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RESUMEN

Se presenta una breve revision de las caracteristicas de las ondas gravita-
torias troposféricas v de una situacion meteoroldgica favorable a fa obser-
vacion de oscilaciones rapidas de presion asociadas a estas ondas gravitatorias.
Se presenta una deduccion de la ecuacién de Taylor-Goldstein, ecuacion
fundamental para el estudio de la influencia de la cizalladura vertical del
viento sobre las ondas gravitatorias. A continuacién se hace una revision de
los modelos de capas mas importantes aparecidos en la literatura y s¢
discuten brevemente las zonas de inestabilidad obtenidas resolviendo la
ecuacion de Taylor-Goldstein para cada uno de ellos.

1. INTRODUCCION

Las ondas en la atmoésfera se producen por la existencia de fuerzas
recuperadoras que actian sobre las particulas de aire cuando éstas se separan
de su posicién de equilibrio. En una atmdsfera en reposo o con movimiento
uniforme y con estratificacién estable, al desplazar verticalmente una par-
ticula aparecen fuerzas recuperadoras de tipo arquimediano, debidas a la
gravedad, que obligan a dicha particula a regresar a su punto de partida. Al
superarse por inercia dicho punto, el resultado final es una oscilacién
alrededor de la posicién de equilibrio con una frecuencia que depende del
grado de estabilidad y cuyo valor es
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Fisica de la Fierra, nim, 3. 245-282. Ed. Univ. Compl. Madrid, 1991,
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N recibe el nombre de frecuencia de Brunt-Viisilid, g es la aceleracion de la
gravedad, 6; la temperatura potencial de Ia particula y 38/3z, el gradiente
vertical de la temperatura potencial en el medio ambiente (ver por ejemplo,
Holton, 1979). Siguiendo a Thompson (1961} dichas ondas se clasificarian
dentro del grupo de las transversales verticales.

Con ciertas distribuciones verticales de la velocidad del viento y la tempe-
ratura, las pequeiias pertubaciones, que siempre existen como consecuencia
del propio flujo atmosférico, pueden llegar a amplificarse alcanzando ampli-
tudes notables; dando lugar a perturbaciones significativas de periodos cortos
en los campos de las variables meteorologicas. Es interesante, pues, conocer
bajo qué circunstancias es posible esta inestabilizacion y cuales seran las
perturbaciones favorecidas.

Antes de continuar es conveniente un corto recordatorio de los tipos de
ondas gravitatorias. En primer lugar debe distinguirse entre ondas internas y
ondas superficiales. Estas Gltimas son las que se forman en la superficie libre
de un fluido como, por ejemplo, las olas del mar. Las internas son las que se
forman en el interior del fluido como son las ondas troposféricas o las ondas
sobre la termoclina. Dentro de las ondas internas conviene distinguir entre
ondas ne atrapadas y evanescentes. L.as ondas no atrapadas se propagan en
la vertical a partir del nivel de formacion y estan caracterizadas por tener un
nimero de ondas vertical imaginario. Las evanescentes, por el contrario,
disminuyen rapidamente su amplitud al propagarse verticalmente a partir de
su nivel de génesis y estdn caracterizadas por tener un namero de ondas
vertical real. Como veremos posteriormente, que una onda se comporte como
no atrapada o como evanescente depende de su longitud de onda horizontal,
de la estabilidad de estratificacion del medio asi como del perfil vertical del
viento. .

En los apartados siguientes vamos a considerar las ondas gravitatorias
internas. En primer lugar se describen algunas de sus caracteristicas, deduci-
das de la observacién; se comenta una situacion meteorologica que parece
favorecer el desarrollo de las mismas, se presentan brevemente los mecanismos
de generacion y se seflala el papel que juegan en la atmosfera. En la seccion
2 se presenta ¢l desarrollo tedrico que, a través de Ia linealizacion de las
ecuaciones, permite enfocar el estudio de dichas ondas.

Para resolver dichas ecuaciones es necesario conocer la distribucion verti-
cal de la temperatura y el viento, En la practica es preciso simplificar de
alguna manera estos perfiles verticales. Una forma consiste en aproximar las
distribuciones verticales mediante funciones continuas para las cuales pueden
gncontrarse soluciones exactas o soluciones en series. Dichos modelos permi-
ten poca flexibilidad a la hora de realizar alguna variacién. La funcidén mas
empleada para simular el perfil del viento es la tangente hiperbolica, perfil
fisicamente realistico y que da lugar a una ecuacidon de valores propios
facilmente interpretabie (Lalas y Einaudi, 1976; Fritts, 1980). Otra opcidn es
considerar-la atmosfera formada por un niimero finito de capas cada una de
ias cuales estd caracterizada por valores constantes de los parametros que
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aparecen como coeficientes de la ecuacién y por tanto es posible obtener solu-
ciones en la forma de combinacién lineal de funciones exponenciales en cada
una de las capas.

En la secciéon 3 y siguientes se deseriben algunos de los modelos de capas
que han permitido simular la estructura vertical de la atmosfera y determinar
las longitudes de onda inestables. Dichos modelos estan destinados principal-
mente a estudiar las ondas producidas por cizalladura vertical, uno de los
posibles mecanismos de generacién, obteniéndose soluciones analiticas de las
ecuaciones del movimiento. Tal vez cabria preguntarse cudl es el papel que
juegan estos modelos analiticos en la actualidad cuando potentes ordenadores
son capaces de resolver problemas numéricos de gran complejidad. La res-
puesta es que estos modelos sencillos son muy Utiles para proporcionar una
guia para la resolucion de problemas numéricos mas complicados y en definir
donde el tratamiento numérico debe ser mas cuidadoso.

1.1. Observacion y caracteristicas

Desde la aparicion de los bardgrafos se conoce la existencia de oscila-
ciones de presion de periodo corto, muy inferior al correspondiente a las de
origen sindptico (5-6 dias) e incluso al de la oscilacion diurna (12 horas).
Dichas oscilaciones, desde el principio, fueron asociadas a ondas gravitatorias
(Johnson, 1929),

Todavia hoy los valores de¢ la presion suministrados por microbardgrafos
digitales de alta precisidn y con capacidad de realizar lecturas e intervalos
cortos de tiempo, constituyen la base fundamental del estudio de las caracte-
risticas de las ondas gravitatorias. Redes de observacion de tres microbarografos
y/o sensores de viento permiten determinar velocidad de fase, periodo y
longitud de onda, pardmetros fundamentales para identificar el mecanismo
de generacion (Rees y Mobbs, 1989; Monserrat, 1991). La figura [.1 muestra
un registro de presién de un microbardgrafo de alta precision correspondiente
a un episodio de ondas gravitatorias en las islas Baleares. Dicho registro
puede compararse con el de la figura 1.2 que corresponde al mismo caso, pero
realizado con un bardgrafo convencional como los normalmente usados en
los observatorios de tipo sinoptico.

