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Presentacid

Antoni M. Correig
Laboratori d’Estudis Geofisics Eduard Fontsere, Institut d’Estudis Catalans
Departament d’Astronomia i Meteorologia, Universitat de Barcelona

Des de la més remota antigor, I'home ha estat preocupat per I'ocurréncia de desastres na-
turals i la seva possible prediccio. Per a poder predir un fenomen, pero, I’lhem de conéixer, hem
de saber com s'inicia, com evoluciona i com es resol. Es aquest el cas dels fenomens naturals?
No si els comparem, per exemple, amb el coneixement que tenim del sistema solar. Pero, de
fet, no son sistemes comparables: mentre que el moviment dels planetes obeeix a una llei sim-
ple, la llei de la gravitacié universal, els fendomens naturals es caracteritzen pel fet de ser siste-
mes altament no lineals, en queé tots els seus components interaccionen entre si, alhora que
s6n sistemes altament estructurats. Es el que hom coneix com a sistemes complexos, aparent-
ment tots diferents (en qué s'assemblen els terratrémols i els temporals de llevant?), perd dels
quals podem tractar amb la mateixa metodologia.

En efecte, els fenomens naturals, com ara els terratrémols i els temporals de llevant, son sis-
temes autoorganitzats allunyats de I'equilibri. Ambdds sén caracteritzats per un aportament
continu d’energia que s'allibera de manera sobtada en finalitzar el procés, el qual es reinicia un
altre cop i déna lloc a un nou cicle. Les durades dels cicles son irregulars i el seu final, el que
coneixem com a terratrémol o temporal de llevant, és previsible/predictible només des d’un
punt de vista probabilista. El procés fisic que segueixen ambdds fenomens és aparentment di-
ferent. Podem assimilar els terratrémols a canvis de fase ordre-desordre perqué abasten un punt
critic determinat, mentre que els temporals de llevant estan associats amb processos de tur-
buléncia atmosférica. Tanmateix, aquests processos s'encreuen i s'entrellacen, atés que un tem-
poral de llevant pot considerar-se com un fenomen critic, i la sismicitat, com la turbuléncia dels
solids. Estem, doncs, en presencia de fenomens complexos que podem abordar amb una ter-
minologia comuna, la propia dels sistemes complexos.

Per tal de presentar I'estat actual del coneixement que tenim sobre els fenomens naturals,
el gener de 2002, dins el seu programa de Jornades Cientifiques, I'Institut d’Estudis Catalans
organitza un seminari titulat Terratrémols i temporals de llevant: dos exemples de sistemes
complexos, si bé els temes de qué s’hi tracta no es reduiren només a aquests dos aspectes.
Hom intentava, amb aquest titol, de cridar I'atencié sobre els processos atmosferics i la dina-



mica de la terra sélida partint dels exemples de 'ocurréncia de terratrémols i temporals de lle-
vant, fenomens ben coneguts a Catalunya. Donada la impossibilitat de tractar dels temes amb
tota la seva amplitud, hom caracteritza cada un dels dos grans blocs en uns quants temes
basics: la fisica dels processos atmosferics, la generacié de temporals de llevant, la turbuléncia
(en sistemes aquatics) i la prediccié numérica del temps pel que fa als processos atmosférics; i
la fisica dels terratrémols, I'ocurrencia sismica i la prediccid, i el procés de preparacié d’un ter-
ratrémol. A aquests dos grans blocs se n’hi afegi un altre de dedicat a les matematiques i la si-
mulacié dels sistemes complexos, i I'analisi de les séries temporals associades amb fenomens
naturals. La conferéncia inaugural ana a carrec del doctor Jorge Wagensberg, del Museu de la
Ciéncia, que tracta del tema «Cap a una nova teoria de la complexitat?», basat en el seu article
«Complexity versus uncertainty: the question of staying alive», publicat a Biology and Phyloso-
phy, nim. 15 (2000), p. 493-508.

Cada conferenciant hi ha aportat la seva visié des d’'un punt de vista molt ampli, moltes ve-
gades interdisciplinari, i ha organitzat el seu escrit de la manera que ha cregut més adequada.
Des d’aquest punt de vista, per tant, la publicacié no és homogenia. Alguns conferenciants
s’han centrat en problemes concrets, mentre que uns altres han tractat d’'un problema general;
alguns n’han tractat de manera qualitativa, i uns altres, quantitativa. Cal no oblidar que en aques-
tes Jornades hom ha tractat de problemes «vius», que estan en ple desenvolupament, i que al-
gunes de les conclusions aportades poden variar en el futur. Cal, per tant, que el lector s’hi
apropi amb mentalitat oberta. La publicacié finalitza amb un article del professor Vladimir
Keilis-Borok, el qual no va poder asistir a les Jornades tal com era el seu desig. Larticle, «Pre-
diction of critical transitions in complex systems: colliding cascades model and real disasters»,
fou publicat en els Proceedings of the Jubilar Plenary Session of the Pontifical Academy of Sci-
ences, Scripta Varia, nim. 99, p. 408-425, «Pontificia Academia Scientiarum» (2001). Agraim
sincerament tant al professor Keilis-Borok com a I’Academia Pontificia que ens n’hagin auto-
ritzat la publicacid, ja que sintetitza I'esperit que vam voler donar a les Jornades.

Per acabar, vull expressar el meu agraiment al doctor Josep Enric Llebot, impulsor de les
Jornades, pel seu encoratjament constant; a la senyora Neus Portet i al personal de I'Institut
d’Estudis Catalans que tingueren cura de la logistica de les Jornades, i a la senyora Mercé Cas-
tells, que s’ha encarregat de I'edicié del present volum.



La fisica dels processos atmosferics

Josep Calbé

Departament de Fisica, Universitat de Girona

Resum

Latmosfera, aquesta barreja de gasos que envolta la Terra i que és absolutament determi-
nant en I'existéncia i el desenvolupament de la vida i de les nostres vides, pot ser estudiada des
de diversos punts de vista. Un d’aquests punts de vista és I'aportat per la fisica: es tracta d’a-
plicar les lleis fonamentals de la fisica als diversos fenomens que s'esdevenen en I'atmosfera,
considerada el sistema objecte d’estudi. En aquest text ens centrarem en la dinamica atmosfe-
rica. Per una banda, s’hi presentaran les equacions que tipicament s'utilitzen per a descriure els
moviments atmosferics, destacant-ne els punts critics i les no-linealitats, i s’hi dedicara una aten-
Ci6 especial al tractament dels fenomens de mesoscala. Per I'altra, hi analitzarem una série ex-
perimental de mesures del vent sobre un lloc determinat i hi veurem les dificultats d’ajustar els
resultats teorics a aquestes mesures experimentals.

Abstract

The atmosphere, that mixture of gases surrounding the earth, and which absolutely de-
termines the existence and development of life and our lives, can be studied from various
points of view. One of these points of view is that contributed by Physics: the application
of the fundamental laws of Physics to the various phenomenons that take place in the
atmosphere, considering the system as an object of study. In this text, we will focus on at-
mospheric dynamics. on one hand, the equations typically used for describing atmospheric
movements will be presented, with emphasis on its critical points and nonlinearity. Special
attention will be paid to the treatment of mesoscale phenonmenons. On the other hand, we
will also analyze an experimental series of measurements of wind on a specific place, and
we will see the difficulties in adjusting theoretical results to these experimental measure-
ments.



Introduccio

Latmosfera és la capa gasosa que forma la part més externa del planeta Terra. Es trac-
ta d’una barreja de diversos gasos (basicament, nitrogen i oxigen en proporcions del 80 % i
del 20 % aproximadament) anomenada aire, que s'estén des de la superficie de la Terra liqui-
da o solida fins a diversos centenars de quilometres d’altura. Latmosfera ha canviat en com-
posicié al llarg del temps (en escales geologiques), perd roman gairebé inalterable en escales
temporals curtes, almenys pel que fa als gasos que hi sén presents en concentracions més ele-
vades. Latmosfera actual €s, d’'una banda, el resultat de la preséncia de la vida sobre la Terra,
ja que la relativament elevada concentracié d’oxigen només es pot explicar per I'efecte dels
vegetals; de I'altra, la composicié actual de I'atmosfera é€s indispensable per al manteniment
de la vida o, almenys, de les formes de vida suposadament més avancades, com ara I'especie
humana. Es ben sabut que petites variacions en la preséncia d’uns gasos determinats que
apareixen com a traces (com ara el didxid de carboni o I'0z6) poden provocar efectes ben per-
judicials per a la vida.

Abans d’aprofundir el contingut d’aquest document, cal introduir una mica de terminolo-
gia: d’una banda, la que s'utilitza per a distingir diverses parts de I'atmosfera i, de I'altra, la
que s'empra per a classificar els fenomens segons la seva extensié en 'espai i el temps.
Pel que fa a la divisié vertical de I'atmosfera, s'utilitza com a base la variacié de la tempera-
tura amb I'altura (vegeu, per exemple, Andrews, 2000). En general (és a dir, fent una mitja-
na per a grans extensions i periodes de temps), la temperatura de I'atmosfera disminueix du-
rant els primers deu quilometres per sobre de la superficie a la capa anomenada troposfera.
Per sobre, i fins a uns cinquanta quilometres d’altura, la temperatura augmenta amb laltu-
ra, fet que dificulta enormement els moviments verticals de I'aire (aixo es pot demostrar a
partir de consideracions termodinamiques) i déna peu al nom d’aquesta capa: estratosfera.
Encara per damunt trobem una altra capa on la temperatura torna a disminuir amb I’altura,
anomenada mesosfera. Cal esmentar que la majoria de fendmens d’interés meteoroldgic (vents,
ndvols, precipitacions, dispersié de contaminants, etc.) sacompleixen basicament a la tro-
posfera.

Una altra possible classificacié té un origen més dinamic i es basa en la influencia que t€ la
superficie del planeta en el moviment de les masses d’aire que passen per sobre seu. Des
d’aquest punt de vista, hom distingeix la capa fronterera o capa limit (on els efectes de la su-
perficie sén tan importants com els gradients de pressié o les forces de Coriolis, 0 més impor-
tants) de I'atmosfera lliure (on, en general, gradient de pressié i forca de Coriolis estan aproxi-
madament equilibrats i donen lloc al ventgeostréfic).

Pel que fa a la distincié dels fenomens segons la seva escala espacial i temporal, les propos-
tes fetes per diferents autors sén diverses tot i que presenten forca punts en comu (un bon re-
sum de les diferents propostes es troba a Thunis i Bornstein, 1996). De totes maneres, tots es-
tan d’acord a parlar de fendmens de macroescala, amb extensions superiors als 10° m i durades
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superiors a un dia (10°s); de mesoscala, per a fenomens que presenten extensions i durades
entre 10° i 10°m i entre 30 min (10%s) i un dia respectivament; i de microescala, per a fenomens
d’extensié o durada inferior.

En aquesta conferéncia centrarem la nostra atencié en fenomens que s’esdevenen a la
troposfera i, encara més en particular, a la capa fronterera. A més, aquests fenomens perta-
nyen tipicament al domini de la mesoscala i, més en particular, al limit inferior de la mesosca-
la B (10*m i 10*s). Finalment, s’hi explicaran giiestions relacionades basicament amb la
dinamica, tot i que es faran petites incursions en la termodinamica. En canvi, no s'entrara en
multitud d’uns altres fendmens que s'acompleixen a I'atmosfera i que sén igualment interes-
sants (la transferéncia radiativa, els canvis de fase de I'aigua i la nucleacid, els intercanvis su-
perficie-atmosfera, |'electricitat atmosfeérica, etc.). D’aquesta manera, posem limits al titol de la
conferéncia, que és massa general per a I'extensié aqui admissible.

Les equacions que descriuen el comportament de ’atmosfera

Les equacions basiques que regeixen el comportament de I'atmosfera son les que descriuen
el comportament d’un fluid newtonia en un sistema de referéncia en rotacid; i, per tant, les que
descriuen els fenomens principals que s’hi esdevenen, com sén el seu moviment, i els inter-
canvis d’energia entre diferents punts del fluid o entre el fluid estudiat i la resta de I'univers.
Sén, per tant, les equacions de conservacié de la massa, de la conservacié del moment (o equa-
ci6 del moviment), de I'equacié de conservacié de I'energia i de I'equacié d’estat. El que dife-
rencia aquestes equacions de les que podrien aplicar-se a algun altre fluid sén, d’'una banda,
les constants que caracteritzen I'aire i, de I'altra, les aproximacions que sobre aquelles es pu-
guin fer posteriorment d’acord amb el fenomen que es pretengui representar. Per comengar,
veurem les equacions escrites respecte d’un sistema de coordenades cartesianes, cosa que vol
dir que ja fem una primera aproximacié (negligim la curvatura de la Terra a la zona d’aplicacio).
La presentacié i el desenvolupament de les equacions que es faran aqui es poden trobar amb
més extensid i detall en diversos textos (com ara Pielke, 1984, o Stull, 1988).

Tenim en primer lloc I'equacié de conservacié de la massa d’aire, o equacié de continuitat,
que es pot expressar de la manera segiient:

du_ 1

ax, - p dt ' U

on x; (=1, 2, 3) sén les tres coordenades espacials (nord-sud, est-oest i vertical respecti-
vament), que també escriurem quan convingui com a (x, y, 2); t és la variable temps, u; s6n
les tres components del vector vent en cada punt i en cada moment, i p és la densitat de
I'aire.



Lequacié de la conservacié del moment, o equacié del moviment, és la que correspon a un
fluid newtonia en un sistema de referéncia en rotacio:

J 3 ap . o du L Oy ) 2 du
o+ — PR i R + = o+ —2P € )
ot Pu; axj PUJ Ui aX; an {H[ aX/ aX; 3 2 an 81/ pg, p Ejjk Qj Uk, [2]

on p és la pressié atmosférica, i és la viscositat molecular de I'aire (1 = 1,789 x 10° kg m™ s™),
& és el vector acceleracio de la gravetat (0,0,-9) (= 9,8 m s7), €, és el vector velocitat angular
de la Terra (Q = 7,27 x 10 rad s7), §; és la delta de Kronecker i g és el tensor de Levi-Civitta.
En el primer membre d’aquesta equacié hi ha les acceleracions i, en el segon membre, les for-
ces, que son, en el mateix ordre en que apareixen els termes: la forca de pressid, la de la visco-
sitat molecular, la de la gravetat i la de Coriolis. La forca centrifuga, que presenta una direccid
gairebé parallela a la de la gravetat perd és molt més petita en modul, es negligeix en aquesta
equacié. Igualment, no s’hi considerara el canvi de I'acceleracié de la gravetat amb I'altura (habi-
tualment, aixd es tracta mitjancant la introduccié de I'anomenada altura geopotencial).

A aquestes equacions purament dinamiques cal afegir-hi 'equacié de conservacié de I'ener-
gia, la forma més elemental de la qual és la que es desprén del primer principi de la termodi-
namica, és a dir:

8c= Swy +du, = 2 dt,
p

on Oc és la calor intercanviada en un cert procés per unitat de massa d’un cert volum d’aire,
Ows indica el treball per unitat de massa efectuat per aquest volum en aquest procés, du, és
la variacié de I'energia interna per unitat de massa del volum d’aire durant aquest procés i Sc
és el terme de fonts i embornals d’energia per unitat de volum i de temps. De totes maneres,
no és habitual utilitzar I'equacié en aquesta forma, siné que, dividint per la temperatura ab-
soluta, utilitzant el segon principi de la termodinamica, I'equacié d’estat, la relacié entre les
calors especifiques a pressié constant i volum constant i, finalment, definint la temperatura

ra/cp
ez T pOO ,
p

es pot arribar a escriure aquesta equacié en una forma més usual:

ra/cp
d9=7[Poo] s 3

potencial com a:

dt Pc, \ P

on la derivada total de la temperatura potencial es podria descompondre encara en els termes
local i advectiu (com s'ha fet, per exemple, en I'equacié del moviment).
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Lequacié d’estat és la dels gasos ideals, on s'introdueix la temperatura virtual, a causa de
la preséncia de vapor d’aigua en I'aire, amb la qual cosa s'aconsegueix estalviar una equacié (la
d’estat del vapor d’aigua) i un parametre (la constant termodinamica del vapor):

P=PrdaTv, [4]

on ry és la constant termodinamica de I'aire sec (ry = 287 J kg" K) i T, és la temperatura vir-
tual de laire, que inclou el contingut d’humitat.

La dificultat —de fet, la impossibilitat— per a resoldre analiticament aquestes equacions
és forca obvia, i no solament per la no-linealitat del terme advectiu. En aquest punt hi ha
dues opcions, no necessariament excloents: simplificar mitjancant aproximacions les equa-
cions, per tal de permetre’n la solucié analitica, o resoldre-les mitjangant técniques numeriques
(Calbé et al., 1994; Calbé i Baldasano, 1995). Aqui presentarem un tractament de les equacions
encaminat inicialment a la seva solucié numérica, tot i que al final acabarem fent prou aproxi-
macions per a determinar una solucié de manera analitica.

Quan les equacions anteriors es volen aplicar a la mesoscala, la primera cosa que fan la ma-
joria dels autors és dividir el valor d’algunes de les variables en dues parts: la primera, associa-
da amb l'estat sinoptic o de macroescala de I'atmosfera; la segona, la fluctuacié sobre I'ante-
rior motivada pel fenomen de mesoscala. En tot el que ve a continuacid, la part associada a
I'estat sinoptic (que sovint s'anomena estat basic de I'atmosfera) es considera constant en el
decurs del fenomen de mesoscala encara que, ldgicament, aixd no sigui estrictament cert. Tam-
bé és habitual suposar valida la hipotesi d’equilibri hidrostatic per a I'estat basic i, finalment,
assumir la hipotesi de Boussinesq, que fa referéncia a la importancia relativa de les fluctua-
cions de la densitat.

El conjunt d’equacions que s’hi obté continua essent (igual que el conjunt d’equacions 1-4
presentat més amunt) un sistema tancat en el sentit que el nombre d’equacions i d’incognites
és el mateix (hi ha quatre equacions, amb quatre incognites: la densitat, la temperatura, la
pressi6 i el vent) sempre que suposem conegut I'estat basic. Perd encara no és I'adequat per a
estudiar I'atmosfera, ja que s’ha de tenir en compte que el flux atmosferic sovint és turbulent.
Es a dir, aquestes equacions son caracteristiques d’un flux laminar i, per tant, sempre donen com
a resultat un flux d’aquest tipus, que és inestable per a petites pertorbacions si les condicions
son adequades per a la turbuléncia. En conseqliencia, cap de les solucions que obtinguéssim
no seria observable en I'atmosfera (especialment quan estudiem la capa més propera a la su-
perficie de la Terra —la capa fronterera—, on la turbuléncia és dominant).

Una altra manera d’entendre aquesta mateixa qliestio és pensant que, de fet, és conseqiiéncia
de la impossibilitat tant de mesurar com de calcular les diferents variables amb prou resolucié
espacial, imposada per les condicions de validesa de les equacions. Per deduir-les, s’han fet (sen-
se explicitar-ho) basicament dues hipotesis inicials: que els increments de longitud infinitesi-
mals considerats sén molt més grans que la distancia mitjana entre les molecules (per a poder
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tractar de I'aire d’acord amb el seu comportament estadistic) i que sén prou petits per a poder
negligir els termes de segon ordre en els desenvolupaments en séries de Taylor que s'efectuen de
les diferents variables. Aixo porta a escales espacials de prop d’1 cm, i temporals de prop d'1 s.
En conseqiiéncia, si es vol treballar en una zona, per exemple, de 10 km x 10 km x 1.000 m,
s’hauria de definir una xarxa de 10" punts, que no pot ser tractada per cap ordinador actual
(Zannetti, 1990).

La qiiestié és, doncs, introduir la turbuléncia (o, cosa que és igual, el transport que s'es-
devé en escales inferiors a les de la xarxa de treball) en les equacions anteriors. El que és
més habitual en aquest sentit és seguir la convencid, deguda a Reynolds, de descompondre
el flux (aixd és, les variables que el descriuen) en uns valors mitjans, que varien tant espa-
cialment com temporalment amb una certa lentitud, i uns valors turbulents, que varien rapi-
dament de manera quasi aleatoria. En el nostre cas, per a les variables que anteriorment
hem descompost en part sinoptica i en part de mesoscala, farem la nova descomposicié so-
bre aquesta darrera.

Aleshores, totes les equacions es poden descompondre en dues: una per als valors mitjans
(els del flux observable mitja, per tant) que es poden resoldre definint una certa xarxa de dis-
cretitzacio no gaire fina, i una altra per als valors turbulents, €s a dir, per als fenomens que no
es poden resoldre sobre aquesta xarxa. A continuacié, es donen les equacions corresponents
al flux mitja, que s'obtenen de les equacions basiques, on se substitueixen les variables per la
seva descomposicié corresponent, i es fa la mitjana a continuacié. Per a la seva deduccié s’ha
tingut en compte que I'operacié de derivar i la de fer la mitjana poden intercanviar I'ordre amb
qué s'efectuen.
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En totes les equacions, el subindex O indica I'estat basic, la barra per damunt indica 'estat me-
soscalar mitja i la prima indica la fluctuacié turbulenta. Hi apareix també la pressié d’Exner, T,
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que esta relacionada directament amb la pressié (d’una manera semblant a com la temperatu-
ra potencial ho esta amb la temperatura).

Si es repassen les equacions anteriors per als valors mitjans, s'observa que, en introduir-hi
la turbuléncia (o els fenomens associats amb escales inferiors a la xarxa de discretitzacid), han
aparegut noves incognites. Es a dir, a les ja conegudes cal afegir-hi ara els fluxos turbulents
u/uf, ue’, que, fins i tot tenint en compte criteris de simetria, sén un total de nou incognites
noves. S’hi pot veure que les equacions per als valors turbulents tampoc no sén Utils (ni sufi-
cients) per a la seva determinacié. Si s'intenten establir noves equacions per als fluxos turbu-
lents, resulta que apareixen uns nous termes amb productes de tres valors turbulents, la qual
cosa significa que apareixen moltes més incognites noves. Aquest fet és el que es coneix com
a problema de clausura, que es pot enunciar dient que les equacions termodinamiques d’un
flux turbulent no formen un sistema tancat. Aquest problema és conseqiiencia de la no-linea-
litat del terme advectiu de les equacions i és un dels problemes de la fisica classica que con-
tinuen sense solucié (Stull, 1988). La manera de tractar-ne és escollir un nombre finit d’equa-
cions i aproximar la resta d’incognites segons les quantitats conegudes (les que es determinen
per a alguna de les equacions) i alguns parametres. En aquest sentit, es parla de la parametrit-
zacio de les incognites com a solucié del problema de clausura.

No és I'objectiu d’aquesta conferéncia aprofundir més en que és la turbuléncia i com se’n
tracta. Només hi introduirem la parametritzacié més senzilla, anomenada de primer ordre o,
també, teoria K. Es tracta d’establir que hi ha una relacié directa entre els fluxos turbulents d’u-
na variable i els gradients dels valors mitjans de la mateixa variable i en la mateixa direccié.
Aquesta aproximacio té la seva justificacié teorica i experimental, perd presenta també moltes
limitacions en la seva aplicabilitat a una gran diversitat de situacions.

El perfil vertical del vent horitzontal. Lespiral d’Ekman

Per tal d’itlustrar el que s’ha explicat fins a aquest moment, pot ser convenient determinar
una solucié analitica de les equacions anteriors o, més ben dit, d’'una simplificacié de les equa-
cions anteriors. Aquest desenvolupament es pot trobar en diversos textos, com, per exemple,
Arya (1988). Aixi, suposarem un conjunt d’hipotesis: 1) estat estacionari, 2) homogeneitat ho-
ritzontal, 3) abséncia de component vertical del vent. Les equacions per a les dues components
horitzontals del vent queden:
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Si, a més, suposem: 4) atmosfera incompressible, i 5) teoria K, amb la K, anomenada visco-
sitat turbulenta, constant; i escrivim les equacions que resulten amb una notacié més senzilla
(per exemple, eliminant les barres de sobre les variables mitjanes o tornant a escriure la pres-
sié de la manera més habitual), tenim:

2

0=k IU_T P g
0z> P, X
°v. 1 op

0 72_787_fu,
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on fés el parametre de Coriolis (f=2 Q sin@, essent ¢ la latitud del lloc).

Encara més, si suposem que el camp de pressions no canvia amb I'altura, podem escriure els
termes del gradient de pressié d’acord amb el vent geostrofic (constant i uniforme) a qué do-
naria lloc i resulta:

2
O:Kg—g— fug + fv

4

2
O:Kg—:— fu, — fu.

Z

Aquestes equacions es poden resoldre, utilitzant com a condicions de contorn:
u=v=0, az=0

U=us; V=Vv;, az=-oo (ésadir, alatmosfera lliure, lluny de la superficie).
El resultat que s'obté és:

u— ug = —€eug cos(az) + v¢ sin (az)]
v— v = —e[ug sin(az) — v cos (az)] ,
[f . e .
amb a = /2/(. Per tal de poder analitzar el resultat més facilment (perd sense perdre gene-
ralitat), considerem un cas en qué el vent geostrofic imposat a I'atmosfera lliure només té com-

ponent en la direccié x (per exemple, vo= 0). Aleshores:

u=ug[l —e cos(az)]

v=u; e*sin(az) .
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Si representem com varia el vector vent amb 'altura (fig. 1), obtenim la forma d’una espiral
que porta el nom de espiral d’Ekman en honor de I'oceanograf suec que va proposar aquesta
soluci6 (de fet, el seu desenvolupament original va ser fet per als corrents oceanics). Normal-
ment, es pren com a altura de la capa d’Ekman el valor zz = m / &, ja que en aquest nivell el
vent ja pren un valor prou semblant al geostrofic. Considerant latituds mitjanes com la nostra
(F=10"s™) i valors tipics de la viscositat turbulenta (K = 10 m? s™), I'altura de la capa
d’Ekman seria d’uns 10° m.

10 -
5 4
3
: O T T T T 1
0 5 10 15 20 25
-5 |
u (m/s)

FiGuRA 1. Hodbgrafa corresponent a una espiral d’Ekman, obtinguda amb £f=10"*s", K= 5 m?s”, i us= 20 m/s. Els
punts hi son representats a intervals de 50 m d’altura, entre 0 i 1.000 m.

Pel que fa al modul d’aquest vector, és a dir, pel que fa a la velocitat, tenim:
P =u?+ v — Mz (1+ e -2e cos(az)) .

