial y B es la disponibilidad de
humedad en el suelo.

St un punto tiene topografia cero y Tg menor que 271.2K, es considerado como
hielo. En este caso, la temperatura en la interfase hielo-aire se determina por
una ecuacién de balance de calor similar a la (4.10):

F) aT
—deTH]=R-H-LE-LE+)\—H— )
at |:HHH N o 0 f X H Py A (4.12)

donde el subindice H se refiere a las cantidades asociadas con el hielo. La
conductividad térmica del hielo es Ay=CypyKpy, (Ky: difusividad térmica).
Si Dbien en el modelo se toma Ay para el hielo puro, en realidad Ay
depende de la salinidad y del espesor de la nieve que esté depositada sobre el
hielo.

Una vez que un punto es especificado como punto de hielo, su temperatura no
puede exceder 271.2K (permanece siendo hielo por el resto de la simulacién). Es
decir, no se permite la fusién del hielo y, por lo tanto, los limites de la
banquisa permanecen fijos. También es constante el espesor del hielo marino.
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Si el mar no estad cubierto por hielo (océano abierto) la temperatura en su
superficie permanece fija (se trata de un océano fijo). En este caso, se toman
los valores climatolégicos de Alexander y Mobley (1976) correspondientes al mes
en cuestién,

4,2 Distribucion de los flujos superficiales de calor

E! primer ciclén se desarrolldé sobre las aguas del Pacifico Sur y, por lo
tanto, los flujos de calor desde la superficie del océano podrian afectar su
intensidad. No obstante, al observar la distribucién de los flujos de calor
sensible y latente (fig.4.4) a las 6 horas de simulacién (4-18Z), resulta
evidente que el vértice se formdéd en una regiétn (alrededor de 93°0, 57°S) donde
la energia suministrada por el océano y transportada hacia arriba por la
turbulencia de la capa de superficie, fue muy limitada. Al sudoeste de esa
regién ocurren los mayores flujos totales, pero aun estos valores son
relativamente débiles. Este hecho es importante en s! mismo pues equivale a
decir que los flujos de calor sobre el océano no tendrian mayor significancia
sobre la rapida intensificacién del sistema.

En la distribucién del flujo superficial de calor sensible se destacan tres
zonas. Se observan flujos positivos (la atmésfera es calentada desde superficie)
sobre el Pacifico Sur, préximo al borde del hielo, Yy sobre el AtlaAntico al este
de América del Sur, mientras que se encuentran flujos negativos alrededor de la
Peninsula Antartica. La brusca discontinuidad que se observa en la distribucién
de los flujos, marca el borde de la banquisa. El hielo marino al sur de los 66°S
reduce substancialmente la transferencia vertical de calor entre el océano y la
atmésfera.

Durante la integracién numérica, los patrones generales se mantienen. Al este
de la baja sopla un flujo intenso hacia el sur, mientras que por detras del
sistema hay vientos mas débiles desde el sudoeste. Los vientos del norte soplan
desde latitudes medias, encontrando temperaturas de superficie mas frias a
medida que se acercan al polo. En consecuencia, la temperatura del aire por
delante del ciclén es mayor que la temperatura de superficie.

La fuerte adveccién calida afecta el oeste de 1la Peninsula, cediendo 1la
atmésfera calor hacia la superficie, aunque la cantidad es bastante limitada.
Este resultado es coherente con una de las pocas mediciones directas de flujos
de superficie en la zona antartica. Andreas et al. (19684) reportan mediciones
que indican un flujo promedio hacia abajo de calor sensible, durante un pasaje a
través de la zona de hielo marginal antartica en octubre, con vientos del norte
que tratan aire maritimo calido sobre el hielo.

Al intensificarse la tormenta, la zona influenciada por flujos de calor
sensible positivos, se hace cada vez maAs extendida y los flujos mas intensos. La
adveccién calida se mantiene durante las 48 horas, haciendo que también el flujo
negativo aumente su intensidad. Al final de la integracién todo el mar de



Weddell se caracteriza por los flujos negativos de calor sensible.

El otro centro positivo de flujo de calor sensible, ubicado sobre el Atlantico
al este de Sudamérica, esta asociado con el sistema C (de la fig.2.6). Los
vientos del sur al oeste de la baja reciben calor desde superficie. Al avanzar
la simulacién, el ciclén del Atlantico se profundiza y se propaga hacia el
sudeste. Con ¢l se desplaza, intensificAndose y extendiéndose, la zona con los
flujos positivos de calor sensible que lleva asociados.

En la fig.4.1 también se muestra el flujo de humedad (calor latente) desde
superficie, Las caracteristicas y 1la evolucién temporal tienen Dbastante
similitud con la distribucién del flujo de calor sensible, También aqul aparecen
maximos por detras del frente frio en el Pacifico Sur y al este de Sudamérica.
La magnitud del maximo flujo de humedad en el Pacifico no alcanza valores tan
altos como para el flujo de calor sensible. En el ciclén del Atlantico ocurre lo
contrario: el flujo de calor latente llega a niveles mucho mas altos que el
sensible.

La fig.4.2 muestra los flujos superficiales de calor sensible y latente
correspondientes a la simulacién del ciclén formado corriente abajo del primero.
Nuevamente la zona en que se forma el ciclén se caracteriza por los muy pequefios
flujos. En todo el Mar de Weddell y en el sector mas meridional del Atlantico
los flujos de calor sensible son ligeramente negativos (por la adveccién calida
desde el noroeste) Yy los de calor latente son practicamente nulos. Cuando se
intensifica el ciclén (el 10-00Z) el calor sensible que cede el aire hacia la
superficie por delante de la baja alcanza una magnitud menor que en el caso de
la tormenta del Pacifico.

En los dos casos estudiados, el flujo de calor latente tiende a ser
practicamente nulo o ligeramente negativo, en la zona antartica. Las muy bajas
temperaturas sobre el hielo, hacen que las presiones de vapor de saturacién sean
despreciables cerca de la superficie. Por lo tanto la tasa de evaporacién es
alll cercana a cero.

En el Pacifico, se distingue al norte del borde de la banquisa una zona en la
que la atmésfera recibe gran cantidad de calor desde superficie. La intensidad
de los flujos positivos es apreciablemente mayor que en el caso de la tormenta
previa, debido a la mayor adveccién de aire frio proveniente de la Antartida.
Inicialmente (8-06Z) los vientos son predominantemente 2zonales y por lo tanto
los flujos estan concentrados cerca del borde del hielo marino. Posteriormente
al aumentar la componente meridional del viento, los flujos se hacen mas
intensos y se extienden hacia el norte. Los maximos flujos estAn siempre
ubicados Justo al norte del borde de la banquisa, Yy su posicién acompafia el
desplazamiento de la energla cinética maxima del Jet polar (sefialada en
fig.2.8).

La magnitud que alcanza el flujo total (sensible maAs latente) hacia 1la
atmésfera, mas de 600 Wm'a, supera no sélo el de la tormenta AB del 5-12Z, sino



TORMENTA SOBRE EL OCEANO:
FLUJOS DE CALOR EN SUPERFICIE

SENSIBLE LATENTE

Figura 4.4 Tormenta generada sobre mar abierto: flujos
superficiales de calor sensible (paneles de 1a izquierda) y de calor
latente (paneles de 1a derecha), cada 20 wm~2, Las horas son 4-18Z (6 hs,
arriba), 5-12Z (24 hs, centro) y 6-12Z (48 hs, abajo).
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Figura 4.4 Tormenta generada sobre mar abierto: flujos
superficiales de calor sensible (paneles de 13 izquierda) y de calor
latente (paneles de 1a derecha), cada 20 WwWm~2, Las horas son 4-18Z (6 hs,
arriba), S5-12Z (24 hs, centro) Y 6-12Z (48 hs, abajo).
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Figura 4,2 : Tormenta generada sobre mar helado:
superficiales de cator sensible (paneles de la .izquierda) Yy
latente (paneles de 1la derecha), cada 20 wm~2, Las
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investigacién y operacionales.
4,21 Calentamiento de la tropdsfera debido a los flujos superficiales

El transporte vertical del aire que es calentado y humedecido por los flujos
superficiales podria conducir a un significativo calentamiento de la tropésfera
media a través de la liberacién de calor latente. Ademds, la condensacién puede
tener lugar a una considerable distancia del punto de evaporacién, y por lo
tanto el calor no sélo es transportado verticalmente, sino también
horizontalmente. Estudios previos (Chen et al., 1983; Atlas, 1987; OrlansKki y
Katzfey, 19687) muestran que, para algunos ciclones, la contribucién indirecta al
calentamiento de la tropésfera media por los flujos de superficie puede ser
importante.

El estudio de la tormenta generada sobre el Océano Pacifico fue complementado
con un analisis de trayectorias. Dado que en particular estamos interesados por
los procesos que tienen lugar cerca del nivel del mar, incluimos un grafico
tridimensional con trayectorias de 00 a 24 horas (desde 4-12Z al 5-127Z,
fig.4.3), similar a la fig.3.3b pero con todas las parcelas inicializadas en el
nivel de 950 hPa. Como referencia, ademas aparece superpuesto en la superficie
el campo de flujo de calor latente a las 24 horas. Si bien este flujo varia
durante las 24 horas, cualitativamente Jla distribucién del calentamiento
superficial en ese periodo se mantiene, Yy sélo se torna mas intenso al
profundizarse el sistema.

Por detras del frente frio las parcelas se desplazan sobre la zona con maximos
flujos positivos, muy cerca del océano, recibiendo calor y humedad desde
superficie. Al acercarse al centro del ciclén, las parcelas se dirigen hacia el
sur, elevAndose y liberando su energla a través de la condensacién. Algunas
parcelas toman un movimiento circular y tienden a hundirse al oeste de la
depresién, acercadndose otra vez a zonas con flujos positivos., Este es un
mecanismo de retroalimentacién positivo, en el cual intervienen los flujos
detras del frente frio para ayudar al desarrollo de la tormenta. Sin embargo,
este proceso por el cual contribuyen los flujos superficiales al desarrollo,
resultaria bastante desfavorecido debido a que gran parte del sector frio del
sistema se encuentra sobre hielo marino.

Orlanski y Katzfey analizaron esta tormenta mediante un diagnéstico de
trazadores (trabajo inédito). Advectando la temperatura potencial como un
trazador pasivo, Y sustrayendo esa solucién de la simulacién control del modelo
con la fisica completa, calcularon la distribucién del calentamiento diabatico.
El mayor calentamiento latente se produce en las primeras i2 horas durante el
lapso de maAs intenso desarrollo. En 1la vertical determinaron dos zonas
principales. La primera se extiende desde la superficie hasta cerca de los 550
hPa por delante del frente frio (fig.4.4), y esta asociada con la liberacién del
calor latente por la conveccién a lo largo de la zona frontal. Justo por encima
de esta zona se encuentra la segunda regién de calentamiento diabAtico, en la
alta tropésfera entre 450 hPa y 250 hPa, asociada con el fuerte transporte de



_61_

aire inestable, calido y htmedo, de origen subtropical. Posteriormente, la
regién de maximo calentamiento latente se extiende hacia el sudeste acompafiando
al sistema B en su movimiento hasta unirse con el ciclén subantartico.

La maxima ganancia de calor debida al cambio de fase del agua se da sobre el
sistema B. Antes se destacd que el flujo de calor latente en ese sector en las
primeras horas de simulacién es practicamente insignificante. Se desprende que
el calor latente liberado por encima de la capa limite y que contribuye al
crecimiento de la perturbacién, no fue adquirido en las horas previas desde la
superficie del océano, sino que ya estaba almacenado en la corriente inestable
en que estaba inserto ese vértice.

4,3 Los mares australes como forzantes mec8nicos

Las férmulas con las que se calculan los flujos superficiales dependen de una
forma no lineal de la velocidad del viento. Segun Trenberth y Olson (1988) los
campos de viento de 1000 hPa provenientes de analisis podrian ser poco exactos,
sobre todo en los océanos australes. Un error medio del viento de t ms™! puede
resultar en errores en los flujos de calor de aproximadamente 40 wm™2 (muy alto
si se lo compara con valores tipicos del flujo de cadlor latente de 200 wm™2 en
los trépicos). Errores cuadraticos medios de # ms~! pueden conducir a errores de
1542 a 25 % en el flujo de cantidad de movimiento en latitudes medias. Gracias a
programas recientes como el TOGA (Tropical Oceans Global Atmosphere) y el WOCE
(World Ocean Circulation Experiment) se ha prestado mas atencién a este problema

Y afortunadamente hay sefiales de que 1l0os productos de superficie estan siendo
mejorados.

Las dimensiones de los témpanos presentes en los mares polares, cubren un
rango desde una fraccién de metro hasta decenas de Kilémetros o aun mas. Una
parcela de aire encuentra alternativamente a su paso superficies compuestas por
agua abierta o hielo delgado, que actuan como una fuente de buoyancy, Y hielo
mas espeso, que casi elimina el flujo de calor. Y desde el punto de vista del
forzante mecanico, la parcela encuentra hielo marino aerodinadmicamente Aspero,
alternando con superficies mas suaves. Los bordes y las salientes de los
témpanos hacen que la superficie sea heterogénea con una gran variedad de
elementos rugosos. Aun en las regiones donde la cubierta de hielo es continua,
la rugosidad puede ser localmente irregular.

En el modelado numérico la parametrizacién de estos procesos tiene en cuenta
la influencia promedio sobre la capa limite atmosférica. El coeficiente de
arrastre Cp estad definido como una relacién empirica entre la tensién
superficial y la velocidad del viento. La parametrizacién del coeficiente Cp
debe necesariamente apartarse del concepto convencional de coeficiente de
arrastire bajo condiciones de laboratorio controladas, que mide solamente el
efecto de la rugosidad de la superficie en una capa limite en equilibrio. Esto
es asl dado que el intercambio de cantidad de movimiento entre el aire y el
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CALENTAMIENTO DIABATICO

a) © SIMULACION (18 Dhs)
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Figura 4.4:; Corte vertical a 1o largo de la IThea que une 133
coordenadas 78:S,105-0 y 58'5,64:0 de a) ‘temperatura potencial de la

simulacidn Control a las 18 hs (5-06Z) (cada 2K), Yy Db) anomalia respecto a -1la
temperatura potencial usada como trazador (cada 0.5K), inicializada a 188 15 hs
e integrada hasta las 18 hs, esta diferencia representa el calentamiento
diabatico en esas 3 horas. ‘
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estabilidad también fue observada en campaflas de medicién realizadas en el
hemisferio norte (Banke et al.,, 1976; Leavitt, 198Q; Joffre, 1982).