Los productos de los sensores remotos tanto pasivos como activos,
satélite, radar Doppler, sodar, lidar, aportan informacién fundamental sobre
la estructura de las ondas, especialmente sobre el nivel de formacién y forma
de propagacion, pero un estudio completo precisa un sistema de observacion
en superficie de las caracteristicas indicadas anteriormente y con una
distribuciéon espacial que sea adecuada a las ondas que se desea observar
(DeMaria et al., 1989).

Son numerosos los estudios sobre episedios de ondas gravitatorias en
diferentes puntos del planeta y [os mismos nos muestran un amplio espectro
de sus caracteristicas. Las longitudes de onda varian desde los 5 km (Gossard
y Munk, 1954) hasta los 400-500 km (Uccellini, 1975; Uccellini y Koch, 1987,
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Figura 1.1.—Registro de presion de un microbarografo digital, correspondiente al 6 de

julio de 1989 entre las [2 UTC y las 24 UTC, en Ciutadella (Menorca, islas Baleares).
{Monserrat et al., 1991 a.)

DeMaria er af., 1989); los periodos desde los 5 minutos (Batachandran y
Donn, 1964) a las 4 horas (Uccellint y Koch, 1987); las velocidades de fase
desde tos 10 m/s (Herron y Tolstol, 1969) 2los 50 m/s (Hooke y Hardy, 1975)
v oscilaciones de presion desde 0.1 hPa (Gedzelman vy Rilling, 1978) hasta
2-5 hPa (Bossart y Cussen, 1973), aunque pueden producirse oscilaciones
singulares mas grandes dentro de un tren de ondas. Los valores mas represen-
tativos estan entre los 10-30 km para la longitud de onda, los periodos 10-30
minutos y las velocidades entre los 10-50 m/s (Atkinson, 1981). Las escalas

e e e o '/0_ 103 f~-]oxC
5 - _Z_u R s s o o 3
B o o o A A B g v o A o B :
| bjos———7+ /Of - = 1025~ -l
B - L o e o o o EESEaEENEaNEE:
= A I I — - I R A —
[5}] - R 0% ' Sy B - — — = - . N
g 33 - 11 S h 110151 S
é R P e P JiEsss
o - o I o o o e
1o 1010 oia 1 H—--Joi I !
1 1 T T T -
T gy i A |
] | Bt
{oog 00— ——-H—1joos 00%
: - “—PP -~y -4 ]
h | ,,,Jﬁﬁ,‘q:lq,,L_ﬁT ,ﬁj: .l: gl i L i g T
12 Qo 12 00 12 GO 12
5 JuL o JuUL SUL
CIUTADELLA 1089 J

Figura 1.2.—Registro de presion de un bardgrafo convencional correspondiente al mismo
caso de la figura 1.1, La zona marcada corresponde al intervalo de tiempo mostrade en la

figura 1.1.
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temporales y espaciales de las ondas gravitatorias las encuadran dentro de los
fenémenos mesoescalares, siguiendo la clasificacion de Orlanski (1975).

1.2, Situacion meteoroldgica

Los fenémenos mesoescalares y por tanto las ondas gravitatorias tropos-
féricas, como tales, se presentan dentro de algin marco sindptico que prepara
un ambiente favorable para el desarrollo de fendémenos de escala menor.

Uccellini y Koch (1987) presentan una revisién de trece episodios de ondas
gravitatorias en Estados Unidos, encontrando una situacién meteorolégica
semejante en practicamente todos ellos. Dicha situacién sinoptica es muy
parecida a la que se da sobre la peninsula Ibérica y el Mediterrdneo occidental
cuando en las islas Baleares se observan oscilaciones importantes de presion
de periodo corto (Ramis v Jansa, 1983, 1990; Monserrat et al., 1991a).

La figura 1.3 muestra la situacion meteorologica del dia 6 de julio de 1989
a las 00 UTC con la cual se registraron las oscilaciones de presién presentadas
en las figuras 1.1 y 1.2. Como puede observarse, a bajos niveles (850 hPa)
existe una baroclinidad muy acusada y ¢l flujo es débil. En la troposfera
media y alta el flujo es del sur-oeste, mds fuerte en la alta troposfera, alcan-
zandao los valores mayores sobre la costa espafiola mediterranea. Las islas
Baleares estan al este del eje de inflexion de las isohipsas cuando vamos desde
el eje de la vaguada hacia el eje de la dorsal.

La estructura vertical de la atmdsfera también presenta rasgos caracteristicos
y comunes en la mayoria de los casos estudiados. En la troposfera baja es
frecuente la presencia de una capa muy estable, generalmente una inversion.
En la troposfera media, estabilidad de estratificaciéon débil junto con una
fuerte cizalladura vertical del viento producida por un aumento de la velo-
cidad mas bien que por un cambio de direccién. Por esta razon, el nimero de

Richardson
P
RizNz/(‘;_;’_) (1.2)

toma valores bajos, generalmente inferiores a 0.5. Gedzeiman y Rilling (1978)
muestran la existencia de una cierta relacidn entre Ri y la amplitud de las
ondas gravitatorias observadas en Palisades (N.Y.), de tal manera que la
amplitud tiende a ser mayor cuanto menor es el nimero de Richardson
minimo. Significaremos aqui que para llevar a cabo un diagnostico preciso es
conveniente conocer la estructura vertical de la atmésfera con alta resolucién.

Para que las ondas se propaguen a distancias largas debe existir algin
mecanismo, semejante a una guia de ondas, que atrape la energia y la man-
tenga durante muchas oscilaciones. Dicha guia de ondas resulta altamente
favorecida por la presencia de una inversion a bajos niveles v una capa con
inestabilidad convectiva a niveles medios, haciendo el papel de capa reflec-
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Figura 1.3.—Situacidon sindptica correspondiente al 6 de julio de 1989 a las 00 UTC. a)
superficie, b) 850 hPa, ¢} 500 hPa, d} 300 hPa. Las lineas continuas respresentan isobaras
en superficie e isohipsas en las topografias. Las lineas a trazos representan isotermas
excepto a 300 hPa que son isotacas (en kt). (Monserrat et al., 1991 a.)

tora de la energia, siempre que la velocidad del viento en los niveles inferiores
a esta capa no coincida con la velocidad de fase de las ondas, circunstancia
que produciria una atenuacién de la onda como han demostrado Lindzen y
Tung (1976).

La figura 1.4 muestra la estructura vertical de la atmoésfera en Palma de
Mallorca durante el episodio de ondas gravitatorias presentado en la figura
I.1. Pueden observarse muchas de las caracteristicas indicadas anteriormente.