No obstant aixd, molt poques vegades s’ha observat a I'atmosfera real variacions del vent
amb I'altura que s'ajustin a un comportament com el que prediu 'espiral d’Ekman. Sens dub-
te, I'explicacié d’aquest fet cal buscar-la en la gran quantitat d’hipotesis que s’han suposat per
a deduir-la. En particular, ’homogeneitat del terreny subjacent i la uniformitat i la constancia
de la viscositat turbulenta son dues de les hipotesis que més rarament s'lacompleixen. Ateses
les hipotesis, I'espiral d’Ekman s’hauria d’ajustar millor a la part de la capa fronterera que hi ha
per sobre de la capa superficial, ja que en aquesta darrera, en general, el terme de turbuléncia
és molt gran comparat amb el de Coriolis i, a més, varia rapidament amb I'altura. També s’hau-
ria d’ajustar a situacions de capa superficial molt estable (des del punt de vista de I'estratifica-
ci6 termica), atés que aleshores la viscositat turbulenta té un valor més petit i més uniforme en
aquesta capa. Sigui com sigui, la deduccié i els resultats anteriors permeten destacar alguns
fets que sén patents: la important variacié de la magnitud del vent amb I'altura especialment
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en els primers metres damunt de la superficie i la variacié també de la direccié d’aquest vent,
que, en principi, a 'hemisferi nord, hauria de ser en sentit horari a mesura que pugem en la
capa fronterera atmosfeérica.

El vent real: algunes dades experimentals

Per tal de mostrar la complexitat d’estudiar el vent a la capa fronterera, presentarem a con-
tinuacié algunes dades experimentals de que, com veurem, ni que sigui qualitativament, no és
facil de tractar amb la teoria desenvolupada més amunt. Les dades van ser mesurades en una
torre instrumentada amb anemometres a 10, 20 i 45 m d’altura. El lloc de mesura és un altipla
petit a Navarra. La serie de dades és llarga, tot i que aqui en presentarem només una part, cor-
responent al mes de mar¢ de 2001. Les mesures que s’hi enregistren sén els valors mitjans de
la velocitat en intervals de 10 min. A la figura 2 es presenta la serie de dades per a 'anemome-
tre situat a 45 m (que és el que a priori hauria de presentar menys influéncia dels efectes del
terreny). Tot i aixo, i malgrat que sén valors mitjans en 10 min, hi observem la gran variabilitat
en la velocitat del vent. A la figura 3 es presenta la mateixa série, on s’ha efectuat una mitjana
mobil en finestres de 3 h. Fins i tot després d’efectuar aquesta mitjana, la variabilitat del vent
continua essent molt gran. Un tractament possible per a analitzar una série d’aquest tipus és
efectuar una analisi espectral. En efecte, una analisi d’aquesta mena, que no s’ha fet en aquest
cas, acostuma a presentar molta energia en el periode diari (Idgicament, atés que la radiacié so-
lar és el mecanisme principal de «forcament» del sistema). També acostuma a apareixer-hi, sig-
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FIGURA 2. Velocitat del vent mesurada a 45 m sobre el terra durant el mes de marg de 2001 en una torre situada en

un altipla a Navarra. Els valors representats sén mitjanes per intervals de 10 min.
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FIGURA 3.  Velocitat del vent mesurada a 45 m sobre el terra durant el mes de marg de 2001 en una torre situada
en un altipla a Navarra. S’hi representa un valor cada 10 min, que correspon a la mitjana mobil efectuada per inter-
vals de 3 h.

nificativament, una freqiiéncia més baixa, és a dir, un periode d’uns quants dies, que es pot as-
sociar amb el pas dels grans sistemes sinoptics. A I'espectre sovint apareixen unes altres fre-
qiiencies (més altes) significatives, associades amb la turbuléncia, i normalment hi ha un con-
junt de freqliéncies intermédies amb menys energia associada. A la figura 4 es representa la
diferéncia entre els valors mesurats (per exemple, els de la figura 2) i els amitjanats en 3 h (per
exemple, els de la figura 3). D’alguna manera, i sense ser excessivament rigorosos, aquests va-
lors poden estar relacionats amb les fluctuacions turbulentes que més amunt s’han esmentat.
En tot cas, torna a posar-se en evidéncia la dificultat d’analitzar I'origen fisic d’aquestes fluc-
tuacions, i també s’hi observa que aquestes presenten sovint unes amplituds semblants als va-
lors mitjans.

Analitzem ara la variabilitat espacial i, més concretament, com el vent varia amb I'altura en
aquesta torre. Per exemple, a la figura 5 s’han representat els valors enregistrats (cada 10 min) du-
rant dos dies concrets i en els tres nivells de mesura. S’hi observa que, en alguns moments, el vent
en tots tres nivells és molt semblant. Podem aventurar que aquests moments corresponen a si-
tuacions d’estratificacié neutra o inestable, és a dir, quan hi ha més barreja vertical. Per exemple,
aixo podria succeir abans del migdia del dia 23, quan el vent molt fort permet preveure una si-
tuacio neutra; o després del migdia del dia 24, quan hipoteticament les condicions podrien ser fa-
vorables per a la conveccid. Per contra, en uns altres moments hi ha diferéncies ben apreciables
entre el vent a diferents altures (per exemple, durant la nit del 24 al 25 o durant la tarda i el ves-
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FIGURA 4.  Fluctuacions de la velocitat del vent mesurada a 45 m sobre el terra durant el mes de mar¢ de 2001 en una
torre situada en un altipla a Navarra. Els valors corresponen a la diferéncia entre el valor enregistrat (mitjanes per

intervals de 10 min) menys la mitjana mobil en 3 h.
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FIGURA 5.  El registre del vent durant dos dies (23 i 24 de marc) en els tres nivells de mesura de la torre: 45 m (linia

gruixuda), 20 m (linia discontinua), 10 m (linia prima).
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pre del dia 25). En aquests moments, i com caldria esperar, el vent creix amb I'altura. Previsible-

ment, en aquells moments 'atmosfera presentava una estratificacié més estable.

Podem ara analitzar amb una mica més de detall aquestes variacions amb l'altura. Per aixd
hem representat a les figures 6 i 7 unes situacions en particular. A la figura 6 s’han repre-

sentat tots els perfils que complien la condicié que, a 45 m, la velocitat del vent fos propera
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FIGURA 6. El vent mesurat en els tres nivells en les situacions en les quals el vent a 45 m (quadrats) era en l'inter-
val 10 £ 0,2 m/s i la seva direcci6 en l'interval 150 £ 5°. El vent a 20 m és indicat pels cercles, i a 10 m, pels rombes.
10,5
10 o - H# _ 00 = 8 g
[m] o) Yo oo ~
9,5 0 o
A ’ O (@]
e 9 1o o o
- 8,5 A% ¢ o o
5 ’ O
O
S 8 %
S 7,5
> 7 [e)
6,5 e
6 — .
S £ S S8 S £ S 858588
oS oS oSN o N <o NN o NN o N o NN <o NN <4 NN o MNN 0)
S o o 9o 9o o 9o 9o o 9o o o
S s s sSSSSS
~ m m M M
SO O S 8 S S S 2 o o o o
S S8 EFSSS S
kS S 9 o O oS o
x N CoR ¢ SN A o]
S A - - I
FiGura 7. Com a la figura anterior, pero per a la velocitat en I'interval 10 £ 0,2 m/s i la direccié en I'interval 335 + 5°.
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a 10 m/s i la direccié fos propera als 150° (SSE). De les deu situacions que hem trobat, hi po-
dem observar que en tres casos el vent a 20 m és més fort que a 45 m. En quatre, el vent a
20 m és gairebé igual que a 45 m. Només en els altres tres casos el vent segueix un perfil crei-
xent amb I'altura. En realitat, les deu situacions es donen tan sols en tres dies del mes de marg,
dies, pero, que evolucionen de maneres diferents. A la figura 7 s’ha seguit la mateixa idea, pero
ara per a un vent a 45 m que presenti una direccié propera als 335° (NNW). Aqui els perfils que
es troben sén o bé creixents amb I'altura (set casos), o bé presenten vents iguals a 20 m i 45 m.
En definitiva, el que diem és de nou que la variabilitat que presenta el vent, fins i tot en situa-
cions que haurien de ser més o menys semblants a priori, és molt elevada.

Hom podria argumentar que les situacions definides només pel vent en un punt (a 45 m) no
tenen cap rad per a ser semblants, ja que el vent depen, per exemple, de I'estratificacié termi-
ca de la capa superficial, que al seu torn depén, per exemple, de la radiacio solar present. Si
restringim I'analisi a la nit, tampoc no resolem el problema, atés que, dbviament, el vent que fa
en un moment determinat depén també del que ha passat (dinamicament i térmica) en temps
anteriors. Tot aixd no fa més que avalar, pero, la idea de la gran dificultat (o complexitat) que
comporta estudiar amb detall el vent a la capa fronterera.

Per acabar, hem mirat d’ajustar un dels perfils (el primer de la figura 7) als tres perfils ana-
litics comentats anteriorment (Iogarl’tmic, potencial, d’Ekman). Com s'observa a la figura 8, tots

altura (m)

T

0 5 10 15
velocitat (m/s)

FIGURA 8. Els tres perfils tedrics comentats més amunt, amb uns valors determinats dels seus parametres (vegeu el
text), i els punts experimentals d’un moment concret. Linia prima: perfil potencial; linia discontinua, perfil logaritmic;

linia gruixuda, perfil d’Ekman.

22



tres es poden ajustar prou bé, perd sempre mitjancant la modificacié dels parametres. Els que
s’hi mostren sén els perfils potencial (amb I'exponent igual a 0,25 i el vent a 50 m igual a
10 m/s), logaritmic (amb velocitat d’escala igual a 0,5 m/s i parametre de rugositat igual
a 0,05 m) i d’Ekman (amb vent geostrofic igual a 9 m/s i viscositat turbulenta igual a 0,01 m%/s).
Aquests ajustos vénen a dir que per al coneixement del que passa a la capa fronterera la me-
sura del vent tan sols en tres punts és insuficient o, si més no, ha d’anar acompanyada de més
informaci6 (del terreny, del perfil térmic, de I'evolucié temporal, etc.).
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ticipar en aquestes Jornades Cientifiques i al coordinador d’aquestes Jornades, doctor Antoni
M. Correig, pel seu esfor¢. Agraeixo a Ecotécnia, SCCL, la possibilitat de presentar dades me-
surades en una de les seves torres de mesura del vent.

Bibliografia

ANDREWS, D. G. (2000). An introduction to atmospheric physics. Cambridge: Cambridge Uni-
versity Press.

ARYA, S. P. (1988). Introduction to micrometeorology. San Diego: Academic Press Inc.

CALBO, J.; BALDASANO, J. M. (1995). «PROMETEOQ: an hydrostatic mesoscale model applied to
the simulation of land-sea breeze in the Barcelona area». Environmental Software, nim. 10,
3, p. 139-155.

CALBO, J.; CosTA, M.; CREMADES, L.; BALDASANO, J. M. (1994). «Dispersién de contaminantes at-
mosféricos: modelos meteoroldgicos». Mundo Cientifico, nim. 149, p. 724-733.

PIELKE, R. A. (1984). Mesoscale meteorological modeling. Orlando: Academic Press.

StuL, R. B. (1988). An introduction to boundary layer meteorology. Dordrecht: Kluwer Aca-
demic Publishers.

THUNIS, P.; BORNSTEIN, R. (1996). «Hierarchy of mesoscale flow assumptions and equations». Jour-
nal of Atmospheric Sciences, nim. 53, p. 380-397.

ZANNETTI, P. (1990). Air pollution modeling: Theories, computational methods and available
software. Southampton: Computational Mechanics Publications.

23






Generacié d’un temporal de llevant

Eliseu Vilaclara i Ribas
Responsable de prediccié del Servei de Meteorologia de Catalunya

Resum

Catalunya es troba a la conca mediterrania. Aixo li confereix un clima mediterrani en gene-
ral, tot i que, estant situada en una costa oriental, té alguns trets diferencials respecte de la ma-
jor part d’indrets de clima mediterrani del mén.

La Mediterrania és un mar gairebé tancat i es troba en una latitud prou baixa per a emma-
gatzemar una gran quantitat de calor durant I'¢poca estival. A més, esta protegit de la circula-
cié general sinoptica per cadenes muntanyoses, especialment a la meitat occidental. Aixo afa-
voreix la creacié de la massa d’aire mediterrania, en abséncia de vents sinoptics forts, que
arriba a un gruix d’uns 1.500 m.

Tot aixd fa que en les estacions de transicié (primavera i tardor), quan les ones associades
amb la circulacié general als nivells mitjans de la troposfera arriben sovint fins a la Mediterra-
nia occidental, les condicions siguin molt favorables per a la creacié de depressions. Aleshores,
la forma de la costa afavoreix la ciclogénesi en llocs determinats, com sén el golf de Lled, el de
Genova o el de Valencia i el mar d’Alborén.

Si les depressions se situen entre el golf de Valéncia i les illes Balears, impulsen vents forts
de I'ENE sobre Catalunya que alteren molt I'estat de la mar i poden ocasionar precipitacions
importants no pas pel que fa a la seva intensitat, siné pel que fa a 'acumulacié. Sén els tem-
porals de llevant.

Abstract

Catalonia is located in the Mediterranean basin. This gives it a Mediterranean climate in gen-
eral, although as it is located on an eastern coast, it has some differential features with respect
to the majority of the places in the world with Mediterranean climates.

The Mediterranean is a sea that is almost closed, and at a low enough latitude to store a
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great amount of heat during the summer season. Also, it is protected from general synoptic cir-
culation by mountain chains, especially on the eastern half. This favors the creation of the Mediter-
ranean mass of air in the absence of strong synoptic winds, which reach a thickness of about
1.500 meters.

All this means that in the transitional seasons (spring and autumn), when the waves associ-
ated with general circulation at the average levels of the troposphere often reach the eastern
Mediterranean, conditions are very favorable for the creation of depressions. Then, the form
of the coast favors cyclogenesis in certain places, such as the Gulf of Ledn, that of Genoa, that of
Valencia, or that of the Sea of Alboran.

If the depressions are located between the Gulf of Valencia and the Balearic Islands, they
drive strong winds of the ENE towards Catalonia, which affect the state of the sea a great deal,
and they can cause significant precipitation, not so much with regard to intensity as in accu-
mulation. These are the eastern storms.

Meteorologia mediterrania
El clima mediterrani

Catalunya gaudeix de clima mediterrani. Aquesta mena de clima, caracteritzat per hiverns
suaus i plujosos i estius eixuts i no gaire calorosos, no é€s patrimoni de la Mediterrania, mar que
li déna el nom, siné que és comu a llocs tan distants com una part del litoral xile, el litoral de
California, I'extrem sud del continent africa o una part del litoral australia.

En tots aquests casos, el fet de tractar-se de costes occidentals i de predomini dels ponents, co-
muns a les arees temperades dels dos hemisferis terrestres, afavoreix un flux terra-mar que déna
lloc a aquest clima temperat. El descens del front polar durant I'hivern fa que les depressions i els
fronts que duen associats les visitin en aquesta epoca de I'any i hi originin 'estacié humida.

La vegetacio té uns trets logicament semblants i la produccié vinicola d’aquestes arees n'és
una bona mostra.

Ara bé, tothom sap que a Catalunya I'hivern no és especialment humit, i és que, tot i ésser
banyada pel mar que déna nom al clima, n'és una excepcié. | no tan sols Catalunya, siné tota
la facana mediterrania de la peninsula Ibérica.

Per que? Doncs senzillament perqué la costa mediterrania de la peninsula Ibérica €s una
costa oriental i no pas occidental, de manera que el ponent, humit a la resta de zones de clima
mediterrani, €s un régim de vents eixuts al nostre pais, a la resta dels Paisos Catalans i a la cos-
ta est d’Andalusia. Per tant, el descens de latitud de les depressions a I'hivern no va acompa-
nyat, en general, d’'un increment de les precipitacions.

Els vents de ponent creuen més de 700 km de terra abans d’arribar a les nostres costes i
pugen i baixen muntanyes, que en alguns casos superen els 2.000 m d’altura. En aquest cami
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s'assequen i s'escalfen. S’assequen perqueé s’esdevé precipitacié en els ascensos i s'escalfen per
I'efecte F6hn en els descensos, amb la calor latent aportada en el canvi de fase gas - liquid de
I'aigua que contenia al principi.

A la primavera, I'escalfament progressiu del sol contrasta amb una atmosfera encara fresca i
crea tempestes a les muntanyes i a l'interior, que de vegades sén empeses fins a la costa pels
vents dominants a capes superiors. Aquest fet dona lloc a un maxim secundari de precipitacid,
que als Pirineus arriba a ser el maxim absolut entre el final de la primavera i el principi de I'estiu.

Lascens de latitud de les altes pressions a I'estiu, amb I'assentament de I'anticicl6 de les
Acores estenent-se en forma de falca cap a la peninsula Ibérica, produeix I'estabilitzacié de I'at-
mosfera i 'abséncia de pluja a les planes. La calor no és excessiva a causa que la Mediterrania,
relativament fresca al costat d’un terra calid, crea la marinada, una circulacié local de I'aire de
mar a terra que refresca no tnicament el litoral i el prelitoral, siné fins i tot molts punts de la
Depressié Central. La marinada mediterrania té un gruix enorme i mobilitza, de vegades, una
capa d’aire de prop de 2 km per sobre de la qual s’estableix el corrent de retorn, de terra cap a
mar. El terral nocturn, de terra cap a mar, completa el cicle. El conjunt dels dos vents termics
s'anomena brisa.

Durant la tardor s'lacompleix el maxim de les precipitacions al litoral i al prelitoral de Cata-
lunya. Cal buscar-ne el motiu en I'existéncia de la massa mediterrania, ben diferenciada de la
resta.

La massa mediterrania

La mar Mediterrania en general, perd especialment la conca mediterrania occidental, és envol-
tada de muntanyes i esta protegida dels vents dominants a les capes més baixes (J. M. Jansa, 1961).

Si ens fixem en la Mediterrania occidental, hi trobem I’Atles al sud; els sistemes Betic, Peni-
bétic i Iberic a I'oest; els Pirineus i els Alps al nord, i els Apenins i la muntanyosa illa de Sicilia
a I'est (fig. 1). Aquestes serralades, amb altures sovint superiors als 3.000 m, protegeixen
I'aire que se situa immediatament sobre el mar de la influéncia dels corrents dominants supe-
riors i fan que no es renovi si no hi arriben vents sindptics prou forts (J. M. Jansa, 1959). La Me-
diterrania crea una massa d’aire d’uns 1.500 m de gruix amb unes caracteristiques propies d’hu-
mitat i temperatura conferides pel contacte amb el mar.

Podriem dir que la Mediterrania occidental és una gran olla que no és plena, amb una paret
d’uns 1.500 m d’altura, com a mitjana, al seu voltant.

Aquesta massa d’aire té propietats diferents segons I'¢poca de I'any i la interaccié amb les
masses d’aire veines també €és, logicament, diferent. Durant I'estiu, I'aigua es va escalfant, perd
de manera molt lenta, ja que la calor especifica de I'aigua, molt gran, fa que necessiti molta es-
calfor per a augmentar lleugerament la seva temperatura. A partir de mitjan agost, la tempera-
tura de l'aire sobre el sol comenca a baixar, gairebé amb dos mesos de retard respecte del sols-
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FIGURA 1

tici d’estiu, pero el mar encara s'escalfa lleugerament fins al setembre. Per aquestes dates s'es-
devé el primer encreuament entre els grafics de la temperatura de I'aire i la del mar: el mar pas-
sa a ésser més calent que I'aire.

Aquesta situacié es manté durant tota la tardor, amb un descens rapid de la temperatura de
I'aire sobre el sol i un lent descens de la temperatura del mar, la qual cosa provoca una dife-
réncia cada cop més gran entre totes dues temperatures. La gran massa maritima, amb molta
inércia térmica, la seva baixa conductivitat i la baixa calor especifica fan que el refredament si-
gui molt lent.

En aquesta época és quan «I’'olla mediterrania bull». S’hi crea un massa d’aire calida i humi-
da capag de generar ascensos facilment dins les masses d’aire més fresques que s’hi comencen
a superposar. La massa calida i humida és potencialment molt més inestable que no pas una
massa d’aire freda i seca, ja que la calor latent despresa pel vapor d’aigua quan els ascensos
produeixen condensacié en manté elevada la temperatura i afavoreix que I'ascens continui fins
a generar corrents convectius molt importants i, conseglientment, grans nidvols de tempesta.
No calen influéncies sinoptiques importants perqué, de tant en tant, el mar es desprengui de
la calor amb temporals que consumeixen unes grans quantitats d’energia. En aquests moments la
Mediterrania governa el temps tota sola. Linici d’aquest periode es pot detectar pel canvi de
situacio de les nuvolades: fins a mitjan agost, els cels amenagadors que es veuen sovint a la tar-
da sén cap a l'interior; a partir d’aleshores (alguns anys una mica abans, uns altres una mica
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després) les negrors apareixen sobre el mar, especialment al mati o a la nit (quan el mar es ma-
nifesta més clarament com a font calida en comparacié de la temperatura de I'aire sobre el sol).

A mesura que el mar es refreda, perd la capacitat de generar grans tempestes, especialment a
partir del desembre, pero fins a mitjan abril la relacié entre la temperatura del mar i la de I'aire
sobre el sol no canvia. El mar, que s’ha refredat fins a uns tretze graus en ple hivern, s'escalfa molt
lentament a la primavera, pero el sol s'escalfa rapidament. A partir d’aquest moment la massa
mediterrania passa a convertir-se en una font freda que inhibeix la conveccié i es mostra molt es-
table. Aleshores tendeix a crear capes d’inversié térmica, sovint acompanyades de ntvols baixos.

Altes i baixes mesoscalars

Quan el régim de vents sinoptics és feble, hem dit que la Mediterrania genera el seu propi
ritme meteorologic, que sovint té poc a veure amb el que indiquen els mapes del temps tradi-
cionals. Ara, quan apareixen fluxos generals importants, I'entorn de la conca mediterrania és
també capag d’alterar-los i de fer néixer mesoaltes i mesobaixes a sobrevent i a sotavent de les
serralades principals (per exemple, Vazquez, 1995).

El dipol orografic

Es ben conegut en la literatura meteorologica el fenomen del dipol orografic, generat a par-
tir d’un flux perpendicular a una serralada prou alta. A sobrevent de la serralada I'aire es com-
primeix i la pressié augmenta (contribucié hidrodinamica). A sotavent I'aire s'enrareix i la pres-
sié disminueix. Si I'aire incident és prou humit, a sotavent de la serralada I'aire s’escalfa per
I'efecte Fohn, disminuint la seva densitat i augmentant I'efecte de descens de pressié (contri-
bucié térmica). A més, I'acceleracié del vent sobre la serralada per efecte d’estrangulacié fa que
la forca de Coriolis esdevingui localment més important que la barica (Campins et al., 1995) i
hi hagi un desviament del flux cap a la seva dreta al nostre hemisferi que confereix al vent una
curvatura ciclonica (contribucié dinamica).

D’aquesta manera, es creen mesoaltes i mesobaixes que poden originar salts de pressié de
prop dels 5 hPa entre un vessant i I'altre d’una serralada prou alta.

Mesobaixes principals
A la Mediterrania occidental hi ha nius de mesobaixes on se’'n formen més d’un centenar

a 'any (Pettersen, 1956). Els principals sén la costa nord-africana a sotavent de I’Atles oriental,
amb fluxos marcats del sud o del sud-oest; el golf de Valencia, a sotavent de I'extrem sud del
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Sistema Iberic, amb fluxos de I'oest; la costa catalana, a sotavent dels Pirineus (Bessemoulin
et al., 1993), amb fluxos del nord; i el golf de Génova, a sotavent dels Alps (Palmen et al., 1969),
també amb fluxos del nord (fig. 2).

FIGURA 2

En alguns d’aquests casos (golf de Valéncia i golf de Genova), la forma de la costa afavoreix
la ciclogénesi a causa de la seva curvatura.

Convergéncia de fluxos a la Mediterrania occidental

La facilitat de la formacié de mesoaltes i mesobaixes en uns punts determinats i els passos
entre muntanyes que canalitzen el vent a la Mediterrania occidental produeixen I'efecte d’una
convergencia de fluxos.

Si ens fixem en les proximitats de Catalunya, existeixen dos passos principals entre mun-
tanyes que canalitzen en direccions fixes els vents sinoptics: el pas entre els Alps i els Pirineus,
i la vall de I'Ebre. Més lluny trobem I'estret de Gibraltar, capag també de fixar en una sola di-
reccié (i dos sentits) vents d’origen sinoptic molt diferent, i el canal de Sicilia.

Lefecte que fa I'orografia és similar al que fa un embut amb raigs d’aigua que incideixen en
diferents punts de la seva boca. Lembut els acanala tots i els fa sortir sempre pel mateix lloc,
de manera que diferents fluxos entrants acaben en un unic flux sortint (fig. 3). Aixo és el que
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d’alguna manera fan les muntanyes al nostre entorn: diverses situacions sinoptiques lleugera-
ment diferents acaben donant un mateix patré mesoscalar.

Situacions inicials
lleugerament diferents

Mateixa situacio final

FIGURA 3

Un exemple clar d’aquest «efecte embut» son les situacions del nord. Vents de component
nord amb angles d’incidéncia diferents acaben donant sempre tramuntana a I'Emporda, mes-
tral a la vall de I'Ebre (A. Jansa, 1987), llebeig a part de la Depressié Central i xaloc o migjorn
a la costa central (Fontsere, 1950). La tramuntana esdevé molt forta a causa de I'estrenyiment
entre els Alps i els Pirineus i 'augment de la for¢a barica que produeix el dipol orografic. El di-
pol crea corrents de retorn amb vents contraris al general a la costa central, mentre que les
muntanyes prelitorals meridionals desvien una part del corrent de mestral de la vall de I'Ebre
com a vent de I'oest o del sud-oest.

Aquesta convergéncia de situacions és un avantatge per al predictor, que coneix els princi-
pals patrons mesoscalars, cadascun dels quals sera originat per una familia de situacions si-
noptiques.