El coeficiente Cp depende también de la altura del nivel de referencia Z. En
las mediciones antes mencionadas se tomaba Z:=10 m, en cambio en el modelo Z es
la altura del nivel sigma inferior (en nuestro caso, unos 75 m). En el caso
neutral es

K 2
o ]
b H In (Z/Z4)

entonces a igualdad de condiciones de rugosidad superficial, tomando un Z:=i0 m,
el Cp vale aproximadamente el doble que si se lo calculara a Zx70 m. En el
modelo, con ZX70 m, un valor tipico de Cp es 4x1073, Para 2:10 m a este valor le
correspondertia un Cp bastante mayor. La rugosidad sobre hielo es entonces
excesiva en el modelo.

4.3.2 Convergencla en la capa limite

La rugosidad afecta la convergencia inducida por friccién cerca de superficie.
Esto puede resultar importante dado que la interaccién entre la tropdsfera
inferior y el resto de la atmésfera ocurre principalmente en las zonas con gran
convergencia en 1la capa lmite. En la fig.4.5a se muestra e! campo de
divergencia en el nivel sigma inferior (0:-0.9911) de la tormenta oceanica a las
24 horas (5-12Z). El rasgo mAs significativo es la convergencia a lo largo de la
superficie frontal fria y cerca del centro del ciclén, mientras que la
divergencia domina el sector frio al oeste del frente.

Sobre el continente antartico existen 2zonas de convergencia y de divergencia,
probablemente influenciadas por la topografia. La Peninsula esta claramente
demarcada como una zona con fuerte divergencia, especialmente donde estaA la
mayor altura orografica (cerca de 70°S). AnaAlogamente, el flujo divergente entre
80°0 y 90°0 se da en una regién con una gran pendiente del terreno cercana a la
costa, E! nivel 0:=0.9911 esta cerca del nivel de 50 metros donde ocurre el mas
fuerte flujo catabAtico (Parish, 1984). En general, los vientos catabaticos
fluyen hacia abajo desde regiones de alta orografila siguiendo los contornos del
terreno, hasta converger en valles a lo largo de la costa. Entre 70°0 y 80°0, en
cambio, existe convergencia porque alll llega la fuerte adveccién cAlida del
norte.

La fig.4.5b muestra el mismo campo, para la tormenta formada en el Mar de
Weddell, a las 48 horas (10-00Z), cuando alcanza su maximo desarrollo. También
en este caso se aprecia convergencia a lo largo de la superficie frontal fria
(al oeste del dominio) y en el centro del ciclén J (con valores mayores que para
la tormenta oceanica). En el Atlantico, por detras del frente, se tiene
dlvergencia. En el continente antartico domina la divergencia, produciéndose



DIVERGENCIA EN LA CAPA LIMITE

(a) Tormenta desarrollada sobre océano abierto, el 5-12Z

-3a°

(b) Tormenta desarrollada sobre mar helado, el 10-00%Z

-30°

Figura 4.5: Campo de divergencia en el nivel sigma inferior del model¢
El primer panel corresponde a 1a tormenta desarrollada sobre océ&ano abierto, €
5-12Z. E1 segundo, & 1a tormenta desarrollada sobre Ia banquisa, el 10-00Z. En
ambos casos el centro de las ‘tormentas estd indicado con la letra B. La
isolinea cero estd en ITnea gruesa y desde #xi0~9s-! se grafica cada
2x10-5s-1y, Los valores negativos indican convergencia y 108 positivos
divergencia.
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(a) Tormenta desarrollada sobre occéano abierto, el 5-12Z
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(b) Tormenta desarrollada sobre mar helado, el 10-00Z
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Figura 4.5: Campo de divergencia en el nivel sigma inferior del modeio,
E} primer panel corresponde 8 13 tormenta desarrollada sobre océ&ano abierto, el
5-12Z. El segundo, a la tormentsa desarroliada sobre la banquisa, el 10-00Z. En

ambos casos e! centro de las tormentas estd indicado con la letra B. La
isolinea cero esta en IThea gruesa y desde #1x10-9s-1 gse grafica cada
2x10‘53‘1). Los valores negativos indican convergencia y 105 positivos

divergencia.



CONCENTRACION DE HIELO OBSERVADA

100 90 : 80

Figura 4.6 Concentracién total de hielo, en décimos, segdn datos del
Navy-NOAA Joint Ice Center. EI primer panel corresponde al dla 3 de setiembre
1967, antes del desarrollo de 18 primera torments;. el segundo, al 10 de
setiembre, cuando ya se desarrollé 1la ' tormenta del Weddell. Como referencis,
zona  cuadriculada corresponde a una concentracién entre 9 y 10 décimos.



_69_

concentracién de hielo permanecen fijas.

Resumen

En la primera parte de este capitulo se deséribe la parametrizacién de los
procesos de superficie del LAHM. Los flujos superficiales de calor y cantidad de
movimiento son calculados segun e! esquema de Monin-Obukhov. La rugosidad del
océano depende de la velocidad del viento mientras que para la banquisa Yy los
continentes tiene un valor fijo. La temperatura de superficie permanece fija
sobre océano abierto y es estimada mediante un balance de energla sobre
continentes y mar helado.

El ciclén formado sobre el Pacifico y el formado sobre el Mar de Weddell
presentan, en cuanto a distribucién del calentamiento superficial, algunas
caracteristicas en comuan. Ambos alcanzaron un rapido desarrollo sobre zonas en
las que los flujos superficiales de calor sensible y latente eran muy pequefios.
En las zonas afectadas por la adveccién calida se producen flujos negativos de
calor sobre la Dbanquisa (el aire cede calor a la superficie). La presencia de
hielo en el mar inhibe casi por completo los flujos positivos, Por detras de la
baja, el aire muy <frio proveniente de la AntaArtida recibe calor del océano
inmediatamente al abandonar la banquisa. Estos flujos crecen a medida que se
intensifica el ciclén. A diferencia de los sistemas de latitudes medias y bajas,
en las tormentas subantarticas el calentamiento sensible es mas importante que
el latente.

Mediante un analisis de trayectorias, se vié que en la zona de maximos flujos
de calor las parcelas de aire se desplazan cerca de la superficie, elevandose en
la zona frontal, tomando un movimiento circular alrededor de la baja, perdiendo

altura en el sector frio y, finalmente, acercAndose otra vez a la zona con
flujos positivos.

El calor que recibe la atmésfera al norte de 1la banquisa en el Pacifico, se ve
notoriamente incrementado a partir del dia 8, al intensificarse los vientos
frios que abandonan la banquisa.

El hielo marino es muy heterogéneo, presentando una gran variedad de elementos
rugosos que afectan el intercambio de cantidad de movimiento cerca de
superficie. El modelo "siente" la influencia de la altura de la rugosidad Z, a
traveés de los coeficientes de intercambio turbulento en superficie Cp y Cy.
Estos coeficientes dependen ademds de la estabilidad y de una altura de
referencia Z. Los valores de Cp asumidos corrientemente por el modelo serian
excesivos frente a los observados.

En el centro de los dos ciclones (AB y J), ¥ a lo largo de los frentes frios,
se liene una gran convergencia de EKman inducida por la friccién superficial, La
interaccién entre la capa de superficie y el resto de la atmésfera ocurre
principalmente en estas zonas.

)
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El LAHM, como la mayoria de los modelos de pronéstico a mediano y corto plazo,
hace dos simplificaciones que pueden alterar las caracteristicas locales de los
flujos superficiales de calor y cantidad de movimiento: sobre el océano abierto,
condiciones de temperatura fijas, y para el hielo marino se asume concentracién,
rugosidad y distribucién fijas. Sin embargo, una tormenta intensa, con fuertes
vientos en superficie, podria producir una mezcla turbulenta de las aguas
superficiales, modificando la temperatura de la superficie del mar. Ademas, el
pasaje de una tormenta sobre la banquisa puede modificar la concentracién y
rugosidad del hielo. En este caso, se mostird cémo las dos tormentas sucesivas
modificaron la concentracién de hielo observada.
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Capitulo Cinco

Experimentos de sensibilidad

La atmésfera, el océano y el hielo marino, operan como componentes acopladas
del sistema que produce el tiempo y el clima en las altas latitudes. El hielo
marino puede tener impacto sobre varios aspectos de la atmésfera. Su presencia
reduce drasticamente el intercambio de calor entre el océano y el aire, Ademas
da una distribucién heterogénea de elementos rugosos, afectando el flujo de
cantidad de movimiento en la capa limite.

En este caplitulo se describirdn los experimentos de sensibilidad que fueron
diseflados para determinar el papel de los PpProcesos que ocurren cerca de la
superficie. Se analizard si los cambios en los flujos superficiales de calor Yy
cantidad de movimiento tienen algdn tipo de impacto durante las diferentes
etapas del desarrollo ciclénico. Poniendo énfasis en evaluar la importancia
relativa de la presencia de la banquisa, se investigaran diferentes hipétesis
que podrian ser de signifancia en la evolucién de los ciclones extratropicales
presentados en los caplitulos previos. Para la primera tormenta, dado que su
etapa de desarrollo explosivo ocurrié sobre el océano Paclfico, se realizaron
algunos experimentos adicionales para testear la influencia de los flujos
superficiales sobre el mar abierto.

5.1 Forzante térmico

La superficie terrestre, llmite inferior de la atmésfera, influye sobre los
procesos meteorolégicos. Los movimientos atmosféricos estan claramente afectados
por la presencia de fuentes y sumideros de calor y por la disipacién de 1la
energla cinética por friccién., La transferencia de calor es principalmente una
influencia termodindmica, mientras que la friccién es un forzante esencialmente
mecanico,

Varios estudios se realizaron acerca de ciclogénesis explosivas. Las
simulaciones numéricas de ciclogénesis costeras, bajas polares y "comma clouds",
permitieron analizar la estructura de esos sistemas. Se asegura que en el
desarrollo de tales tormentas son importantes a) la baroclinicidad de las ondas
planetarias, D) el calor latente liberado en 1la condensacién y ¢) el
calentamiento desde superficie (Orlanski, 1986). Si bien la liberacién de calor
latente es el mecanismo mas importante para darle un caracter explosivo a la
tormenta (Orlanski y Polinsky, 1984), la atmésfera seca tendria los ingredientes
necesarios para el desarrollo de los ciclones,
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Varios trabajos publicados en la ultima década han tratado de determinar la
manera en que impactan los flujos de calor desde la superficie del mar sobre los
ciclones. A priori, este tema aparece como bastante controvertido a juzgar por
las conclusiones de los diferentes estudios, Algunos trabajos indican que los
flujos de calor por detras del frente frio tienden a destruir el contraste de
temperatura, inhibiendo el desarrollo. Otros, proponen que los flujos de calor Yy
humedad inestabilizan la baja tropésfera, favoreciendo el desarrollo. Entre los
primeros podemos citar a Danard y Ellenton (1980). Estos autores sugieren que el
calentamiento en superficie hace decrecer la baroclinicidad en las capas bajas
por calentamiento (enfriamiento) de las regiones con adveccién fria (caliente)
atenuando el desarrollo. Encontraron que la tasa de profundizacién de un cicldn
en un caso real en el Atlantico Norte, disminuyé un 104 como consecuencia de los
flujos superficiales. También Nuss y Anthes (1987) indican que la remocién
completa de los flujos de calor disminuye un 254 la intensificacién de un ciclén
marino de latitudes medias idealizado. Sin embargo, si bien en algunos casos los
flujos desde superficie atentian el desarrollo deél ciclén, estos autores seflalan
que en otras situaciones, el calentamiento al noreste de la baja en superficie
puede incrementar el desarrollo.

Por el contrario, otros investigadores reportan que los flujos de calor
superficiales provocan desde pequefios hasta grandes incrementos en la
profundizacién ciclénica: 3% en un ciclén de desarrollo explosivo en el Paclifico
Norte (Kuo y Reed, 1988), 254 en la "Queen Elizabeth II storm" de setiembre de
1978 (Anthes et al., 1983); y 127% en la costa este de los Estados Unidos,
inmediatamente antes de la etapa explosiva de la "Presidents' Day storm" de
febrero de 1979 (Uccelini et al,, 1987). Asimismo Bosart (1981) y Reed Yy
Albright (1986) 1indican que el calentamiento superficial contribuirtia atl
desarrollo de los ciclones a través de un decrecimiento de la estabilidad
estatica de la tropésfera media e inferior, que crea un estado inicial
favorable.

La conclusién que se desprende de estas investigaciones es que el mecanismo de
rdapida profundizacién no esta atado directamente a los flujos superficiales. En
algunos casos son necesarios flujos concurrentes de calor y humedad para que
opere el mecanismo, mientras que en otras situaciones no son necesarios.

Esta variada influencia de los flujos superficiales puede ser entendida en
términos de la ecuacién omega cuasigeostrédfica y de factores geograficos. De
acuerdo con la ecuacién omega, un calentamiento diabAtico positivo anémalo puede
contribuir al desarrollo ciclénico. Tal anomalla ocurre en regiones de flujos
superficiales de calor sensible positivos y en regiones donde el calor latente
es liberado por condensacién y precipitacién, El flujo de calor latente de
superficie no entra directamente en la ecuacién. También la clasica ecuacién de
desarrollo de Petterssen-Sutcliffe (Sutcliffe, 1947; Petterssen, 1956) considera
indirectamente el efecto del calentamiento superficial. Esta ecuacién vincula la
tendencia de vorticidad en superficie con la adveccién de vorticidad en el nivel
de no divergencia y con la tendencia del espesor, la cual incluye el cambio en
el espesor debido al suministro o remocién de calor (a través del laplaciano del
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calentamiento superficial). En consecuencia, el impacto de los filujos de calor
sobre la tendencia de vorticidad en la superficie depende de la distribucién del
calentamiento, relativo a los procesos de la escala sindéptica dominantes.