1.3. Mecanismos de generacion

Han sido varios los mecanismos propuestos como generadores de ondas
gravitatorias. Entre ellos podemos considerar:
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Figura 1.4.—Estructura vertical de la atmésfera en Palma de Mallorca correspondiente a
la observacion del 6 de julio de 1989 a las 12 UTC. a) Radiosondeo, b) Distribucion
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a) Orografia. La perturbacion producida por una cordillera sobre un
flujo atmesférico que la remonta puede dar lugar a ondas a sotavento que
pueden ser estacionarias o moviles. En este campo los esfuerzos se han
concentrado en el estudio de las perturbaciones estacionarias, ya sea de forma
analitica con perfiles suaves (Queney, 1948; Scorer y Klieforth, 1959) o
mediante modelos numéricos mesoescalares (entre otros Klemp v Lilly, 1978;
Richard et al., 1989) para explicar los vientos fuertes observados en la ladera
de sotavento.

b)  Sistemas frontales, Fluctuaciones de presion en forma de ondas son
frecuentemente registradas tras el paso de frentes asociados a perturbaciones
sindpticas u otras circulaciones donde se observa un cambio brusco de la
direccion y fuerza del viento, como lineas de turbonada o frentes de brisa
(Williams, 1953; Donn er al., 1954; Williams vy Hori, 1970; Gall er a/., 1988).
La estructura de las ondas en frentes [Tios ha sido estudiada recientemente en
el programa Fronts-87 (Samah, 1990),

c) Conveccion. La conveccion gue se produce en presencia de una capa
estable a bajos niveles puede dar lugar a oscilaciones en dicha capa como
consecuencia del desplazamiento que la corriente ascendente produce sobre el
medio ambiente. Los estudios sobre este mecanismo son numerosos, entre
eltos Deardof (1969), Jordan (1972), Uccellini (1975), Balachandran (1980).

d) Ajuste geostrdfico. El flujo atmosférico a gran escala es geostréfico o
casi geostrofico. Rossby (1938) demostré que cuando un flujo no cumple la
condicion de geostrofia, tiende a ajustarse a ella, irradiando en dicho proceso
ondas tnercio-gravitatorias. Dicho mecanismo ha sido considerado eficiente
en la zona de salida de un jet-streak e incluso asociado a estructuras sindp-
ticas caracteristicas (Uccellini y Koch, 1987), pero no ha sido ampliamente
desarrollado.

e) [Inestabilidad por cizalladura. Determinados perfiles de viento y tem-
peratura permiten que las pequefias perturbaciones que se producen por
turbulencia, en el nivel donde la cizalladura vertical del viento es fuerte y la
estabilidad de estratificacion débil, crezcan y den perturbaciones significativas
en el campo de la presion. Es quiza el mecanismo mas estudiado y al que
prestaremos atencion en las secciones siguientes. Son muchos los trabajos que
atribuyen este origen a las ondas observadas, entre ellos Gedzelman y Rilling
(1978), Balachandran (1980), Stobie er al. (1983), Pecnick y Young (1984),
Koch y Dorian (1988),

Algunos autores consideran las interacciones lineales entre ondas como
otro mecanismo de generacion (véase Hooke, 1986).

{.4. Importancia de las ondas gravitatorias en la atmésfera

Las ondas gravitatorias influyen sobre cada una de las variables meteoro-
logicas, velocidad del viento, temperatura, presion, humedad, etc., modulan-
dolas. Sin embargo, desde el punto de vista dindmico su importancia es
mucho mayor y podriamos citar su accidn sobre:
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a) Transferencia de energia entre escalas. La transferencia de energia
desde escalas grandes a pequefias es llevada a cabo por las ondas gravitatorias
y constituye un proceso fundamental que los modelos numeéricos deben tener
en cuenta en la parametrizacion de los procesos subreticulares (Hooke, 1986).
Existen sugerencias de que en ciertas circunstancias tal transferencia puede
estar dirigida en sentido contrario (Chimonas y Grant, 1984).

b) Transporte vertical de momento y energia. Este parece un proceso en
el cual las ondas gravitatorias juegan un papel fundamental. Aunque muchas
longitudes de onda son evanescentes y su energia esta atrapada en el nivel de
formacién, las que pueden propagarse libremente transportan hasta el 25%
de la energia que recibe la termosfera (Hooke, 1986).

c) Generacion de turbulencia en aire claro (TAC). La turbulencia en
zonas presumiblemente estables que afectan a los aviones en alturas de
crucero son producidas por ondas gravitatorias. Es importante, por lo tanto,
en la prediccion aeronautica la localizacién de las zonas con probabilidad de
formacién de dichas ondas.

d) Disparo de la conveccion. El disparo de la conveccion por ondas
gravitatorias en situaciones de inestabilidad convectiva parece un hecho pro-
bado. Uccellini (1975) y Stobie ef al. (1983) presentan sendos estudios sobre
el desarrollo de supercélulas por ondas gravitatorias. Koch er al. (1988)
atribuyen la formacioén de un Complejo Convectivo de Mesoescala a un tren
de ondas gravitatorias.

e) Generacion de perturbaciones sobre la superficie del océano. El
forzamiento producido por las perturbaciones meteorologicas mesoescalares
sobre la superficie del océano es un mecanismo efectivo para explicar pertur-
Baciones variables de pequeifia escala observadas sobre la misma (Orlanski y
Polinski, 1983). Las ondas gravitatorias han sido consideradas como las
generadoras del forzamiento que da lugar a las oscilaciones espectaculares del
nivel del mar en el puerto de Ciutadella (Menorca) (Ramis y Jansa, 1983,
Tintoré ef al., 1988; Monserrat et al., 1991b).

2. ECUACION DE TAYLOR-GOLDSTEIN

Todos los trabajos sobre el efecto de la cizalladura vertical del viento
sobre las ondas gravitatorias atmosféricas usan alguna version de la ecuacidn
deducida por Taylor v Goldstein de manera separada en 1931. Desde enton-
ces esta ecuacidn es conocida como la ecuacion de Taylor-Goldstein. En ella
se proporciona una expresion para la perturbacion de la velocidad vertical en
términos de los perfiles verticales de temperatura y viento.

La ecuacidn de Taylor-Goldstein se deduce de las ecuaciones primitivas
del'movimiento previamente linealizadas, considerando un fluido no ionizado
en movimiento bidimensional (podemos elegir ¢l plano x-z como el plano de
propagacion), sin turbulencia, sin viscosidad, y despreciando los efectos de la
rotacidn de la Tierra.
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Las dos ecuaciones del movimiento bidimensional, la ecuacion de
continuidad y la ecuacién de la conservacién de la energia previamente linea-
lizadas pueden escribirse:

Po (%_-'Ti;;’ +w’5%)+%i’:0 (2.1a)
) e am
%‘%’ Fug %‘)’-; +w %‘Q“ + o aa“' —0 D))
gf + 1y Qa%' + wr %2; :(.f(gf + 1 %‘j_c’ + wr iﬁ;o) (2.3)

donde ', w’ y p’ son las cantidades perturbadas definidas por las expresiones

u=1y+u W= wy+ w’ p=pot+p

y las cantidades 1y, wy v pp representan las variables basicas.