Els fronts superficials

Un altre dels fenomens que es manifesten sovint a la Mediterrania és I'aparicié de fronts su-
perficials. El fet que la massa mediterrania no és desplagada facilment de les zones protegides
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per muntanyes, perd que si que pot ser empesa pel vent sinoptic en els passos naturals entre
aquelles, crea fronts superficials en posicions diferents dels fronts sinoptics que ens marquen
els mapes del temps (que sén certs per sobre de la superficie de 850 hPa perd no pas per
sota). En una situacié del nord com la que comentavem abans, es crea un front superficial en-
tre la massa freda que entra per la Costa Blava francesa i la massa maritima que es manté
enfront de la costa catalana. Aquest front, sovint acompanyat de nuvols baixos, es detecta com
una traca que, partint de I'extrem oriental dels Pirineus, es pot perllongar fins a l'illa de Sar-
denya (Vilaclara, 1999) (fig. 4).

FIGURA 4

Quan una depressiod se situa davant del delta de I'Ebre, un front superficial menor apareix a
la Catalunya central. La posicié de la depressié produeix vent del nord a I'Emporda, xuclat del
continent per I'Ginic pas obert. Genera llevant a la costa central, empés sindpticament per la de-
pressid, i mestral a la vall de I'Ebre, que es dirigeix cap al centre de la baixa perpendicularment
a les isobares. Aquest vent de mestral es troba amb la Serralada Prelitoral meridional, d’'una
manera analoga a la situacié del nord descrita al paragraf anterior, i crea un ramal secundari de
vent aponentat (contrari a les isbbares) que es troba amb el vent de I'est que entra per la zo-
na central del litoral a I'area de la Catalunya central i intensifica alla les precipitacions (Vilaclara
et al., 2000).
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Generacié d’un temporal de llevant

La génesi d’un temporal de llevant pot tenir unes quantes causes. Hi ha, perd, un marc ge-
neral sinoptic que gairebé sempre es compleix, i és que parteix d’una situacié de bloqueig amb
un anticiclé fort al nord d’Europa. Aquest bloqueig pot donar lloc a tres situacions que des-
emboquin en la formacié d’una depressié mediterrania:

a) Lentrada d’una depressié atlantica per I'estret de Gibraltar a causa del bloqueig.

b) La progressi6 en altura d’est a oest d’un solc pel marge sud de I'anticiclé que provoqui
I'aparicié d’una depressié a la superficie.

0) La retirada de I'anticiclé cap a I'’Atlantic que deixi pas a una ona que progressi de nord a
sud pel seu marge oriental i que formi una depressié en arribar a la Mediterrania, moment en
el qual 'anticiclé pot tornar a ocupar la seva posicié inicial al nord d’Europa.

En tots tres casos, la situacié final mostra una depressié ben formada a la Mediterrania,
amb pressions al voltant dels 1.010 hPa, i un anticiclé potent, sovint amb pressions de més de
1.040 hPa, al nord del continent.

Si la depressié «s'encaixa» al golf de Valéncia i situa el seu centre al voltant de les illes Ba-
lears, a Catalunya apareix un patré mesoscalar tipic que és conegut com a temporal de llevant.
Malgrat aquest nom, el vent a la superficie no acostuma a ser de I'est, siné més aviat de I'ENE
(Fontsere, 1929) o, fins i tot, del NE. Aquesta situacié va acompanyada de vents forts a la cos-

FIGURA 5
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ta, de notable alteracié maritima i de precipitacions abundants, si bé en general d’intensitat fe-
ble o moderada i no pas forta. La seva durada pot allargar-se fins a uns tres dies, en els quals
es poden acumular facilment quantitats de més de 200 mm d’aigua i sovint a punts de la Gar-
rotxa, del Ripollés, d’Osona, de la Selva o del Vallés Oriental (al vessant est del Montseny, de
la Serralada Transversal i dels Pirineus orientals).

El model conceptual corresponent a aquesta situacié €s marcat per una entrada freda a la su-
perficie, acompanyada de vents més aviats eixuts del NE, que s'escola pel pas entre els Alpsi els
Pirineus, si bé també creua per sobre de I'extrem oriental dels Pirineus. Com més al sud, el vent
€s més allevantat, ja que la posicié de la depressié I'empeny en aquesta direccié. Al marge orien-
tal de la baixa pressid, la massa mediterrania, en forma de vent del sud-est, avanca cap a Cata-
lunya, gira a llevant prop del golf de Lled i es troba amb el ramal fred de vent de gregal. Alesho-
res li passa per sobre, pujant com per una rampa en un tipic efecte de front calid, i sesdevenen
la condensacié i la formacié de nivols estratiformes que generen precipitacions continues (fig. 5).
Si la massa mediterrania és inestable, s’hi poden intercalar nivols de tempesta. La pluja o la neu
pot afectar gairebé tot Catalunya, si bé la més abundant acostuma a enregistrar-se a la meitat
nord del prelitoral i als Pirineus orientals. Pot ser que la precipitacié no arribi a I'extrem nord-
oest, especialment a la Vall d’Aran, I'’Alta Ribagorca i els dos Pallars.

Els llevants secs

A vegades, la configuracio sinoptica afavoreix llevant sense precipitacié apreciable. De fet, lle-
vant no és sinonim de precipitacid, ja que és necessari I'ascens d’'una massa d’aire prou humi-
da, de vegades sobre les muntanyes, perd normalment per xoc amb una massa d’aire diferent.

Quan en altura hi ha un solc pronunciat sobre I’Atlantic que arriba fins a les proximitats de les
illes Canaries, s'estableix un flux de vent del sud sobre la Mediterrania que, en creuar I'Atles, crea
una baixa a la superficie sobre la costa nord-africana (Ramis i Jansa, 1983). Aquesta, reforcada
pel solc a la seva esquerra, genera llevant a la Mediterrania occidental, perd va acompanyada d’una
massa molt calida al nivell de 850 hPa que inhibeix la formacié de nuvols des de sota. Aleshores
el cel és tapat per ndvols mitjans associats amb el solc atlantic i per ndvols molt baixos associats
amb el llevant superficial, perd no es formen nuvols de prou gruix per a precipitar-se d’'una ma-
nera important. La situacid, tipica de la primavera o del principi de I'estiu, amb la massa medi-
terrania actuant com a font freda, acaba en pluja feble de fang i notable temporal maritim.

El temporal del 15 de novembre de 2001

Els vuit dies transcorreguts entre el 10 i el 17 de novembre de 2001 seran recordats molt
temps, especialment pels meteorodlegs. S’hi van succeir dos temporals de llevant molt violents:
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el primer, amb el seu maxim el dia 11, i el segon, el dia 15. El dia 17, les restes de la depressid
en altura i la relativa calma en superficie van afavorir la creacié de tempestes a la Costa Dau-
rada que van ocasionar alguns estralls, amb precipitacions molt intenses i abundants a pobla-
cions com el Vendrell, Coma-ruga o Calafell.

Els temporals de I'11i del 15 van ser deguts a depressions profundes a la superficie creades
a partir de dues ones a la troposfera mitjana que es van desplagar de nord a sud i es van es-
colar pel marge oriental d’un anticiclé atlantic.

El temporal del dia 11, amb vent molt fort del NE i del NNE, va ocasionar poca pluja, perd
un temporal de mar excepcional, amb un registre d’'onada maxima de 9,92 m al cap de Torto-
sa que no s’havia mesurat mai en els dotze anys d’observacions en aquell punt, dutes a terme
pel Laboratori d’Enginyeria Maritima de la Universitat Politecnica de Catalunya.

El dia 15, després de la formacié de la segona baixa a la Mediterrania, 'anticiclé es va re-
collocar al nord d’Europa i es va configurar una situacié més tipica de temporal de llevant.

Pressié - temperatura - vent en superficie (°C)

Previsi6 valida a 12 UTC, 15 de novembre de 2001

FIGURA 6
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A la figura 6 s'aprecia aquesta configuracié, amb una entrada de vent del NE fort a la su-
perficie sobre el sol pero més allevantat sobre el mar. La depressié mediterrania esta centrada
una mica al SE de les illes Balears, amb una pressié lleugerament inferior a 1.008 hPa.

A la figura 7, corresponent al radiosondatge de Barcelona del dia 15 a les 00 TU (el de les
12 TU no es va poder fer a causa del fort temporal de vent), s'aprecia la saturacié gairebé a tota
la columna atmosférica entre 400 i 850 hPa, perd no a la superficie, on I'entrada freda conti-
nuava. Entre 850 i 750 hPa s’hi observa una entrada calida, corresponent a I'adveccié mediter-
rania que va passant per damunt de la massa més seca i fresca de superficie. Laltitud de la base
dels nudvols és responsable de la relativament escassa precipitacié que es va recollir a la costa
central (entre 10 i 20 mm).
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FIGURA 7
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La figura 8 correspon a la sortida del model meteorologic MASS (Mesoscale Atmospheric Si-
mulation System) per a les 12 TU del 15 de novembre de la simulacié de 15 km de resolucié.
Mostra el vent a la superficie i I'adveccié de temperatura, també a la superficie.

Aquest mapa €s enormement il-lustratiu del front que es crea davant la costa catalana
amb una adveccié calida a la superficie. Sobre el mar, el vent és fort de I'ENE, pero sobre el
sol és del NNE i s’allevanta cap al sud. A la sortida de 850 hPa, en canvi, el vent és de lle-
vant fort a tot arreu, amb velocitats de més de 50 Kt sobre el sol, la qual cosa demostra que
la massa calida que hi ha damunt el mar a la superficie €s la mateixa que trobem sobre el sol
a 850 hPa i que s’ha elevat per sobre de la massa freda de superficie en un efecte de front
calid.

Al mapa de gran resolucié de la figura 8 es detecta el centre de la depressié prop del golf de
Valéncia i no gaire lluny del delta de I'Ebre, fet que crea un corrent de mestral per la vall de I'E-
bre i un front superficial cap al sud de Catalunya, responsable de maxims secundaris de preci-
pitacié entre 20 i 30 mm en aquella zona.

Adveccié de la temperatura (°C/hr) i vent a la superficie
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Previsi6 valida a 12 UTC, 15 de novembre de 2001

FIGURA 8
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Els maxims de precipitacié recollits en aquest episodi van ser 94 mm a Roses i 85 mm a
Portbou, a la zona més activa de contacte entre les dues masses d’aire. El vent, pero, va tornar
a ser el fenomen més destacat, amb ratxes de fins a 140 km/h a I'Observatori Fabra de Barce-
lona o de 119 km/h a Vilassar de Mar. Lonatge, en canvi, no va superar les marques de quatre
dies abans.

Com a conclusié, cal dir que la influéncia de 'orografia, fins i tot de les serralades menors,
és determinant en la localitzacié de les arees de major precipitacié en un temporal de llevant
no pas perque I'aire ha de remuntar les muntanyes, siné pel fet que crea passadissos de vent
de direccions diferents que acaben enfrontant-se i creant diversos fronts superficials. La mas-
sa mediterrania exerceix, evidentment, el paper de font de calor i humitat necessaria per a la
produccié de la precipitacio.

La meteorologia mediterrania i els terratrémols

Si volem buscar una analogia entre temporals mediterranis i terratrémols, els fenomens na-
turals més violents als quals pot ésser sotmes el nostre entorn geografic, la cosa més raonable
é€s comparar les plaques tectoniques i les masses d’aire.

Un terratrémol es genera a partir de les tensions entre plaques tectoniques veines que te-
nen moviments diferents. Un temporal a la Mediterrania (no pas obligatdriament un temporal
de llevant) es genera a partir de I'energia acumulada a la massa mediterrania, que ha anat acu-
mulant calor durant mesos, quan aquesta entra en contacte amb masses veines d’humitat i
temperatura diferents. Aquest xoc pot provocar nuvols convectius, capagos d’alliberar, en poca
estona, grans quantitats d’energia, de la mateixa manera que I'energia potencial elastica de la
Terra es pot alliberar de cop en la fractura que déna origen a un terratrémol.
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Turbuleéncia en sistemes aquatics naturals

Elena Roget
Grup de Fisica Ambiental, Universitat de Girona

Resum

Els sistemes aquatics naturals sén sistemes oberts que intercanvien energia i materia amb I'ex-
terior i que presenten dinamiques no lineals i estructures complexes, des de I'escala dels mitlime-
tres fins a centenars de quilometres. Aqui, perd, només tractarem de processos complexos a peti-
ta escala, i més concretament de la turbuléncia i la microestructura. Tanmateix, la turbuléncia, ubiqua
en els sistemes naturals, té un paper crucial en els processos de transferéncia local i determina, en
ultim terme, els balangos —i, per tant, la dinamica— a gran escala. Dels fluxos turbulents es diu
que sén no lineals, cadtics, tridimensionals, altament difusius, perd essencialment sén vorticals; si
un flux presenta estructures complexes i sembla turbulent pero €és irrotacional, no és turbulent.

Dividirem aquesta comunicacié en dues parts. En la primera parlarem de la vorticitat i hi
veurem les escales turbulentes més importants, les propietats espectrals de la turbuléncia
—especialment pel que fa a la transferéncia d’energia— i el paper que exerceixen |’estratifica-
cié i la rotacié en la seva dinamica. També hi deduirem els parametres de barreja que es poden
inferir a partir de mesures directes de microestructura.

Plantegem la segona part des d’un punt de vista més aplicat, comencant per presentar els ins-
truments de mesura i les diverses metodologies per a abordar el calcul de les variables turbulen-
tes a partir de les dades obtingudes. Fet aix0, es presentaran els resultats de diferents campanyes
a I'estany de Banyoles, al transsecte 53 N de I’Atlantic Nord i a I'embassament de Boadella, cen-
trant-nos principalment en I'estudi de la dinamica convectiva d’'una surgéncia subterrania, en el
primer cas, i en la transferéncia d’energia i la barreja a la capa superficial, en els altres dos casos.

Abstract

Natural aquatic systems are open systems that exchange energy and matter with the outside
and that present nonlinear dynamics and complex structures, on a scale ranging from millime-
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ters to hundreds of kilometers. Here, however, we will only handle small-scale complex
processes, more specifically turbulence and microstructure. Turbulence, ubiquitous in natural
systems, plays a crucial role in the processes of local transfer and determines, in the end, bal-
ance —and therefore dynamics— on a large scale. It is said of turbulent flows that they are
nonlinear, chaotic, three-dimensional, highly diffusive, but essentially vortical; if a flow pres-
ents complex structures and seems turbulent, but is irrotational, it is not turbulent.

This talk will be divided in two parts. In the first part we will speak of vorticity, and we will
see the most important turbulent scales, the spectral properties of turbulence, especially re-
garding the transfer of energy, and the role played in its dynamic by stratification and rotation.
We will also deduce the parameters of mixture that can be inferred from direct measurements
of microstructure.

The second part is oriented from a more applied point of view, beginning by presenting the
measurement instruments and various methodologies for approaching the calculation of tur-
bulent variables from the information obtained. This done, the results of different campaigns
in the Banyoles lake, on the crossing of 53 N of the North Atlantic and the reservoir of Boa-
della will be presented, focusing mainly on the study of the convective dynamic of a subter-
ranean uprising in the first case, and in the transfer of energy and mixture in the surface layer
in the other two cases.

Introduccio

La turbuléncia és impredictible perqué és cadtica, no pas perque sigui aleatoria. De fet, en
el principi de la teoria del caos o de la complexitat es troba el problema de I'atraccié gravitato-
ria de tres cossos, i aquest és un problema que sabem plantejar perfectament de manera de-
terminista. Es tracta d’un sistema discret governat per equacions diferencials no lineals molt
sensibles a les equacions inicials. Aixd mateix passa en el cas d’un flux turbulent. Les equacions
que descriuen el moviment d’un fluid sén la de continuitat, les de conservacié de la quantitat
de moviment i de les propietats escalars que es considerin (temperatura del fluid, salinitat...) i
la d’estat corresponent. Si tinguéssim un coneixement exacte de les condicions inicials del sis-
tema i poguéssim resoldre aquestes equacions a escales temporals i espacials prou petites, lla-
vors la turbuléncia seria determinista. De fet, aquests calculs sén possibles per a fluxos poc tur-
bulents (nombre de Reynolds < 2000) i formen la disciplina de la dinamica de fluids computacional.
Els fluids geofisics, perd, presenten valors del nombre de Reynolds molt elevats: de prop de 10°
a la capa superficial de barreja a I'ocea, i s’hi poden donar encara valors molt més alts. Per tant,
calen unes altres aproximacions per a estudiar-los, com ara les aproximacions estadistiques
que presentarem, les quals no solament han permeés avancar en la comprensié de la turbulén-
cia, sind que han proporcionat la base teorica que permet inferir les magnituds reals de la bar-
reja, en sistemes naturals, a partir de mesures in situ. Abans, perod, presentarem conceptual-
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ment les equacions que governen el comportament d’un fluid en general i, a partir d’aquestes,
comentarem algunes caracteristiques de la turbuléncia.

1. Conceptes basics de fisica de fluids i sistemes aquatics naturals
1.1.  Equacié constitutiva d’un fluid

Sobre una particula imaginaria i continua de fluid hi ha forces de contacte, que actuen so-
bre la seva superficie, i forces a distancia, com ara la gravetat, que actua sobre la seva massa.
Es facil d’entendre que les forces de contacte estiguin relacionades amb la deformacié de la
particula. Si, per exemple, pressionem perpendicularment la superficie de la particula, la com-
primirem i, per tant, la deformarem linealment; si hi actuem tangencialment (hi apliquem una
tensid), la deformarem angularment.

Un cas simple d’aplicacié d’una tensié sobre un fluid és el flux de Poiseuille, que es genera,
per exemple, desplacant una superficie plana per sobre d’una capa fina de fluid. Aquesta su-
perficie arrossega les particules de fluid que hi estan en contacte, alhora que aquestes n’arros-
seguen d’altres de més allunyades, perd de manera que 'arrossegament decreix proporcional-
ment a la distancia de la particula fluida a la placa. Per tant, dins de la capa de fluid es crea un
gradient de velocitats, dv/dz, que també s'lanomena cisallament. Aquest gradient ens déna, de
fet, una mesura de la deformacié que experimenten les particules fluides, ja que la deformacié
és donada directament per la diferéncia de velocitats entre la part superior de la particula (més
gran, en el flux de Poiseduille) i la inferior (més petita). Més concretament, la velocitat de defor-
macié angular de la particula és igual al gradient de velocitats que s’hi estableix. La constant
de proporcionalitat entre la tensid, 1, i la velocitat de deformacid, dv/dz, és la viscositat dina-
mica, |, que depen de cada fluid. Per tant, en el cas del flux de Poiseuille podem escriure que
T = dv/dz. La idea intuitiva que podem associar amb el concepte de viscositat és si el fluid €s
més o menys espeés. Si el fluid és més espés, llavors el transport de la quantitat de moviment
en la direccié perpendicular a aquella en qué actua la tensié és més efectiu.

En un cas general, cada component, j, de les tensions aplicades sobre les cares imaginaries d’u-

na particula fluida perpendiculars a les tres direccions de I'espai i, T, es relaciona linealment amb

ij»
les nou possibles components de la deformacié de la particula fluida sobre la qual actuen, e;.
Aquesta relacié és el que s'anomena equacio constitutiva del fluid. Per als sistemes aquatics, una

bona aproximacié de I'equacié constitutiva és la que defineix els fluids newtonians i que s’escriu
TU = —psij + Zueu - (2 / 3)IJVVV8U1

on p és la pressio; V-v, la divergéncia de la velocitat, que, en cas que negligim la compressibi-
litat del fluid, és zero (el que hem destacat en negreta ens n’indica el caracter vectorial), i e; té
la forma e; = (Ju/dx+du,/dx)/2.
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1.2. L’equacio de Navier-Stokes per a sistemes aquatics naturals

Lequacié de Navier-Stokes €s I'equacié de conservacié de la quantitat de moviment per a
fluids newtonians que es dedueix a partir de la generalitzacié de la llei de Newton per a una
particula fluida (equacié de Cauchy). La suma de les variacions de les tensions que actuen en
la direccié j, quan ens movem seguint els tres eixos de referencia, dt;/dx; és precisament la com-
ponent de la forca en la direccid j. Per tant, I'equacié de Newton generalitzada es pot escriure
com a pa; = pf; + dty/dx, on p és la densitat de la particula; a;, la seva acceleracié en la direc-
cid j, i f;, les forces a distancia que actuen sobre la particula. Si considerem conjuntament les
equacions de Cauchy i la constitutiva per al cas de fluids newtonians, tenim I'equacié de
Navier-Stokes. Considerant que e; = (du/dx; + du,/dx;)/2 , llavors &, = pf;— dp/dx; + LV?u; +
+0 (LV+v/3)/9x . Si, a més, considerem que I'lnica forga a distancia que actua sobre la par-
ticula és la gravitatoria (f; = g) i que el flux és incompressible (V-v =0), llavors I'equacié de
Navier-Stokes en forma vectorial s'escriu Dv/Dt=g— Vp/p + (u/p) V?v.

Fins aqui hem parlat sempre d’una particula de fluid imaginaria sobre la qual actuen les for-
ces, i, per tant, I'equacié anterior descriu la dinamica d’aquesta particula. Tanmateix, en siste-
mes naturals, les mesures habitualment no es fan pas marcant les particules del flux i seguint-
les (representacié lagrangiana), siné que les fem en un punt fix de 'espai per on flueix el fluid
que estudiem (representacio euleriana). Uuna representacié i I'altra es relacionen, ja que la va-
riacié d’una propietat (b) d’'una particula determinada depén de la velocitat en qué es mou din-
tre d’un flux, que pot ser no homogeni (v-Vb), i de la contribucié no estacionaria local (db/ot).
Segons aixo, tenim

ov/ot+v-Vv=g—Vp/p + (W/p) Vov,

que és I'equacio de Navier-Stokes en la representacié euleriana.

En el cas dels geofluids, pero, cal considerar el fet que els eixos de referéncia en que fem les
mesures no soén inercials, ja que estan fixats a la Terra, que gira a una velocitat angular Q. Per
tant, en I'equacié de la conservacié de la quantitat de moviment haurem d’introduir I'anome-
nada forca de Coriolis, que, com se sap, no és res més que una forca ficticia que ens permet
considerar el nostre sistema com a inercial. Aixi, doncs, tenim

ov/ot+v-Vv=-2Q xv+g—Vp/p+ (Wp)Vv.

Cal tenir present, pero, que les forces ficticies no fan cap treball sobre el sistema i, per tant,
no apareixeran a les equacions de I'energia.

Les dificultats implicites en la resolucié de les equacions fa que sovint no es treballi amb I'e-
quacio anterior, sind que es procura introduir-hi tantes simplificacions com sigui possible men-
tre es descrigui el sistema raonablement bé. Una de les simplificacions més habituals amb que
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es treballa és I'aproximacio de Boussinesq, que es basa en el fet que les variacions de densitat
a I'ocea normalment sén molt petites, menys del 3 %. Aquestes difereéncies de densitat, tanma-
teix, son importants pel que fa a les forces de flotabilitat (gravitatories) que actuen sobre les par-
ticules fluides quan es mouen en un fluid estratificat. En canvi, pel que fa a la massa inercial, sén
prou petites per a poder-les negligir. Aixi, doncs, I'aproximacié de Boussinesq permet substituir
la densitat, p, en tots els termes de I'equacié de Navier-Stokes per un valor de referencia p, ex-
cepte en el terme de la gravetat. Es a dir, considerant aquesta aproximacio, tenim que

dv/dt+v-Vv==2Qxv+(p"/ pl)g—Vp/po+ L/ po)V?v.

El quocient (u/po) s'anomena viscositat cinematica i s'indica amb la lletra v. Tal com veiem a
I'equacié interior, és v i no [ el que determina la dinamica del fluid. Ambdues, pero, actuen
a escales petites i sanomenen viscositats moleculars. A partir d’ara, per a referir-nos a una den-
sitat de referéncia, no utilitzarem la notacié po, sindé que escriurem simplement p.

2. Caracteristiques de la turbuléncia
2.1.  Elnombre de Reynolds i la viscositat turbulenta

A I'equacié de Navier-Stokes el terme d’inércia, v-Vv, és no lineal i, per tant, és el respon-
sable del comportament caodtic (turbulent) del sistema. Per aixo, precisament el quocient entre
aquest terme i el de les forces viscoses, les quals estabilitzen el sistema, és el que utilitzem per
a avaluar si un sistema és turbulent o no, i és el que anomenem nombre de Reynolds, Re. Si
suposem que L iV sén la longitud i la velocitat caracteristiques del flux mitja, llavors podem es-
calar el terme v-Vv amb V?/L i (W/p)V?v amb VV/L? de manera que Re = VL/v. Consegiient-
ment, com més gran sigui el quocient VL/v, més importancia tindran les forces d’inércia sobre
les viscoses i més turbulent sera el flux.

Com que el nombre de Reynolds és un nombre adimensional, les unitats de v i VL sén les
mateixes i, per tant, podriem interpretar ambdés termes de manera analoga. Si abans hem co-
mentat que v era la viscositat cinematica i que actua a escales petites, ara podriem considerar
el producte VL com una viscositat cinematica mitjana, ja que té en compte les escales caracte-
ristiques del flux. Aquestes escales, pero, integren I'efecte de la turbuléncia i, per tant, també
podriem anomenar aquesta viscositat cinematica mitjana viscositat cinematica turbulenta. Lla-
vors, el nombre de Reynolds també es pot interpretar com el quocient entre la viscositat tur-
bulenta (que el fluid té a causa de les caracteristiques del flux turbulent) i la molecular (carac-
teristica de cada fluid independentment de les caracteristiques del flux). Aixi, doncs, com més
gran €s el nombre de Reynolds, més gran €s la viscositat turbulenta (efectiva) d’un flux. Per
tant, podem concloure que els fluxos turbulents sén més viscosos que els laminars.
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2.2. Turbuléncia activa i turbuléncia fossil

Hem parlat de deformacions, perd que una particula es deformi no vol pas dir que rodi. Per-
qué una particula rodi sobre un eix determinat (k, per exemple), les velocitats de rotacié
de dues linies perpendiculars entre si incloses sobre un pla de la particula perpendicular a I'eix de
rotacio (pla ij) han de ser diferents o de sentit igual. Dit d’una altra manera, si w, = dv; / dx,— dv; / 0x;
és diferent de zero, llavors la particula roda. Generalitzant aquesta expressié al cas tridimen-
sional, tenim que ® =V X v, on X indica el producte vectorial i ® €s la vorticitat, que es defi-
neix mitjancant aquesta equacié. La vorticitat és, de fet, el doble de la velocitat angular mitja-
na d’una particula; hom la defineix aixi per evitar arrossegar un factor dos quan es treballa amb
les equacions del fluid.