S1 la atmésfera ya estuviera suficientemente humeda (debido a flujos
precedentes) el efecto de nuevos flujos concurrentes serla pequefio. Por oiro
lado, cerca de las costas orientales de los continentes, donde la modificacién
de las masas de aire es rapida, el efecto de los flujos concurrentes puede ser
mayor. Posiblemente é&ste sea el caso también de la discontinuidad entre el hielo
marino y el océano abierto. Ademas, los flujos de calor sensible pueden también
ejercer un efecto positivo a través de frontogénesis costera Yy ciclogénesis
secundaria inducida por la yuxtaposicién de aire calentado desde abajo por el
océano caliente, y aire frio no modificado cercano a la costa (Uccelini et al,
1987).

De acuerdo a una reciente teoria propuesta por Emanuel (1986) Yy Emanuel Yy
Rotunno (1988), la adicién de calor provista por los flujos superficiales Juega
un rol relevante en el rapido desarrollo de las tormentas tropicales, Yy también
de las bajas polares. Estos autores sugieren que los flujos superficiales de
calor y humedad elevan considerablemente la temperatura potencial equivalente
del aire que penetra en el ciclén, ejerciendo una significativa influencia en su
intensificacién., Sin embargo Kuo y Reed (1988), al describir una serie de
simulaciones numéricas de un ciclén marino explosivo, muestran que los flujos
superficiales no tuvieron un impacto significativo sobre el desarrollo durante
la etapa de rapida profundizacién de la tormenta. La conclusién es que el
mecanismo postulado por Emanuel y Rotunno no es una condicién necesaria para la
profundizacién explosiva.

5.2 Forzante mecanico

La turbulencia no solamente estA causada por los flujos superficiales de
calor, sino ademas por la mezcla debida a la cortante del viento. Overland
(1985) destaca que la produccién de turbulencia en la capa limite de las altas
latitudes se debe principalmente a la cortante vertical del viento horizontal.
Si se enfatiza el rol del perfil vertical de la velocidad del viento, teniendo
en cuenta el efecto de la rotacién terrestre,-la capa limite planetaria puede
ser considerada como la capa de ‘EKman. En la capa limite la cantidad de
movimiento se transfiere principalmente por turbulencia, La fuerza de viscosidad
vertical es comparable en magnitud a la fuerza de Coriolis y a la fuerza debida
al gradiente de presién. Cualitativamente las caracteristicas mas notables de la
capa de EKman son:

a) el viento tiene una componente qirigida hacia las presiones menores,
b) el flujo vertical de masa en el tope de la capa es igual a la convergencia
horizontal de masa, y

c) la velocidad vertical en el tope de la capa es proporcional a la vorticidad
geostréfica,
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Si bien la estructura detailada de la atmésfera inferior en realidad es bastante
diferente de la espiral de EKman, en la atmésféra real se observa, como predice
esa teoria, que el transporte de masa horizontal en la capa llmite esta dirigido
haclia las bajas presiones (Holton, 1979).

Estudios realizados para tormentas ocednicas (Fleagle y Nuss, 1985) muestran
que la distribucién de la velocidad vertical en el tope de la capa limite esta
determinada principalmente por la convergencia de EKman, inducida por la
friccién superficial. En Fleagle et al. (1988) se discute que la interaccién
entre la capa limite y la atmésfera libre estd principalmente confinada a las
regiones con ascenso de aire a lo largo de las superficies frontales. Estas
regiones estan caracterizadas por una gran convergencia de Ekman. Aunque la
interaccién con la atmosfera libre puede ocurrir de varias maneras, €l proceso
dominante por el cual la capa limite influye en la escala sinéptica es la
relacién entre la convergencia cerca de superficie inducida por friccién y la
asociada al transporte vertical de calor y humedad en las regiones con ascenso
de aire.

Existe evidencia de que un decrecimiento de la longitud de la rugosidad del
hielo marino antartico, est& asociada con caldas locales en la presién en
superficie. Como fue mencionado en el capitulo 1, Mitchell y Senior (1989)
realizaron varias simulaciones numeéricas de la climatologla del invierno
antartico. Encontraron que un cambio en la rugosidad del hielo contribuye a la
reduccién de la presién en superficie en las altas latitudes. Otros varios
estudios numéricos intentaron determinar la influencia de las variaciones de la
extensién del hielo marino en el antartico y en el artico. Sin embargo, eén estos
trabajos, al remplazarse el hielo por agua liquida se alteraron también
fuertemente los flujos turbulentos de calor; es decir, no se aislaron los
efectos de la {friccién en superficie,

Es infrecuente encontrar estudios de sensibilidad al forzante mecanico
superficial realizados con modelos regionales de alta resolucién. Por ejemplo
Kuo y Reed (1988) intentaron determinar cuantitativamente los forzantes y
procesos fisicos responsables del desarrollo de un ciclén explosivo en el
Pacifico Norte. Esta tormenta, descripta por Reed y Albright (1986), presenta
algunas caracteristicas similares al caso estudiado por nosotros. XKuo Yy Reed
consideraron poco significativo el impacto de la rugosidad del océano, a pesar
de que al eliminar la friccién superficial del océano, encontraron que se
produce una profundizacién adicional de unos S a 7 hPa. Si bien se demostré que
en ese sistema la liberacién de calor latente fue esencial para su rapido
desarrollo, en las simulaciones empleadas para testear la rugosidad se tomé una
atmésfera seca.

Las tormentas extratropicales como las presentadas aqui, se generan sobre el
océano abierto y después de algunas horas penetran en la regién cubierta por
hielo, 0 bien se generan directamente sobre la banquisa. E! mejor entendimiento
de estos ciclones por cierto exige un mayor estudio del rol del hielo como
forzante mecanico superficial en las altas latitudes. La rugosidad de la
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superficie y los coeficientes de arrastre sobre el hielo marino son mayores que
sobre el océano abierto. Este hecho debe ser representado en la parametrizacién
de la capa limite para determinar los efectos del campo de nhielo, ya sea para
pronésticos del tiempo, o para modelos de escala climatica, En nuestiro caso,
interesados en 1los problemas del pronéstico del tiempo, Investigaremos la
respuesta de la atmésfera en un tiempo finito a la rugosidad del hielo que cubre
la AntaArtida y los mares adyacentes.

5.3 Experimentos nrealizados

La tabla I presenta un resumen de los experimentos realizados. Los primeros
tres (Termo, Suaveyc Y NoHielo) fueron diseflados para testear la sensibilidad a
las caracteristicas de la banquisa. Estos experimentos se aplicaron tanto a la
tormenta del Pacifico como a la tormenta desarrollada sobre el Weddell. En el
primer caso se podrd ver el impacto sobre un ciclén en estado maduro, y en el
segundo, la influencia de la banquisa en la etapa de formacién.

5.31 FExperimento Termo

Las regiones donde el hielo tiene poco espesor, son una fuente de "buoyancy"
para la baja tropésfera. En particular, en las reglones cercanas al borde
hielo-océano abierto, se sabe que es grande la variabilidad espacial y temporal
de los flujos superficiales. Estas zonas con relativamente altos flujos de calor
tenderan a incrementar el acoplamiento entre la superficie y la atmosfera libre.
Los modelos numéricos de la atmésfera han tradicionalmente usado condiciones de
superficie (temperatura de superficie sobre el mar, espesor y distribucién del

hielo marino) fijas, despreciando asl los efectos de una variacién en estos
forzantes.

De acuerdo a Miyakoda y Sirutis (1983a), la especificacién del espesor del
hielo es el parametro mas relevante en el modelado numeérico del balance de
energla sobre el mar helado. Un espesor constante de dos metros es en general
asumido por el modelo LAHM para calcular el flujo de calor a través del campo de
hielo. Otros modelos tales como el modelo global de la Meteorological Office
(Gran Bretafia), usado por Mitchell y Senior (1989) para simular la climatologla
del invierno antaArtico, también toman un valor de dos metros. En el hemisferio
norte el espesor del hielo marino es apreciable, pudiendo superar ese valor:
Hibler (1979) da un espesor promedio de 3 a 4 metros. Este espesor, si Dbien
puede ser adecuado para e] Artico, resulta excesivo para el hielo antartico.
Segan recientes observaciones la mayor parte del hielo marino antartico es

relativamente delgado, con un valor medio quizads de sélo medio metro en invierno
(Allison, 1989).

Al variar el espesor del hielo se modifica, por la ecuacién (4.12), la
temperatura de superficie sobre el mar helado. En consecuencia, por la ecuacién
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(4.3), varila el flujo de calor sensible, A su vez, se altera la tasa de
evaporacién (4.4) pues q(Zg) es la relacién de mezcla de saturacién evaluada
a la nueva temperatura de superficie. La presencia de hielo en el mar reduce
substancialmente la transferencia de calor sensible y latente desde el océano
hacia la atmésfera.

En la simulacién Termo se toma el caso extremo en que el espesor del hielo
marino sea cero; en cambio en el Control, se considera un espesor de 2 m, que es
mayor al observado. Asl, en el caso Termo se permite la transferencia vertical
de calor sobre hielo marino entre la superficie y la atmésfera, en tanto que en
el Control este intercambio estA fuertemente reducido. En ambos experimentos la
rugosidad del hielo es la misma (Zg= 0.1682 m). Comparando la solucién Termo
con el Control se podra determinar cémo influye la banquisa como forzante
termodinamico,

5.3.2 Experimentos SU&V&HC Yy NoHielo

El objetivo del segundo experimento de sensibilidad (caso Suaveyc) es estudiar
el efecto de la rugosidad del hielo en la Antartida. Este experimento asume
hielo aerodindmicamente suave (rugosidad Zp=0.001682 m), mientras que la
Antartida y la Dbanquisa en el Control son aerodinamicamente rugosas
(Zg=0.1682 m). Se utilizé la misma distribucién de hielo marino que en las
simulaciones anteriores (climatolégica de setiembre), con un espésor uniforme de
dos metros. La menor rugosidad produce una disminucién en los coeficientes de
intercambio Cp y Cy sobre hielo marino y sobre continentes (no sobre océano
abierto), factores que aparecen en las expresiones (4.1) a (4.4) de los flujos
superficiales de cantidad de movimiento, calor sensible y humedad. En
consecuencia, se producirda un menor intercambio turbulento vertical en la capa
de superficie.

En el caso Suaveyc no sélo es afectado el flujo de cantidad de movimiento sino
tambieén el flujo de calor. Sin embargo, dado que el hielo permanece con un
espesor muy grande, el efecto de aislante térmico se mantiene y el intercambio
de calor continuarad siendo muy limitado. En definitiva, la modificacién
realmente significativa que se introduce es en el intercambio de cantidad de
movimiento sobre hielo.

El modelo toma una altura de la rugosidad del hielo marino de Zp=0.1682 m.
Este valor coincide con el promedio anual para continentes en latitudes medias.
Como referencia podemos compararlo con las rugosidades consideradas en otros
modelos. Por ejemplo, el modelo global del BMRC (Australia), toma un valor de
Zg de 047 m sobre tierra Yy 0.004 m sobre hielo marino (Hart, 1989). El
modelo de circulacién general de la Meteorological Office (Gran Bretafia) usa 0.
m sobre tierra y mar helado (Mitchell y Senior, 1989).

Los valores de Cp estimados por el modelo son elevados, comparandoles con las
observaciones antes mencionadas. En el caso Suaveyc se redujo cien veces la
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altura de la rugosidad (Z,=0.001682 m). Si bien parecerla a priori poco realista
reducir tanto Z, hay que tener en cuenta que el modelo "siente" el cambio a
través de Cp, que depende del logaritmo de Z, (In(Zy)). El coeficiente de
arrastre disminuyé en esta simulacién unas tres veces su valor original. En la
mayor parte de la banquisa varla entre 1.0x1073 y 1.5x1073, excepto en las zonas
donde la estabilidad estAtica es muy alta, donde toma valores aun menores, Estos
valores son compatibles con mediciones tomadas baJo condiciones de hielo suave.
En este experimento las condiciones aerodinamicas de las superficies del océano
abierto y del hielo marino son similares, desapareciendo la abrupta
discontinuidad presente en el Control en el borde de la banquisa.

El siguiente experimento (NoHielo) es una combinacién de los casos Termo Yy
Suaveyc. La zona de la banquisa presenta ahora condiciones semejantes a las del
mar abierto. Al tomar 7Zp=0.001682 m y espesor del hielo nulo, es una
superficie aerodinAmicamente suave y que no inhibe los flujos de calor sensible
Yy latente. Si bien similares, las nuevas condiciones no son equivalentes a las
del océano abierto, pues la rugosidad es fija (en el océano, en cambio, depende
de la velocidad del viento).

5.3.3 Experimentos adicionales

Dado que la fase de desarrollo explosivo del primer ciclén ocurrié sobre el
océano, se realizaron tres simulaciones en las cuales se alteran los flujos
superficiales de calor y cantidad de movimiento también sobre el océano (ver
tabla I).

Como se discutié en el capitulo 4, los flujos superficiales de calor asociados
con la tormenta AB inicialmente son deébiles, pero a medida que el ciclén cobra
intensidad también crecen los flujos. Estos son marcadamente positivos en el
sector frio del sistema Yy deébilmente negativos por delante del ciclén, en la
regién afectada por la adveccidédn calida. Esto hace que disminuya el contraste de
temperatura, obstaculizando un mayor desarrollo. Sin embargo, se vié también que
los flujos pueden tener un efecto favorable al calentar y humedecer el aire que
circula cerca del océano y que luego gana altura cerca del frente.

Con el obJjetivo de determinar cual de estos efectos (negativo o positivo)
domina, se realizé una simulacién en la cual se eliminaron los flujos de calor
superficiales en todo el dominio (caso SFC, Sin Flujos de Calor). La rugosidad
de la superficie (tanto para el hielo y los continentes c¢como para el océano) y
las caracteristicas de la banquisa se -conservan como en el Control.

El segundo experimento es analogo al anterior, pero eliminando en este caso
los flujos superficiales de cantidad de movimiento en todo el dominio del modelo
(caso SFM, Sin Flujos de Cantidad de Movimiento). En el océano 1la
parametrizacién de 1la rugosidad es distinta que sobre hielo marino o
continentes. Sobre el océano depende de la intensidad del viento, mientras que
en el otro caso es fija. Teniendo en cuenta los fuertes vientos que se formaron
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cerca de la superficie del mar, la simulacién SFM resulta interesante para
explorar el efecto de la rugosidad del océano durante la etapa de profundizacién
explosiva. Este experimento también se realizé para el ciclén formado sobre la
banquisa.