Eliminando la densidad entre las ecuaciones (2.2) y (2.3), usando la
ecuacion hidrostatica (dpy/dz) =-pyg ¥ definiendo el operader D/Dt como
d/dt+uy d/dx se tiene que

Dp’ L, ow
D POBW =6 5 (2.4)

Si por otra parte eliminamos la densidad entre (2.3) y (2.1b) se puede
obtener

D32 1D (é g)
= +N2) =1+ pr=0 2.5
( D2 v Po Dt \d:z C'_g' g ( )

Si1 hacemos el cambio de variable
U=(py/p) 2w
W={py/p)t2w

P=(polo)'\2p’
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donde p, es la densidad en algiin nivel de referencia y py la densidad basica;
las ecuaciones (2.1a), (2.4) y (2.5) se pueden escribir de la forma.

DU, du | P _

br "Wz T ax 0 (2.6)
1 DP AU d
L DP L SU (3 Ly, |
psct Dt ox dz Fyw=0 27
D2 1 D¢éd
SN WA =(+r)r= .
(Da:2 p. Dt éiz:-l_F P=0 (2.8)

donde I' es el coeficiente de Eckart, definido de la forma.

g

con ¢, la velocidad del sonido, g la gravedad y N la frecuencia de Brunt-
Viisdld que en términos de la temperatura potencial estd definida por la
expresion (1.1).

Suponiendo soluciones de la forma e+« y definiendo la frecuencia
intrinseca de la onda como w = k[, (2)-c] se tiene que D/ Dt =—iw y pode-
mos eliminar la dependencia en x y ¢ en las ecuaciones (2:6), (2.7} y (2.8) que
pasan a escribirse en la forma

g
F:—[[k
2('_‘2

[to(2)— ] U—i WL;O +- %P:O ' (2.9)
o py gy 1000210 g (2.10)
p.ﬁc.i k

[N — K2 (o (2) — ) Wt K [ () — €] (@j9z+ Ty P=0  (2.11)
P

(donde 1) es la derivada parcial del flujo basico respecto a la coordenada z).

Eliminando P entre (2.9) y (2.10) y sustituyendo la expresion obtenida de
esta manera para U en (2.9), se tiene una relacidén entre la perturbacion de
presion Py la perturbacion de la velocidad vertical W,

kP

by

PHl—/a]uws—3d19z] 5y
I —[ (g — 32/ ] ]

=i [ wyt(uy— o)
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que cuando se supone que el fluido se mueve de manera incomprensible, es
decir, cuando puede considerarse que ¢ « ¢,, se reduce a

kPlp.=i{uwo—(—(up—c) (d/dz— )] W (2.13)

Por otra parte, si eliminamos £ entre {2.11) y (2.13) (derivando
previamente la ecuacion (2.13) respecto a z) se tiene la ecuacion

dwﬂ+[ AP _rz]W(z):O(z.M)
dz L Gn—op o—0)  (ty—0)

{(donde w7, es la derivada segunda de 1, respecto a la coordenada z).

Cuando I'? es despreciable, la ecuacion (2.14) es la ecuacidn de Taylor-
Goldstein.

De hecho, ¢l coeficiente de Eckart siempre tiene un valor muy pequefio en
la atmosfera terrestre v es costumbre despreciar los términos en la ecuacion
(2.14) que incluyen [

Existen diferentes versiones de esta ecuacion que han sido utilizadas por
diversos autores. Si se supone estratificacion indiferente (N =0) y una varia-
cidn lineal del viento con la altura (1,” =0}, la ecuacidn (2.14) se reduce a

2 Wiz

— kR WE@=0 (2.15)

En este caso, se tienen soluciones de la forma
W=uA exp(kz)+ Bexp(—kz) (2.16)

Si por otra parte, se supone estabilidad estatica (¥2>>0) y un perfil de
viento tal que wy” =y =0, se tiene que

& w N?
—jﬁ — k2 (1—:2—) W(z)=0 (2.17)

Esta ecuacion tiene soluciones de la forma (2.16), pero ahora k es reem-
plazado por u =k (1 — N2/w?)/2, Cuando N2> w2, u es imaginario y la onda
puede propagarse en la vertical, diciendose que es una onda no atrapada, por
otra parte, si N2<Zw?, u es real y entonces la amplitud de la onda decrece
exponencialmente con z y se dice entonces que 1a onda es evanescente,

Cuando se supone una capa con estratificacion estable y con cizalladura
de viento (es decir, N2> 0 y gy’ #=0), los coeficientes de Ia ecuacidn (2.17) son
dependientes de z a través de la frecuencia intrinseca w, v s¢ tiene una ecua-
cién diferencial hipergeométrica de soluciones mas complicadas. Un resumen
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de este tipo de soluciones puede encontrarse en Drazin y Howard (1966). Esta
es la razén por la cual en los casos en que N>>0 se supone que uy" =0 para
que w sea independiente de z y las soluciones de la ecuaciéon de Taylor-
Goldstein sean de la forma (2.16).

Cuando se considera la atmédsfera real como una superposicién de
diversas capas de propiedades distintas el problema se resuelve en cada una
de las capas v posteriormente se aplican condiciones de contorno.

La condicién de contorno cinemaitica exige continuidad de la velocidad
perpendicular a la superficie de discontinuidad. En el caso en el que se tengan
pequeiias perturbaciones la condicién es equivalente a suponer continuidad
en la velocidad vertical. :

W, = W, (2.18)

donde los subindices 1 y 2 se refieren al valor que toma la velocidad vertical
a cada uno de los lados del nivel de separacidn de las capas. Cuando se tenga
una condicion de contorno rigida, como la superficie de la Tierra, dicha
condicién es claramente W'=0. A pesar de que la condicién (2.18) sea
comunmente usada, cuando se tiene una discontinuidad de viento debe
considerarse una versién més rigurosa de la condicidon de contorno, pues si 9
es el desplazamiento vertical

W= Dn/Dt=dnjdt+uy dn/dx (2.19)

y entonces deben tenerse en cuenta los diferentes valores de u;, en cada uno de
los lados del nivel de separacidon y (2.18) debe sustituirse por ‘

Wilw =W/ w; : (2.20)

donde w es la frecuencia intrinseca definida anteriormente,
L.a condicion de contorno dinamica supone que la presién es continua, es
decir, '

Pr=D2 ‘ (2-21)

pero a menudo se usa la condicién
dp,/dt=dp,/ dt (2.22)
que es del mismo grado de aproximacion que la condicion de contorno cine-

mética (2,18).