El concepte de vorticitat és molt important en la turbuléncia, ja que aquesta és necessaria-
ment vortical. El terme de vorticitat pot introduir-se facilment en I'equacié de Navier-Stokes
considerant la igualtat vectorial (V xv) X v=v-Vv—-V\?/2,

Llavors, si substituim el terme v - Vv, responsable de la generacié de turbuléncia, tenim que

ov/ot=vxo+vx2Q+(p’/p)g—Vp/p-VV/2+VvVi,

on ens apareix el terme v x ®, que podem interpretar com una forca. De fet, la intensitat rela-
tiva d’aquesta forca s’ha proposat per a definir el caracter turbulent d’un fluid: si supera la for-
¢a viscosa, vV2y, el flux és turbulent; si no, no. Com que les dimensions de v x @ i v-Vv sén les
mateixes, el nombre de Reynolds també es pot interpretar com la relacié entre la for¢a vorti-
cal i la viscosa.

Tanmateix, en fluxos estratificats la forga vortical acaba essent superada per la for¢a gravi-
tatoria (de flotabilitat), de manera que les forces de flotabilitat sén les responsables principals
de I'esmortiment de la turbuléncia. Hi ha autors que sostenen que, en aquesta situacio, la tur-
buléncia es fossilitza, és a dir, que les inestabilitats que s’han generat fins a aquell punt perdu-
raran encara durant un temps llarg malgrat que I’energia cinética turbulenta s’hagi dissipat en
gran part. Tindrem, per tant, una imatge fossil del que ha estat un procés de barreja molt més
energetic que no és en aquell moment. Una imatge intuitiva per a illustrar aquesta idea és el
deixant d’un avié de reaccié.

La idea de la turbuléncia fossil va ser proposada per Gibson el 1980 dintre d’'un marc molt
més ampli i ha generat molta controvérsia entre la comunitat internacional d’oceanografs.
Ultimament, perd, moltes de les seves propostes van essent acceptades i ha publicat recent-
ment un article de revisié de la teoria de la turbuléncia fossil (Gibson, 1999). Aquest autor
manté que la majoria de les mesures de turbuléncia oceanica de que es disposa sén de tur-
buléncia activofossil o fossil i que, per tant, la barreja en temps anteriors al mostreig havia
de ser molt més gran que la que es dedueix de les caracteristiques que té el clap turbulent
en el moment de la mesura. Gibson, a més, proposa com s’ha d’inferir la velocitat de dissi-
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pacié de I'energia cinética turbulenta al principi de la fossilitzacié a partir de les dades de mi-
croestructura.

Lexistencia de turbuléncia fossil explicaria el que s’ha anomenat la paradoxa de la barreja
negra a I'ocea, que es denomina aixi per analogia amb la matéria negra, I'existéncia de la qual
es dedueix a partir de consideracions cosmolodgiques, perd que no es veu. En oceanografia,
els fluxos de barreja que s'obtenen a partir de mesures del flux mitja sén els que s'utilitzen
en els models numerics de circulacié que descriuen correctament la dinamica general. Aquests
valors, pero, son superiors als que es dedueixen a partir de mesures directes de la turbulén-
cia. Naturalment, una causa d’aquesta discrepancia podria ser que existissin processos de
barreja oceanica importants que encara no s’hagin identificat, perd també en podria ser la
causa que els mostrejos que s’han fet siguin inadequats per a tenir-ne una bona estadistica.
De fet, segons la teoria de la turbuléncia fossil hi ha una intermiténcia lognormal extrema de
les dissipacions.

2.3. Laturbuléncia és altament difusiva

Si apliquem el rotacional a I'equacié de Navier-Stokes i considerem diverses relacions vec-
torials, obtenim I'equacié Dw / Dt = (0 - V) v+ vV2m, que descriu la dinamica de la vorticitat
en un fluid de densitat constat. El primer terme de la part esquerra de la igualtat és el que s'a-
nomena un terme font i representa la creacié/destruccié de vorticitat a causa del mecanisme
d’estirament/inclinacié dels vortexs. Aquest mecanisme es basa en la conservacié del moment
angular, i és el que el patinador sobre gel sap fer quan tanca o obre els bracos per girar més o
menys de pressa.

Si no considerem el terme font, I'equacié de la vorticitat queda reduida a Dw / Dt = vV?w,
que formalment és igual a I'equacié de transport de calor DT / Dt =kV?T, o a la de massa,
DC / Dt =DV?C, quan tampoc no es considera cap terme de creacié o destruccié; k i D sén,
respectivament, les difusivitats térmica i massica i tenen les mateixes dimensions que v. Per tant,
comparant les equacions de ®, T i C, podem interpretar la viscositat cinematica v com la difu-
sivitat de la vorticitat. Per tal causa, encara que relacionavem la viscositat dinamica L amb el
transport de la quantitat de moviment, el caracter difusiu és determinat per v i no pas per L.
Per aixo, tot i que I'aigua és més viscosa que l'aire, és prou més densa per a ser unes quinze
vegades menys difusiva que l'aire.

En el cas d’un flux turbulent, abans hem vist que podem parlar d’una viscositat cinematica
mitjana (turbulenta) que augmenta amb el nombre de Reynolds, és a dir, amb el grau de tur-
buléncia. Ara, pero, veiem que la viscositat cinematica és, de fet, una difusivitat; per tant, difu-
sivitats grans sén també una de les caracteristiques que s'associen amb turbuléncia. De fet, tots
nosaltres sabem aixd quan en generem remenant amb la cullereta per barrejar més de pressa
la llet i el cafe.
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3. Aproximacio de Reynolds a la turbuléncia
3.1. Descomposicio de Reynolds

La irresolubilitat de la turbuléncia per a nombres de Reynolds alts afavoreix que se’n faci un
tractament estadistic, i per aixd es diu de la turbuléncia que és un procés estocastic. En esta-
distica sovint parlem de propietats mitjanes, i en el nostre cas seran definides pel que s’ano-
mena la descomposicio de Reynolds de les variables instantanies. Les variables instantanies
son les que hem considerat fins ara a les equacions que hem mencionat i corresponen al valor
real que les variables prenen en cada moment. La descomposicié de Reynolds es basa a consi-
derar que el valor instantani d’una variable (a, per exemple) es pot expressar com la suma d’un
valor mitja (A) i una altra quantitat petita respecte a aquesta que s'anomena fluctuacic (a’), de
manera que a = A +a”; en el cas de la pressio, seria p =P + p’, i en el de la velocitat, u; = U; + u/”.

Aquesta descomposicié es pot aplicar a totes les variables de les equacions de Navier-
Stokes, les quals llavors es poden amitjanar, tenint present les consideracions estadistiques se-
giients: A= A; AB = AB; Aa’ =0; ab = AB + a’b’ . Com a resultat de fer tot aixo, tenim que les
equacions de Reynolds per al flux mitja son idéntiques a les de Navier-Stokes per a les varia-
bles instantanies, perd amb un terme nou que es correspon amb la divergéncia de la correlacié
de les fluctuacions de les velocitats turbulentes, és a dir, 8(ui'_uj’) /axj. Més concretament, la
mitjana de Reynolds de la component i de I'equacié de Navier-Stokes és

oU, /ot + U, 0,/ dx,=—(1/ paP / ox,— (p’/ p)g + d(vaU, / dx,— u/u) / dx;.

Considerant que 0 (v oU, / axj) / axj és, de fet, la divergencia del tensor de deformacions di-
vidit per la densitat, per analogia podem definir el tensor de Reynolds, Tg;, com a

TRU / p=- Ui,Uj,

El tensor de Reynolds, Tg;, descriu la transferéncia de quantitat de moviment associada amb
les fluctuacions (turbuléncia) de la mateixa manera que el tensor de tensions, T, descriu la trans-
feréncia de quantitat de moviment a causa de la viscositat. Fixem-nos que la traca del tensor
de Reynolds és el doble de I'energia cinética turbulenta, K:

TRii:pWZZK .

Analogament, si fem la mitjana de Reynolds de I'equacié de conservacié de la temperatura,
tenim

dT/dt+U,;dT/dx =9 (kdT /9x—u/T) / 9,
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on k és la difusivitat térmica. Aquesta equacio és igual a la de conservacié de la temperatura ins-
tantania, perd amb un terme més en el qual apareix la correlacié de les fluctuacions de velocitat
i de temperatura. Si multipliquem I'equacié anterior per pC,, tenim I'equacio de I'energia i podem
interpretar el terme de la dreta com la divergencia del flux de calor Q;, que escriurem com a

Q=x9T/dx—pCuT .

El primer terme és el flux de calor molecular, on K és la conductivitat termica, i el segon és
el flux turbulent de calor degut als remolins de la turbuléncia que interacciona a totes les es-
cales i que també s'anomena flux de calor de Reynolds. C, és la calor especifica.

La descomposicié de Reynolds permet, doncs, aillar els processos turbulents i identificar-ne
els fluxos, tal com hem vist per al cas de la quantitat de moviment (tensor de Reynolds) i de
calor (flux de calor de Reynolds).

3.2. Equacions de I'energia cinética turbulenta i de la variancia de temperatura:
un pas cap a la mesura

La velocitat de canvi de I’energia cinética turbulenta, K, també es pot deduir a partir de les
equacions de Navier-Stokes i de la descomposicié de Reynolds. Més concretament, s'obté res-
tant I'equacié de Navier-Stokes, amitjanada per Reynolds, de I'equacié amb variables instanta-
nies pero explicitant la descomposicié de Reynolds. Després el resultat que s'obté es multipli-
ca escalarment per la velocitat turbulenta i se’n treu la mitjana. El resultat és

oK /9t +9 (UK) / dx + 9 (u/u'u) 7 ox, =—(1/p)a (u/p’) / ox, +
+0 2vu; ey) / Ox — Tuj'aui/axj— (8/ p)p’_ui’—ZveW ,

on & és el tensor de deformacions a escales turbulentes i, per tant, conté els cisallaments tur-
bulents. En aquesta equacié s'identifiquen quatre termes divergents que sén els responsables
del transport de I'energia cinética turbulenta. Aquest transport és degut al flux mitja (segon ter-
me de I'esquerra de la igualtat), al mateix flux turbulent a través dels remolins (ltim terme de
I'esquerra de la igualtat), a les fluctuacions de pressié (primer terme de la dreta de la igualtat) i,
en menor mesura, a la viscositat molecular (segon terme de la dreta de la igualtat). Aquests ter-
mes de transport no contribueixen a la variacié neta de I'energia cinética turbulenta, siné que
només la redistribueixen dintre del mateix fluid. Per tant, si considerem el cas d’equilibri local,
els podrem considerar zero. Analogament, si la turbuléncia és estacionaria, dK/dt també val
zero, i només ens queden els termes de produccid i destruccié de I'energia cinética turbulenta

—u/u/oU, / ox— (g /p)p’u/ —2ve/e/ =0.
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Més concretament, el terme —ui’_uj'BUi/axj correspon a la produccié d’energia cinética tur-
bulenta a causa de I'accié dels esforcos de Reynolds, u,’_uJ' sobre el cisallament del flux mitja,
dU; / dx. La transferéncia d’energia cinética entre el flux mitja i el camp turbulent no es pot pas
donar a la inversa, i, per tant, aquest terme sempre contribuira positivament a I’evolucié de K
(malgrat el signe negatiu explicit a la férmula).

El terme segiient, —(g/p)p’u’, és el de produccié/destruccié per flotabilitat, i pot ser posi-
tiu o negatiu segons si transfereix I'energia potencial del sistema cap a energia turbulenta o a
la inversa. En el primer cas, perqué augmenti I'energia cinética turbulenta a costa de la poten-
cial del sistema, cal que aquest sigui un sistema inestable; ens trobem, per tant, en el cas de la
conveccié. Contrariament, si el sistema €s estable, llavors la turbuléncia pot desestabilitzar-lo
(augmentar I'energia potencial) a costa precisament de I'energia cinética turbulenta, i ens tro-
bem en el cas que aquest terme és negatiu.

Finalment, el tercer terme, —ZW, és sempre negatiu i té a veure amb el treball fet per
la viscositat a escales petites on I'energia es dissipa, i és exactament la velocitat de dissipacié
de I'energia turbulenta. Malgrat que la viscositat cinematica aparegui en aquest terme, cal tenir
en compte que aquesta és una constant per a cada fluid; per tant, de I'’equacié de conserva-
ci6 de K es dedueix que e;” acabara essent sempre prou gran per a poder dissipar tota I'ener-
gia. Aixi, doncs, € no depen de v.

Analogament, a partir de les equacions de la temperatura amitjanada per Reynolds es pot
deduir I'equacio per a la variancia de la temperatura:

W/at"’a(ukﬁ)/axk"'a(u,k-r’ )/axk:'l'a (kaTT/an)/an—

2 U, T T/9x —2k (0T /9x.)> .

En aquesta equacié podem tornar a identificar uns termes divergents que sén els responsables
del transport de la variancia que, en el suposit d’equilibri local, es fan zero. Llavors, per a un
cas d’equilibri local i estacionari, ens queden només —2 u’.T'0T / 0x, i —2k (9T'/09x.)?, que des-
criuen la produccié i la dissipacié. L'dltim terme és el de dissipacié de la variancia de tempera-
tura i s'acostuma a indicar com a €.

Fixem-nos, doncs, que la descripcié de Reynolds ens permet també identificar els mecanis-
mes generadors i aniquiladors de I'energia cinética turbulenta, alhora que ens déna les expres-
sions formals de les velocitats de dissipacio € i €r, sobre les quals es basen, tal com veurem, al-
gunes de les tecniques que en fan possible la determinacié experimental. Naturalment, la mesura
de la velocitat de dissipacio €, en un cas estacionari i amb equilibri local, també ens déna la ve-
locitat de produccid, que és de més mal obtenir, ja que les velocitats turbulentes sén dificils de
mesurar. En canvi, el gradient de les velocitats turbulentes en la direccio vertical, dv’/dz, és una
variable que, amb limitacions, és mesurable. Llavors, a partir de I'expressié € = ZVEW, si con-
siderem isotropia local, tenim que € = 7,5 (dv’/dz)?, i, per tant, podem determinar el valor de la
velocitat de dissipacié a partir del cisallament turbulent. Parallelament, el terme de dissipacié
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de la variancia de la temperatura &; = 2k (0T'/0xi)? per al cas d’isotropia local, val 6k (dT’/dz)?
i també es pot mesurar.

3.3. Difusivitats i fluxos turbulents; mesures in situ

En aquest apartat reescriurem I'’equacié de I'energia cinética turbulenta per al cas estacio-
nari i d’equilibri local com a

Pc+F-¢e=0,

on Pc=—u/u/dU, / dx; és el terme de produccié per cisallament; F = —(g / p) T'u//, el terme de
flotabilitat, i € = —2ve;e;’, el terme de dissipacio, tal com ja I'haviem definit abans. Llavors,
fent servir aquesta notacid, definim el flux de Richardson com a

Rit=F/Ps.

D’aquesta definicid veiem que, quan F > 0, el valor de Ri; ens diu quina és la importancia re-
lativa del flux de flotabilitat respecte a la produccié per cisallament. Per tant, Ri; ens déna una
mesura de I'eficiéncia de barreja. Per a una turbuléncia plenament desenvolupada, es coneix
que Ri; assoleix un valor maxim i aproximadament igual a 0,15. Per tant, des d’un punt de vis-
ta de rendibilitat, veiem que la barreja turbulenta a partir del cisallament del flux mitja és un
procés poc efectiu.

Historicament, pero, abans que el flux de Richardson es va definir un altre coeficient que
s'anomena precisament eficiéncia de barreja, ¥, i que és el quocient entre el flux de flotabili-
tat i la velocitat de dissipacio:

Yn= F/e = —gp'W/pe,

on w’ és la component vertical de la velocitat turbulenta. En el cas d’equilibri local, ¥,, i Ri; es
relacionen i Y, = Ri¢/ (1 = Ri). Per tant, si Ri;= 0,15, llavors Y, = 0,2. Per a un cas qualsevol,
Ym € sol parametritzar d’acord amb el nombre de Richardson, que també s'anomena gradient
de Richardson, el qual determina el grau d’inestabilitat d’un flux amb cisallament. Coneixer 7,
és importantissim, ja que ens permet estimar la difusivitat turbulenta de massa, K, a partir de
les mesures de dissipacié.

Concretament, K;, es defineix com la constant que relaciona el flux turbulent de massa,
—p'_w’, amb el gradient de densitat i, per tant,

Kp:—p’_w’/(8p/82).
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Llavors, considerant la definicié d’eficiéncia de barreja, tenim que
Ko =Ywe / (0p / 02) ;

i, per tant, considerant que Y, = 0,2, podem estimar experimentalment K, a partir de la mesu-
rade € p(z) i sense necessitat de tenir informacio sobre les velocitats turbulentes, que, tal com
hem comentat, sén molt més dificils de mesurar.

D’altra banda, si considerem el cas d’un fluid estratificat amb turbuléncia isotropica, podem
escriure I'equacié de conservacio de la variancia de temperatura com a —2wW'ToT/0z - 6k(m)2,
on w’ és la component turbulenta vertical, i conseglientment tindrem que

—wW'T =3k(0T/02)%/9T/0z .

Normalment, pero, no es treballa directament amb la variancia del gradient de la tempera-
tura turbulenta, siné amb el nombre de Cox, que es defineix com a

Cx=3(dT’/0z)*/ (dT / 92)? .

I, doncs, —wT’ = kCx 9T / dz. Fixem-nos que, si considerem la difusivitat termica turbulenta
kr =—wT’/ 0T/ 9z, llavors de I'expressié anterior obtenim que

kr=k Cx.

Per tant, el nombre de Cox ens diu precisament quant més difusiu, pel que fa a la tempera-
tura, és el flux turbulent respecte al viscos.

Finalment, a partir de —w’T’ podem obtenir el flux de calor turbulent o flux de calor
de Reynolds q :—pvaTT’ =—pCk Cx dT / dz. A vegades, pero, és més convenient treballar
amb el flux de flotabilitat, qy;, ja que és el que determina realment la dinamica. Llavors,
qu = 0gu’T = (g/p)u/p’ = u/b, on b=p’/p és la flotabilitat.

Tenim, doncs, un altre métode alternatiu per al calcul de fluxos turbulents (massic o de flo-
tabilitat) a partir del nombre de Cox i, per tant, a partir de la mesura del gradient de les tem-
peratures turbulentes en comptes de € i, consegiientment, la mesura del gradient de les velo-
citats turbulentes (cisallament turbulent). En I'un cas i en I'altre, perd, cal resoldre experimentalment
totes les escales turbulentes per a calcular la variancia correctament, i aixd sovint no és possi-
ble. Normalment, les mesures de temperatura sén de més bon fer, ja que no sén sensibles a les
petites pertorbacions que pateix I'aparell quan es desplaca a través de la columna d’aigua. Ara
bé, d’altra banda, tenim fluctuacions de temperatura a escales més petites que I'escala inferior
per a la velocitat i, per tant, necessitem més resolucié espacial, la qual cosa no sempre és pos-
sible. Aquestes limitacions de les mesures, bé per falta de resolucié de I'instrument o bé per
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contaminacié amb soroll, també es poden superar gracies a unes altres aproximacions estadis-
tiques a la turbuléncia que veurem seguidament.

4. Descripcio espectral de la turbuléncia
4.1. Elrang d’equilibri; definicid i possibilitats de mesura

S’anomena rang d’equilibri el format per les escales en qué s’ha perdut la informacié del flux
mitja, on sovint la turbuléncia presenta complexes estructures espacials i, per tant, en el rang
d’equilibri la turbuléncia és homogénia. El rang d’equilibri es divideix en dos: I'inercial i el dis-
sipatiu. El rang inercial és format per les escales més grans, on les components del tensor de
deformacions e;” sén encara petites i es pot negligir el terme de dissipacié; en conseqiiéncia, es
pot considerar que només hi ha transferéncia d’energia. En canvi, a escales més petites, e;” aug-
menta prou perque el terme de dissipacié viscosa sigui important, i llavors es parla de rang dis-
sipatiu.

La descripcio estadistica de la turbuléncia a petita escala es basa en les hipotesis de Kolmo-
gorov, segons les quals la transmissié d’energia s'acompleix en cascada des de les escales grans
fins a les més petites. Aquesta transferéncia és determinada per I'afluéncia mitjana d’energia
des de les components de gran escala, que, en estat d’equilibri, és igual a la dissipacié mitjana
d’energia a les escales minimes. El procés subjacent en aquesta transferencia d’energia se su-
posa que és un procés de cascada basat en el mecanisme d’estirament de vortex. Gibson, pero,
defensa que aquesta transferéncia d’energia no esta lligada a un procés de cascada de remo-
lins des de les escales grans fins a les petites i creu que les inestabilitats que originen la turbu-
léncia es donen a escales petites i, mitjancant un procés d’aparellament de vortexs, afecten les
escales més grans, de les quals s’extreu energia cinética a partir de I'arrossegament del fluid no
turbulent. De totes maneres, independentment de la visié que tinguem de quin és el mecanis-
me de transferéncia d’energia, en I'un cas i en I'altre s’arriba a la conclusié que a escales peti-
tes s'assoleix un estat d’equilibri on les hipotesis de Kolmogorov sén certes.

La primera d’aquestes hipotesis estableix que I'escala espacial on s'esdevingui la dissipa-
ci6, 1, depén només de dos parametres, £ v. Llavors, considerant que les unitats de € s6n L2/ T°,
i les de v, L%/T, per arguments dimensionals trobem que 1 = (v*/ €)%, que és I'anomenada
escala de Kolmogorov.

En el cas de I'aigua, pero, si el fluid esta estratificat, a escales en qué ja no hi ha fluctuacions
de velocitat encara hi ha fluctuacions de temperatura. Aixo es deu al fet que les fluctuacions de
velocitat a escala molecular s'esmorteeixen més rapidament que les de temperatura, ja que la
viscositat cinematica de I'aigua, v, és un ordre de magnitud més gran que la difusivitat térmi-
ca, k. Lequivalent de I'escala de Kolmogorov pel que fa a la temperatura és 'anomenada esca-
la de Batchelor, ng, la qual depén de k, perd també de v, ja que les fluctuacions de velocitat i
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de temperatura estan intimament lligades. Llavors, també amb arguments dimensionals, es tro-
ba que Mg = (kv3/Vv)". Per a unes altres escalars també es defineix I'escala de Batchelor cor-
responent senzillament considerant el valor de la difusivitat molecular d’aquests en comptes de
la de la temperatura.

Veiem que tant 11 con 1 depenen inversament del ritme de dissipaci6 €, el qual, en situa-
cions estacionaries, €s igual al de produccié. A tall d’exemple, les dissipacions a la capa super-
ficial de barreja poden arribar a ser de 107> W/kg; per tant, I'escala de Kolmogorov és de prop
de 0,5 cm, i la de Batchelor (per a la temperatura), d'l mm; per al cas de la salinitat, I'escala de
Batchelor pot arribar a ser de poques decimes de millimetre. D’altra banda, s'estima que a I'in-
terior de 'ocea les velocitats de dissipacié poden ser tan baixes com 107" W/kg, tot i que
aquest valor ara per ara no és mesurable. En aquest cas, I'escala de Kolmogorov seria de prop
de 10 cm i les escales de Batchelor per a la temperatura i la salinitat estarien per sobre i per
sota d'l cm respectivament.

Per a I'estudi experimental de la turbuléncia cal, doncs, tenir la resolucié espacial correspo-
nent a les escales de Batchelor i Kolmogoroy, i els diferents sensors han de poder resoldre la
magnitud de les fluctuacions en aquestes escales. Aixo, pel que fa a la temperatura, implica una
resolucié inferior a 107 °C; per a la conductivitat (a partir de la qual obtenim la informacié de
salinitat) es necessita 107* S m™, i per al cisallament turbulent, per sota de 107257 Aquest ti-
pus d’instrumentacid, que a partir dels anys vuitanta van comencar a desenvolupar uns quants
grups de recerca punta, ara €s comercialitzada per tres o quatre companyies industrials impli-
cades en la recerca, tot i que a preus elevats (d’uns setanta-cinc mil €). Els sensors corresponents
solen estar muntats sobre un vehicle (anomenat perfilador de microestructura) que s utilitza,
normalment, en caiguda lliure, a velocitats prou baixes perqué, d’acord amb la freqliéncia de
mostreig (entre 100i1.000 Hz), es puguin resoldre les escales espacials desitjades. Naturalment,
el temps de resposta dels sensors també ha de ser I'adequat.

4.2. L’espectre de la turbuléncia en el rang d’equilibri

La densitat espectral de la turbuléncia, S(k), és la contribucié a la variancia de la velocitat
turbulenta per a un (rang de) nombre d’ones k, i, per tant, té a veure amb la contribucié de les
escales corresponents a I'energia cinética turbulenta, K. Formalment, u/”=fS(k)dk i K = (p /2)u/.
Fixem-nos que S(k) té unitats de L*>/ T2 S'anomena espectre la representacié (sovint logarit-
mica) de la densitat espectral segons el nombre d’ones.

La segona hipotesi de Kolmogorov incideix en I'espectre de la turbuléncia en el rang inercial
i diu que, en aquest rang, el parametre v no té importancia en la seva dinamica, de manera que
les seves caracteristiques de S(K) sén determinades només per €. Més amunt ja haviem comentat

que el terme de dissipacié 2ve;’e;” només és important quan les velocitats de deformacié de
les fluctuacions e;” s6n molt grans, i aixd només €s aixi per a escales de prop de 1. Llavors, a
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partir d’aquesta suposicid, i per consideracions dimensionals, s'obté I'anomenat espectre de Kol-
mogorov, que té la forma S(k) = A €/°k>3. Recordem que les dimensions de € sén L2/T°.

Segons aquesta llei, quan el nombre de Reynolds és prou gran (només aixi existeix el rang
inercial), si mesurem les velocitats turbulentes, en calculem la densitat espectral i representem
In S(k) respecte a In k, hem d’obtenir una recta amb pendent negatiu i igual a =5/3 i la seva si-
tuacié a I'eix d'ordenades dependra de la magnitud de €. Aquest comportament, predit teori-
cament el 1941, només es va poder provar experimentalment el 1962 a partir de mesures oce-
anografiques amb Re = 10%, ja que uns nivells de turbuléncia prou elevats perqué existeixi el
rang inercial sén practicament impossibles d’obtenir al laboratori.