Por ultimo, se realizé otro experimento para explorar con mas detalle la
importancia de la friccién superficial (caso Suaveyco) en el cual los valores
de rugosidad superficial para el océano y para continentes y hielo marino,
fueron reducidos al 1% del valor control (tabla I). Es decir, este experimento
es similar al Suaveyc, pero en este caso se reduce la rugosidad no sélo sobre la
banquisa y los continentes, sino también sobre el océano.

5.4 Sensibilidad de la tormenta generada sobre mar abierto
a las caracteristicas del hielo antartico

S.4.1 Resultados del experimento Termo

La primera tormenta se generd sobre el océano abierto y alcanzé su maxima
intensidad cerca del borde de la banquisa, donde se encuentran los maximos
flujos superficiales de calor, sugiriendo una posible influencia térmica desde
la capa de superficie,

El efecto inmediato en el caso Termo es un brusco aumento de la temperatura en
superficie sobre el mar adyacente a la AntaArtida. El aire al abandonar el
continente antartico sufre un muy intenso calentamiento en la costa. Este
ascenso de temperatura afecta la zona fria del sistema. El calentamiento se
extiende en forma de domo sobre el Mar de Bellingshausen, por debajo de los 750
hPa. Como consecuencia disminuye la baroclinicidad al disminuir el contraste
térmico con el sector caliente del sistema. E! maAximo calentamiento sobre la
capa limite (unos 9°C en 850 hPa) ocurre al sudeste de la peninsula, debido a
muy fuertes flujos de calor en la costa adyacente, vientos del este y una
abrupta pendiente topografica que obliga al aire calentado en superficie a
cobrar altura rapidamente. En el caso Termo, los flujos negativos de calor
sensible se mantienen sobre el sector caliente del sistema sin mayores
modificaciones. Sobre el Mar de Weddell los flujos de levemente negativos
pasaron a ser ligeramente positivos.

Los flujos de calor positivos son muy intensos, pero estan concentrados en un
estrecho sector paralelo a la costa. Los maximos valores, cercanos a los 500
wm™2, se alcanzan en la zona donde mayor es la velocidad del viento que
sopla desde el sur. MAs al norte, los flujos se debilitan rapidamente pues el
aire ya fue calentado inmediatamente al abandonar el continente. En particular,
al norte de la banquisa los flujos son bastante menores que en el Control.

La formacién de vapor sobre el agua depende principalmente de 1o baja que esté
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la temperatura del aire respecto a la temperatura de superficie. En el caso
Termo el aire puede contener mas vapor, debido al aumento de temperatura que se
registra, pero aun as!{, la cantidad de vapor que se requiere para saturar de
humedad el aire proveniente del continente es pequefia. Al soplar viento muy
frio sobre la superficie relativamente caAlida del Mar de Bellingshausen, la
evaporacién del agua proporciona mas humedad de la que el aire puede contener,
condensandose el exceso en forma de gotitas o cristales de hielo, formandose
niebla(®), El aire estd demasiado frio para contener mucho vapor de agua.

Las diferentes condiciones en el calentamiento desde superficie causan una
variacién del peso por unidad de volumen (pg) del aire sobre la 2zo0na
afectada. Al ser calentado el aire en contacto con la superficle, es mds
liviano, aumentando la fuerza ascensional ("buoyancy" -pg) Yy Ppor lo tanto
tendiendo 2a incrementar la interaccidén entre la capa de superficie y 1la
atmésfera libre,

Se obtuvo una generalizada disminucién de la presién en superficie en toda la
zona cubierta por hielo. No obstante, la trayectoria del centro de la baja en
superficie practicamente es la misma que en el Control. En la £ig.5.ib se
observa la distribucién de 1la diferencia de presién a las 48 horas. La
disminucién es mas notoria en las zonas en que son maximos los flujos de calor
ascendentes, sobre todo al sur de la Peninsula en el Mar de Weddell, donde se
alcanza una diferencia de 12 hPa a las 48 horas. En el Mar de Bellingshausen,
inicialmente la mayor diferencia se da cerca de la costa y lejos del centro de
la Dbaja. Posteriormente esta perturbacién es advectada hacia el noreste. En
tanto, el centro del ciclén y el sector caliente del sistema resultan poco
afectados. El calentamiento superficial tiende entonces a formar un ciclén menos
profundo, dado que la disminucién de presién es despreciable en el centro de la
baja, pero bastante marcada en el sector frio del sistema y al sur de la
Peninsula. En general, las zonas de maximo decrecimiento de la presién coinciden
con las zonas de maximo calentamiento sobre la capa limite.

(¥)Nota: Las nieblas de vapor se forman facilmente sobre 1as aguas abiertas de
las regiones polares en invierno. Este tipo de niebla, a veces recibe el nombre
de humo del Mar Artico. El agua estd a la temperatura de fusién del agua de mer
(-2°C) mientras que la temperatura del aire puede estar cercans a8 -30°C. lLa
evaporacién en estas circunstancias es rapida y la humedad adquirida satura un
gran volumen de aire que circula sobre el agua no congelada. Dado que Ia
evaporacidn absorbe calor del agua (enfridndola) y ademas 13 superficie cede
calor sensible, puede ocurrir que el agua se congele, cerrando una fuente de
calor y humedad para €1 aire. En tal caso se producirla una interaccién de tipo
negativo: sus efectos tienden 8 oponerse a las causas. Sin embargo, podria
ocurrir que 108 movimientos del hielo y ls circulacidn del agua bajo el hielo,
vayan remplazando el agua cuya superficie se ha enfriado y las zonas abiertas
puedan mantenerse ain con esta pérdida de calor.
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La f1g.5.2 muestra la energla cinética en un corte vertical en la direccidn
oeste—este sobre el hielo marino a través del centro del ciclén a las 36 horas
(6-00Z). La posicién de la baja en superficie esta sefialada con la letra B. La
energla cinética estA principalmente concentrada al este de la baja. El jet estd
situado en 65°0, cerca del nivel 300 hPa. El panel b-muestra la diferencia entre
la simulacién Termo- y el Control. Si bien surgen tanto pequeflos aumentos como
disminuciones, en el balance la turbulencia térmica en las capas bajas tiende a
disminuir 1la energla cinética sobre el hielo marino. Los mayores cambios se
producen por delante de la baja, en el sector de maximo ascenso. La perturbacién
llega a afectar la zona del Jjet, aunque en poca magnitud.

El impacto sobre la dindmica del sistema se puede apreciar mediante la
vorticidad relativa. La f£ig.5.3 presenta el mismo corte vertical que la £ig.5.2,
pero para la vorticidad relativa. Los cambios son claramente poco significativos
sobre todo por encima de los 900 hPa, implicando que el desarrollo en la
tropésfera media y superior no varla en ambas simulaciones. Los cambios en la
estructura vertical del sistema estan totalmente restringidos a la capa llmite.
Hay que tener presente, sin embargo, que el ciclén estd ya en su etapa madura.

La gran turbulencia que provoca el calentamiento superficial tiende a destruir
el frente {frio cerca de la superficie, y la vorticidad ciclénica que tiene
asociada. En la simulacién Termo la vorticidad relativa sobre el centro de la
baja es menos ciclénica. Es decir, alrededor de la baja en superficie el
movimiento tiende a desacelerarse, No obstante, estos cambios son de una
magnitud pequefia y no alteran el desarrollo general del sistema.

S.4.2 Resuitados de los experimentos Suaveygc ¥ NoHielo

Estos experimentos exploran el impacto de la reduccién de la rugosidad de la
banquisa. Las diferencias entre las simulaciones CcControl y Suaveyc éestan
limitadas principalmente a la regién al sur del borde de la Dbanquisa. NoO
obstante, hay también algunos pequeflos cambios sobre Sudamérica (dado que se
cambié la rugosidad de los continentes), que no serdn discutidos aqul., Respecto
a la influencia de ese continente, en OKMM se describen algunos experimentos
adicionales, encontrandose que el sistema es practicamente insensible a 1la
topografia de Sudamérica.

La fuerza de friccién es principalmente una fuerza que se opone al movimiento.
Luego, la reduccién de la rugosidad superficial resulta en vientos mas intensos
cerca de superficie, con incrementos que superan los 6 ms~! en algunas zonas. En
particular, en el caso Suaveyc aumenta la intensidad del flujo calido por
delante de la baja. En esa regién, la energia cinética aumenta en todo el
espesor de la tropésfera (fig.5.2¢), aunque la magnitud del aumento es
relativamente poco significativa comparandolo con la energla cinética que
desarrolla el Jet.

La fig.5.4 muestra el campo de divergencia (al sur de 60°S) sobre la capa de



_82_

superficie para la simulacién Control, y las diferencias con los casos Termo y
Suaveyc. La figura corresponde a las 24 horas (5-12Z), cuando el centro del
ciclén (marcado con la letra B) se encuentra cerca del borde de la banquisa., En
el caso Termo (panel b) solamente aparecen diferencias apreciables al sur de la
Peninsula, coincidiendo con flujos muy intensos de calor en esa regién.

El efecto inmediato de reducir la rugosidad del hielo es modificar el
transporte de Ekman. Cerca del centro del ciclén, el transporte de EKman y la
convergencia asociada, se reducen en el caso Suaveyc (panel c). Esto conduce a
una disminucién del efecto de "spin-down"; es decir, la menor rugosidad tiende a
producir una baja ligeramente mAas profunda. Otra consecuencia es un
decrecimiento de los movimientos verticales sobre la capa limite.

Las principales diferencias ocurren sobre el continente antartico y sobre el
borde del hielo marino. En el caso Suaveyc decrece el contraste de rugosidad
entre el océano y el hielo y, en consecuencia, también decrecen la convergencia
y la divergencia forzadas cerca del limite de la banquisa(x), En tanto, sobre el
continente, la distribucién geografica de las regiones de convergencia Yy
divergencia no se modifica, pero son mas intensas.

El principal efecto de las fuerzas viscosas en la atmésfera inferior es crear
una circulacién secundaria superpuesta a la circulacién principal del sistema,
para la cual la velocidad vertical en el tope de la capa limite es proporcional
a la vorticidad relativa en ese nivel. Su rol es producir un lento flujo hacia
el centro del vértice. Su intensidad puede ser Juzgada con la £ig.5.3, que
muestra la diferencia de vorticidad relativa entre los casos Suaveyc Y Control,
en un corte vertical a traveés del centro del ciclén a las 36 horas., Las
diferencias por encima de 800 hPa son despreciables, implicando que en los
niveles medios y superiores, la etapa madura del sistema tuvo la misma evolucién
en las dos simulaciones. En los niveles bajos, el caso Suaveyc tiene una mayor
vorticidad ciclénica cerca de superficie, alrededor del centro del ciclén. Por
detras de la baja se observa una anomalla positiva (es decir, la vorticidad en
el caso Suaveyc es menos ciclénica), vinculada a la menor convergencia sobre la
baja, y al decrecimiento de los movimientos verticales asociados. No obstante,
el efecto que domina en la tropésfera al oeste de la Peninsula, es un aumento
neto de la vorticidad ciclénica, pero poco significativo.

(x)Nota: En el Control (panel &; psra una descripcidn mas completa de este
campo, ver capitulo 4) existe una gran diferencia entre los coeficientes de
arrastire sobre océano abierto y sobre hielo marino. Sobre 18 banquisa la
friccion superficial es mas significativa y 1os vientos que soplan hacia el sur
tienden a ser convergentes en el borde de la banquisa (al este de la baja), Yy
108 que soplan hacia el norte, divergentes (al oeste de la baja).
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El espesor de dos metros para la capa de hielo marino no fue modificado y éen
consecuencia los flujos de calor casi no se modifican. Si bilen de pequefia
magnitud, al menos cualitativamente 1os principales cambios se dan en el sector
caliente del sistema, cerca del borde de la banquisa. Al ser menos rugoso el
caso Suaveyc, disminuye la turbulencia mecanica y el aire cede menos calor hacia
la superficie. Recordando que en la simulacién Termo los flulJos negativos no
varian respecto al Control, se encuentra que sobre la intensidad de los flujos
de calor hacia abajo, no influye el espesor sino la rugosidad del hielo.

En el caso Suaveyc hay un mayor calentamiento sobre la capa limite en la costa
antartica y al sur de la Peninsula. Este calentamiento se debe a la mayor
adveccién callente sobre esa zona debida, principalmente, a la intensificacién
de los vientos, Contribuyen, en menor medida, los menores flujos superficiales
de calor hacia abajo. Esta adveccién calida es forzada a ascender, dado que la
penetracién en el continente es obstaculizada por la presencia de la topografla
Yy los vientos catabAticos, como se especula en Mitchell y Senior (1989).
Asociada con este aumento del flujo del norte, en la fig.5.4c se observa un gran
aumento en la convergencia al sudoeste de la Peninsula,

El efecto de una menor rugosidad superficial sobre la presién a nivel del mar,
seria tender a formar una baja mas profunda, dado que se disminuye el transporte
de masa hacia el centro del ciclén, Sin embargo, la principal disminucién en la
presién no se registra sobre la baJja, sino cerca de la costa del continente. La
f1g.5.4c muestra las diferencias en l1la presién a nivel del mar respecto al
Control, a las 48 horas. La principal disminucién (7.8 hPa) coincide con la zona
en que converge la adveccién calida al sudeste de la baja en superficie, EI
mayor responsable de la disminucién de presién no es, por tanto, la reduccién
del transporte de EKman, sino el ascenso forzado del flujo del norte al llegar
al continente. La forma de la anomalla es completamente similar al aumento de
temperatura sobre la capa limite., Como la mayor disminucién de presién no es en
el centiro del ciclén, sino al sur y en sus flancos, la baja en el caso Suaveyc
es algo mas "chata". Respecto a la trayectoria seguida por la tormenta, €s muy
similar al Control.