3. BREVE REVISION DE DIFERENTES MODELOS
DE CAPAS SENCILLOS

Un gran nimero de modelos de capas han sido estudiados desde finales
del siglo pasado. En esta seccién vamos a comentar brevemente alguno de
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ellos. Otros. modelos mas elaborados, como los de Gossard (1974), el modelo
de Gedzelman y Rilling (1978), y el modelo de Montserrat v Ramis (1990)
seran tratados con mas detalle en las secciones siguientes.

Los primeros modelos de capas simulaban algunos aspectos de la
atmosfera real sin considerar una condicién de contorno inferior debida a la
superficie rigida de la Tierra: las capas inferior y superior eran de anchura
infinita. Se tendia con ello al estudio de modelos simétricos que simplificasen
las ecuaciones de valores propios y permitiesen una resolucion analitica de las
mismas. De hecho, en estos modelos se trataban fluidos incomprensibles y se
tomaba la densidad como variable, Se puede demostrar que las mismas ecua-
ciones se pueden aplicar a la atmosfera definiendo la frecuencia de Brunt-
Viisdld y el coeficiente de Eckart en términos de la temperatura potencial y
asumiendo que donde sea necesario es posible sustituir Ap,/p, por Ad/ 8, (ver,
por ejemplo, Gossard y Hooke, 1975).

En 1894 Lord Raileigh estudidé una serie de modelos de tres capas con
cizalladura de viento en la capa intermedia, pero con estratificacion indife~
rente en todas ellas y sin discontinuidades de las variables (ver Rayleigh,
1945). En la figura 3.1 se observa uno de estos modelos en donde es posible
obtener una solucién muy sencilia. Se tiene que

ug=—-Al 8=1>0; para z<<—AH
Ug=fz 6==6, para— AH<z<{AH
up= AU f#=0a, para z>> AH

Aqui, u, se refiere al flujo basico tal y como se introeduce en la seccién 2,
pero las zonas de inestabilidad encontradas con el modelo no varian si se
afiade un valor constante en todas las capas a este flujo basico, por tanto, la
cantidad u, puede considerarse como la diferencia entre el flujo basico real y
un flujo constante.

Se trata de un modelo con capa inferior infinita y la ecuacién de valores
propios se reduce a

A tanh (2¢)
(B) = 2nha+n 2@ G-
donde o=kc es la frecuencia de la onda;, B=AU/AH, representa la
cizalladura de viento en la capa intermedia v o =k AH. Para este modelo es
inmediato el determinar las zonas de inestabihdad.

Taylor (1931) considera un modelo de tres capas con variacion lineal del
viento (sin discontinuidades) y dos discontinuidades de temperatura potencial
{0 densidad) (fig. 3.2). Analiticamente:

#=408,—A0 para z<C—AH
up= Bz =28 para— AH<z<{AH
f=0,+ A0 para z>AH
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0

A©

—_— — — e — — —

Figura 3.2.—Esquema del modelo de Taylor (1931).
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Para evitar ¢l problema, comentado en la seccidén anterlor, de una ecua-
cion diferencial con coelicientes variables, se asume que la temperatura
potencial es constanie {¥=0) en cada una de las capas y la ecuacion de
Taylor-Goldstein se reduce a (2.15) en cada una de las capas. La ecuacion de
valores propios para este modelo puede expresarse como una ecuacion
cuadratica en (C/AU,

ag) Uy el (] (v gmiaf -

(3.2)
— (% R/a)2 e—da—{)

donde e =k AHy R=(gABAH)/(20 AU?)
El dominio de inestabilidad para este modelo se muestra en la (igura 3.3.
Taylor (1931} y Goldstein (1931) de manera separada estudiaron un
modelo que puede considerarse como el punto de partida de posteriores

3.0 |

i LR | AL B

2.5

2.0

Stable
1.0

A

0.5

e e
I 1.5 2 2.5
o

Figura 3.3.—1ntervalo de inestabilidad en funcién de R para el modelo de Taylor (1931).
{Tomada de Gossard y Hooke, 1975.)

0.0
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trabajos sobre teoria de estabilidad de corrientes en la atmosfera (fig. 3.4).
Este modelo puede considerarse una generalizacion del modelo de Raileigh
con discontinuidad de temperatura en las interfases., Supone una capa
intermedia con cizalladura de viento y capas superior ¢ inferior con un valor
constante del mismo. De manera analitica:

= — AU A=10,-— A0 para z<<—AH
g =Pz . C =8, para—-AH<z<{AH
=AU #=0,1+ A8 para z>AH

Figura 3.4.—Esquema del modelo estudiado por Taylor (1931) y Goldstein (1931).

El modelo permite discontinuidades de temperatura potencial, pero ésta
se mantiene constante en ¢cada una de las capas. El modelo supone que las
capas inferior y superior son de anchura infinita.

La ecuacion de valores propios puede de nuevo expresarse como una
ecuacidon cuadratica de la forma:

(o) s ey () -

- +R)2 P 3.3)
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l.a zona de inestabilidad deducida con este modelo se muestra en la figura

3.5

Otro modelo que puede resultar de interés es el introducido por Holmboe
(1962). Se trata, de hecho, de un modelo de cuatro capas tal y como puede

verse en la figura 3.6, en donde:

o= AU §=6,
Uy =Pz 8="6,
uy=f3z 0 =0,+ Al
tg= AU 0=8,+ AB

para z<C—AH
para ~AH<z<0
para 0<z<AH
para z> AH

Figura 3.5, —Intervalo de inestabilidad en funcién de R para el modelo de Taylor (1931)

y Goldstein (1931). {Tomada de Gossard y Hooke, 1975.)
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=.AH

0

Figura 3.6.—Esquema del modelo de Holmboe (1962).

Se admiten discontinuidades de temperatura potencial, pero ésta se man-
tiene constante en cada capa. A pesar de que el modelo parezca complicado
al incluir cuatro capas, también es posible obtener una ecuacidn de valores
propios sencilla y resoluble analiticamente, debido a su marcada simetria.

d4a? ( ACUT [Qa—1)— e+ da? (Ria)] (ZLU)z + (%R/ a)

[(2a— 1) +e22]2=0 (3.4)

. La zona de inestabilidad para este modelo se muestra en la figura 3.7.
Gossard y Munk (1954) introducen un modelo de tres capas en el que una
cierta estabilidad (N>>0) es permitida en cada una de las capas, sin embargo,
el perfil de viento se considera constante para evitar el problema de la
ecuacion diferencial con coeficientes variables. No se tienen discontinuidades
de temperatura potencial, pero en este caso se considera una condicidn de
contorno inferior rigida (fig. 3.8). Analiticamente:

wy="U, 8,=8yexp((N%/g)2) para z<H
wy= U, 8,=0,(Hexp((N2/g)(z— H) para H<z:< H+2AH
wpy=U) 83=0(HF+2AH) exp((N:¥g)(z— H—-2AH)) para z> H+2AH
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s

T T T T T

Figura 3.7.—Intervalo de inestabilidad en funcidon de R para el modelo de Holmboe
(1962). (Tomada de Gossard y Hooke, 1975.)