En sistemes naturals, pero, és més facil mesurar el cisallament turbulent que les velocitats.
Tanmateix, com que el cisallament és la derivada de la velocitat i la densitat espectral té a veu-
re amb la variancia d’'una magnitud, a partir de les propietats de la transformada de Fourier te-
nim que I'espectre del cisallament ha de ser k? vegades I'espectre de la velocitat i, per tant, ha

de variar com a k"3

. Aixi, doncs, I'espectre del cisallament en el rang inercial en representacié
logaritmica té un pendent positiu d’1/3. La seva localitzacié en el nivell d’'ordenades també és
donada pel valor de la velocitat de dissipacié de I’energia cinética turbulenta.

A partir també d’arguments analegs als anteriors, i considerant ara que la velocitat de dissipa-
ci6 de la variancia de temperatura, €, té unitats de °C>/T, Obukhov va trobar que I'espectre de
temperatura en el rang inercial (convectiu) també depen de k™ i té la forma S;(k) = B g7 k"3,
on ara Sr(k) té unitats de °C2L/T. Que S; no depengui només de &; sind també de € es deu al fet
que les fluctuacions de temperatura també estan relacionades amb les de velocitat. Evidentment,
I'espectre del gradient de la temperatura turbulenta també varia com a k3, igual que el del gradient
de velocitat.

Més amunt hem dit, pero, que, en el cas de 'aigua, les fluctuacions de temperatura abracen
escales més petites que les de velocitat i, de fet, quan les fluctuacions de velocitat ja es dissi-
pen a causa de la viscositat, les fluctuacions de temperatura encara no s'esmorteeixen, siné que
la conveccioé en aquestes escales encara €s activa. En aquest rang, anomenat convectivoviscds,
el procés de transferéncia de la variancia de temperatura és diferent que en el rang inercial, on
les fluctuacions de velocitat encara no s’han esmorteit. Per tant, en el rang convectivoviscds el
comportament de I'espectre de la temperatura varia respecte al rang inercial i, segons Batche-
lor, depeén de k™. Finalment, per a escales inferiors a 101, I'espectre de temperatura decau ex-
ponencialment, i llavors es parla del subrang difusiu.

El coneixement d’aquests espectres universals no solament ens proporciona informacié i com-
prensié sobre els processos turbulents, sind que ens permet extrapolar les mesures que es te-
nen de turbuléncia a escales que no es poden resoldre, sia per limitacié dels aparells, sia per
contaminacié de soroll. Lajust de dades experimentals a espectres universals és, de fet, un dels
métodes emprats per a corregir la pérdua de variancia en les mesures de microestructura. La
importancia de coneixer les velocitats de dissipacié per a determinar els fluxos turbulents i la
produccié d’energia cinetica turbulenta ja s’ha comentat.
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5. Comentaris finals

Amb aquest document s’ha volgut donar una pinzellada dels pilars teorics sobre els quals es
fonamenten els treballs que s’han presentat en aquestes Jornades per tal d’iHustrar una apro-
ximacié concreta a un sistema complex. Concretament, s’hi han comentat diferents estudis re-
lacionats amb la turbuléncia en sistemes aquatics naturals, linia en la qual es treballa dins del
Grup de Fisica Ambiental de la Universitat de Girona. Els treballs presentats no es discutei-
xen en aquest document, ja que sén documentats a Colomer et al. (2001), Mufiz (2000) i Roget
etal. (2002). Pel que fa als treballs més metodologics relacionats amb aquesta linia, podem re-
ferir-nos, per exemple, a Piera et al. (2000).
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Prediccié numerica del temps
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Resum

La prediccié numerica és una de les branques més importants de la meteorologia moder-
na. A principis del segle passat Vilhelm Bjerknes ja va mostrar el procediment cientific per a
pronosticar I'estat futur de I'atmosfera. No obstant aix0, va ser Lewis Fry Richardson el pri-
mer meteoroleg que va intentar resoldre numericament les equacions de la dinamica i de la
termodinamica que expliquen el comportament de I'atmosfera. El seu llibre Weather predic-
tion by numerical process (1922) constitueix el primer tractat de prediccié numeérica del temps
(PNT). Van haver de passar quasi trenta anys perqué Charney, Fjortoft i Von Newmann ob-
tinguessin el primer mapa del temps utilitzant aquesta técnica. L'aplicacié operativa i el des-
envolupament consegiient de la PNT durant la década dels seixanta afavoriren I'interés pels
temes relacionats amb la predictibilitat dels sistemes dinamics i, en particular, per la determi-
nacié dels limits en la prediccié del temps. En aquest sentit, els treballs de Lorenz demostra-
ren que la prediccio determinista aplicada a I'atmosfera té un limit proxim a les dues setma-
nes. Actualment, I'aplicacié de noves técniques com és la prediccié per conjunts ha fet possible,
d’alguna manera, superar aquests llindars. A Catalunya I'aplicacié amb finalitats operatives i
de recerca de la PNT és relativament recent, encara que moltes de les iniciatives dutes a ter-
me en els Gltims anys hagin estat pioneres a I'Estat espanyol, fet que permet mirar el futur
amb un cert optimisme.

Abstract

Numerical prediction is one of the most important branches of modern meteorology. At the
beginning of the last century, Wilhelm Bjerknes demonstrated the scientific precedure for fo-
recasting the future state of the atmosphere. Nevertheless, Lewis Fry richardson was the first
meteoroloist who tried to numerically solve the equations of Dynamics and Thermodynamics
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that explain the behavior of the atmosphere. His book Weather Prediction by Numerical Pro-
cess (1922) constituted the first treatise on the numerical prediction of the weather (NPW). Al-
most 30 years passed before Charney, Fjortoft, and von Newmann obtained the first weather
map using this technique. The operative application and consequent development of the NPW
during the decade of the 60’s favored interest in subjects related to the predictability of dyna-
mic systems and, in particular, the determining of the limits of the prediction of the weather. In
this sense, Lorenz’s works demonstrated that deterministic forecasting applied to the atmos-
phere has an approximate limit of two weeks. Currently, the application of new techniques
such as forecasting by groups has made it possible, in a way, to pass these thresholds. In Ca-
talonia, its application of the NPW for operative purposes and research is relatively recent, al-
though many of the initiatives carried out in recent years have been pioneers in Spain, which
allows a certain optimism in looking at the future.

Introduccio

La prediccio numerica del temps o, com suggereixen alguns experts, la prediccié del temps
per metodes numeérics quedara completament associada al passat segle xx. La seva historia
neix amb aquest segle i assoleix la maduresa completa al seu acabament. Encara que les lleis
de la fisica que s'utilitzen en la PNT es coneixien des de molt temps abans, el primer meteoro-
leg que establi formalment les bases de la prediccié del temps mitjangant la utilitzacié de les
equacions que expressen aquestes lleis és Vilhelm Bjerknes, I'autor de la teoria del front polar
de I'escola noruega. En el seu treball (Bjerknes, 1904) explica que, si es pogués trobar un me-
tode analitic d’integracié de les equacions de la dinamica aplicades a I'atmosfera, la prediccié
del temps quedaria resolta tan sols determinant, a partir de les observacions meteorologiques,
I'estat inicial de les set variables que en determinen I'estat (temperatura, pressié, densitat, hu-
mitat i les tres components del vent).

Com és conegut, el primer cientific que va intentar resoldre el sistema d’equacions en deri-
vades parcials va ser Lewis Fry Richardson utilitzant el métode de les diferéncies finites que ell
mateix havia aplicat a la resolucié d’uns altres problemes fisics. Richardson aplica les dues
equacions del moviment horitzontal (és a dir, la segona llei de la dinamica aplicada al moviment
horitzontal de I'aire), I'equacié hidrostatica (que substitueix I’equacié del moviment vertical), I'e-
quacié que expressa el primer principi de la termodinamica, I'equacié de continuitat aplicada a
I'aire i a I'aigua que 'acompanya i I'equaci6 d’estat. Es el que es coneix com a sistema d’equa-
cions primitives.

Per aplicar el metode de les diferéncies finites a la resolucié del sistema de equacions,
Richardson va quadricular una amplia regié de I'atmosfera sobre el centre d’Europa assignant
a cada quadre (d’uns 200 km de costat a la part central de la xarxa) uns valors determinats de
les distintes variables meteorologiques. Per tal de tenir-ne en compte la variacié vertical, divi-
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di 'atmosfera en cinc capes des del terra fins als 12 km d’altura aproximadament. El proposit
del calcul era I'obtencié de la pressié atmosférica en el punt central de la quadricula sis hores
després. La prediccié fou completament erronia, ja que pronostica una variacié de la pressié de
quasi 150 hPa. Lassaig de Richardson, que fou publicat amb el titol Weather prediction by nu-
merical process I'any 1922, constitueix el primer tractat de PNT.

Es important, i a la vegada curids, destacar que la causa principal del resultat incorrecte de
la prediccié de Richardson fou el fet de ser extremament rigords i exacte en el tractament del
problema, de les dades utilitzades i dels calculs realitzats; va voler treballar amb tanta precisio
que la mateixa complexitat del problema i la dificultat intrinseca amb la qual es determinen al-
gunes variables meteorologiques feren que els resultats obtinguts no corresponguessin a les
solucions meteorologiques cercades. Malgrat aixo, i encara que el resultat del seu assaig hagués
estat més afortunat, era evident que amb els mitjans de calcul de I'’época el métode proposat
dificilment s’hauria pogut aplicar de manera practica. Richardson empra sis setmanes per a cal-
cular el pronostic a sis hores de la pressiod al centre de la xarxa. Van haver de passar quasi tren-
ta anys perqué els meteorolegs s'interessessin de nou per la prediccié del temps mitjangant
tecniques numeriques.

El model barotropic

A finals de la decada dels anys quaranta se celebra una conferencia de meteorologia a I'lIns-
titut d’Estudis Avancats de Princeton que reuni un grup de cientifics i meteorolegs prestigiosos
de I'época (Wiin-Nielsen, 1991) i I'objectiu principal de la qual era I'aplicacié d’un model nu-
meric de prediccié del temps utilitzant una maquina de calcular electronica. Després d’algunes
setmanes de treball aconseguiren integrar numéricament I'equacié de la vorticitat barotropica
aplicada al nivell de 500 hPa a una amplia regié que contenia Ameérica del Nord. La maquina
que van utilitzar fou 'ENIAC (Electronic Numerical Integrator and Computer), un dels primers
ordinadors electronics, que era propietat del Laboratori d’Investigacions Balistiques d’Aber-
deen (Maryland). El treball es publica a la revista Tellus el novembre de 1950 (Charney et al.) i
constitueix el primer pronostic del temps obtingut per métodes numeérics mitjangant un ordi-
nador.

D’aquesta primera prediccié numeérica s’ha de destacar que, a diferencia de I'intent de
Richardson, no s’hi va utilitzar el sistema d’equacions primitives, siné I'equacié de la vorticitat
barotropica, que s'obté a partir d’aquelles després de simplificar drasticament els termes que
sén inferiors en un ordre de magnitud o més als termes més grans, amb I'aproximacié de vent
geostrofic i aplicada al nivell de divergéncia nulla. Dit d’una altra manera, 'éxit en la primera
PNT s’aconsegui gracies a I'aplicacié raonada, justificada i apropiada de simplificacions impor-
tants a les equacions que expliquen el comportament del sistema, les quals eviten, en molts ca-
sos, que les inevitables imperfeccions de les mateixes equacions i en la determinacié de I'estat
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inicial de I'atmosfera contaminin la part de la solucié del sistema que té importancia real en la
descripcié de I'estat futur del sistema que s’estudia.

La predictibilitat de I'atmosfera

El desenvolupament experimentat per la PNT durant la segona meitat del segle xx ha estat
espectacular i, en gran part, paral-lel a I'augment vertiginds de la poténcia i la rapidesa dels or-
dinadors que utilitza. Aixi, del primer model d’un sol nivell i d’'una xarxa solament de 200 punts
i de 736 km de brag, s’ha passat a models globals de més de 40 capes o a la utilitzacié opera-
tiva de models de mesoscala de 10 km de bra¢ de malla i de 60 nivells a la vertical. A més, la
qualitat i la bondat de les prediccions numeriques han experimentat una millora com a conse-
qiéncia de I'evolucié dels models, de manera que els indexs que valoren I'exactitud dels pro-
nostics mostren, per exemple, que en menys de quinze anys s’ha aconseguit que els pronostics
per a setanta-dues hores tinguin la mateixa bondat que tenien els corresponents per a trenta-
sis hores (Kalnay et al., 1998).

La preocupacio per aquestes qliestions apareix, no obstant aixo, molt abans que es millo-
rés tan notablement I'encert de les prediccions. En realitat, els anys seixanta, quan ni tan
sols les prediccions dels models no eren utils més enlla de dos dies, es comenca a aprofun-
dir en els temes relatius a la predictibilitat de 'atmosfera. En aquest camp, els treballs
d’E. N. Lorenz establiren les bases per al desenvolupament de |a teoria del caos (Lorenz, 1963,
1964 i1965) i mostraren que el prondstic meteoroldgic tenia un Iimit temporal més enlla del
qual les solucions obtingudes en resoldre les equacions dinamiques deixaven de ser Utils per
a pronosticar el temps en un lloc determinat. Els resultats obtinguts van demostrar ben aviat
que més enlla de dues setmanes la PNT no podra utilitzar-se per al pronostic meteorologic
a escala sinoptica com s'utilitza fins a deu dies. La rad d’aquestes conclusions es troba en la
no-linealitat del sistema d’equacions que governa el comportament de I'atmosfera. Aixi, com
explica Lorenz de manera magistralment senzilla (Lorenz, 1984), es podria pensar que, dis-
minuint sistematicament els errors que es cometen en obtenir les prediccions numériques
del temps, s'augmentaria progressivament el termini en qué aquestes prediccions sén Utils.
Es a dir, millorant els sistemes d’observacié meteorologica per a reduir els errors comesos en
determinar I'estat inicial de I'atmosfera, utilitzant equacions que representin com més va
més bé el comportament i I'evolucié de les distintes variables meteorologiques i fent servir
els métodes numérics i ordenadors més perfeccionats, rapids i potents per a resoldre el sis-
tema d’equacions de manera cada vegada més precisa, podriem augmentar indefinidament
el limit temporal de validesa de la prediccié. La realitat és ben diferent: el progrés en els as-
pectes esmentats sens dubte millorara notablement la bondat de la prediccié a curt termini
i mitja —és a dir, entre un i deu dies—, perdo més enlla de dues setmanes I'efecte sera to-
talment inapreciable. Seguint I'exemple proposat per Lorenz, i atés que les equacions que
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expliquen el comportament de I'atmosfera no sén lineals, podem triar una equacié de segon

grau de la forma
Yn+1 =ax Yn _Yn2 [1]

i suposar que és aquesta I'equacié de govern del nostre sistema atmosferic. El valor de la cons-
tant a (3,750), en el terme lineal de I'equacid, representara el coneixement que tenim del sis-
tema de govern i la dada y; (3,000) simbolitzara I'estat inicial determinat a partir de les obser-
vacions. A lafigura 1s’han representat els valors y; calculats a partir d’aquesta equacid, que seran
els estats futurs de la nostra atmosfera corresponents als instants i. Si repetim el procés par-
tint d’un estat inicial lleugerament distint (y; = 3,001), amb el qual es vol fer palés I'error inhe-
rent a qualsevol observacié meteorologica, I'equacié [1] prediu (fig. 1) un estat futur del siste-
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FIGURA 1. Solucions de I'equacié [1] amb un valor inicial y;= 3,000 (linia continua) i amb y; = 3,001 (linia discontinua).
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ma que practicament coincideix amb el que s’havia obtingut per a les primeres catorze o setze
iteracions; pero, a partir d’aquest punt, les solucions difereixen de manera quasi aleatoria. Atés
que I'equacié no és lineal, la disminucié de I'error en la dada inicial no assegura I'augment pro-
porcional del nombre d’iteracions (termini de validesa de la prediccié) en qué les dues solu-
cions sén quasi coincidents.

Un resultat semblant es pot obtenir si es repeteix el calcul prenent un valor de la constant a
lleugerament diferent del veritable (a = 3,751); amb aix es vol simbolitzar que el sistema d’equa-
cions no és més que una representacié matematica aproximada del sistema fisic real. De nou (fig. 2)
la solucié correcta i I'obtinguda numéricament divergeixen a partir d’'unes quantes iteracions.

Per al cas real de I'atmosfera, amb un sistema d’equacions primitives incomparablement
més complex que l'iHustrat aqui, hom ha trobat, com ja hem dit, que el Iimit de predictibilitat
esta al voltant de les dues setmanes.

0 5 10 15 20 25 30

FIGURA 2. Solucions de I'equacié [1] amb un valor de la constant a = 3,750 (linia continua) i amb a = 3,751 (linia dis-
continua).
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Prediccions estacionals

Ara, com en tantes ocasions, el coneixement de les limitacions ha servit perqué la ment en-
ginyosa del cientific aconseguis anar més enlla dels propis limits establerts. D’aquesta manera,
el desenvolupament de la técnica de prediccié numerica per a conjunts ha fet possible que en
els dltims cinc anys es vagin assajant prediccions estacionals (Palmer, 1999).

La PNT per a conjunts es basa en 'obtencié d’un cert nombre de pronostics a partir d’unes
condicions inicials lleugerament distintes, compatibles amb les observacions meteorologiques i
obtingudes mitjangant la introduccié de pertorbacions, convenientment escollides, a les dades
inicials. Els primers pronostics operacionals per conjunts comencen el 1992 i el metode té dos
objectius principals. El primer és proporcionar un pronostic mitja d’un conjunt que, en general,
sera més aproximat que els pronostics individuals més enlla dels primers tres dies, ja que els
aspectes del pronostic més incerts sén eliminats per I'efecte del suavitzat en fer la mitjana. El
segon objectiu, i més important, s proporcionar pronostics amb una estimacio de la seva con-
fianga o probabilitat elaborant per a aix0, per exemple, mapes d’«espaguetis» que mostren la
situacié d’una mateixa isohipsa per a cadascun dels pronostics obtinguts (fig. 3) o, també, pro-
nostics quantitatius probabilistics de precipitacié acumulada. L'us d’aquesta metodologia fa pos-
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FIGURA 3. Pronostic de les isohipses de 5,640 mgp a la superficie de 500 hPa obtinguda mitjangant la prediccié per
a conjunts (Kalnay, 1998).
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sible, a més, la utilitzacié d’un sistema d’observacié adaptable que intensifiqui les observacions
a les regions on la incertesa en les dades inicials produeix un major impacte sobre la variabili-
tat del pronostic.

La prediccié per a conjunts proporciona també I'eina fonamental per a estendre el pronostic
més enlla del Iimit de predictibilitat de Lorenz de dues setmanes. Normalment, els models nu-
mérics de prediccié utilitzen com a condicions de contorn dades que fan referéncia a propie-
tats tant de la superficie terrestre com del mar. Si aquestes caracteristiques son de variacié len-
ta en comparacio dels sistemes atmosferics que es volen predir, com és el cas, per exemple,
de la temperatura superficial del mar o el tipus i I'extensié de la cobertura vegetal o del man-
tell de neu, aquestes dades es mantenen constants en els models de prediccié durant un cert
temps i son substituides periddicament per uns altres valors que en tenen en compte la varia-
cioé climatica. No obstant aix0, a vegades ocorren anomalies que aparten aquestes variables geo-
fisiques del seu valor mitja climatic de manera notable. Un dels fenomens més importants per
la magnitud i les conseqiieéncies €s sens dubte el corrent del Nifio. La utilitzacié de models de
prediccié numerica acoblats atmosfera-ocea ha posat de manifest la predictibilitat d’aquest fe-
nomen amb una antelacié superior a sis mesos, ja que es tracta d’'un fenomen de gran periode
(de tres a set anys). Lobtencié d’un unic prondstic del temps forcat amb una certa anomalia de
la temperatura de la superficie del mar (TSM), com la corresponent al corrent del Nifio, no se-
ria util més enlla de les dues setmanes, atés que la variabilitat imprevisible del temps podria
ocultar les anomalies atmosferiques originades por aquests forcaments de variacio lenta. Ara
bé, el valor mitja d’un conjunt de nombrosos pronostics obtinguts amb models atmosfeérics for-
cats per anomalies de la TSM (o per uns altres de variacié lenta sobre la superficie terrestre,
com poden ser I'extensié del mantell de neu o el contingut d’humitat del terra) permet filtrar
les variacions imprevisibles del pronostic i retenir la component for¢cada que es pot predir. Po-
dem utilitzar I'equacié [1] de Lorenz, lleugerament modificada, per a illustrar també I'esséncia
del metode descrit:

Y, =ax Y, —-b(n) x Y2. 2]

Aixi, la consideracio del forcament superficial de variacid lenta (és a dir, 'anomalia de la TSM)
seria representada per la variacié temporal del coeficient del terme quadratic de I'equacié [2].
Si comparem els resultats anteriors amb els pronostics obtinguts amb aquesta equacio (fig. 4)
per a un nombre considerable d’iteracions (cent en aquest exemple), hi podem observar
que, eliminant la variabilitat propia del pronostic diari, és possible quantificar la variacié que
produeix el forcament de variacié lenta introduit a 'equacié i que ha estat, en aquest cas,
intencionadament sobredimensionat. La figura 5 mostra com a exemple el pronostic de
I’anomalia de la precipitacié obtingut, a partir d’un conjunt de vint-i-set elements per a di-
ferents periodes de tres mesos, pel Centre Europeu de Prediccié a Mitja Termini (Stockdale
et al., 1998).
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FIGURA 4.  Solucions de I'equacié [2] amb la introduccié d’un terme (b) de forcament (linia continua) i les correspo-
nents a I'equacié [1] (Iinia discontinua).

Hem vist, doncs, que les bases cientifiques de la PNT s’establiren durant els primers anys del
segle passat, que el primer intent formal d’aplicacié del nou metode fou publicat a principis dels
anys vint, que les primeres aplicacions operatives es van realitzar en la decada dels anys cinquan-
ta, que els treballs publicats durant les decades dels setanta i dels vuitanta demostraren que la
predictibilitat de I'atmosfera no podria superar les dues setmanes i que en els Ultims anys del se-
gle xx s'apliquen models numerics de prediccié del temps per a pronosticar, amb mesos d’antela-
cié, anomalies climatiques d’algunes variables meteorologiques com la temperatura o la pluja.

El futur de la prediccié numeérica del temps

Sens dubte, la prediccié numeérica del temps continuara millorant per a fer cada vegada més
precisos i encertats els pronostics meteorologics. Com és 10gic, aixo sera degut a I'augment de
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FIGURA 5. Pronostic de I'anomalia de la precipitacié per a diferents periodes obtingut a partir d'un conjunt de vint-i-
set elements al Centre Europeu de Prediccié a Mitja Termini (Stockdale, 1998).
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la capacitat, la poténcia i la rapidesa dels ordinadors, la millora dels sistemes d’observacié i el
perfeccionament dels models numérics.

Lobservacié meteorologica millorara amb la determinacié del vent als oceans gracies als ra-
dars dels satellits. Laugment selectiu d’estacions de radiosondatge mobils millorara també la
determinacié del vent, la temperatura i la humitat a regions de la Terra on aquestes observa-
cions encara s6n molt escasses. Les mesures realitzades amb GPS permetran determinar amb
més gran resolucid i exactitud el vapor d’aigua a I'atmosfera, de gran importancia per al pro-
nostic a molt curt termini de la precipitacio.

Els models numérics representaran de manera cada vegada més acurada els fenomens d’es-
cala més petita, com sén la turbuléncia i els processos de la microfisica dels ndvols, la qual cosa
millorara especialment els pronostics a curt termini. Laugment de les prestacions dels ordina-
dors s'utilitzara potenciant la prediccié per a conjunts, augmentant el nombre d’elements amb
diferents condiciones inicials i utilitzant conjunts obtinguts per diferents models numérics; aixo
beneficiara fonamentalment el pronostic meteorologic a mitja termini i llarg.

La prediccié numerica a Catalunya

La prediccié numerica a Catalunya té una historia molt més curta i recent, pero, no obstant
aixo, se’n poden destacar certs aspectes en els quals ha estat ja pionera. Poc temps després de
la creacié del Centre de Supercomputacié de Catalunya (CESCA), els seus responsables van
mostrar interés a utilitzar el recentment adquirit superordinador CRAY YMP en la PNT. A finals
de 1993, la Fundacié Catalana per a la Recerca, I'empresa CLABSA i el Departament d’Astro-
nomia i Meteorologia de la Universitat de Barcelona signaren un conveni de collaboracié amb
I'objectiu de posar a punt un model numeéric de prediccié del temps per a Catalunya.

A principis de 1994 es va installar al CRAY del CESCA la versié 2.0 del model MASS
(Mesoscale Atmospheric Simulation System), desenvolupat per I'empresa MESO dels Estats
Units. Es tractava d’'un model de prediccié numeérica de mesoscala hidrostatic que s'aplicava
sobre una area sinoptica d’uns 3.000 km de base d’Europa occidental. EI model utilitzava una
malla de 55 x 55 punts, amb un brag d’'uns 55 km aproximadament i 20 nivells a la vertical. Les
prediccions a trenta-sis hores de les variables meteorologiques s'utilitzaven llavors com a con-
dicions de contorn per a la simulacié a escala més petita sobre Catalunya i el llevant peninsu-
lar (fig. 6). El model va mostrar aviat la seva utilitat en la prediccié de situacions de mesosca-
la, ja que va reproduir amb éxit considerable les principals caracteristiques dinamiques d’un
sistema convectiu de mesoscala que afecta Catalunya els dies 9 i 10 d’octubre de 1994 (Codi-
na et al., 1997).

Un nou conveni de collaboracié entre aquestes institucions féu possible I'aplicacié operati-
va del model MASS des de principis de 1996. Els mapes pronosticats pel model es difonien dia-
riament a través de la pagina web InfoMet (http://www.infomet.fcr.es/) (creada també al De-

67



Servei de Meteorologia de Catalunya
Fundacio Catalana per a la Recerca - Universitat de Barcelona

Velocitat del vent (km/h) Previsié 0,6 h, valida 06Z, de maig de 2002

FIGURA 6.  Pronostic de la velocitat del vent obtingut pel model MASS.

partament), de manera que podien ser consultats lliurement per professionals, mitjans de co-
municacid i public en general. El projecte fou pioner, ja que era la primera universitat europea
que elaborava i difonia prediccions meteorologiques obtingudes amb un model numéric de me-
soscala.