En el caso Termo, al reducirse el espesor del hielo hasta cero, se vio que el
calentamiento superficial se opone a un mayor desarrollo ciclénico al reducir la
baroclinicidad en las capas bajas. Se produjo un decrecimiento en la energla
cinética y en la vorticidad ciclénica. En el caso Suaveyc, al reducirse la
altura de la rugosidad en los hielos antarticos, se Vvio que se produce un
incremento en la energia cinética y en la vorticidad ciciénica del! sistema. Si
el campo de hielo del modelo fuese remplazado por agua liquida o por hielo
uniforme y suave de poco espesor, se alterarlian simultAneamente 1los flujos
superficiales de calor y cantidad de movimiento . Este caso esta representado
por 1la simulacién NoHielo y permite explorar si la banquisa actua como un
forzante que favorece o se opone al desarrollo. En general las perturbaciones
que aparecen en el campo térmico son muy similares a los del experimento Termo,
mientras que las diferencias en el campo de movimiento son semejantes a las del
caso Suaveyc. Se produce un decrecimiento en la presién a nivel del mar
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(f1g.5.1d) de una magnitud y extensién semejantes a las del caso Termo, pero con
las maximas variaciones situadas sobre la costa como en el caso Suaveyc. Las
diferencias que se observan en la energla cinética (fig.5.2d) y en la vorticidad
(f1g.5.3d) son cualitativamente semejantes al caso Suaveyc. No obstante, tienden
a compensarse los efectos y el resultado neto sobre la evolucién del sistema es
Practicamente nulo.

5.5 Sensibilidad de la tormenta generada sobre mar ablerto
& Jlos flujos superficiales sobre el océano ablerto

554 Resultados de los experimentos SFC, SFM y Suaveycof*)

Dada la poca sensibilidad que mostré la tormenta oceadnica a cambios en las
caracteristicas de los flujos superficiales sobre 1los hielos antarticos,
posiblemente porque la tormenta penetra en la banquisa ya madura, se creyd de
interés estudiar la influencia de estos procesos sobre el océano.

El experimento SFC (Sin Flujos de Calor) se realizé con el fin de determinar
si los flujos superficiales de calor y humedad son un forzante que favorece 0 no
al desarrollo de este ciclén. Los cambios que introduce en la estructura de la
atmésfera este forzante pueden ser observados a través de cortes verticales en
la zona frontal. La fig.5.5a muestra un corte vertical perpendicular a la zona
frontal sobre el océano abierto, para el Control a las 30 horas, de temperatura
potencial y velocidad vertical (w). El segundo panel (5.5b) exhibe Ja
diferencia de w entre el Control y el experimento SFC. La solucién Control
es tipica de los frentes frios como ya fue mencionado en la seccién 3.4, Por
delante de los mayores gradientes horizontales de temperatura potencial se ubica
la principal zona de movimientos verticales ascendentes (w negativo),
maximos cerca del nivel 500 hPa, mientras que por detrds del frente frio se
tienen movimientos descendentes.

En el experimento SFC surgen tanto aumentos como disminuciones en el campo de
velocidad vertical respecto al Control. Sin embargo los cambios son de una
magnitud pequefia, especialmente por encima de 850 hPa. En particular, en la zona
de ascensos por delante del frente las variaciones son insignificantes. Respecto
al campo térmico, en el Control los gradientes de temperatura en el sector frio
cerca de superficie, son Dbastante débiles debido principalmente a los flujos de
calor desde el octano, que tienden a calentar la zona con adveccién fria en los
niveles inferiores de la atmésfera. Por el contrario, en la simulacién SFC los
gradientes horizontales son considerablemente mayores por detrads del frente

(x)Nota: Los tres experimentos que se describen a continuacidn estan incluidos
en el trabajo de OKMM,



PRESION A NIVEL DEL MAR

Control (6-12Z) Suaveygc-Control

-30

(b) Termo-Control (a) NoHielo-Control

-118°

Figura 5.1: Tormenta generada sobre mar abierto, el 6-122Z: presién
a nivel del mar de la simulacién Control (panel a, cada 4 hPa); Y
diferencias (cada 1 hPa) con las simulaciones (b) Termo, (c) Suaveyc Y (d)
NoHielo.
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Figura 5.2: Tormenta generada sobre mar abierto, el 6-00Z: corte
vertical de la energla cinética de la simulacién Control (panel a, cada 50
més~2) a traveés . del centro del ciclén (marcado con la letra B) a lo 18rgo
del paralelo 69.5'S; y diferencias (cada 10 m2s~2) con las simulaciones (b)
Termo, (¢) SuaveHc Yy (d) NoHielo.
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Figura 5.3: Tormenta generada sobre mar abierto, el 6-00Z: corte
vertical de la vorticidad relativa de 1a simulacién Control (panel a, cada
2x10-9s-1) a lo largo del paralelo 69,5, a8 través del centro del ciclén
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simulaciones (b) Termo, (c) Suaveyc y (d) NoHielo.



DIVERGENCIA EN LA CAPA LIMITE

(a) Control (5-122)

Figura S5.4: Tormenta generada sobre mar abierto, el 5-12Z:
divergencia en el nivel sigma inferior del modelo. EI primer panel
corresponde a 13 simulacién Control (isolinea cero en linea gruesa Yy desde
+1x1079s-1,  cada 2x10"Ss-!), EI centro del ciclén (marcado con la letra B)
estd cerca del borde de 1a Dbanquisa. Los valores negativos indican
convergencia, y los positivos divergencia. Las diferencias (cade 1x10-93-1)
con las simulaciones (b) Termo y (¢) Suaveyc, estdn tomadas sélo en ls 20na
de la Dbanquisa: entre los paralelos 60'S y 80'S, y los meridianos 100 vy
40-0.



frio, aumentando el contraste de temperatura (es decir, no se destruye la
baroclinicidad de las capas bajas como en el Control). Evidentemente, esto es
asl debido a que el aire proveniente de la Antartida no es calentado desde
superficie al abandonar la banquisa. En la vertical, las diferencias aparecen
casi exclusivamente cerca de la superfice, Por encima del nivel 800 hPa,
practicamente no se registran cambios.

La confirmacién del impacto despreciable de los flujos de calor sobre la
evolucién del ciclén se encuentra en la £ig.5.6. Esta figura muestra la
evolucién temporal del maximo de la energla cinética promediada en la vertical
para el analisis, el Control y diferentes experimientos. La llnea
correspondiente a la simulacién SFC practicamente coincide con la del Control,
seflalando que los flujos de calor superficiales virtualmente no tienen ningun
impacto sobre la energla cinética total de la tormenta.

En el caso SFM (Sin Flujos de Cantidad de Movimiento) fueron suprimidos los
flujos de cantidad de movimiento desde la superficie, para determinar la
influencia de la superficie del océano como forzante mecanico. El corte vertical
a través de la zona frontal (fig.5.5b) muestra por un lado que el campo de
temperatura es poco sensible a esta variacién, en particular conservando el
débil gradiente horizontal en superficie, similar al Control. Por el contrario
el campo de movimiento vertical se ve substancialmente afectado. La ausencia de
flujos de cantidad de movimiento en la superficie altera 1a dindmica de la
tormenta no so0lo en la capa limite, sino a través de todo la tropdsfera, aunque
los mayores cambios se observan por debajJo de los 700 hPa. En esa capa, las
velocidades verticales del caso SFM son de menor magnitud que en el Control,
tanto en la rama ascendente como en la descendente de la circulacién frontal.
Este hecho se debe a la ausencia de transporte de EKkman en el caso SFM, En la
tropésfera media y superior, en tanto, las velocidades verticales tienden a
incrementarse en forma similar a los resultados de Valdes y HosKins (1988) para
un sistema baroclinico sin friccién superficial,

El efecto sobre el desarrollo general de la tormenta fue un notable incremento
en su lintensidad, como se observa a través de la evolucién de la energla
cinética (£fig.5.6), que en este caso no sélo sobrepasa a la energla cinética del
Control, sino también a la del analisis, También se aprecia la intensificacién
en el aumento de la circulacién vertical en las capas medias y altas (f£ig.5.5).
Comparando 1los paneles de esa figura resulta claro que la disminucién de la
friccién superficial tuvo consecuencias mas importantes para la intensificacién
de la tormenta oceanica que la eliminacién de los fluJos de calor.

En el caso Suaveycgo (Hielo, Continentes y Océanos "suaves") se reducen cien
veces los coeficientes de rugosidad, respecto a los valores usualmente tomados.
En esta simulacién disminuye la presién a nivel del mar minima, acercandose a la
del analisis, pero la trayectoria de la tormenta practicamente coincide con la
del Control. En la fig.5.7 se observa la evolucién temporal de la minima presién
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a nivel del mar para el analisis, el Control y los casos Suaveyc, Suaveygco Y
SFM. Como cabla esperarse, el caso SFM es el que mas se aparta del Control,
alcanzando una presién a nivel del mar minima 20 hPa mas profunda que ¢l Control
Yy 10 hPa mas profunda que el analisis,

Al reducir la rugosidad del océano, el sistema presenta presiones menores en
todo el periodo, profundizandose unos S hPa mas que en el Control al cabo de las
primeras 30 horas (sobre océano abierto) y aproximadamente otros 3 hPa sobre la
banquisa. Como en el caso SFM, el principal impacto de la reduccién de la
rugosidad del océano en el caso Suaveycg €s un aumento en la intensidad de los
vientos, El incremento de la energla cinética maxima del sistema alcanza una
intensidad intermedia entre el Control y el analisis (f1g.5.6). La inmediata
variacién en la energia cinética promediada en la vertical es un indicador de la
rapidez con que toda la tropésfera responde al cambio en la rugosidad en
superficie en los experimentos SFM y Suaveyco. Este hecho seflala la existencia
de una vinculacién entre 10s procesos de superficie y el Jjet en los niveles
superiores en las regiones de maximo ascenso.

La fig.5.8 confirma que la variacién de energia cinética efectivamente ocurre
en todo el espesor de la tropésfera. El primer panel representa la distribucién
vertical de la energlia cinética para la simulacién Control el 5-12Z, en un corte
hecho a través del centro de la baja. El segundo panel muestra el déficit de
energlia cinética del Control respecto del andlisis (hay un ligero desfasale
entre los dos campos, pero en balance hay un déficit neto en la simulacién
Control)., La deficiencia de energia no se limita solamente a las capas cercanas
a la superficie donde la friccién tendria el impacto mas directo, sinho que se
extiende a través de toda la tropésfera.

Los restantes dos paneles muestran el cambio en la energla cinética respecto
al Control que se obtienen en los experimentos SFM y Suaveyco- Desde un punto de
vista cualitativo, los resultados en ambos experimentos son completamente
similares. El mayor aumento de energla cinética se tiene cerca de la superficie,
como es de esperar al eliminar o disminuir la resistencia al flujo en el borde
inferior. Sin embargo, también se produce un aumento de energia cinética sobre
la capa limite, que se extiende hasta los niveles superiores de manera bastante
uniforme, influyendo sobre la intensidad del jet.

Diferentes procesos flsicos podrian ser responsables del aumento de energia
cinética por encima de la capa limite. Primeramente, el gran incremento en los
vientos de 1los niveles inferiores tenderia a hacer a todo el Jet mas
barotrépico, con una adveccién vertical de energla cinética reducida debido a
gradientes verticales de energla cinética mas pequefios y/o, como sSe ha visto en
la £1g.5.5, debido a velocidades verticales reducidas en las capasg bajas. La
energla cineética también puede variar debido a cambios locales en la intensidad
de la adveccién horizontal de altura geopotencial (V.Vd), la cual puede
actuar como fuente o sumidero de energla cinética (O&K). Este término esgta
vinculado a wa (a es la inversa de la densidad) el cual afecta 1la
generacién de energla cinética en toda la columna. Valdes y Hoskins (1988)
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encontraron tendencias similares en desarrollos baroclinicos con y sin friccién
en superficie.

5.6 Sensibilidad de la tormenta generada sobre la banquisa
a los flujos superficiales

5.6.1 Resulitados del experimento Termo

A diferencia de la primera tormenta, que se genera sobre el Océano Paclifico y
recién penetra sobre la banquisa en su etapa madura, la segunda tormenta, un
desarrollo sucesivo y corriente abajo del anterior, se genera y alcanza su
maxima intensidad sobre la cubierta de hielo. Los procesos fisicos por los
cuales la superficie influye sobre el sistema son los mismos que se han
descripto para la tormenta oceanica,

En el caso Control, la tormenta alcanzé gran intensidad sobre una 2zona
cubierta por una capa de hielo compacto de dos metros de espesor que inhibe
fuertemente la transferencia de calor hacia la atmésfera. En el caso Termo se
elimind esta propiedad de aislante térmico del hielo, surgiendo entonces
intensos flujos superficiales de calor, maximos en las costas antarticas.

El fuerte calentamiento superficial produce una importante disminucién de la
presién a nivel del mar sobre toda la banquisa, excepto por delante de la baja
en superficie, en la zona afectada por la adveccién calida del norte. La
fig.5.9p muestra 1la diferencia entre la presién a nivel del mar de las
simulaciones Termo y Control, a las 48 horas, cuando el ciclén alcanza su maximo
desarrollo. El centro de la baja practicamente se mantiene sin cambios, pero
inmediatamente por detrds, a ambos lados de la Peninsula, la presién disminuye
mas de 10 hPa. Al norte del borde de la banquisa y en el interior del continente
no se registran diferencias. El cambio en el gradiente de la presién esta
acompafiado por variaciones en los vientos cerca de superficie. Alrededor del
centro del ciclén los vientos son mas débiles en el caso Termo, pero en cambio
se incrementan cerca de las costas del continente, y también en el mar de
Bellingshausen cerca del borde de la banquisa.

El gran calentamiento del aire sobre las costas provoca movimientos
ascendentes y un aumento de la convergencia en la capa limite en los mares
antarticos, sobre todo cerca de la Peninsula (fig.5.10b). En el interior del
continente y en la Peninsula, por el contrario, se incrementa la divergencia. En
general, la zona de convergencia asociada a la baja se hace mas débil vy
extendida. Dado que la convergencia en la capa limite es proporcional a la
intensidad de los movimientos verticales, en la simulacién Termo se tienen
menores velocidades verticales en la zona frontal.