I
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-———=fF-—-—-—--L - — — — s
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S I L _L___ =
I
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l
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Figura 3.8.—[Csquema del modelo de Gossard ¥ Munk (1954).
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En este caso, debido a la introduccién de una nueva condicion de
contorno inferior, Ia ecuacidn de valores propios aumenta en complejidad y
es mas dificil obtener soluciones analiticas. En la seccidn sigulente se comen-
tan los modelos de Gossard (1974) y la ecuacién de valores propios del
modelo de Gossard y Munk (1954) puede deducirse entonces como un caso
particular de los mismos.

En estos modelos (y en otros no citados aqui) se ha sacrificado el hecho
de simular con mayor exactitud los perfiles verticales de temperatura y viento
en aras de obtener modelos cuya ecuacion de valores propios sea analiticamente
resoluble. Para ello, la caracteristica principal de estos modelos es su marcada
simetria. En las secciones siguientes, veremos otros modelos, en donde algu-
nos de los aspectos de la atmdsfera real estan mejor reflejados, pero debido
a ello se obtienen ecuaciones de valores propios que para ser resueltas
necesitan de alguna simplificacién o del uso de métodos numéricos.

4. MODELO DE GOSSARD

Un modelo de tres capas que incluye como casos particulares los enume-
rados en la seccidn 3 fue presentado por Gossard (1974) (ver también Gossard
y Hooke, 1975). Dicho modelo considera una capa de cizalladura entre otras
dos donde el flujo es constante. Las capas superior e inferior son
estiticamente estables (¥ >>0), mientras la capa de cizalladura presenta
estratificacion indiferente (N =0). Se permite una discontinuidad de tempera-
tura en cada unoc de los niveles de separacion.

Dicho modelo esta esquematizado en la figura 4.1 y analiticamente esta
definido por

up=—AU 0=0,exp((N2/g)2) para z<_H
Up=—AU+B(z—H) 0=04 para H<z<H-+2AH)
=AU 0= Oy 1oapexp(Ng(z~H—-2AH)) para z> H+2AH

donde, como en la seccidn anterior 8 =AU/ AH representa la cizalladura en
la capa intermedia.

La ecuacion de Taylor-Goldstein (2.14) se reduce a la (2.15) para la capa
de cizalladura y a la (2.17) para las capas superior e inferior con soluciones de
tipo exponencial en cada una de las capas.

Recordando que e=k AH, y teniendo presente la distribucioén vertical del
wemo obtenemos

— = —=*a 4.1

con + para la capa inferior y — para la superior, donde o=kc¢ y w es la
frecuencia intrinseca de la onda.
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AD

- - - = - — = S 94 - -

Adiabitica
seca

\/

T 9

Figura 4.1.—Esquema del modelo de Gossard (1974).

Para la capa intermedia

% = %%a[l—

por lo tanto

| z=H+2AH

(4.2)

(4.3)

Podemos eliminar las constantes arbitrarias de las soluciones imponiendo

condiciones cinematicas y dindmicas de contorno.

La condicion dinamica de contorno, en este caso, debido a la discontinuidad
de temperatura, y expresando la presién en términos de la velocidad vertical

(2.13), se transforma en la continuidad de

(2)

w W

BW+? az)—P.\gW

(4.4)
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Llamando &« =pu, AHcothuH y a;=pAH obtenemos Ia ecuacién de
valores propios para la velocidad de fase ¢ en funcién del nimero de ondas
{0 su equivalente «):

\ —R +(A_U# l) (L‘{}"‘a)‘l‘““A—U—*l
e —
C
RU+ (E‘”{'j"— l) (a+a3)—m—+l
(4.5)
¢ Z ¢
B RL‘f’ (ﬁ‘f‘ l) (a—a,)+——+l
) (a‘%‘al)—}*g—l
donde
Af AH
RU,_ML . (4.6)
G)U,LtE[j

son nameros de Richardson globales que podemos asociar a las mitades
superior e inferior de la capa de cizalladura del viento, respectivamente.

Aungue el modelo, tal como esta construido, admite valores diferentes de
A# en las dos superficies de discontinuidad, Gossard estudia €l caso particular
para ¢l cual Ry;= R, =R. Como ¢/AU=0/af, la ecuacién {4.5) toma la
forma

04
a [ +b( )+d( )+e( )+f 0 47
(B) B 8 B 7
donde
az LEoioofe? ah2a+—i_3£
o
b= _a3tanh2a
_ L _')(“‘+“3)+ +2( m)]tanhza—
L oz a? ‘

*%[R_ 1+ (o) +a3))
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Para ondas estacionarias respecto del flujo medio (c=0), la figura 4.2 nos
muestra las longitudes de onda inestables en funciéon de R. El intervalo de
inestabilidad disminuye rapidamente al aumentar R, de tal manera que para
R>>3 la excitacidon es practicamente monocromadtica. De la misma figura
también se deduce la relacidn entre la longitud de onda y el espesor de la capa
de cizalladura, para R=1 dicha relacidn estd entre 2.4 y 2.7. Los intervalos
de inestabilidad para ondas no estacionarias respecto al flujo medio pueden
deducirse de la figura 10 de Gossard (1974). ‘

N S R
5 SO —
4= ]
« . Nt Goldstein
Bt | Modei
2 ]
11— L/ —
———~Unsiagbie
o ! | | | ] |

0 1 2 3 4 5 6 7 8
2kOH

Figura 4.2.—Intervalos de inestabilidad en funcidn de R, para las ondas estacionarias
respecto del flujo medio. Modelo de Gossard (1974).

Este modelo es una generalizacion de modelos anteriores a los cuales se
reduce mediante la asignacion de valores apropiados a R y N. El mismo
Gossard presenta otro modelo con igual distribucion de viento, pero sin
considerar discontinuidades de temperatura. Dicho modelo se obtiene del
anterior haciendo R =(). La ecuacién de valores propios para la velocidad de
fase puede reducirse a una ecuacion de segundo grado en o/ 8, pues admite
dos soluciones reales ¢ =21 Aw. Si ademas consideramos N =0 se reduce al
modelo de Rayleigh cuya ecuacion de valores propios es la ecuacion (3.1).

S1 hacemos =0 el modelo se reduce al de Gossard y Munk (1954) si en
éste consideramos N, =0.