Actualment, el model MASS continua operatiu amb dues execucions diaries (a les 00 h i a
les 12 h UTC) que duu a terme el Servei de Meteorologia de Catalunya. A més, els prondstics
de vent a la superficie obtinguts pel model s'utilitzen per a la inicialitzacié del sistema de pre-
diccié d’onatge per a la costa de Catalunya que va posant a punt el Laboratori d’Enginyeria Ma-
ritima de la Universitat Politécnica de Catalunya (Ponce de Ledn et al., 2000). Pel que fa a la
recerca, el model s’ha utilitzat per al desenvolupament de la metodologia necessaria per a I'a-
profitament de les dades GPS en la determinacié del contingut de vapor d’aigua a I'atmosfera
(Cucurull, 2001) i per a I'analisi de la cobertura radar a Catalunya amb la finalitat de millorar la
interpretacio i I'aprofitament de les dades dels radars meteorologics. Actualment, el model s'u-
tilitza en el marc del projecte CARPE DIEM (Critical assessment of available radar precipitation
estimation techniques and development of innovative approaches for environmental manage-
ment) financat per la Unié Europea. Aixi, doncs, la utilitzacié en aquests Gltims anys de models
numerics per a la prediccié del temps a Catalunya ha donat com a resultat la formacié d’un
grup de joves cientifics especialitzats en aquestes técniques que permet mirar cap al futur amb
un optimisme fonamentat.
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Abstract

The observed physical parameters related to an earthquake result from a number of
assumptions, heuristic extrapolations and other decisions made in course solution of a multitude
of inverse problems and, therefore, an observable may be biased systematically or basically in
error. Both experimental and mathematical modelings of earthquakes face the same problem, so
that even impressive advances in these fields may be totally irrelevant to earthquakes. Despite
the difficulty present day seismology delivers a number of confident predictions including
intermediate-term medium-range earthquake forecasting, which have practical consequences for
mitigation the effects of catastrophic earthquakes. Although of limited accuracy they may help
reduce a substantial part of losses during a large catastrophic event by prompt escalation and
de-escalation of realistic low-cost intermediate-term measures of civil defense type.

The high statistical significance of intermediate-term earthquake prediction methods based
on inverse cascading of seismic activity achieved in course on-going real-time experiment
confirms the following paradigms:

— Precursory seismicity patterns exist.

— The dimension of an area where precursory seismicity pattern appear is by far (about ten
times) larger than that of source zone of the incipient large earthquake.

— Many precursory seismicity patterns are similar in regions of fundamentally different
seismic and tectonic environment.

— Some precursory seismicity patterns are universal. Their analogues take place in advance
extreme catastrophic events in other complex nonlinear systems.

Resum

Els parametres fisics observats relatius a un terratrémol sén el resultat de diverses as-
sumpcions, extrapolacions heuristiques i algunes decisions més preses durant el procés de
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solucié de multitud de problemes inversos; aixi, doncs, un parametre observable pot quedar
sistematicament distorsionat o constituir basicament un error.

Tant el modelatge matematic de terratrémols com el modelatge experimental s’enfronten
amb el mateix problema, de manera que fins i tot els avengos més espectaculars en aquests
camps poden resultar totalment irrellevants pel que fa als terratrémols. Malgrat les dificultats,
la sismologia actual proporciona prediccions fiables, incloent-ne d’abast mitja i a mitja termini,
les quals tenen conseqiiéncies practiques en la mitigacid dels efectes dels terratrémols catas-
trofics. Tot i la seva precisié limitada, poden ajudar a reduir una part substancial de les perdues
en cas d’acomplir-se un esdeveniment catastrofic de gran abast, indicant I'increment i la minva
de les mesures de proteccid civil realistes a curt termini i de baix cost que cal adoptar.

La significacid estadisticament elevada dels metodes predictius de terratremols a mitja
termini basats en la cascada inversa de I'activitat sismica i assolits durant I'experimentacié en
curs en temps real confirma els paradigmes segilients:

— Existeixen patrons preliminars de sismicitat.

— Les dimensions d’una area on apareix un patré preliminar de sismicitat sén molt més
extenses (si fa no fa, deu cops) que les de la zona font d’un incipient gran terratrémol.

— Hi ha nombrosos patrons preliminars de sismicitat que a regions amb un medi sismic i
tectonic fonamentalment distint resulten semblants.

— Alguns patrons preliminars de sismicitat sén universals. Els seus analegs tenen lloc amb
anterioritat a esdeveniments catastrofics extrems en uns altres sistemes complexos no lineals.

Introduction

Earthquakes are sudden fractures of the Earth’s crust that radiate seismic waves and cause
ground shaking. The extreme catastrophic nature of earthquakes is known for centuries due to
resulted devastation in many of them. The abruptness along with apparent irregularity and
infrequency of earthquake occurrences facilitate formation of a common perception that
earthquakes are random unpredictable phenomena. The challenging questions remain
pressing: What happens during an earthquake? How to size earthquakes? Why, Where and
When do earthquakes occur? The basic difficulty in answering these questions comes from the
fact that no earthquake has been ever observed directly. Therefore, the most important tasks
in studying earthquakes at present is obtaining observational constrains from systematic
analysis of the geologic, geodetic, gravity, heat-flow, petrochemical, geomagnetic, seismic and
other data available and linking them together in plausible models and interpretations.

It would be misleading to pretend that the state-of-the-art Physics of earthquakes is a well-
developed branch of Science, which deserves including into school programs and textbooks
(although a basic knowledge about earthquakes in seismic regions, in particular, help avoiding
losses of life and reduce physical damage). To the contrary most of seismologists clearly
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understand the pioneering and, therefore, juvenile nature of the present day physical problems
related to earthquakes (H. Kanamori & E. H. Brodsky, 2001. “The physics of earthquakes”.
Physics Today [June 2001], 34-40). The mature wisdom of any science is determined by its
ability to predict phenomena in study. This paper intends to outline what can be predicted
about a “ground shaking” caused by tectonic forces? and to discuss the uncertainties of such
predictions either those obtained after the fact or in advance of an earthquake.

1. What are earthquakes and how to size them?

Fracturing of the Earth’s crust that radiate seismic waves and cause ground shaking
produces earthquakes. A ground shaking caused by other than tectonic sources (e.g., by an
explosion) is disregarded here as an earthquake although these may be the basis for important
studies and experiments providing conclusions about the Earth structure. Some historical
records on earthquakes are known from 2100 B.C. However, most of them before the middle of
the 18th century are generally lacking description or are not reliable.

In 1870’s the English geologist John Milne designed a forerunner of modern seismographs: A
simple pendulum and a needle suspended above a smoked-glass plate allowed to distinguish
primary and secondary earthquake waves and, basing on their timing, to derive an accurate
statement about location of an earthquake source. The Russian Prince Boris Golitzyn, who
improved similar instruments of the 1890’s, invented the modern seismograph in the early 20th
century.

Figure 1 shows seismologists from Chinese Seismological Bureau visiting the epicenter zone
of the November 14, 2001, Kokoxili Earthquake that happened along the Kunlun fault in Tibet.

FIGURE 1

73



The photograph (Xinhua/China News Agency) displays clearly the surface rupture of the
earthquake, which appears to be a strike-slip with several meters of sinister slip and eventually
more than 250 km long. The actual location, mechanism of faulting and size of rupturing are in
a good agreement with quick post-the-fact predictions computed by many national and
international seismological centers right after seismographs recorded the shaking.

Of course, a tiny proportion of registered earthquakes attract the interest of seismological
community so that a special field trip or a temporary seismograph network be deployed to
verify exact location and other parameters of an earthquake. Sometimes such a field trip
outcomes with a failure after no traces of the earthquake are found in the predicted area either
due to natural uncertainty of calculations or due to the depth of the quake. Most of the events
from numerous catalogs of earthquakes have the parameters listed with uncertainties of
seconds for the origin time, of kilometers for the hypocenter (this may vary much depending on
locality and seismograph network), and of up to a decimal order for energy of an earthquake.
Such an uncertainty comes from unavoidable natural obstacles of which the evident
heterogeneity of the Earth’s crust plays the main role.

In the 1930’s Charles F. Richter, a California seismologist, introduced the concept of earthquake
magnitude. His original definition held only for California earthquakes occurring within 600 km of
a particular type of seismograph (the Woods-Anderson torsion instrument). Richter’s original
maghitude scale (M,) was then extended to observations of earthquakes of any distance and of
focal depths ranging between O and 700 km (Lay & Wallace, 1993). There are many magnitude
scales, which are another source of a controversy about earthquakes. Reporters often mix the
Modified Mercalli Intensity Scale (MM), which is a measure of the effects of an earthquake at a
particular place and depends not only upon the size of the earthquake but also upon the distance
from the epicenter and the local geology, with other magnitudes, each of which estimates a
logarithmic value of the earthquake size from seismograms. Because earthquakes excite both body
waves, which travel into and through the Earth, and surface waves, which are constrained to
follow the Earth’s uppermost layers, two basic magnitude scales evolved —the mband Ms.

The standard body-wave magnitude formula is

mb= |Og10(A/T) + Q(D,h) ,
where A is the amplitude of ground motion; T is the corresponding period; and Q(D,h) is an
empirical function of distance, D, between epicenter and station and focal depth, h.
The standard surface-wave formula is

Ms = |Og10 (A/T) +1.66 |Og10 (D) +3.30.

There is a belief, that a novel extension of the magnitude scale, known as moment
maghnitude, or My, is more uniformly applicable and gives, for very large earthquakes the most
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reliable estimate of earthquake size. Indeed, the seismic moment is related to fundamental
parameters of the faulting process:

Mo = US«d,

where L is the shear strength of the faulted rock, S is the area of the fault, and «d is the average
displacement on the fault. However, these parameters are determined from waveform analysis
of the seismograms, which parameters have the same uncertainties that are used in multiple
station determinations of magnitudes. Therefore, the magnitude scale My is hardly a better
estimate of the earthquake size than either of Ms or mb.

The standard seismic moment magnitude formula is:

Mw = 2/3 log (Mo) - 10.7 .

The largest reported moments are 2.5 x10* dyn x cm for the 1960 Chile earthquake
(Ms8.5; My9.6) and 7.5 x 10% dyn x cm for the 1964 Alaska earthquake (Ms8.3; My,9.2).

Let us illustrate the difficulty and controversy of magnitude determination of a particular
earthquake with the most recent example (as on March 15). The red thumbnail on the official
website of the U.S. National Earthquake Information Center reports the March 5, 2002,
Magnitude 7.5 Earthquake on Mindanao, Philippines. This is My estimate. In this range My
and Ms are supposed to match, although the NEIC average Ms= 7.2. Figure 2a displays the
station Ms as a function of epicenter distance to the earthquake for 89 stations worldwide and
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a clear tendency of these estimations to increase with the distance. It is not supposed to be so
by definition of Ms scale, which is normalized theoretically by this very distance! Moreover,
Figure 2b indicates two modes in the station magnitude distribution (attributing much sense to
averaging of bimodal distributions are not welcomed in course statistical analysis), which fit
well the epicenter and antipodal hemisphere estimates of 6.9 and 7.2. Finally, note that only six
out of 89 stations reported 7.5 or more for the Mindanao earthquake, listed as 7.5 by NEIC.

Despite the uncertainties in determination of earthquake parameters some relations
between them are beyond any doubt. One of such is so-called Gutenberg-Richter frequency-
magnitude relation (Gutenberg & Richter, 1954): Averaged over a large territory and time the
number of earthquakes equal or above certain magnitude, N(M) scales as:

logoN(M) = a+ b x (8 -M),

where, for M being Ms scale, constant b is generally in the range 0.8 < b < 1.2 (Frohlich & Davis,
1993) but varies from region to region. The constant a is a measure of the regional level of seismic
activity. This law seems universal in the realm of multiple fracturing, where it is observed in a
broad variety of conditions from laboratory samples of solid materials through geo-technical and
engineering constructions to the lithosphere of the Earth (Barenblatt, 1982; Turcotte, 1995)
and, perhaps, to extreme energies of “starquakes” (Kossobokov, Keilis-Borok & Cheng, 2000).
Observations favor also the hypothesis that smaller earthquakes in moderate-sized regions
occur at rates that are only weakly dependent on time. Thus, the rate of occurrence of smaller
earthquakes can be extrapolated to assess the hazard of larger earthquakes in a region.

2. Where earthquakes occur?

Figure 3 shows the earthquake-prone pattern of the Earth as it is observed on a global scale.
The plate-tectonics hypothesis explains its evident stability as basic concentration of
earthquakes at plate boundaries, although a significant numbers of earthquakes occur within
plate interiors. The Earth’s crust is extremely complex and faults and earthquakes in a region
occur on a wide range of scale. There is considerable evidence that faults and earthquakes
interact on a range of scales, from thousands of kilometers to millimeters or less. Evidence in
support of this hypothesis comes the universal validity of scaling relations. Since the b-values
for the two regions are about equal, this ratio is also applicable to other earthquake
magnitudes. This extrapolation is the basis of our global seismic hazards assessment.

Figure 4 present a global map of the seismic intensity factor (Kossobokov et al., 2000),
which is based on the epicenters of earthquakes with magnitudes m x 4, where the data has
been obtained from the NEIC Global Hypocenters Data Base (1989) for the period 1964-1995.
Dividing the surface of the earth into 1°x 1° regions, the seismic intensity factor, |4, is defined to
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FIGURE 3

be the number of earthquakes per year with magnitudes m x 4 in each region. A correction is
made for the change in area with latitude.

The boundaries of the tectonic plates are clearly defined in Figures 3 and 4. Seismic activity
is particularly intense in subduction zones (i.e., the ring of fire around the Pacific) as expected.
A broad zone of seismic activity extends from southern Europe to southeastern Asia, which is
associated with continent/continent collision zones between the Eurasian plate and the
African, Arabian, and Indian plates. The minimum value of the seismic intensity factor in our
compilation is I, = 1/32 yr™', one magnitude 4 or larger earthquake in the 32 year period
considered. The maximum value is about I, = 40 yr™.

The range of I, is over three orders of magnitude. Using the Gutenberg-Richter relation
the number of earthquakes per year in a 1°x 1° area with magnitude greater than m is related
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to I,. For example, in a block with 1, = 1yr™, an earthquake with magnitude m = 6 has a return
period of 63 years and one with m = 8 has a return period of 4,000 years.

Other seismic hazard maps have been prepared for many parts of the world. For the United
States, the U. S. Geological Survey’s June 1996 maps (Frankel et al., 1996) are available on the
Internet. Seismic hazard maps generally give the probability of exceeding specified peak ground
acceleration during a specified time interval. The data used to formulate the maps include the
historic seismicity, maps of active faults, and levels of seismic attenuation.

The hazard assessment maps are reasonably consistent with the seismic intensity maps,
although the hazard maps apparently overestimate the seismic risk in aseismic zones due to
the arbitrary choice of the probabilistic space and improper rescaling that ignore the local
fractal dimensionality of the earthquake-prone support (Kossobokov & Mazhkenov, 1994). An
objective knowledge about earthquake probabilistic space cannot be formed without
bookkeeping of seismic record for extensive period of time and comprehensive statistical
analysis of earthquake catalogs.

3. How to get information on earthquakes?

The known Internet type connections where original seismic data or seismic research
information is available on-line could be found at “Surfing the Internet for Earthquake Data”
provided by S. Malone at http://www.geophys.washington.edu/seismosurfing.html.

The complete SeismoSurfing index is also being mirrored for European users by ETH, Zurich
at http://seismo.ethz.ch/seismosurf/seismobig.html.

Figure 5 shows the annual number of earthquakes from the NEIC Global Hypocenters Data
Base and its updates through the 20™ century. This frequency-magnitude graph demonstrates
temporal variations of the global seismic activity. One can observe several “historic changes” of
which the most dramatic reflects deployment of the World Wide Seismic Standard Seismograph
Network in 1963. From a statistical viewpoint, since about that time the catalog appears to be
surprisingly consistent in reporting magnitude 5.0 and above earthquakes: In logarithmic scale,
the magnitude bands have almost the same width in agreement with the Gutenberg-Richter
relationship. One can see also that the list of earthquakes above 7.0 in the NEIC GHDB is
probably complete from the beginning of the century. Such a remarkable stability of the annual
number of earthquakes suggests the global underlying processes rather stationary in the time
scale of decades and encourages research aimed at intermediate-term prediction of earthquakes.

On the other hand, it is of common knowledge that all catalogs have some errors, which
may render invalid conclusions derived in a study based on a catalog only. The errors in the
data, as in general, may be neutralized in two ways:

— By postponing the analysis until the data are refined.

— By a robust analysis of existing data within the limits of its applicability.
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The danger in pursuing the first way only was long ago indicated by a founder of non-linear
mechanics and computational methods Professor N. Krylov: “Undue precision of computations
is the first symptom of mathematical illiteracy.” People who earn their living by giving advice to
the public on important economic questions do not have the luxury of waiting for decades
before making a decision based on the available evidence. The forecasts and predictions made
by seismologists already have a large economic impact. As the methods of forecasting improve
along with seismological data these economic effects will increase.

What can we learn from a catalog of earthquakes? There are two extreme opinions on the
subject:

Pessimistic (Habermann & Creamer, 1994): “[...] in the case of seismic data, most of the
observed variations are, in fact, related to changes in the system for detecting and reporting
earthquakes and not to actual changes in the Earth.”

Optimistic: Among existing data seismic catalogs remain the most reliable record on
distribution of earthquakes in space and time.

4. Are earthquakes predictable?

Yes.

Figures 3 and 4 show a high level of the spatial predictability of earthquakes, while Figure 5
predict the annual number of magnitude 5 or larger earthquakes in the range from 90 to 200.
The history, 1985-present, of the on-going real-time monitoring of the global seismic ac-
tivity aimed at intermediate-term medium-range prediction of the largest earthquakes

FIGURE 5
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(http://www.mitp.ru or http.//www.phys.ualberta.ca/mirrors/mitp) has proved the high
statistical significance of the two methods, algorithms M8 (Keilis-Borok & Kossobokov, 1990)
and MSc (Kossobokov, Keilis-Borok & Smith, 1990), based on inverse cascading of seismic
activity to a catastrophe.

The temporal predictability of large earthquake occurrences requires a special comment on
the recently revived discussions (Geller et al., 1997). No current theory of dynamics of seismic
activity can answer this question. Inevitably, a negative statement that asserts a non-trivial
limitation on predictability is merely a conjecture. On the other hand, forward testing of
a reproducible prediction method and, so far, in no other way, can unequivocally establish a
certain degree of predictability of earthquakes. The results just mentioned and described below
did confirm a positive statement on predictability of earthquakes at the intermediate-term
scale (despite dramatic changes both in seismicity and in compilation of the earthquake catalog
during the test period). Furthermore, it appears that premonitory activation evolves through
long-, intermediate-, short-, and immediate-term or even nucleation (Ellsworth & Beroza,
1995) phases.

Let us first clarify what is earthquake prediction? The United States National Research
Council, Panel on Earthquake Prediction of the Committee on Seismology suggested the
following definition (1976, p. 7):

An earthquake prediction must specify the expected magnitude range, the geographical area
within which it will occur, and the time interval within which it will happen with sufficient precision
so that the ultimate success or failure of the prediction can readily be judged. Only by careful
recording and analysis of failures as well as successes can the eventual success of the total effort be

evaluated and future directions charted.
Rethinking Earthquake Prediction, Lynn Sykes et al. (1999), write:

The public perception in many countries and, in fact, that of many earth scientists is that
earthquake prediction means short-term prediction, a warning of hours to days. They typically
equate a successful prediction with one that is 100 % reliable. This is in the classical tradition of the
oracle. Expectations and preparations to make a short-term prediction of a great earthquake in the
Tokai region of Japan have this flavor. We ask instead are there any time, spatial and physical
characteristics inherent in the earthquake process that might lead to other modes of prediction and

what steps might be taken in response to such predictions to reduce losses?
Following common perception many investigators usually overlook as well spatial modes of

predictions and concentrate their efforts on predicting the “exact” fault segment to rupture
(e.g. Parkfield earthquake prediction experiment), which is by far a more difficult and might be
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an unsolvable problem. Being related to the rupture size L = L(M) of the incipient earthquake of
magnitude M, such modes could be summarized in a classification of location of a source zone
from a wider prediction ranges (Table 1).

Temporal, in years Spatial, in source zone size L
Long-term 10 Long-range Up to 100
Intermediate-term 1 Medium-range 5-10
Short-term 0.01-0.1 Narrow 2-3
Immediate 0.001 Exact 1

TasLe 1. Classification of earthquake predictions.

From a viewpoint of such a classification, the earthquake prediction problem is naturally
approached by a hierarchical, step-by-step prediction technique, which accounts for multi-
scale escalation of seismic activity to the main rupture (Keilis-Borok, 1990).

Citing Christopher Scholz (1997):

Predicting earthquakes is as easy as one-two-three. Step 1: Deploy your precursor detection
instruments at the site of the coming earthquake. Step 2: Detect and recognize the precursors.
Step 3: Get all your colleagues to agree and then publicly predict the earthquake through approved

channels.

No need to remind that some “precursor detection instruments” are already deployed
worldwide, e.g., routine seismological data bases such as the US GS/NEIC Global Hypocenter
Data Base, and their record available for general use. Some “precursors” are already detected,
e.g. reproducible intermediate-term algorithms such as the M8 and MSc algorithms (Keilis-
Borok & Kossobokov, 1990; Kossobokov, Keilis-Borok & Smith, 1990). And, finally, some
earthquakes were already “publicly predicted” (Keilis-Borok et al., 1990; Harris, 1998),
although our colleagues continue to debate whether it is possible or not.

The on-going real-time monitoring of the global seismic activity aimed at intermediate-term
medium-range prediction of the largest earthquakes has a long history now (Healy, Kossobokov
& Dewey, 1992; Kossobokov et al., 1999). Several largest earthquakes were predicted and some
were missed. Table 2 gives the summary of the prediction outcomes for magnitude 8.0 or more
earthquakes.
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Large earthquakes
Percentage of alarms Confidence level, %
Test period Predicted by
Total
M8 M8-MSc M8 M8-MSc M8 M8-MSc
1985-2000 9 7 10 349 18.0 99.95 99.96
1992-2000 7 5 8 30.2 15.3 99.87 99.69

TABLE2. Worldwide performance of earthquake prediction algorithms M8 and M8-MSc: Magnitude 8.0 or more.

Note: The confidence estimates use the most conservative measure of the alarm volume accounting for empirical

distribution of epicenters (measure W described below).

Are the results of the prediction experiment “good” or not? A statistical conclusion about
that could be attributed in the following general way:

Let Tand S be the total time and territory considered; A is the territory covered by the
alarms at time t; Tx is a measure on TxS (we consider here a direct product measure Tx [
reserving a general case of a time-space dependent measure v for future more sophisticated
null-hypotheses); N counts the total number of large earthquakes with M > M, within T xS and
n counts how many of them are predicted. The time-space occupied by alarms, A = Ua, in
percentage to the total space-time considered equals !

p=[dxp) /Jdlxp).

TxS

By common definition the statistical significance level of the prediction results equals
o=1-B(n-1,N, p),

where B is the cumulative binomial distribution function. The smaller is the significance level o, the
larger is the confidence level1-a.and the higher is the significance of the predictions under testing.

When testing temporal predictability of earthquakes it is natural to make the following
choice of the product measure T x: Take the uniform measure T, which corresponds to the
Poisson, random recurrence of earthquakes and the measure L proportional to spatial density
of epicenters. Specifically, determine the measure L of an area proportional to the number of
epicenters of earthquakes from a sample catalog, for example, earthquakes above certain
magnitude cutoff M.. This empirical spatial measure of seismicity is much more adequate than
the literal measure of territory in km? for estimating statistical significance of the prediction
results (the last one equalizes the areas of high and low seismic activity, at the extreme, the
areas where earthquake happen and do not happen).
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The actual, empirical distribution of earthquake locations is the best present day knowledge
estimate of where earthquakes may occur. The recipe of using o--measure and counting p is the
following: Choose a sample catalog. Count how many events from the catalog are inside
the territory considered; this will be your denominator. At a given time, count how many events
from the catalog are inside the area of alarm; this will be your numerator. Integrate the ratio
over the time of prediction experiment. This is the exact way of computing Percentage of
alarms and Confidence level in Table 2. (All magnitude 4 or larger earthquakes, 1963-1984,
from the NEIC Global Hypocenter Data Base formed the sample catalog.)

This simple recipe has a nice analogy that justifies using statistical tools available since
Blaise Pascal (1623-1662):

Seismic Roulette: Consider a roulette wheel with as many sectors as the number of events in
your sample catalog, a sector for each event. Make your bet according to prediction: determine,
which events are inside area of alarm, and put one chip in each of the corresponding sectors.

Nature turns the wheel.

If seismic roulette is not perfect, one can win systematically. The results of the on-going
real-time global test of the intermediate-term prediction algorithms M8 and MSc did confirm it
(Kossobokov et al., 1999; Table 2).

Figure 6 shows the results of the analysis (as on January 1, 2002) aimed at prediction of
the great magnitude 8.0 or larger earthquakes. The predictions apply to earthquake-prone

Regions of Increased Probability of Magnitude 8.0+ Earthquakes
as on January 1, 2002 ( subject to update on July 1, 2002)
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territories inside circles of investigation, each of the 667-km radii. Gray indicates the area
under monitoring, where 80 % of the largest earthquakes on the Earth happen. The seismic
activity in other areas is lower than that required in the prediction methods. Yellow indicates
the areas of increased probability of magnitude 8 or more earthquakes and red indicates the
areas of the highest probability of such earthquakes. The prediction is subject to update in July
2002. Similar analysis aimed at prediction of magnitude 7.5 or more is carried on in parallel
since the formal declaration of the prediction experiment start in 1992 (Healy, Kossobokov &
Dewey, 1992).

5. What stands behind M8 and MSc?

Both are reproducible earthquake prediction methods that make use of seismic activity
reported in routine seismic catalogs. The M8 is applied first. It scans the territory in question
for the areas in alarm, so-called Time of Increased Probability (TIP). The MSc is applied to reduce
the area of alarm by analyzing dynamics at lower magnitude levels of seismic hierarchy.
Sometimes, the data is enough to get a near-perfect outline of the incipient large earthquake.
More often the catalog of earthquakes is exhausted already at the M8 analysis and the
prediction remains in the medium range.

The M8 intermediate-term earthquake prediction algorithm was designed by retroactive
analysis of dynamics of seismic activity preceding the greatest, magnitude 8.0 or more,
earthquakes worldwide, hence its name. Its prototype (Keilis-Borok & Kossobokov, 1984) and
the original version (Keilis-Borok & Kossobokov, 1987) were tested retroactively at recorded
epicenters of earthquakes of magnitude 8.0 or greater from 1857-1983. The algorithm M8 uses
traditional trailing description of a dynamical system adding to a common phase space of rate
(i.e. number of mainshocks, N) and rate differential (i.e., deviation of N from a longer-term
average, L) the dimensionless concentration (i.e., the average source size divided by the average
distance between sources, Z) and a characteristic measure of clustering (i.e., maximum number
of aftershocks, B).