VELOCIDAD VERTICAL Y TEMPERATURA POTENCIAL

(a) Control (5-182)

Figura 5.5: Tormenta generada sobre mar abierto, el 5-18%: corte
vertical de temperatura potencial, o, y velocidad vertical, w, de
la simulacidn Control (panel a, (<] ITneas llenas cada 5K, w 1Theas

punteadas cada 0.05 Pa.s", los valores negativos estan sombreados e
indican movimiento ascendente). El corte se hace a lo largo de la ifTnea que
une las coordenadas 62:5,105-0 y 42-5,64-0 (aproximadamente perpendicular
al frente). Los otros paneles muestran la temperatura potencial (cada SK) vy
las diferencias de w respecto al Control (lTheas punteadas cada 0.02
Pa.s"'), para los casos (b) SFC y (¢) SFM,



VEL OCDAD VERTICAL Y TEMPERATURA POTENCIAL

(a) Control (5-182Z)
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Figura 5.5: Tormenta generada sobre mar abierto, el 5-18Z: corte
vertical de temperatura potencial, 9, Y velocidad vertical, w, de
la simulacidn Control (panel a, (<] ITneas llenas cada 5K, w ITheas

punteadas cada 0.05 Pa.s", los valores negativos estan sombreados e
indican movimiento ascendente). El <corte se hace a lo largo de la ITnea que
une las coordenadas 62:5,105:0 y 42-5,64-0 (aproximadamente perpendicular
al frente). Los otros paneles muestran la temperatura potencial (cada 5K) y
las diferencias de w respecto al control (ITneas punteadas cada 0.02
Pa.s~!), para los casos (b) SFC y (c) SFM.
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aproximadamente perpendicular al frente),.
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5.6.2 KResuitados del experimento Suaveyc

La disminucién de la altura de la rugosidad Z, no sélo afecta al coeficiente
de intercambio turbulento de momento (Cp), sino también al coeficiente de
transferencia de calor (Cyg). Al variar Cy se modifican los flujos superficiales
de calor, Como en el Control 1la superficie cubierta por hielo es
aerodinamicamente Aaspera, se produce una mayor transferencia turbulenta. Como
consecuencia, en el sector caliente del sistema el aire se enfria mas en el
Control (mayor transferencia de calor hacia la banquisa) que en el caso Suaveyc.
En el resto de la banquisa practicamente no hay cambios entre ambas simulaciones
(al inhibir el hielo la transferencia hacia arriba, en ambos casos los flujos
son cercanos a cero). Estos cambios tienden a aumentar el contraste de
temperatura en la zona frontal (es decir, la baroclinicidad). Sin embargo, como
la transferencia de calor alcanza poca magnitud (los flujos no llegan a superar
nunca los 50 Wm™2) el impacto sobre la dinamica del sistema es PocCo
significativo.

Al variar Cp se altera el flujo de cantidad de movimiento en la capa de
superficie. El efecto inmediato en el caso Suaveyc, s un aumento del viento en
el nivel sigma inferior sobre casi toda la zona en que se modifica la rugosidad.
La mayor sensibilidad se da por delante de la baja, donde el viento del norte se
intensifica hasta 5 ms™!, Si bien en promedio se produce un incremento neto de
la energla cinética en la capa limite, existen algunas zonas donde la velocidad
del viento disminuye. Ademads de aumentar la intensidad del viento, la menor
rugosidad tiende a disminuir su componente ageostréfica, disminuyendo la
convergencia de EKman sobre el centro del ciclén, La £ig.5.10¢c muestra la
diferencia en el campo de divergencia cerca de superficie respecto al Control.
La anomalla es claramente menor a la que se produce en el caso Termo. Los
valores positivos alrededor de 50°0 indican que disminuyé la convergencia en el
centro de la baja. En cambio, la convergencia se incrementa por delante del
ciclén (debido al aumento del flujo calido del norte) y al sudoeste de la baja
(pues se intensifican los vientos que soplan desde el continente).

La menor convergencia sobre la baja produce menores velocidades verticales en
la capa limite Yy wuna disminucién de 1la vorticidad ciclénica asociada
(f1g.5.41¢c). Las variaciones en la estructura vertical de la vorticidad relativa
son despreciables. No obstante, en el balance el sistema es ligeramente mas
ciclénico (la mayor parte de la figura presenta anomalias negativas).

La variacién en la intensidad del campo de movimiento no esta restringida a la
capa limite sino que se extiende por encima de ésta. La £18.5.2c muestra cémo
varia la energla cinética promediada en la vertical. La mayor variacién se da
por delante de la baja, donde la energia cinética se incrementa hasta 40 m@s2
seflalando una intensificacién de la adveccién calida. Por detras de la baja, en
cambio, la energla cinética en el caso Suavepc es inferior a la del Control. En
el Pacifico Sur la rama polar del Jet incrementa su energla cinética casi 30
m2s™2, Esta anomalla se extiende al norte de la banquisa, coincidiendo con la
zona de maximos flujos superficiales de calor. En el experimento Suaveyc los
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vientos que abandonan la cubierta de hielo son mas intensos y, por lo tanto, se
incrementan los flujos turbulentos de calor en el borde de la banquisa. El mayor
calentamiento del aire produce un mayor contraste de temperatura entre el océano
Y la banquisa, creciendo la baroclinicidad. Segun la ecuacién del viento térmico
el mayor gradiente de temperatura incrementa los vientos en los niveles altos
(se produce el efecto contrario al del caso Termo).

La presién a nivel medio del mar disminuye principalmente en dos zonas
(£18.5.9¢). Al sur del Mar de Weddell, la presién decrece (menos de 4 hPa) como
consecuencia del incremento de la adveccién caliente sobre esa zona. El efecto
de la disminucién del transporte de EKman sobre el centro del ciclén es
despreciable (la presién minima del sistema es casi igual que en el Control). Al
oeste de la Peninsula también disminuye 1la presién, Los mayores flujos
superficiales de calor en el borde de la banquisa provocan un mayor
calentamiento del aire que es advectado hacia el este, contribuyendo a un
decrecimiento de la presién en esa zona (también inferior a 4 hPa).

5.6.3 Resultados de los experimentos NoHlelo y SFM

En el experimento NoHielo se introducen simultAneamente los forzantes
descriptos en los dos casos anteriores. De esta forma la banquisa presenta
condiciones similares a las del océano abierto. Al comparar el panel "d" (caso
NoHielo) con los paneles "b" y "¢" (correspondientes a los casos Termo y
Suaveyc) de las figuras 5.9, 510, 541 y 5.2, se aprecia que la anomalla que
se produce en el caso NoHielo es, en una primera aproximacién, una superposicién
de las anomallas de los dos primeros experimentos, La no linealidad de las
ecuaciones que describen el movimiento atmosférico es responsable de que surjan
algunos apartamientos respecto a la suma algebraica de los casos Termo Y
Suaveyc. Con la £1g8.5.12 se puede resumir el resultado del experimento NoHielo.
S1 blen la energla cinética aumenta ligeramente en el Paclfico Sur y por delante
del centro del ciclén, es mas notoria la pérdida en el Pasaje de Drake Yy
alrededor de la baja, Las zonas de maxima intensidad del Jet, tanto en el
Pacifico como en el Weddell, casi no son afectadas. En general, las nuevas
condiciones de superficle que se introducen en este experimento tienen un
impacto menor sobre el desarrollo de la tormenta.

Dado que la eliminacién de los flujos de cantidad de movimiento produjo la
mayor sensibilidad entre 1los experimentos correspondientes a la tormenta
ocednica, se repiti¢ la simulacién SFM también para la tormenta formada sobre el
hielo marino. En este experimento, se anula el coeficiente Cp no sélo sobre
hielo sino en todo el dominio de integracién del modelo, Y por lo tanto la
superficie terrestre no le extrae cantidad de movimiento al flujo. Comparando
los paneles correspondientes a los distintos experimentos, se observa que es el
caso SFM en el que se encontré la mayor sensibilidad. Cualitativamente los
cambios que se producen son similares a los del caso Suaveyc, pero mucho mas
marcados.
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La convergencia cerca de superficie y el transporte de Ekman hacia el centro
del ciclén, desaparecen casi por completo (fig.5.10e). Los movimientos
verticales asociados también decrecen en la tropésfera inferior, en forma
andloga a lo que ocurria con la tormenta oceanica., Esto se traduc¢e en una
disminucién de la vorticidad ciclénica sobre el centro de la Dbaja, hasta los 800
hPa (fi1g.5.11e). En cambio, por encima el sistema se hace mas ciclénico. La
maxima variacién esti cerca del jet en la alta tropdésfera.

Al intensificarse los vientos en superficie, la velocidad con la que el océano
entrega calor a la atmésfera especialmente en e! borde de la banquisa, crece
proporcionalmente. For ende también 1o hace el gradiente meridional de
temperatura en la discontinuidad hielo-mar abierto. Este calor es advectado
hacia el este, contribuyendo a un notable decrecimiento de la presién a nivel
del mar en esa zona (fig.5.9e¢). Otra zona en que disminuye fuertemente la
presién es por delante y al sur de la baja, donde llega una mayor adveccién de
aire calido del norte.

El efecto mas importante fue un gran incremento de la energla cinética en toda
la tropésfera (fig.5.12e), especialmente alrededor del Pasaje de DraKe (en el
Jet polar del Pacifico), pero también crece la intensidad del jet por delante
del ciclén, Por detrads de la baja hay una pequefla zona en la que la energla
disminuye (decrece el flujo del sur cerca de superficie).

Distintos procesos fisicos pueden contribuir al aumento de energla cinética
por encima de la capa limite. Estos fueron ya mencionados cuando se estudié el
forzante mecanico en la tormenta oceanica: una disminucién del intercambio
vertical de energla cinética debido a que disminuye la cortante del viento (si
el viento en capas bajas se incrementa mas que en las capas superiores), Y/o
debido a que se reduce el movimiento vertical en las capas bajas, Yy también
posibles cambios locales en la intensidad de la adveccién horizontal de altura
geopotencial, [Especialmente en el Pacifico, al norte de 65°S (en la zona del
Jjet) puede contribuir el incremento de la baroclinicidad como consecuencia del
mayor contraste horizontal de temperatura.

5.7 Resumen

Se realizaron experimentos de sensibilidad utilizando el LAHM con el fin de
determinar el impacto de 1los flujos superficiales de calor y cantidad de
movimiento sobre el desarrollo de los ciclones subantArticos estudiados.

En el Control, se toma el modelo con sus parametros originales. El hielo
marino es aerodinamicamente aspero y tiene un espesor tal que inhibe fuertemente
los flujos de calor. Se realizaron los siguientes experimentos orientados a
determinar la influencia de la banquisa:
a) Termo: se elimina la propiedad de aislante térmico del hielo, pero
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manteniendo una ailta rugosidad sobre la banquisa;

b) Suaveyc: hielo aerodindmicamente suave, pero que inhibe los flujos de calor;
c) NoHielo: el hielo es suave Yy no inhibe los flujos de calor (condiciones
similares a océano abierto).

Para completar el estudio de sensibilidad de estas tormentas a los flujos
superficiales, se efectuaron algunos experimentos adicionales en los que las
condiciones se modifican en todo el dominio del modelo:

d) SFC: se eliminan los flujos superficiales de calor;

e) SFM: se eliminan los flujos superficiales de cantidad de movimiento; Yy

f) Suaveyco: similar a b) pero reduciendo ademas la rugosidad del océano.

En general, los estudios de sensibilidad muestran que los forzantes de
superficie no Juegan el rol mas importante en el desarrollo de estos ciclones.
Independientemente de las condiciones de la superficie del mar helado y del
océano, ambos ciclones se formaron con una circulacién y estructura similares a
sus respectivas simulaciones de referencia. No obstante algunas importantes
caracteristicas, como la energla cinética que despliegan, pueden sufrir cambios
bastante significativos.

Los flujos superficiales de calor, tienden a producir un impacto negativo
sobre el desarrollo, ya que al calentarse la zona con adveccién fria, disminuye
la baroclinicidad del sistema. No obstante, el impacto es poco significativo. La
mayor sensibilidad se obtuvo en la tormenta del Weddell. En el Control el hielo
praActicamente elimina el calentamiento por detras del ciclén, mientras que en el
caso Termo existen intensos flujos superficiales de calor en la costa del
continente. Si bien se produce un decrecimiento de la energla cinética en toda
la tropésfera y de la vorticidad ciclénica de las capas medias e inferiores, el
ciclén se desarrolla de manera semejante en ambas simulaciones a pesar del
forzante térmico completamente distinto. En la tormenta previa, la respuesta al
nuevo forzante es menor pues penetra en la banquisa ya en su etapa madura (sobre
el océano tampoco mostré sensibilidad a los flujos de calor). En ambos ciclones,
el calentamiento superficial produce una generalizada disminucién de la presién
a nivel del mar en la banquisa, excepto en la zona afectada por la adveccién
calida por delante de la baja.

La intensificacién de la tormenta generada sobre mar abierto fue
substancialmente acrecentada por la reduccién o eliminacién de la rugosidad
superficial, especialmente sobre el océano. La reduccién de la rugosidad de la
banquisa provoca una intensificacién de la adveccién calida, que es forzada a
ascender al llegar a la Antartida, produciendo-una disminucién de la presién a
nivel del mar en la regién.

La tormenta generada sobre hielo marino también se intensificé al eliminarse
los flujos superficiales de cantidad de movimiento, como se observé a través del
gran aumento de su energla cinética o del incremento de la vorticidad ciclénica
en la tropésfera media y superifor. Si sélo se reduce la rugosidad de la
banquisa, la tormenta también tiende a intensificarse, pero los cambios son
menores,
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parametrizado con un espesor muy superior al real, inhibiendo la transferencia
de calor. Sobre el océano, la formulacién de Charnock esta muy difundida,
estableciendo que la rugosidad del océano es proporcional al cuadrado de la
velocidad del viento cerca de superficie (Zo:axVa/S). En 108 casos como éstos en
que el viento en las capas bajas es muy intenso, €l océano seria rugoso en
€XCeso.

La primera tormenta se formé sobre una regidn del Pacifico Sur donde la
energta suministrada por el octano a la atmosfera es despreciable. La segunda
tormenta también se desarrollé sobre una zona en la que el intercambio de
energla en la superficie es cercano a cero.