La figura 4.3 muestra las zonas de inestabilidad y las velocidades de fase
para el modelo simplificado de Gossard { R =0) parametrizadas en funcion de
H/AH para (N/3)=0. Los minimos de las curvas continuas indican la longi-
tud de onda mds inestable y su ordenada (en valor absoluto) el cuadrado de
la velocidad de crecimiento. Se observa que la longitud de onda mds inestable
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Figura 4.3.—Zonas de inestabilidad, velocidades de crecimiento y velocidades de fase para
el modelo de Gossard (1974), con R=0 y parametrizadas en funcién de H/AH para
N/B=0.

es menor cuanto mayor ¢s la relacion H/AH. Analogamente las ondas
inestables tienden a moverse con una velocidad de fase que coincide con la
velocidad del viento en algin nivel de la mitad inferior, tendiendo a ser
estacionarias respecto al flujo medio solamente cuando H/AH — oo,

5. MODELO DE GEDZELMAN Y RILLING

El modelo mas sencillo que permite reproducir la estructura vertical de la
atmosfera presente durante los episodios de ondas gravitatorias observadas
en Palisades (N.Y.) y cuyo origen fue atribuido a inestabilidades por ciza-
lladura en la corriente en chorro esta representado en la figura 5.1. Consiste
basicamente en introducir una discontinuidad del viento en el nivel superior
y una discontinuidad de temperatura (inversién) en el nivel inferior, Se
supone ademas que la estratificacion es indiferente (N =0) en las tres capas.
Analiticamente

=10 =48, para z<_H
=20 8=6,+ A8 para H<z<H+2AH
ug=AlU 0=~0,+ A8 paraz> H+2AH



270 C. Ramis y §. Monserrat

| AU

— z=H+2AH

Adiabdtica
seca » 48

- - - - - = — — — - — — — z=H

T 0 U

Figura 5.1.—Esquema del modelo de Gedzelman y Rilling (1978).

Aunque el modelo presenta la caracteristica que todas las ondas son
inestables, permite obtener una expresion para la perturbacion de la presion
en superficie que incluye las dos discontinuidades consideradas y explica
muchas de las caracteristicas de los registros de presiéon obtenidos.

La ecuacion de Taylor-Goldstein (2.14) se reduce a la (2.15) para las tres
capas con soluciones de la forma (2.16). Aplicando las condiciones cinema-
ticas de contorno (continuidad de W/(/ -¢) en los niveles de discontinuidad),
y la condiciéon dinamica. podemos eliminar las constantes y obtener la
ecuacién de valores propios para la velocidad de fase. Definiendo o y o
como en la seccidn anterior, obtenemos

ac*+bc*+dc?tect+f=0 (5.1)
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R
e=4(AU)3? senh 2a

2(AU)R
f= —‘T senh 2(1
y en este caso
gAOAH
R=-2—"—"_ (5.2)
ATy

es un nimero de Richardson global.
En un intento de resolver analiticamente la ecuacidon de cuarto grado
suponen soluciones para la velocidad de fase de la forma

ctectel, Smccd, A, e (5.3)

donde
1 12
=AU [( | —e2ai2+ %)) + (e—*‘a(Hﬂ)— l) ] (5.4)

que corresponde a una onda inestable, pues solamente ¢; es real cuando
A —o0, y ademas es mas inestable cuanto menor es la longitud de onda.
La solucidn es de la forma

i 12
c::TAU[(l_rza(H%)) +(e—4u(2+%)—1+(;") ] (.5)

donde

H
- senh?oa——
G"” = " — (5.6)
(e?.a([ +v) — 1)

y la solucién es valida siempre que G” << I, condicion que deja de cumplirse
cuando la inversién es al mismo tiempo grande y muy cercana al nivel de
cizalladura.

Para estudiar los factores que afectan la magnitud de las perturbaciones
de presion registradas en superficie se puede hacer uso de la ecuacién (2.13)
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que relaciona la perturbacién de la presion con la velocidad vertical. Siempre
que G”<C<{1, en una aproximacion de primer orden resulta

J—@U_wzce—awwuf)[] + (—Ri)z ]”2 (5.7)
| P(H+2AH)] o

El factor exponencial ha sido llamado un filtro atmosférico natural, ya
que las ondas cortas que son generadas en la troposfera media y alta sufren
un amortiguamiento fuerte y la perturbacion de presion en el suelo es
despreciable. Por esta razén las longitudes de onda menores de 5 km no son
detectadas, asi como las ondas gravitatorias que producen la TAC no dan
perturbacidn de presion en superficie.

El hecho de que las ondas registradas tiendan a ser de mayor amplitud
cuanto mayor es la estabilidad en la capa inferior {cuanto mas marcada es la
inversion) también esta reflejado en la expresion (5.7) a través de R. Podria
decirse que la inversidén actiia como una «caja de resonancias amplificando
las perturbaciones de presidn en superficie.

6. MODELO DE MONSERRAT Y RAMIS

El modelo propuesto por Monserrat y Ramis (1990) permite discontinui-
dades de temperatura (o densidad) y también discontinuidades de viento, con
lo que se puede considerar un punto de union entre los modelos previamente
comentados de Gossard (1974) por una parte y de Gedzelman y Rilling (1978)
por otra.

El modelo se muestra esquematicamente en la figura 6.1, donde

uy=—eAU A=0exp((N?/g)z) para z<{ H
uy——eAUFB (=—H)H =8, para H<z<H-+2AH
ty=AU 0 =05, eXP(N2 g(z— H—2AH))para z> H+2AH
y

B =e(AU/AH)=¢eB (6.1

Como puede verse ¢l modelo incluye dos discontinuidades de temperatura
y en ningln momento se supone que éstas deban ser iguales, al contrano de
lo asumido en el modelo de Gossard al obfener la ecuacion de-valores
propios. Esto permite tener en cuenta que las inversiones de temperatura
observadas a niveles bajos (las cuales pueden ser simuladas por discontinuidades
de temperatura) son normalmente mas pronunciadas que las observadas a
niveles altos. Por otra parte se permite una discontinuidad en el perfil del
viento por medio del pardmetro «.

Cuando en este modelo se supone que £ = | (es decir, sin discontinuidades
en el perfil de viento) y ambas discontinuidades de temperatura se asumen
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Figura 6.1.—Esquema del modelo de Monserrat y Ramis (1990).

1guales, se recupera el modelo de Gossard (1974), Por otra parte cuando e =0
se recupera el perfil de viento usado por Gedzelman y Rilling (1978). Ademas
cuando e =0 y AU=0 se tiene ¢l perfil de viento (sin cizalladura) de Gossard
y Munk (1954).

Para encontrar los intervalos de inestabilidad se supone, como en los
casos anteriores, que se cumple la ecvuacion de Taylor-Goldstein aplicada a la
atmosfera en cada una de las capas y entonees sc aplican condiciones de con-
torno en los niveles de separacién.