The algorithm recognizes criterion, defined by extreme values of the phase space
coordinates, as a vicinity of the system singularity. When a trajectory enters the criterion,
probability of extreme event increases to the level sufficient for effective provision of a
catastrophic event. The exact definitions and computer code of the M8 algorithm are published
(Keilis-Borok & Kossobokov, 1990; Healy et al., 1992; Kossobokov, 1997).

Retrospectively (Keilis-Borok & Kossobokov, 1990) the standard version of the algorithm
was applied to predict earthquakes with magnitudes from above 8.0 to 4.9 in a number of
regions worldwide. Its modified versions apply also in regions of seismic activity lower than
required by the original version (Bhatia et al., 1989; Kossobokov, Rastogi & Gaur, 1989;
Latoussakis & Kossobokov, 1990; Gahalaut et al., 1992; Romashkova et al., 1998).
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The second approximation prediction method MSc (Kossobokov, Keilis-Borok, Smith, 1990)
was designed by retroactive analysis of the detailed regional seismic catalog prior to the Eureka
earthquake (1980, M = 7.2) near Cape Mendocino in California, hence its name. Qualitatively,
the MSc algorithm outlines such an area of the territory of the first approximation alarm where
seismic activity is continuously high from the beginning of precursory inverse cascade and is
infrequently interrupted for a short time. Such an interruption must have a sufficient temporal
and/or spatial span. The phenomenon, which is used in the MSc algorithm, might reflect the
second (possibly, shorter-term and, definitely, narrow-range) stage of the premonitory rise of
seismic activity near the incipient source of main shock. MSc outperforms simple alternatives in
reduction of territorial uncertainty of the M8 predictions, i.e. earthquake-prone cells and the
most active of them that contain certain part of the recent seismic activity.

6. Seismic dynamics prior to and after the recent great earthquakes

The analysis of the great earthquakes since 1985 reveals the following (Romashkova &
Kossobokov, 2001):

19/09/1985. Mexico Earthquake: Predicted both by M8 and MSc. Long lasting quiescence
started in the middle of 1979 shortly interrupted with the 1981 My, = 7.4 earthquake and
smaller earthquake at the end of 1983. Sharp rise of activity started from the end of 1984 in a
narrow vicinity of future epicenter.

20/10/1986. Kermadek Earthquake: Predicted both by M8 and MSc. Overall rise of seismic
activity from the middle of 1984 extended over the whole area of M8 alarm, 667-km radius
circle. Swarm of 24 M4 + earthquakes of which 11 were magnitude 5.0 or larger four month in
advance the great shock.

23/05/1989. Macquarie Earthquake: Area of low seismic activity. Modified M8 predicts the
occurrence of the great earthquake. Rather unusual earthquake of M5.3 occurred two weeks in
advance the great shock.

08/08/1993. Guam Earthquake: Predicted both by M8 and MSc. High activity from 1985
raised even more after a magnitude 7.5 earthquake with enormous number of aftershocks.
Magnitude 6.6 event observed two months in advance and magnitude 5.1 event in the future
epicenter zone 5 days in advance the great shock.

09/06/1994. Bolivia Deep Earthquake: The Great Deep Bolivia earthquake occurred under
an aseismic area more than 600 km away from the Pacific coast. It was preceded by the
January 10, 1994, magnitude 6.9, depth 595 km earthquake at distance of about 250 km. The
previous earthquake that deep happened here in 1963. The epicenter is just out of test area
and the M8 alarm.

04/10/1994. Shikotan Earthquake: Predicted both by M8 and MSc. The MSc reduced area
fits almost exactly the aftershock zone of the earthquake. In August 1994, 5 weeks in advance
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the great shock a swarm of 7 magnitude 6.0 + earthquakes occurred in about 200 km to the NE
of its future epicenter.

07/04/1995. Samoa Earthquake: Predicted both by M8 and MSc. A swarm of 31 magnitude
4.0 + earthquakes, very unusual even in this very active area, happened at 250-km distance
3 months in advance the great shock, which itself did not produce notable aftershock series.

03/12/1995. Iturup Earthquake: Predicted both by M8 and MSc. Numerous foreshocks did
occur prior to the great shock of December 3. This swarm-like series of 64 M4.0 + events
started on November 24 with a magnitude 6.6 event and produced 19 magnitude 5.0 + and
four magnitude 6.0 + events before the great rupture.

17/02/1996. New Guinea Earthquake: Predicted by M8 and missed by MSc reduced area. A
remarkable rise of activity in 1994 some 400 km south of the future epicenter zone of the great
earthquake did resolve temporarily with a series of 24 magnitude 4.0 + events, of which the
largest two have magnitudes 6.1and 7.1.

25/03/1998. Balleny Sea Earthquake: Area of low seismic activity. Modified M8 predicts the
occurrence of the earthquake although its epicenter and aftershocks are outside seismic belt
where no catalog reported seismic activity before 1998.

04/06/2000. South Sumatera Earthquake: Predicted both by M8 and MSc. Notable
decline of activity in 1996-1997 changed with a significant rise in 1998-1999 in the future
epicenter zone where the magnitude 4.7 foreshock happened less than a day before the
great shock.

23/06/2001. Earthquake near coast of Peru: This earthquake is the only to-date failure-
to-predict in M8-MSc testing aimed at magnitude 8.0 +. For a timely declaration of an alarm
M8 algorithm was lacking rise and acceleration of activity.

14/11/2001. Kokoxili Earthquake (see figure 1): Predicted by M8, but not MSc, which was
unable to come with a prediction of smaller area. No earthquake of such magnitude had been
ever reported inside the area of the M8 alarm before 2001. The largest one in the 20" century
has magnitude Ms= 7.9 and happened on November 08, 1997 four months after declaration of
the M8 alarm in the test.

The analysis of earthquake sequences from the epicenter area of medium range size (i.e.,
600-km radius) for each of the eleven earthquakes of magnitude 8 or above, 1985-2000,
evidence consecutive stages of inverse cascading of seismic activity to the great shock
although a power-law rise of the Benioff strain release (Varnes, 1989; Bowman et al., 1998) in
a timescale of years is not a common feature. Same with the aftershock sequences, which
decay rate is hardly a uniform power-law for most of the series. Thus, the Omori Law (Omori,
1894; Utsu, Ogata & Matsu’ura, 1995) is by no means a characteristic behavior of the great
earthquakes. The aftershock sequences indicate an apparent switching to higher level of
seismic background activity. Does it witness “transient phase changes” in system of blocks-
and-faults? Perhaps, but it’s hard to make the final judgment without a systematic analysis of
larger amount of data.
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Discussion and conclusions

Seismic process is an essential part in dynamics of the lithosphere. Earthquakes evidently
cascade into aftershocks that re-adjust the hierarchical system of blocks-and-faults in the
locality of the main shock rupture. Systematic analysis shows less evident inverse cascade in
seismic activity prior to the recent greatest earthquakes. Such a premonitory rise of activity first
observed in intermediate-term at large distances, i.e. at the scale of up to 10 sizes of the
earthquake source in preparation. In many cases the detailed analysis allows to distinguish a
smaller territory, down to the size of the source, where the rise of activity shows intermittent
switching from steadily high level to short periods of quiescence. On the background of such
intermediate-term rise, episodes of activity, like swarms or sequences of foreshocks could be
identified as short-term forerunners of a big earthquake. It is possible that premonitory rise of
seismic activity evolves through long, intermediate, short, and immediate, or even nucleation,
phases.

There is additional observational support for the hypothesis that the rate of occurrence of
intermediate-sized earthquakes increases prior to a large earthquake (Varnes, 1989; Bufe et al.,
1994; Varnes & Bufe, 1996; Brehm & Braile, 1998, 1999; Bowman et al., 1998), although it
seems premature to claim a uniform power-law as a characteristic behavior. Both the
Gutenberg-Richter scaling and the precursory activation are consistent with application of
condensed-matter theory to regional seismicity. The scaling of small earthquakes that form
seismic background in a region is equivalent to the thermal fluctuations in solids, liquids, and
gases. The small earthquakes are the avalanches, which behavior falls under the general class of
phenomena that exhibit self-organized criticality. Examples include the sand-pile, slider-block
and forest-fir models. The distribution of avalanches can be explained in terms of an inverse
cascade due to the coalescence of metastable clusters (Gabrielov et al., 2000). Catalogs of
earthquakes evidence consecutive self-organized stages of inverse cascading to main shock and
direct cascading of aftershocks. The first may reflect coalescence of instabilities at the
approach, while the second may indicate readjustment of a complex system of blocks-and-
faults in a new state after a catastrophe.

It is generally accepted that more seismological and other data should be analyzed
systematically to establish reliable correlations between the occurrence of extreme
earthquakes and observable geophysical phenomena. At the same time a novel understanding
of seismic occurrence process in terms of dynamics of a hierarchical system of blocks-and-
faults, has led already to the design of reproducible intermediate-term medium-range
earthquake prediction algorithms that passed statistical significance testing in forward
application (Kossobokov et al., 1999). Although of limited accuracy, the predictions by M8 and
MSc algorithms can be used for prevention of damage and losses. The algorithms are neither
optimal nor unique. Their accuracy could be improved in a systematic monitoring of the alarm
areas and by designing a new generation of earthquake prediction technique. At the same time
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the phenomena depicted by the algorithms provide empirical constrains for theoretical and
computer modeling.
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Abstract

Several algorithms, structured according to a general pattern-recognition scheme, are cur-
rently applied for the space-time identification of strong earthquakes in the Italian territory.
Two, namely CN and M8 algorithms, for intermediate-term medium-range earthquake
prediction purposes and one for the recognition of earthquake-prone areas. These algorithms
can be viewed as independent experts, hence they can be combined to better constrain the
alerted seismogenic area.

We examine here the possibility to integrate the intermediate-term medium-range earth-
quake predictions with the procedures developed for the recognition of strong earthquake prone
areas and for the deterministic assessment of seismic hazard. This permits to associate the alarms
declared by the prediction algorithms to a set of possible seismic ground motion scenarios. We
analyse in detail the case of CN predictions and we supply examples of scenarios corresponding
to possible events with M = 6.5, that turn out to be the closest to several cities in Italy.

A practical advantage of the described procedure is the time information given by the
intermediate-term earthquake prediction that is very useful to plan preparedness and rescue
actions and to define priority criteria for the more detailed studies required by seismic
microzonation.

Resum

Actualment s'apliquen alguns algorismes estructurats d’acord amb un esquema general de
reconeixement de models amb vista a la identificacié espaciotemporal de terratrémols de gran
intensitat a territori italia. N’hi ha dos, els algorismes CN i M8, de dedicats a la prediccié a mitja
termini de terratrémols. Aquests algorismes es poden considerar com a experts independents i,
doncs, es poden combinar per a delimitar millor I'area sismogenica alertada.
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Aqui examinem les possibilitats d’integrar les prediccions a mitja termini de terratrémols
d’abast mitja amb els procediments desenvolupats per al reconeixement de les arees propen-
ses a patir terratrémols de gran intensitat i per a I'avaluacié determinista del risc sismic. Aixod
permet d’associar les alarmes declarades pels algorismes de prediccié a un conjunt de possi-
bles escenaris de moviments sismics. Analitzem en detall el cas de les prediccions del CN i ofe-
rim exemples d’escenaris corresponents a possibles esdeveniments amb M > 6,5 molt proxims
a algunes ciutats italianes.

El procediment descrit té I'avantatge practic del temps d’informacié que ofereix la prediccié de ter-
ratremols a mitja termini, que resulta molt util per als preparatius i per a les accions de rescat i per a
definir criteris de prioritats per als estudis més detallats que requereix la microzonacié sismica.

Introduction

Earthquake preparedness requires a basic knowledge of the expected earthquake location
and of the effects of local site conditions on shaking, since any strategy for seismic risk
reduction should be outlined trying to answer the following basic questions:

— When, where and how big we have to expect a strong earthquake to strike a region?

— What should we expect when it occurs?

The answer to the first question is matter for earthquake prediction, while the second one is
matter for seismic risk studies.

The complex nature of the seismic phenomenon does not seem to allow for deterministic
predictions; therefore, we cannot know in advance location, magnitude, and time of occurrence
of an earthquake, all within narrow limits, so that a planned evacuation can take place. Besides,
the statistical predictions of destructive earthquakes cannot be performed, since there have
been too few large events in any sufficiently small area to be able to define probabilities with
the required accuracy. Currently, a realistic goal seems represented by the intermediate-term
medium-range predictions, based on the observed variations of the background seismicity
preceding large earthquakes. In this work we provide an example showing how, formally
defined intermediate-term medium-range predictions, where alarms are declared for a time
interval of a few years and with a space uncertainty of a few hundred kilometres, can be
usefully integrated with the procedures for the deterministic hazard estimation (i.e. with the
“prediction” of their effects).

The practical example of Italy is supplied, where three different algorithms are currently
applied for the space-time identification of strong events. One of such algorithms is applied
for the recognition of earthquake prone areas in the Italian territory and the others, namely
CN and M8 algorithms, for earthquake prediction purposes. These procedures are independent
experts, hence they can be combined to better constrain the alerted seismogenic area.

The algorithm for the recognition of Earthquake Prone Areas (EPAs) is used to identify the
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sites where strong earthquakes are likely to occur, independently from seismicity information.
This method is based on the assumption that strong events nucleate at the nodes (Gelfand
et al., 1972; Gabrielov et al., 1996), specific structures that are formed at the intersections of
lineaments. Lineaments are identified by the Morphostructural Zonation (MZS) Method
(Alexeevskaya et al., 1977), that delineates a hierarchical block structure of the studied region,
using tectonic and geological data, with special care to topography. In lItaly, this study has
allowed us to identify the sites where stronger events, with magnitude larger or equal to 6.0 or
6.5, may occur (Gorshkov et al., 2002).

The algorithms CN (Keilis-Borok & Rotwain, 1990) and M8 (Keilis-Borok & Kossobokov,
1987) permit to identify the periods of time (TIP: Time of Increased Probability for the
occurrence of a strong earthquake) when a strong event is likely to occurr inside a given region,
based on a quantitative analysis of the seismic sequence. For the application of the algorithm
CN in ltaly, a regionalization strictly based on the seismotectonic zoning and taking into
account the main geodynamic features of the ltalian area, is used (Peresan et al., 1999). For M8
application to the ltalian territory, a new spatially stabilized variant of the algorithm is
considered, where the seismicity is analysed within a dense set of overlapping circles covering
the monitored area (Kossobokov et al., 2002).

In this work intermediate-term medium-range earthquake predictions and pattern recognition
of earthquake-prone areas are combined with the deterministic hazard procedure, in order to
associate the alarms (TIPs) declared by CN and M8 to a set of appropriate scenarios of hazard.

The procedure for deterministic seismic hazard assessment is based on the possibility to
compute synthetic seismograms; the expected ground motion can be modelled at any desired
point, starting from the available information about seismic sources and regional structural
models (Panza et al., 1999). Here, according to the flow chart shown in figure 1, the set of possible
seismic sources defined within the alerted area (e.g. one of the CN regions) is used for the realistic
modelling of the seismic ground motion (Panza et al., 2001 and references therein). In such a way
an alarm can be associated with maps describing the seismic ground motion (e.g. peak values of
displacement, velocity and acceleration) caused by the potential sources in the alerted region. In a
complementary step it is possible to define a set of scenarios, corresponding to the strong
earthquake (M>6.0) prone areas, the nodes, defined by MSZ and pattern recognition and
contained within the alarmed region. We supply examples of scenarios corresponding to possible
events with M > 6.5, that turn out to be the closest to several cities in Italy.

Intermediate-term medium-range earthquake predictions
To predict an earthquake means to indicate the main features (time, space and expected

minimum magnitude) of an impending event, usually on the basis of the observation of a
precursory signal. The prediction can be probabilistic, in the sense that the magnitude, time
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and location might not be given exactly, but forecasts must demonstrate more predictability
than a random guess, even accepting an intrinsic proportion of missed events or false alarms.
To claim for a precursor, that is for a systematic relation between some quantifiable
phenomenon and the occurrence of strong earthquakes, it is necessary to provide a significant
number of case histories, globally distributed. Up to now, most of the proposed precursors
have either failed or are, at best, unproven, mainly due to the lack of prolonged and systematic
records. This problem is overcome, to some extent, when considering seismic precursors.
Earthquake catalogues, in fact, represent the most widely available seismological data,
containing systematically collected information for a prolonged period of time; this permits a
widespread testing of the premonitory patterns which might be observed in the seismicity.
Details about possible earthquake precursors, including the list of IASPEI significant
precursors, is provided in Appendix I.

Nowadays, the most promising approach seems represented by the intermediate-term
medium-range earthquake predictions (i.e. with a characteristic alarm-time from a few months
to a few years and a space uncertainty of hundreds of kilometres) based on certain variations
of the background seismicity preceding large earthquakes. In fact, the analysis of the seismic
flow has evidenced that some specific seismicity patterns may prelude to an incumbent strong
event. This observation is supported by the consideration that to initiate an earthquake a
certain stress level is necessary that will maintain slow fracture growth; the latter tends to be
discrete and manifests itself as background seismicity (Knopoff, 1996).

Several possible scenarios of precursory seismic activity have been proposed (see Appendix I1);
nevertheless, only a few formally defined algorithms allow for a systematic monitoring of
seismicity, as well as for a widespread testing of their performances. In this study two
algorithms are considered, namely CN and M8 algorithms (Keilis-Borok, 1996 and references
therein). Both of them belong to a family of medium-range intermediate-term earthquake
prediction algorithms structured according to a general pattern-recognition scheme and based
on a quantitative analysis of the seismic flow. Such algorithms allow for a diagnosis of the
Times of Increased Probability (TIPs) for the occurrence, inside a given region and time
window, of the earthquakes with magnitude greater than a fixed threshold M,. The
quantification of the seismicity patterns is obtained through a set of empirical functions of
time, evaluated on the sequence of the main shocks occurred in the analysed region.
Symptoms considered are “non-Earth-specific” (Keilis-Borok, 1996), and can be observed in
many non-linear systems before a catastrophic event; in our case the non-linear system
corresponds to the system of active faults and the small earthquakes are the source of
perturbation of the system. The tests in advance predictions, performed on a global scale,
allowed a first statistical evaluation of predictions; the significance level of the obtained results
(larger than 95 %) seems to substantiate the predictive capability of these algorithms
(Kossobokov et al., 1999; Rotwain and Novikova, 1999). Algorithms have been developed to
reduce the spatial uncertainty of predictions, making use of the information carried by lower
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magnitude seismic activity (Kossobokov et al., 1999), but their applicability is limited by the
difficulty to keep a globally high level of detection.

The simple definition of alarm periods as “times of increased probability with respect to
normal conditions”, which are not associated to a specific value of probability for the occur-
rence of a strong earthquake, is imposed by the fact that any attempt to quantify precisely the
probability increase during TIPs would require several a priori assumptions (i.e. Poissonian
recurrence, independence of TIPs, etc.), most of which would be poorly constrained by the
available observations and hence below any critics.

The algorithm CN in Italy

According to CN rules, when a TIP is declared in a preselected region, the strong earthquake
could occur in any point of the alerted area. Therefore, in order to reduce the space uncertainty
of predictions, the region defined has to be as small as possible. On the other side it has been
found empirically that the linear dimensions of the monitored area must be greater or equal to
5L-10L, where L is the length (proportional to M,) of the source of the events to be predicted.
Therefore all the earthquakes with M <My, are point processes within the monitored area.

Considered the fractal character of the spatial distribution of events (e.g. Turcotte, 1992),
the region must contain the major clusters of epicenters, characterised by a high density of
epicentres and by large magnitudes. This choice affects clearly the frequency-magnitude
distribution for events occurred within the region, because the log-linearity of the Gutenberg-
Richter relation is preserved only on a global scale (i.e. for point processes) or, according to a
multiscale approach (Molchan et al., 1997), within an area of the appropriate hierarchical
scale, depending on the maximum magnitude considered. When considering a limited area
the frequency-magnitude distribution exhibits a good linearity only for the lower magnitudes,
with increasing fluctuations due to the small number of events with larger magnitudes. In
general, when applying the algorithm CN an upward bend can be observed in this pattern
starting at a certain magnitude; depending both on the particular choice of the region, that
must include the more seismically active zones, and on the possible occurrence of a
characteristic earthquake for the major faults included in it (Schwartz & Coppersmith, 1984).
According to Molchan et al. (1990), the magnitude threshold M,, for the selection of the
events to be predicted, is chosen close to the minimum in the number of events, and this
guarantees the stability of the results. Consequently, in any monitored region, CN makes use
of the information given by small and moderate earthquakes, having a quite good statistic (i.e.
following the GR law), to predict the stronger earthquakes, which are rare and possibly
characteristic events of the same region.

The testing of the algorithm CN is ongoing in more than twenty regions world wide. From the
global retrospective tests performed, it turns out that the algorithm CN is able to “predict”
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the occurrence of about 80 % of the strong events, with TIPs occupying, on average, about 30 %
of the total time (Keilis-Borok, 1996). The tests in advance predictions, carried on during the
period 1983-1998, allowed to estimate the significance level of the results obtained by CN
around 95 % (Rotwain & Novikova, 1999).

The algorithm CN is applied in Italy since 1990 (Keilis-Borok et al., 1990). A regionalization
(fig. 2), strictly following the seismotectonic zoning (Meletti et al, 2000) and taking into
account the main geodynamic features of the Italian area, is currently used for the application
of the algorithm. The forward prediction is performed every two months, using the UCI2001
(Romashkova et al., 2001) catalogue, which is composed by the Italian catalogue CCl1996
(Peresan et al., 1997) for the period 1900-1985 and is updated with the NEIC Preliminary
Determinations of Epicenters since 1986. The thresholds M, for the selection of the events to
be predicted are fixed, taking into account their average return period, to My = 5.4 for the
Northern region and to My = 5.6 for the Central and Southern regions. Details about CN
application in Italy can be found in Peresan et al., (1999). Results of predictions are routinely
provided since January 1998; the results updated to January, 12002, are shown in figure 3.

The algorithm M8 in Italy

Algorithm M8 was designed for the prediction of the strongest earthquakes worldwide, with
magnitude 8.0 and above (Keilis-Borok & Kossobokov, 1987), and was later adapted for the
prediction of earthquakes with smaller magnitudes (Keilis-Borok & Kossobokov, 1990). The M8
algorithm analyses the seismic activity inside a set of Circles of Investigation, Cls, with radius
normalized by the linear size of the events to be predicted, i.e. proportional to magnitude
threshold M. The choice of M, is determined by the condition that the average recurrence time
of strong earthquakes is sufficiently long in the territory considered. A hierarchy of predictions
is usually delivered for different magnitude ranges M, +, considering values of My with an
increment of 0.5 (i.e. M, + indicates the magnitude range: Mo < M <My + 0.5).

For the monitoring of seismicity in the Italian territory, a new spatially stabilized scheme for
the application of the algorithm M8 has been considered, where the seismicity is analysed
within a dense set of overlapping Cls covering the monitored area (Kossobokov et al., 2002).
The steps of the analysis are the following. The territory is scanned with a set of small circles
distributed over a fine grid, with the radius of the small circles approximately equal the grid
spacing. The seismically active grid points are then selected by the condition that the average
annual rate of seismic activity, within the small circle, is above a given threshold. The grid
points where data are insufficient for the application of M8 algorithm and isolated grid points
are excluded. The M8 algorithm is then applied with the circles of investigations, Cls, centred at
each of the selected grid points. Finally, an alarm is declared for a Cl only if the overwhelming
majority (more than 75 %) of the Cls centred at the neighbouring grid points are also in state of
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alarm. This scheme for the application of M8 is less subjective and less sensitive to the position
of the Cls than the standard variant of the algorithm.

In ltaly predictions are performed in the two different magnitude ranges defined by My = 6.5
and 6.0 (i.e. M6.5 + and M6.0 +), with Cls of radius R = 192 km and R = 138 km respectively,
centered at the nodes of a grid with step 0.25° x 0.25°. The catalogue used for M8 application
is the UCI2001 (Romashkova et al., 2001), that is the same used by the algorithm CN; according
to the worldwide tests the operating magnitude considered is M.

Figure 4 shows the current alarms in Italy as on January 1, 2002, displaying a rather large
territory in state of alarm in the northern part of Italy for both magnitude ranges M6.5 +
(fig. 4a) and M6.0 + (fig. 4b). The average space-time volume occupied by alarms has been
estimated in the retrospective simulation of forward predictions as 38.6 % for M6.5 + and 29.6 %
for M6.0 + (for details see Kossobokov et al., 2002).

Pattern recognition of earthquake prone areas

The space uncertainty typical for the intermediate-term medium-range predictions is quite
large. An attempt to better constrain the expected sources, however, seems possible through
the combined use of seismological, geological and morphostructural information. In fact, the
pattern-recognition technique can be used as well to identify the sites capable to generate the
strongest events. The method for the pattern recognition of Earthquake-Prone Areas (EPAs) is
based on the assumption that strong events nucleate at the nodes (Gelfand et al., 1972),
specific structures that are formed at the intersections of lineaments. Lineaments can be
identified by the Morphostructural Zonation (MZS) Method (Alexeevskaya et al., 1977), which
delineates a hierarchical block structure of the studied region, using tectonic and geological
data, with special care to present-day topography. Among the defined nodes, those prone to
strong earthquakes are then identified by pattern recognition on the basis of the parameters
characterising indirectly the intensity of neotectonic movements and fragmentation of the crust
at nodes (e.g. elevation and its variations in mountain belts and watershed areas; orientation
and density of linear topographic features; type and density of drainage pattern). The
methodology developed for the recognition of EPAs has been successfully tested in many
different regions of the world (e.g. Gorshkov et al., 2000 and references therein).