Se explord el impacto que producirla una libre transferencia de calor €en la
zona de la banquisa. Cualitativamente el efecto que se produjo es semejante en
ambas tormentas, pero en la tormenta del Weddell, al desarrollarse sobre la
banquisa, se encontré una mayor sensibilidad (las anomallas son de mayor
magnitud y se extienden maAs en la vertical superando la tropésfera media). En
ambos casos se encontré que los intensos flujos superficiales de calor en las
costas antarticas no tienen ningun efecto significativo. Al calentarse el sector
frio y permanecer casi sin cambio alguno el sector caliente, disminuye el
contraste de temperatura, oponiéndose a un mayor desarrollo. El ciclén se hace
un poco mas débil (disminuye el gradiente de presién cerca del centro).
Asimismo tiende a decrecer la energla cinética. Ademas, la intensa turbulencia
destruye parte de la vorticidad en la tropésfera inferior. No obstante, estos
cambios no alteran el desarrollo general del sistema. A pesar de la fuerte
destruccién de la baroclinicidad cerca de superficie, la tormenta se desarrolla
de forma similar al Control, sugiriendo que el mecanismo de desarrollo es
independiente de este forzante externo.

Estos resultados estan en concordancia con estudios previos sobre tormentas
desarrolladas en otras regiones (por eJj, Kuo y Reed, 1988). Si bien los flujos
de calor tienen poco impacto durante la etapa de rapida profundizacién de estos
ciclones, el intenso calentamiento que se produce en el borde de la banquisa
contribuye a crear las condiciones de inestabilidad necesarias para que una
posterior tormenta pueda desarrollarse. En la zona del Paclfico donde se
desarrolla la primera tormenta y se forman muy intensos flujos de calor
asociados a la segunda tormenta, se encuentra un maximo de la frecuencia de
ciclones en el hemisferio sur.

Si la banquisa es modelada como en el caso Control, con un espesor de hielo
grande, producird una gran discontinuidad en el limite hielo marino-océano
abierto. Esta discontinuidad se manifiesta con un fuerte gradiente meridional de
temperatura y con un decrecimiento de la estabilidad estatica a traveés de los
fuertes flujos de calor desde el océano. Ambos factores (contraste de
temperatura y deébil estabilidad) tienden a incrementar la baroclinicidad. Sobre
hielo marino, por el contrario, la estabilidad estatica es alta y la masa de
aire antartico sufre alll poca variacién. '



-107-

Si1 se disminuye el espesor del hielo marino, el contraste térmico en el horde
de la banquisa decrece, dado que el aire proveniente de la Antartida ya serla
parcialmente calentado antes de llegar al océano abierto.

También fueron diseflados experimentos de sensibilidad para explorar ¢l impacto
de la rugosidad de 1a superficie del océano y del hielo marino. -

Al reducirse la rugosidad del hielo, la estructura vertical y la dinamica
tanto del primer ciclén (que penetra en la banquisa en su etapa madura) como del
segundo ciclén (que se desarrolla sobre la Dbanquisa), fueron similares a las
respectivas simulaciones de control. La rugosidad del hielo no influyd
mayormente sobre el desarrollo en la tropésfera media y superior, Asimismo el
impacto sobre la convergencia de EKman en el centro de los ciclones fue
relativamente pequefio. En el caso de la tormenta oceanica, también se redujo en
la misma proporcién la rugosidad del mar abierto, encontrandose una respuesta
algo mayor. La rugosidad sobre el océano abierto depende fuertemente de la
velocidad del viento (muy intenso en este caso), a diferencia de la rugosidad
del hielo que permanece fija.

En general, si bien la respuesta fue a veces poco significativa, en los
experimentos en los que se redujo la altura de la rugosidad, la presién a nivel
del mar, la energla cinética promedidada verticalmente y la distribucién
vertical de energia cinética estuvieron mas cerca del andlisis. Es decir, la
simulacién de esta tormenta fue mejorada al reducir Z, respecto a los valores
asumidos corrientemente por el modelo.

La reduccién de la rugosidad superficial produce algunos efectos indirectos
que pueden resultar localmente importantes. EIl incremento de los vientos
superificiales provoca un aumento de los flujos meridionales de calor hacia el
sur por delante de los sistemas. Esto puede causar un calentamiento adicional
sobre la capa limite, como ocurrié especialmente en el primer ciclén. En ese
caso el flujo del norte fue forzado a ascender al llegar a la Antartida (por la
pendiente topografica y por los vientos catabAticos) provocando un transporte
vertical de calor hacia arriba. También aumenta la velocidad de los vientos que
abandonan el campo de hielos, intensificando los flujos superficiales de calor
en el borde de la banquisa, Yy por ende, el contraste horizontal de temperatura
{es decir, la Dbaroclinicidad) en esa zona (mas notorio en el segundo ciclén).

En otro experimento se redujeron simultaneamente la rugosidad y el espesor del
hielo marino, combinandose los efectos de los forzantes mecanico y termodinamico
descriptos anteriormente. En ambos ciclones se produjo un Incremento de 1la
energla cinética por delante del sistema (en la regién del Jet) Y una

destruccién de energia cinética por detras (en el sector frio que es calentado
desde superficie).

En otros experimentos se probd el caso extremo de eliminar los flujos de
cantidad de movimiento en superficie. En estos casos la atmésfera responde
rdpidamente a través de un gran crecimiento de la energla cinética a través de
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toda la tropoésfera en las zonas de los Jets.

La altura de la rugosidad influye en ambas tormentas a través de toda la
tropésfera, sugiriendo una posible vinculacién directa entre los procesos de
superficie y el Jjet en los niveles superiores en las Areas de mAaximos ascensos.

El factor 100 usado en estos experimentos parece excesivamente grande, pero
hay que tener en cuenta que 10 que "siente" el modelo es el arrastre desde la
capa de flujos constantes que depende directamente del viento y del coeficiente
Cp. Este coeficiente Cp es aproximadamente proporcional a In(Zy), Y sélo cambia
aproximadamente un factor dos al reducir Z, cien veces. Los valores que toma Cp
cerca de ambas tormentas, en los experimentos Suaveyc Y Suaveyco, tanto sobre
océano como sobre la banquisa y bajo diferentes condiciones de estabilidad
atmosférica, estan dentro del rango de valores posibles dados por Smith (1988),
para superficies oceAnicas extratropicales en invierno, y por Overland (19895),
para el hielo marino.

Los resultados de estos estudios de sensibilidad a la rugosidad de la
superficie, sugieren que una reduccién en el parametro Z, podria producir
sistemas ciclénicos mas intensos con menores presiones a nivel del mar. La
reduccién de Z, no sélo se deberla realizar para el hielo marino, sino
especialmente para el océano abierto sobre Aareas de fuertes vientos. En el caso
de ciclones oceanicos, como el ciclén del 5 de setiembre, que se generan en
latitudes medias y luego migran hacia el sur, al ser mas intensos contribuirian
a reducir el promedio zonal de la presién en superficie en la regién
subantartica.

Dado que otro problema con varios de estos modelos de la atmésfera es que
tienden a producir jets polares en invierno que son demasiado fuertes y
demasiado zonales, a priori se requeriria, por el contrario, un aumento de 1la
rugosidad para reducir la velocidad del Jet. No obstante, si Dbien los modelos
asumen coeficientes de intercambio turbulento de calor y cantidad de movimiento
que pueden resultar pequefios para las regiones tropicales (Smith, 1988), el
arrastre en Aareas de fuertes vientos en las reglones extratropicales ya es,
probablemente, suficientemente alto. Segun Miyakoda y Sirutis (1983a) y segun
los resultados presentados aqul, la parametrizacién de 1os procesos de
superficie puede influir sobre las caracteristicas del Jet y sus meandros. Al
producir ciclones mas intensos, un decrecimiento en el Cp de esta regién poedria
también establecer una interaccién mas eficiente entre los ciclones y el flujo
planetario, reduciendo la excesiva velocidad y la zonalidad del Jet. Aunque las
variaciones de la rugosidad superficial tomadas aqul no afectan drasticamente la
calidad de las simulaciones de estos ciclones particulares, quedan planteadas
estas hipétesis que pueden motivar futuras investigaciones.



Apendilice

Descripcion del modelo

Se utilizé el modelo regional LAHM (Limited Area HIBU Model). La Dbase del
modelo fue originalmente desarrollada en forma conjunta por el Federal
Hydrometeorological Institute de Yugoslavia y la Universidad de Belgrado. Este
modelo, denominado HIBU (siglas de Federal Hydrometeorological Institute and
Belgrade University), fue diseflado principalmente para el pronéstico del tiempo
de corto plazo y para una regién donde surgen serios problemas computacionales
debidos a la presencia de una topografia muy irregular (Rancic y Janjic, 1979).
Posteriormente el Geophysical Fluid Dynamics Laboratory (GFDL) le incorporé sus
parametrizaciones fisicas, denominandose este modelo LAHM/GFDL. MAs tarde este
modelo fue cedido al CIMA donde se lo utiliza desde 1987. El modelo resuelve la
radiacién, contiene diferentes parametrizaciones de la termodinamica humeda,
parametrizacién de la capa limite turbulenta y de la superficie del suelo y del
hielo marino. El LAHM puede contribuir a una mayor comprensién de las tormentas
severas y de los sistemas meteorolédgicos regionales en general, Una presentacién
del modelo puede ser hallada en Orlanski y Katzfey (1987). En la tabla II se
encuentra un resumen de sus caracteristicas.

El hecho de basar este estudio en resultados del! modelo LAHM, implica que se
dispuso de un conjunto de datos internamente consistentes, con una gran
resolucién espacial y temporal, y que no tienen las restricciones que afectan a
los analisis. El modelo constituye una poderosa herramienta de investigacién, de
gran utilidad en el estudio de fenémenos del tiempo, que de otra forma seria
dificultoso debido a la falta de observaciones de alta calidad y densidad en
regiones como la Antartida.

Es un modelo tridimensional de alta resolucién que resuelve las ecuaciones
primitivas utilizando como coordenada vertical sigma,

donde m=pg-pr (Pg es la presién en superficie y pr la presién en el tope de la
atmésfera del modelo, pp=100 hPa). Por lo tanto, es o=i en superficie y 0:=0 en
el tope. Para o¢=1 y 0:=0 se impone la condicién ¢:=0 (6=do/dt es la velocidad
vertical en el sistema sigma).

El modelo resuelve el sistema de ecuaciones primitivas en balance hidrostatico

Y los procesos termodindmicos humedos. Las ecuaciones que resuelve, escritas en
el sistema sigma, son: ‘



Ecuacliones de movimiento

Mg

v 1 rrd 3¢ 3L v r
—_ - - __[[__ - _—[ - V. vv-o0—-|[f
at npltlae 3L Lag- g 30 L

o

Ecuacién de continuidad

am i
—_ = -J v .(nV) do
at g

0
0 1 om
-—_—c - - [ — + ¥ . (nV) ]
30 m at o

FEcuacién termodindmica

aT 1 oT 1

— = —wx - V.V%T - ¢ — + — Q
at Cp 90 Cp

Ecuaclén de estado

pa = RT

Ecuacién hidrostdtica

L
— = —a

p
Ecuacién de humedad
9q 9q

— =z - V.Vqq - 0 — + q' + S
It 0

du 1 rr3 A raL- du -
—_ - __[[__ - ——[—— - V.Vu-0—+ |f
at hy tLa 3 Lo o 30 L

u

hyhp

hyho

oh
b
99 -

ah -
1

ap -



-111-

donde ¢ y A son la latitud y la longitud geograficas, ny=axcos(¢),
hp=a (a es el radio terrestre), ¢ es el geopotencial, I=(ln p)e, Fy
y F) representan los efectos de la friccién y de la turbulencia sobre la
velocidad, @ es el calentamiento diabaAtico, q’' representa los efectos
turbulentos sobre la humedad especifica, Y S representa las fuentes y sumideros
de vapor de agua. El resto de la notacién es la usada habitualmente.

Caracteristicas Generales

El modelo utiliza una malla fija latitud-longitud del tipo E de Arakawa
(1972), con variables de masa y momento definidas en puntos alternados. La
resolucién horizontal se elige de acuerdo al caso particular que seé desee
estudiar, estando limitada principalmente por la capacidad computacional, pero
también por tratarse de un modelo hidrostatico. En cuanto a la resolucién
vertical se puede optar entre 9 y 18 niveles sigma. El paso temporal se suele
tomar entre 2 y 5 minutos.

El dominio de integracién del modelo puede elegirse arbitrariamente. Asl es
posible hacer un prondédstico del tiempo con alta resolucién en Aareas de
diferentes escalas, desde regional a mesoescala. El incremento de la resolucién
horizontal se traduce en una mayor exactitud en el pronéstico de la mesoescala.

La extensién de los prondsticos o simulaciones es en general de 48 horas.
Aunque no existan problemas computacionales (de inestabilidad numérica), no
tiene sentido continuar la integracién cuando la influencia que recibe el modelo
desde los bordes alcanza la mayor parte de los puntos interiores.

La fuerza del gradiente de presién en el sistema de coordenadas sigma es un
pequefio residuo de dos términos mayores con g&igno opuesto, y en consecuencia,
errores relativamente pequefios en estos dos términos pueden resultar en un gran
error al sumarlos. Como en zonas con topografia abrupta los gradientes
horizontales son muy grandes, ésto puede convertirse en una fuente de error. Las
técnicas numeéricas empleadas en el modelo previenen este tipo de errork

Probablemente debido a las perturbaciones de pequefla escala producidas por la
orografla, los esquemas centrados simples para los términos advectivos tienden a
generar inestabilidad no lineal. Janjic (1977) describe algunos métodos
numeéricos desarrollados para el modelo HIBU en la malla E, que previenen la
inestabilidad numérica (particularmente en regiones con topografia).

El modelo posee propiedades conservativas que permiten calcular los términos
(¥)Nota: Para detalles mas puntuales de 10s meétodos numaricos empleados por

el modelo se pueden consultar los trabajos de Janjic (1977), Mesinger (1977,
1981), y Mesinger y Strickler (1982).
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advectivos sélo una vez cada dos pasos de tiempo usando el esquema de Heun. La
ventaja computacional que resulta no disminuye la exactitud de la solucién. El
esquema conserva, dentro del dominio de integracién, la energia cinética para
las componentes rotacional y divergente del viento, la enstrofia para la
componente rotacional del viento, la energia total y la humedad.