Para las capas inferior y superior la ecuacion de Taylor—Goldstem (2.14)
se reduce a {2.17) y en la capa intermedia, debido a que N=0, la ecuacidén que
debe considerarse es (2.15).

Las soluciones en cada capa son entonces de la forma

Wi= A exp(pz)+ Brexp(—p; z)
Wy=A,exp (kz)+ B,exp(—kz) (6.2)
Wi=Ajexp(p3z)+ Byexp(—uy2)

donde

M|
pra=k|l——r (6.3)
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Aplicando condiciones de contorno de la forma indicada en las secciones
anteriores y recordando las definiciones de e, ) y o3 de la seccion 4, podemos
escribir una ecuacidn de valores propios de la forma (4.7) donde zhora las
cantidades a, b, d, e y f vienen dadas por as expresiones:

1 +
a= —2[1 +22 ]tanh(ZaH— L
a o o
(CE]*OC'_';) 2&[&3(]*8) 2(!3(148)
b= [s o — - ] tanh Qo)—————

R+ R, - (e2—4e+Da,—2ele + 262

a o
d:[(82_4S+Ijala3—82(2+i)+ sz(a,—a3)+2ea3_
o? o? a?
R + R
_ Ry : L %) ]tanh(2a)
o

. RU+ R[ +(£2*48+l)ﬂ£;—282(¥|+282

(04 [ed

o [(282—8) (13—83 2] +2€(1 —‘B) Of]03+8(RU—RL)+2RL(I3—2EO!]RU
o

]tanh (2a)

+2e(R; — R+ 21 (1 —¢)
f$[34(a2—a| + l)+82 (a| a]_‘a3+ Ru+ RL*(Y| RU)+RU RL*(Y] R[] tanh (2&')

—2eta+tac?(aytela — Ry— R))

con
g AH g AOLAH

s =g~ 9

R[_z
Es facil comprobar que cuando e=1 y Ry=R; =R se recupera la
ecuacion de valores propios de Gossard. En el otro extremo, cuando e =0y
hacemos Ry= N, = N,=0 se recupera la ecuacién de valores propios de
Gedzelman y Rilling. Cuando e =0y R, =0 se tiene un modelo de dos capas
gque es equivalente al problema de inestabilidad de Kelvin-Helmholtz.
Esta ecuacidn de valores propios tiene la forma de una ecuacion de cuarto
grado, pero solo puede considerarse como tal cuando N=0 en todas las
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capas, pues asi p es independiente de 1a variable ¢ y por tanto los coeficientes
de la ecuacion son también independientes de la variable ¢. En caso contrario
la ecuacién de valores propios se convierte en una ecuacién de variable
compleja con coeficientes complejos y para obtener alguna informacién sobre
las zonas de inestabilidad es preciso resolverla numéricamente.

Estudiando la influencia de los diferentes parametros del modelo en la
zona de inestabilidad, se demuestra que cuando el valor de R, aumenta, el
dominio de inestabilidad se corre mas rapidamente hacia longitudes de onda
mas cortas (y pasa a ser mas estrecho) que cuando aumentamos el valor de
R;. También se muestra que cuando se permite una discontinuidad de viento
las soluciones son inestables desde un valor dado de o (o) hasta @ =ce,
Ademais la onda es cada vez mas inestable hasta que alcanza un maximo para
A=0. El valor de ¢, depende de los valores de la discontinuidad de tempe-
raturas y viento en el nivel de separacidon superior, pero es débilmente
dependiente del valor de la discontinuidad de temperaturas en el nivel inferior

(fig. 6.2).
.15 , — @.15
te=1 a
o 12 010
) )
s D
E g
™ a.es ™ s.05
2.2¢ .08

2a
Figura 6.2.—Parte imaginaria de {¢/8) en funcidén de 2a para diferentes valores de R, vy
para H/AH=05 N=0y R,;=0.a)e=1,b)e=08. (Monserrat y Ramis, 1990.}

+£=.8

1.0 1.55a. 2.0

2a

A medida que la discontinuidad en el perfil del viento es mayor, ei valor
de o es cada vez menor y el dominio de inestabilidad para longitudes de onda
mayores se modifica, decreciendo el valor de la tasa de crecimiento y redu-
ciendo el intervalo de ondas inestables. Cuando se tiene discontinuidad en €l
perfil del viento y ademas N es distinto de cero todas las longitudes de onda

son inestables. -

Se sefiala también, que el despreciar la frecuencia de Brunt-Vaisala para
simplificar el proceso matemdtico proveca una sobreestimacion de la longi-

tud de onda mas inestable (fig. 6.3).
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Figura 6.3.—Parte imaginaria de (o/ 8) en funcion de 2a para diferentes valores de (N/B)?
y para H/AH=035, Ry=0y R;=1.a) =1, b) e=0.8. (Monserrat y Ramis, 1990}

.18

KH
Go

.86

=
-4

.04
MR

LA, S T HAT BN B S B B A N S (R S

TV Y NS SR U T AN SUTEN N R S SN A S G

=
3]
=
M
=2
W
=
~
=2
wn
[+>]
(o
=
~J
=

20

Figura 6.4.—Parte imaginaria de (o/B)} en funcion de 2¢ para H/AH=0.35, N=0y
diferentes valores de Ry R, y e correspondientes a varios modelos: Gedzelman and Rilling
(1978) (GR) (R,=0, R;=0.5, ¢=0); inestabilidad de Kelvin-Helmholtz (KH) (R,=0.5.
R, =0,e=0). Gossard (1974) (Go) (R;;=0.3, R; =0.5. ¢ =I); Monserrat y Ramis (1990) (M R)
(Ry=0.5. R, =05 e=0.5).
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Una forma de poner en evidencia la influencia de los diferentes parame-

tros en el dominio de inestabilidad es comparando los resultados que se
obtienen con diferentes modelos para el caso en que N=0. Monserrat y
Ramis (1990) presentan una figura que clarifica algunos de los resultados
mencionados. Comparando los resultados para la inestabilidad de Kelvin-
Helmbholtz y para el modelo de Gedzelman y Rilling (1978) (y recordando que
Ia influencia de R; sobre & es muy pequefia) se observa que la presencia de
una discontinuidad de temperatura en la interfase superior (R, 0) desplaza
las longitudes de onda inestables hacia escalas mas cortas (fig. 6.4). Por otra
parte también puede comprobarse en la figura 6.4 que el modelo de Monse-
rrat y Ramis (1990) se comporta de manera similar a los modelos de Gossard
para longitudes de onda largas, aunque ¢l dominio de inestabilidad se ve
reducido y la tasa de crecimiento decrece cuando la discontinuidad de viento
aumenta; pero existe un valor de & a partir del cual todas las longitudes de
onda son inestables. Cuando € —1 entonces ap—oe y se recuperan los resul-
tados de Gossard,
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