Durante las primeras horas de la simulacién se filtra el ruido introducido por
los campos iniciales no balanceados. De no ser asl este desbalance produciria
fluctuaciones de alta frecuencia en la divergencia del vector velocidad, que se
reflejartian en los movimientos verticales. En la ecuacién de continuidad el
término de la divergencia tiene un tratamiento por el cual 1a propagacién de las
ondas de gravedad es solamente desde los puntos en gque se generan hacia los
puntos que los rodean (eliminando e! crecimiento del ruido en intervalos
mayores). Debido a estas y otras propiedades de conservacién del modelo 1la
difusién horizontal es un proceso de relativamente poca Iimportancia,
particularmente en simulaciones de pocos dlas (Mesinger, 1981). Sin embargo, se
realiza 1a difusidn horizontal de la cantidad de movimiento, temperatura y
humedad, con los mismos intervalos de tiempo usados para los términos advectivos
horizontales.

Condiclones de Contorno.
Este modelo puede ser utilizado en dos modos: pronéstico y simulacién.
a) Modo prondstico:

Las condiciones de borde son suministradas continuamente por un modelo global
de pronéstico. La informacién se transmite en un solo sentido: del modelo grueso
al fino. Este modo de operar el modelo se denomina "pronéstico" pues usa datos
observacionales sélo del instante inicial.

El pronéstico es influenciado por las condiciones de contorno laterales a
través de la adveccién y de la propagacién de ondas planetarias hacia el
interior del dominio de area limitada de valores especificados en los bordes. En
consecuencia la exactitud del pronéstico dependerd no sdlo de la calidad del
modelo y de las condiciones iniciales, sino también en gran parte de la calidad
del modelo de pronéstico de menor resolucién que le provee informacién a los
bordes del modelo anidado. Investigaciones previas (Orlanski & Katzfey, 1987)
sugieren la creciente importancia de las condiciones de borde a medida que
transcurre el tiempo de pronéstico., En general se observa una alta correlacién
entre los errores en el pronéstico de alta resolucién y el prondstico global
dentro del dominio de Area limitada.

b) Modo simulacién:

Operar en modo simulacién significa que se interpolan a los bordes del dominio
de Aarea limitada analisis globales o regionales de alta calidad cada cierto
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intervalo de tiempo. Las condiciones de contorno laterales son linealmente
interpoladas en el tiempo entre dos analisis sucesivos. Este modo se denomina
"simulacién" pues se utilizan condiciones observadas como restriccién en los
bordes.

En los wltimos aflos, se obtuvieron considerables mejoras en el analisis de los
fenémenos de la mesoescala utilizando modelos de Aarea limitada. La alta
resolucién y la fisica sofisticada del LAHM hacen que cuando se corre en modo
simulacién sus resultados contengan rasgos de la escala subsinéptica que se
pierden en los analisis globales.

El modo simulacién es, en s1 mismo, un poderoso sistema de asimilacién
cuatridimensional de analisis. En este sistema la insercién de los nuevos datos
se hace a través de las condiciones de contorno laterales de la malla de Aarea
limitada.

Parametrizaciones

El modelo contiene el paquete E de parametrizaciones fisicas de GFDL (MiyaKoda
Y Sirutis, 1983 a,b), que comprende el esquema de cierre para la turbulencia, el
esquema de semejanza de Monin-Obukhov y la simulacién de los procesos que tienen
lugar en la superficie de la tierra y del mar. En el capitulo 4 se describen las
parametrizaciones de 10s procesos de superficie de mayor interés para esta
investigacién. '

En la superficie del planeta el modelo tiene en cuenta el balance de calor, la
conduccién de calor en el suelo y en el hielo marino, el albedo, la fusién vy
acumulacidén de nieve, la evapotranspiracién, el escurrimiento y el contenido de
humedad en el suelo.

Los flujos en la capa de superficie se parametrizan utilizando el esquema de
Monin-Obukhov (1954), en el que unos pocos parametros gobiernan la estructura de
cualquier variable dentro de esta capa. Los coeficientes de intercambio
turbulento en superficie son definidos sobre la tierra Yy sobre el océano
independientemente, y dependen de la rugosidad de la superficie y de 1la
estabilidad.

El esquema de cierre para la turbulencia es el de Mellor y Yamada (1974) en el
nivel de Jerarqula 2.5. Los procesos en la capa limite (CLP) son representados
adecuadamente por este esquema. Tiene la capacidad de simular el Jjet nocturno,
la turbulencia de aire claro (en la tropésfera, fuera de la CLP) y los procesos
de transporte turbulento en la capa de superficie. También puede reproducir la
transicién del perfil térmico en el tope de la CLP, aunque n¢ de manera tan
conspicua como en el modelo de Jerarquia 3. Uno de los méritos en el modelo de
nivel 2.5 es que la turbulencia se difunde espacialmente tanto en la vertical
como en la horizontal, desde areas generadoras de turbulencia hacia zonas
estables. Como resultado, la humedad en la CLP, por ejemplo, se distribuye
adecuadamente sobre la CLP, digamos hasta unos 3 Km de altura. En cambio, en el
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modelo de nivel 2, la difusién estd confinada en la regién inestable de la CLP.

Se utilizan los algoritmos de Fels-Schwarzkopf de transferencia radiativa para
radicién de onda corta y onda larga. El caAlculo del calentamiento radiativo es
un problema de gran complejidad matematica que es resuelto de manera eficiente
por dicho esquema computacional (Fels y SchwarzKopf, 1975). La insolacién y el
albedo son calculados como funciones de la latitud determinando el Aangulo
cenital para el dia correspondiente a 1la simulacién. La variacién diurna del
Angulo azimutal no esta incorporada.

El transporte vertical de calor se obtiene mediante un ajuste convectivo seco.
Respecto al tratamiento de la termodindmica humeda, en todas las simulaciones se
empled el esquema de AraKawa-Schubert (1974). Se considera un espectro de tipos
de nubes que afectan el entorno principalmente de dos formas: induciendo
subsidencia entre las nubes (que calienta y seca el entorno), y a través de la
salida de aire saturado en los topes de las nubes (que enfria y humedece el
entorno). Ademas se supone que la generacién de inestabilidad convectiva humeda,
por procesos de gran escala, estd cercana al equilibrio con la destruccidén de
esa inestabilidad por el transporte vertical de calor y humedad dentro de las
nubes. Como consecuencia, el conjunto de cumulus sigue una secuencia de estados
cercanos al equilibrio con los forzantes de escalas mayores, Una bDbreve
descripcién de este esquema se puede hallar en TiedtKe (1986).

Ademas del esquema de Arakawa-Schubert, el modelo contiene otros dos
tratamientos para la termodindmica humeda, que no fueron utilizados en estas
simulaciones: el ajuste adiabatico humedo y un tratamlento explicito para la
conveccién, El primero es el tradicional esquema propuesto por Manabe et al.
(1965), en el cual se supone que cuando el gradiente en un Aarea saturada excede
el adiabatico humedo, la intensidad de la conveccién es suficientemente fuerte
para mantener el gradiente neutral de temperatura potencial equivalente. La otra
posibilidad, cuando se trabaja con una malla de alta resolucién, es el
tratamiento explicito de la conveccién (similar al empleado por Ross y Orlanski,
1978), que resuelve ecuaciones para el vapor de agua, lluvia y agua en las
nubes, con un minimo de parametrizacién.

Inicializaciéon del modelo

El coédigo fortran del modelo fue modificado en el CIMA de forma tal de poder
ser eJjecutado en el sistema computacional disponible en la Argentina. Los
experimentos se llevaron a cabo en el sistema IBM 3031 del Centro Atémico
Constituyentes de la Comisién Nacional de Energla Atémica.

Las condiciones iniciales del primer caso estudiado correspondieron a las 12Z
del 4 de setiembre de 1987. Todos los experimentos realizados sobre este caso
tuvieron el mismo conjunto de condiciones iniciales, y cubren un lapso de 48
horas. E! segundo caso fue inicializado a las Q0Z del 8 de setiembre, y las
corridas también fueron por 48 horas.
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La topografla es interpolada a la malla del modelo (con un esquema de Bessel)
desde un archivo de alta resolucién (1/6°x1/6°). La temperatura de la superficie
y los limites del hielo marino son datos climatolégicos medios del mes de
setiembre (Alexander y Mobley, 1976). Los valores correspondientes al mes de
setiembre de 1987, no presentan diferencias significativas respecto a los
climatolégicos, ni en la temperatura de superficie ni en los Dbordes del hielo
marino.

Las condiciones {niciales fueron interpoladas a la malla del modelo a partir
de los analisis operativos globales del ECMWF, asumiendo uh ajuste hidrostatico
del campo de temperatura. La resolucién horizontal del analisis es 2.5%°x2.5°
Estos datos del centro europeo corresponden a analisis cada i2 horas de los
campos de temperatura, viento, velocidad vertical, geopotencial y humedad, en
108 7 niveles de presién estandar (1000 a 100 nhPa). La velocidad vertical
analizada no es utilizada en la interpolacién de las condiciones iniciales del
modelo. Las interpolaciones se realizaron horizontalmente con un esquema
bilineal y verticalmente via splines cubicos. Para evitar hacer extrapolaciones
se tomé una presién en el tope de pp=100 hPa (coincidiendo con el ultimo nivel
con datos del analisis).

Las condiciones de contorno laterales también fueron interpoladas desde
analisis globales del ECMWF. El modelo se ejecutdé en "modo simulacién”,
asimilando nuevos datos a través de los bordes cada i2 horas. En cada paso de
tiempo del modelo, las condiciones de borde son linealmente interpoladas en el
tiempo entre dos analisis sucesivos.

El recinto de integracién del modelo de Aarea limitada abarca desde 118°0 hasta
31°0 y desde 30.5°S hasta 80°S. La resolucién horizontal es 1.5° de longitud por
0.75° de latitud. Fue seleccionada de esta forma para teher, en lo posible, una
separacién espacial similar en las altas latitudes. Esta resolucién equivale
aproximadamente a unos 83 Km en el sentido norte-sur, y a alrededor de 57 Km
segun oeste-este, en el paralelo 70°S.

Por razones de economla computacional, se opté por una resolucién vertical de
9 niveles sigma. Estos 9 niveles tienen una separacién {irregular: 0.019425,
0.08595, 0.19782, 0.344625, 0.505125, 0.668675, 0.813175, 0927395 y 0.9914, Los
niveles sigma inferiores equivalen, para una presién en superficie de 1000 nhPa,
a las presiones 6i4, 928 y 991 hPa, respectivamente. Con esta resolucién, el
volumen de atmésfera considerado estd cubierto por un arreglo de 59x67x9 = 35577
puntos en la malla del dominio de integracién. El paso temporal fue de 120
segundos.

Trayectorias

Para calcular las trayectorias es necesario almacenar, a intervalos regulares



de tiempo, una gran cantidad de informacién suministrada por el modelo LAHM:
las componentes zonal y meridional del viento, la velocidad vertical en el
sistema sigma y la presién en superficie. Las posiciones iniciales de las
diferentes parcelas de aire se eligen de manera arbitraria. La posicién final
de una dada parcela se obtiene siguiendo un proceso literativo. En cada
iteracioén, se traslada la parcela hacia adelante en el tiempo con una velocidad
uniforme, que es el promedio entre la velocidad inicial de 1la parcela y la
velocidad de la parcela interpolada de 10s campos del modelo en la posicién
final. La iteracién se repite hasta que la posicién de la parcela, al final del
intervalo de tiempo, no cambia mads que una cantidad especificada. Luego se
repite el proceso para el siguiente intervalo de tiempo. Se debe mencionar que,
al suponer una velocidad uniforme, se desprecian términos de segundo orden,
apareciendo en consecuencia una divergencia ficticia en el campo de velocidades.
Este error se torna despreciable considerando un intervalo de tiempo
suficientemente pequefio. Para las trayectorias de las figuras de los capitulos 3
Y 4 se tomdé un lapso de 9 minutos.
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1. Ecuaciones
- Primitivas en balance hidrostéatico
- Procesos termodindmicos héimedos

2. Dimensiones
- Tridimensional
- Sistema de coordenadas: latitud-longitud-sigma
- Malla horizontal del tipo E de Arakawsa
- Dominio de integracién: arbitrario [30.5°8 a3 80°§; 31°C & 118°0)]
- Resolucién horizontal: arbitraria [0.75°%1.5°]
- Resolucién vertical: 9 & 18 niveles sigma [9 niveles ]
- Paso de tiempo: entre 2 y 5 minutos [120 s3]

W

Descripcion

- Condiciones iniciales: se interpolan desde un conjunto de
datos ya analizados [analisis ECMWF ]

- Condiciones de borde laterales: en modo simulacién interpoladas
desde analisis cada 12 horas, en modo prondstico suministradas por
un modelo global de pronéstico; [modo simulacion ]

- Condicién en el borde superior: tapa rigida {en 100 hPa]

- Topografila interpolada desde un archivo de alta
resolucidon [1/6%°x1/6°)

- Los términos advectivos se calculan cada 4gos pasos de tiempo

- Difusidn horizontal de cuarto orden; los coeficientes de
difusidn son parsdmetros ajustables

- La temperatura de superficie se obtiene mediante un balance
de calor sobre continentes y sobre hielo marino

~ Sobre los océanos la temperatura de superficie permanece fija

~ La humedad del suelo se estima a través de un balance entre
la evaporacién, la precipitacidon y el derretimiento de nieve

- Los flujos en la capa de superficie se parametrizan mediante
el esquema de Monin-0Obukhov

- Esquema de cierre para la turbulencia de Mellor y Yamada (1974),
en el nivel 2.5

- El transporte vertical de calor se alcanza con un ajuste
convectivo seco

- Algoritmos de Fels-Schwarzkopf de transferencia radiativa

-~ Albedo: proporcional al tipo de superficie y al &ngulo cenital

- Ondas gravitatorias presentes en la solucidn, pero 105 modos
con longitud de onda O (2Ax) estén suprimidos por la
difusién horizontal de cuarto orden

- Nubes y precipitacion; el modelo contiene 108 esquemas :

a) ajuste convectivo himedo, b) Arakawa-Schubert y
Cc) conveccidn explicita; [Arakawa-Schubert ]

Tabla II: Resumen de las caracteristicas generales del modelo LAHM.
Entre corchetes estan las opciones utilizadas en esta investigacién.
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