This methodology has been applied to peninsular Italy and Sicily by Gorshkov et al. (2002),
revising and updating, on a more detailed scale, the analysis performed by Caputo et al. (1980).
The morphostructural map has been compiled at the scale of 1:1,000,000 by the combined
analysis of topographic, tectonic, geological maps and satellite photos. Under the assumption
that the future strong events will occur at the nodes, the seismic potential of each node has
been evaluated, by the pattern recognition technique, for two magnitude thresholds, M > 6.0
and M = 6.5. For recognition purposes, the nodes have been defined as circles of radius R = 25
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km surrounding each point of intersection of lineaments (Gorshkov et al., 2002). Such node
dimension is comparable with the size of the earthquake source for the magnitude range
considered in this work (Wells & Coppersmith, 1994) and with the smoothing window used in
the deterministic hazard computation (Costa et al., 1993). The results of the classification
of the nodes for both magnitude thresholds are in good agreement with the recorded
seismicity, in fact almost all (more than 90 %) of the past strong earthquakes occurred at the
recognised nodes. The nodes prone to M > 6.5 events are shown in figure 5.

The identification of EPAs is especially important in areas where historical and instrumental
information is scarce. In fact EPAs can be used as input sources in the deterministic seismic
hazard assessment, thus allowing an effective estimate of the seismic risk, more realistic than
that based on unavoidably incomplete seismological observations.

Seismic hazard scenarios

Earthquake hazard analysis can be performed in various ways, e.g. by means of “ground-
shaking scenarios”, that is a description of the ground-shaking intensity due to an earthquake
of a given magnitude, or using probabilistic maps of relevant parameters to describe the ground
motion.

The probabilistic analysis (Cornell, 1968) supplies indications that could be useful, but are
not sufficiently reliable to characterise the seismic hazard, since it is basically conditioned by
the definition of the seismogenic zones, inside which the seismogenic process is assumed to be
rather uniform. For a given zone, the estimation of the recurrence time of seismic events is
based on the classical Poisson hypothesis, where the seismic events are assumed to be time
independent, and the related values of probability are derived from empirical data that may fail
to describe adequately the reality. The assumption of homogeneity can introduce severe errors
in the estimate of the seismic hazard at a specific site, especially in view of the limited
seismological data and of the Multiscale Seismicity (MS) model (Molchan et al., 1997). In fact,
according to the MS model, a log-linear Frequency-Magnitude (FM) relation can describe the
ensemble of events only if they are geometrically small, compared with the elements of the
seismotectonic regionalization. This condition, largely fulfilled by the early global investigation
by Gutenberg and Richter, has been subsequently violated in many investigations performed at
regional scale, leading to the Characteristic Earthquake (CE) model (Schwartz and Copper-
smith, 1984). The MS model implies that, when assessing the seismic hazard with the
probabilistic approach, the seismic zonation should be made at several scales, depending upon
the self-similarity conditions of the seismic events and the linearity of the log FM relation,
in the magnitude range of interest.

Many different renewal process models (e.g., the “Brownian Passage Time” model by
Ellsworth et al. [1998] or the “Time-Predictable” model by Shimazaki and Nakata [1980])
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have been proposed for probabilistic estimates, as more adequate alternatives to the classical
Poisson hypothesis (“memoryless” random occurrence of the events). Such models make use
of mixed functions of the density of probability to describe the occurrence of the events and
these functions may differ from place to place. As a consequence, the available observations
appear often not sufficient to constrain significantly the distribution functions. Another
shortcoming of the renewal process models is the evaluation of the time elapsed from the last
event: such an evaluation can be impossible if the length of the catalogue is shorter than
the storage and release time interval and paleoseismological data are not available (Decanini
etal., 2001).

Due to the aforementioned limitations of the probabilistic methods in this work a
deterministic approach is considered, which is completely different and complementary to the
probabilistic approach as in general proposed (Costa et al., 1993; Panza et al., 2001). The
deterministic approach capably addresses aspects largely overlooked in the probabilistic one
such as:

— the direct evaluation of resulting maps in terms of design parameters, without requiring
the adaptation of probabilistic maps to design ground motions;

— the effect of crustal properties on attenuation;

— the derivation of ground motion parameters from synthetic time series, instead of using
overly simplified attenuation functions;

— the generalization of design parameters to locations where there is little seismic history.

The numerical modelling of ground motion allows for a first-order seismic hazard mapping,
based on the seismograms computed, for example, at the nodes of a grid with the desired
spacing (Panza, Radulian & Trifu, 2000). Moreover, for the urban areas where synthetic
seismograms have been successfully compared with strong motion records, the theoretical
computations may permit a detailed microzoning (Panza et al., 1996), taking into account a set
of possible scenario earthquakes. The seismic input, defined by means of complete waveforms
modelling, can be used to perform detailed studies of the effects of the expected ground
motion on the relevant man made structures. In fact, complete seismograms are necessary for
engineering dynamic analysis, in order to compute the full non-linear response of the
structures (Field et al., 2000).

Integrated deterministic seismic hazard

The deterministic hazard modelling by Costa et al. (1993) and its developements by Panza et
al. (1999), employed in this integrated approach, are based on the computation of complete
synthetic seismograms with parameters defined from a wide geophysical and geological data
set. The different structural and seismic source models, necessary for the computation, are
defined with regional polygons.
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The steps of the procedure can be summarised as follows:

1. the seismic sources are grouped into homogeneous seismogenic zones and for each group
the representative focal mechanism is assigned;

2. the scalar seismic moment associated with each source is estimated considering the
maximum observed magnitudes in the epicentral area, eventually integrated with other
available information on the seismic potential of active faults;

3. a database of synthetic seismograms is computed by modal summation (Panza, 1985;
Florsch et al., 1991), to model ground motion, taking into account the available knowledge on
the earthquake generation and wave propagation processes;

4. seismic hazard maps are compiled, considering maximum displacement, velocity, design ground
acceleration (DGA), or any other parameter that can be extracted from the complete synthetic
seismograms, which blend information from geology, historical seismicity and observational
seismology.

Thus, given a set of expected sources and the average properties of the structural model, a
zoning can be performed at a regional scale, identifying areas prone to the heaviest seismic input.

In the present study we make use of such methodology, in order to generate scenarios of
expected ground motion that can be considered, in case of a declared TIP, to increase
earthquake preparedness. The space information provided by the prediction algorithms can be
used directly with the deterministic hazard procedure, to associate to the alerted area an
appropriate hazard scenario (space: level 1). Local scenarios (space: level 2) can be computed
for each earthquake prone node capable of the strongest events included in the alerted region.
To give an idea of the maps (space: level 1 and 2) that can be obtained following the proposed
procedure, we supply the scenarios associated with the CN regionalization in Italy (Peresan et
al, 1999) as well as examples of scenarios corresponding to possible events with M>6.5
(Gorshkov et al., 2002), that turn out to be the closest to several cities in Central Italy.

CN for deteministic hazard

The algorithm CN indicates if an event, with magnitude larger or equal than a fixed threshold
Mo, is likely to occur within a given region and time interval. In order to describe what should be
expected, in terms of ground shaking, when a TIP is declared, we apply the procedure for the
deterministic evaluation of seismic hazard following closely Panza et al. (1999), considering
only the set of possible sources included in the CN region.

To derive the distribution of the maximum observed magnitudes, we consider the catalogue
NT 4.1 (Camassi & Stucchi, 1996). Since each CN region represents an individual seismic domain,
as assumed by the regionalization based on the seismotectonic model, only the sub-catalogue of
events occurred inside the region is considered. The seismicity is then discretized into 0.2°x 0.2°
cells, assigning to each cell the maximum magnitude M recorded within it; a smoothing procedure
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(Panza et al, 1999) is then applied to account for the spatial uncertainty and for source
dimensions. Only the cells located within a seismogenic zone and within the CN region are
retained, and a double-couple point source, with a representative focal mechanism, is placed at the
centre of each cell. If the assigned magnitude M is lower than the CN threshold Mo, we put M = M,

Synthetic seismograms are then computed with receivers placed at the nodes of a grid with
step 0.2°x 0.2°, covering the studied area; at each receiver the sum vector of the radial, vertical
and transverse components of ground motion is computed. To reduce the amount of
computations, the maximum source-receiver distance is set equal to 25, 50 and 90 km,
depending on the magnitude associated with the source M<6,6<m<7, and M>7,
respectively). More details about the procedure can be found in Panza et al. (1999).

Each receiver is thus associated to recordings of many different sources and any parameter
of interest can be extracted from such complete time series, therefore different maps can be
produced. To provide an example of the possible scenarios associated with CN TIPs, the maps
of horizontal velocities produced for the three Italian regions are shown in figure 6. The
corresponding maximum intensities at some Italian cities along the monitored regions, are then
estimated (Table 1), considering the relations among the parameters of ground motion and the
ISG maximum observed intensities (Molin et al., 1996), derived by Panza et al. (1997).

The integrated CN-deterministic hazard approach allows us to observe, for example, that a
TIP in the Northern region mainly concerns the north-eastern part of Italy. In the meanwhile,
comparing fig. 6a and fig. 6b, it is possible to notice that along the coast of the Adriatic sea,
between latitudes 40°N and 42°N, the highest hazard is associated to alarms in the Central

] , Imax Imax (computed)
City CN region (observed)

Displacement Velocity DGA

Trieste north VI Vi Vil Vi

Bologna north, centre VIl VIl VIl IX

Assisi centre Vil Vil IX IX
Firenze centre Vil VI Vil Vil
Roma centre Vil IX Vil IX
Napoli centre, south VIl X IX IX

Messina south X X X X

TABLE 1. Maximum intensities at some cities along the CN monitored area (fig. 6) estimated, using the relations
derived by Panza et al. (1997) for the parameters of ground motion and the ISG observed intensities (Molin et al.,
1996). The CN region providing the maximum ground shaking is evidenced in bold. Design Ground Acceleration (DGA)
has been obtained using the design spectra of EC8 for soil A (EUROCODICE 8, 1993).
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region. This is mainly due to the lower level of the observed seismic activity in such part of the
compressive belt composing the Northern region, with respect to the higher magnitude
seismicity associated with the extensional belt in the Central region.

Earthquake-Prone Areas for deterministic hazard

Scenarios associated with CN regions provide information about the whole area which may be
concerned by a declared TIP; nevertheless a single earthquake does not generate such an
extended damage, nor every point within the alerted region is capable to generate the strongest
events (M>6.0 or M>6.5). Since the space uncertainty of CN predictions is intrinsically quite
large, an attempt to better constrain the expected sources is done through the pattern recognition
of earthquake-prone areas. When a TIP is declared, the strongest events should nucleate at the
identified nodes inside the alerted region; hence, it is possible to associate each of these nodes
(fig. 5), corresponding to circles with radius R =25 km (Gorshkov et al., 2002), to a scenario with
dimensions comparable to the area which may be realistically affected by a single strong event.

To provide an example of such pattern recognition and deterministic hazard integrated
approach, we consider the particular case of Central region and the nodes prone to
earthquakes with M > 6.5, that have been identified by Gorshkov et al. (2002) for peninsular
ltaly (fig. 5). The procedure is the same we followed in the previous section, except that only
the subset of sources (discretized into 0.2°x 0.2° cells) included in a node are retained now,
considering each circle separately. Moreover if the magnitude M assigned to a representative
source, based on historical data, is lower than the magnitude expected accordingly to the
seismogenic potential indicated by the morphostructural analysis, then we set M = 6.5. The
pattern recognition of earthquake prone areas, however, does not provide an upper limit for
the magnitude to be expected at a given node. Hence, special attention should be paid to those
areas identified as prone to strong earthquakes, but characterised only by moderate seismic
activity in historical time, in order to assess their effective maximum seismogenic potential.

A set of scenarios is then obtained through the realistic modelling of ground motion, for the
earthquake-prone areas within the CN Central region (fig. 7d). From these scenarios it is
possible to select, for example, those associated with places of special interest (e.g. large cities
or some special industrial areas). Here we provide the maps of horizontal velocities for the
nodes giving the maximum ground motion in the cities of Assisi, Roma and Napoli (fig. 7). The
maximum intensities, as obtained from the regression (Panza et al., 1997) of estimated velocity,
displacement and DGA, are provided in Table 2. The observed maximum intensities drawn from
ISG data are reported for comparison.

Apart from Roma and Napoli, which are the largest cities in the study area, we consider the case
of Assisi since the corresponding node hosted at least three strong earthquakes with
M= 6.0 in the past millennium (M=6.3in1279and M =6.1in 1832, according to Boschi et al., 1995)
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Cit Number of Imax Imax (Computed)
Ity

nodes (observed) Displacement Velocity DGA
Assisi 9 VI VI IX IX
Roma 5 Vil IX IX IX
Napoli 3 Vil X IX IX

TABLE 2.  Maximum intensities at some cities in Central Italy (fig. 7), corresponding to the nodes prone to earthquakes
with M > 6.5, and maximum observed intensity from ISG (Molin et al., 1996). Only the scenarios for the nodes providing
the maximum ground shaking are considered and the number of nodes, which may interest each city, is indicated.

and the most recent one occurred in 1997 (M =6.0). The synthetic scenario appears reasonably
comparable with the available macroseismic observations and experimental strong motion records
(Aoudia et al., 2000); from Table 2 we can observe that the computed intensity can be slightly
higher than the observed one, and that the city is surrounded by a large number of nodes.

The scenarios associated with the cities of Roma and Napoli (fig. 7b, 7¢) involve a wider area
than that associated to Assisi, according to the large magnitudes reported for this part of the
Italian peninsula.

Conclusions

An example has been provided showing how different methodologies can be integrated,
blending together the available information in a set of realistic scenarios, to supply a useful tool
for decision-makers in order to increase earthquake preparedness.

The retrospective analysis of the case of the Umbria-Marche earthquake, occurred in Central
Italy on September 26, 1997, supports the adequacy of the proposed procedure. According to the
CN algorithm, the M =6.0 event was preceded by a TIP declared for the Central region (fig. 4p).
Furthermore the epicentre is localised within one of the nodes recognised to be prone to
earthquakes with both M > 6.0 and M > 6.5. Finally, the scenario associated to the corresponding
node, by the deterministic hazard procedure, appears reasonably comparable with the
experimental strong motion records and the available macroseismic observations (Aoudia et al.,
2000).

Deterministic hazard and recognition of earthquake prone areas procedures are especially
useful as a mean of prevention in areas that have not yet been struck, but are potentially prone to
earthquakes. In fact, they are based on a wide geophysical and geological data set, as well as on
the current knowledge of the physical process of earthquake generation and wave propagation in
realistic anelastic media, and not only on the available macroseismic observations. Moreover, the
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procedure for seismic hazard assessment based on the computation of synthetic seismograms
provide a realistic modelling of ground motion instead of a less specific upper bound for the
maximum possible ground shaking. According to Field et al. (2000), “waveform modelling
represents our best hope for making more accurate estimates of ground motion at a site” and “is
also in line with the trend toward dynamic analysis in the engineering community”.

A practical advantage of the described procedure is the time information given by the
intermediate-term earthquake prediction that is very useful to plan preparedness and rescue
actions (e.g. placement and survey of the first-aid resources) and to define priority criteria for
the more detailed studies required by seismic microzonation. The quantitative approach
proposed for the evaluation of seismic risk can be helpful in reorienting the current strategies,
shifting the focus from the highly expensive post-disaster rescue and relief operations
(prevalent in many countries) to cost effective advance actions aimed at creating knowledge
based hazard resilient public assets.
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Appendix I: Earthquake precursors

Scientific earthquake prediction consists in the “specification of the expected magnitude,
geographic location and time of occurrence of a future event, with sufficient precision that
the ultimate success or failure of a prediction can be evaluated” (Wallace et al., 1984).
Hence, predictions based on some premonitory phenomena, which can be observed at or
near the surface of the Earth, must be quantifiable and statistically significant. According to
the IASPEI (International Association of Seismology and Physics of the Earth’s Interior)
Subcommission on Earthquake Prediction (Wyss, 1997), the validation criteria for precursor
candidates are, briefly, the following: 1) the observed anomaly should be related to some
mechanism leading to earthquakes; 2) the anomaly should be simultaneously observed at
more than one site or instrument; 3) the definition of the anomaly and of the rules for its
association with subsequent earthquakes should be precise; 4) both anomaly and rules
should be derived from an independent set of data, than the one for which the precursory
anomaly is claimed.

An earthquake occurs due to the fracturing or, more frequently, the slipping of lithospheric
blocks along a pre-existing fault, under the action of the tectonic stresses generated by plate
motions. Consequently, possible precursors could be those phenomena that may take place in
the lithosphere during the accumulation of stresses. One idea is, for example, that high stresses
around the impending source area may induce recognisable inelastic processes, such as creep
or stress weakening. Indeed, earthquakes respond to stress changes, but the response is
complex, as demonstrated by the fact that often aftershocks occur on planes for which the
shear stress should have been reduced by the main shock. Moreover, according to Mogi (1992),
the strongest events (M > 8) could be characterised by quite clearly visible related phenomena,
even different from time to time, while for the smaller events the focal area is not as big and
consequently precursors may be very local and not discernible (e.g. a possible quiescence in
the nucleation area).

Among the several “signals” which have been indicated as possible precursors relevant to
earthquake prediction, there are (Lomnitz, 1994; Geller, 1997; Kagan, 1997):

— variations in the seismic activity;

— changes in the velocity and in the spectral content of the seismic waves and of the
earthquakes sources;

— crustal deformations in a wide area;

— anomalous variations of the stress in the crust;

— changes in the gravitational and geomagnetic fields;

— geoelectrical precursors (e.g. resistivity variations);

— anomalous changes in the underground water level and in its content of different
chemical components (Rn, F, CO,, NO5);

— anomalies in the atmospheric pressure, temperature and heat flow.
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Some of these phenomena are consistent with the dilatancy model, nevertheless most of
them have been claimed as precursors only by retrospective analysis (i.e. they have been
associated to a given earthquake only after it occurred). Special attention must be paid to
validate precursors, because earthquakes are too infrequent and each phenomenon has its
own non-seismic natural variations and to establish a precursory connection requires
observations of many cases. The IASPEI Preliminary List of Significant Precursors issued on
March 1994 (Wyss, 1997), for example, includes only five possible precursors, out of the
forty precursory observations submitted until now: one is based on ground water chemistry
(Wakita, 1988), one is a measurement of crustal deformation by ground water levels
(Roeloffs & Quilty, 1997) and three are seismicity patterns. The seismic precursors are based
on foreshocks (several days before the event), on preshocks swarms (several months before
the earthquake) and on the seismic quiescences that can be observed before major
aftershocks. Four out of these five precursors, however, are based on a single example; only
the last premonitory pattern, which should allow for the prediction of the strong aftershocks,
has been observed in several cases. These five precursory observations seem to deserve
further study in the framework of earthquake prediction, nevertheless none of them can be
considered yet as a validated precursor.

Appendix ll: Seismicity patterns

The seismicity patterns candidates to be precursors of an impending strong earthquake
generally reflect some underlying hypothesis on the dynamics of earthquake generation. For
example, based on Reid’s (1910) theory of elastic rebound, it should be possible to study the
time intervals between the earthquakes in a given region and magnitude range (earthquake-
recurrence hypothesis). Paleoseismicity studies, however, evidenced that the intervals of time
between the strongest earthquakes on a given fault may have large variability. Besides, the
statistical distribution of the inter-event times provided by paleoseismicity is poorly
constrained and the extrapolation from a brief set of recent data is still insufficient to provide
adequate information. Therefore, a long time elapsed since the last occurrence of a strong
earthquake does no guarantee that the next event is imminent, because it depends on the
actual inter-event time distribution, which is unknown. Several prediction methods, however,
rely on the earthquake-recurrence hypothesis. The best known is maybe the seismic-gap model
(Nishenko, 1991), which is based on the following assumptions: a) earthquakes occur on
recognised faults, thus locations and mechanisms are known; b) large events are quasi-periodic
(i.e. after a strong earthquake the probability of a strong shock is low); ¢) the frequency-
magnitude distribution of events on a single fault is described by the characteristic earthquake
model. Tests in forward predictions are still ongoing for this prediction method; nevertheless, it
has been shown by Kagan and Jackson (1995) that, up to now, the seismic gap pattern can be
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rejected with 95 % of confidence level. In fact, the strong earthquakes have occurred
preferentially near the sites of previous, recent large events.

The linear elastic Reid’s approach has been recently replaced by the perception that the
Earth’s crust brittle part behaves as a dissipative non-linear system, possibly characterised by
self-organization and chaotic behaviour. In such kind of systems the evolution is very sensitive
to small perturbations and to the initial conditions; thus, the symptoms of an impending
earthquake may be different from time to time and for different regions. Nevertheless, some
grossly averaged regularities have been found in the earthquake sequences preceding the
strong events. The observed premonitory patterns possess some basic features (Keilis-Borok,
1996), which are common to many non-linear systems before collapse; in particular, the
response to a perturbation 1) increases, 2) becomes more chaotic, and 3) acts at large
distances. In our case, the non-linear system corresponds to the system of seismically active
faults, while the small earthquakes are the sources of the perturbation to the system. The
premonitory seismicity patterns, which have been observed in a time interval of 2-3 years
before strong earthquakes, are the following:

1. increase of the seismic activity, clustering of the earthquakes in time and space, and
spatial concentration of sources; in other words, the increase of the response to the
perturbation;

2. increase of the variation of seismicity and its clustering, which reflects the chaotic
response to the perturbation;

3. long-range interaction of earthquakes, which can be interpreted as an increase of the
range of influence of the perturbation.

Among the formally defined premonitory patterns, we recall the following:

— the burst of aftershocks (Keilis-Borok et al., 1980; Molchan et al., 1990), which is
associated to moderate magnitude events characterised by a large number of aftershocks;

— the seismic quiescence (Wyss et al., 1992);

— the relative increase of the b-value for the moderate events, with respect to smaller
events (Narkunskaya & Shnirman, 1994);

— the increase of the spatial correlation in the earthquake flow and the log-periodic
variations of the earthquake flow on the background of its exponential rise (Bufe et al.,
1994).

Considering that the process of preparation of a large earthquake may involve a system of
faults rather than a single fault, the seismic precursors must be searched within regions having
linear dimensions of several hundred kilometres, in order to take into account possible long-
range correlations. In fact, non-local precursors, including migrations of seismicity, may reflect
some underlying large-scale process (e.g. the movement of tectonic plates), which cannot be
explained by the simple post-seismic stress redistribution in an elastic medium, but are typical
in self-organized critical systems. During the stage of earthquake preparation, it is not clear
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where and when the earthquake will occur inside the considered region; then, as the time
approaches, the precursors tend to cluster around the impending source zone. This
observation allows for a second order approximation in predictions (Kossobokov et al., 1990),
evaluating premonitory seismicity patterns in a lower space and magnitude range, compatibly
with the completeness of the available data.

Intermediate-term
medium-range
predictions

Scenarios
Space:
level 1

Space: level 1

Deterministic
hazard

Alerted region

Scenarios
Space:
level 2

Space: level 2
Set of circles
(25 km radius)

Pattern recognition
of earthquake prone
areas (nodes)

FiIGURE 1. Flow chart of the proposed procedure: earthquake predictions + deterministic hazard — scenarios (space
level 1); earthquake predictions + pattern recognition + deterministic hazard — scenarios (space level 2).

FIGURE 2. Regionalization defined, on the basis of the seismotectonic model, for CN application to the Italian terri-
tory: a) Northern Region; b) Central Region; ¢) Southern Region (Peresan et al., 1999).
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FiGure 3. Diagrams of the Time of Increased Probability (TIPs) obtained for the three Italian regions in the monitoring

of seismicity (updated: January 1, 2002). Black boxes represent the periods of alarm, while a triangle with a number
above indicates the occurrence of a strong event together with its magnitude. The catalogue used for the monitoring
is the UCI2001 (Romashkova et al., 2001).
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a) b)

FIGURE 4. Results of the application of the M8 algorithm in Italy for the prediction earthquakes in two magnitude
ranges: M6.5 + (fig. 4a) and M6.0 + (fig. 4b). The grey circles, both light and dark, outline the territory where the
algorithm M8 has been applied; the dark ones display the alarm area (updated: January 1, 2002).

FIGURE 5. Morphostructural map of peninsular Italy and Sicily. Circles indicate the nodes identified as prone to earth-
quakes with M > 6.5; the black dots denote the epicentres of the events with M > 6.5 reported in the considered

catalogue (from Gorshkov et al., 2002).
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a)

d)

FIGURE 6. Maps of horizontal velocities computed, according to Panza et al. (1999), for the a) Northern, b) Central
and ¢) Southern regions; d) map of the cities considered in Table 1.
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a)

d)
c)

FIGURE 7. Maps of horizontal velocities generated for the nodes closest to the cities of a) Assisi, b) Rome and
) Naples and d) map of the nodes prone to earthquakes with M > 6.0 (light gray) or M > 6.5 (dark gray), within the
Central region. Cities are indicated by stars.

ne

b)



The mathematics and simulation of complex systems (I and II)

William I. Newman

Abstract

Complexity describes the transition from order to chaos, where nonlinear interactions
inextricably link space and time, where the whole is greater than the sum of its parts.
Complexity may be seen in patterns that can reproduce at different scales embracing a
hierarchy of interactions, where fractal structures are often produced, yet preserving a subtle
sensitivity in its detail to its starting point.

We begin our discussion using a simple example from geophysics germane to the earth’s
interior and to its atmosphere, the emergence of convection by heating a fluid from below. We
will discuss the bifurcation of such convective cells and the concept of a cascade in turbulence,
and ideas relevnt to vortex motion in the atmosphere and the Earth’s dynamo. Il of the above
are “infinite degree of freedom” systems —we will consider Burgers’ equation as a model for
an inverse cascade and explore the role of nonlinearity. We then consider how to reduce
infinite degree of freedom systems to low degree of freedom systems, i.e., ordinary differential
equations and mappings. We will begin with the Bullard and Rikitake models for the Earth’s
dynamo, and follow this discussion with the Lorenz model for turbulence.

We then move our discussion to the issue of mappings, beginning with the Feigenbaum
map. We then graduate to percolation models, focusing on the emergence of criticality and
relevance to modeling fores fires and earthquake events. Slider-block models are considered as
well as their non-inertial equivalents, so-called “sand-box” models. We present fiber bundle
models as a description of hierarchical structure, and then progress to colliding-cascades
model for seismicity which have been successful recently in describing all observed scalings
present in seismicity but hae lead as well to the discovery of new scalings.
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Resum

La complexitat descriu la transicié de I'ordre al caos, on les interaccions no lineals enllacen
inextricablement I'espai i el temps i on el tot és més gran que la suma de les parts. La complexi-
tat es pot veure en models que es poden reproduir a escales diferents i que abasten una jerar-
quia d’interaccions, en que sovint s'esdevenen estructures fractals, i que, tanmateix, mantenen
una sensibilitat subtil en el seu detall respecte al punt inicial.

Comencem la nostra argumentacié amb un exemple senzill procedent de la geofisica i relatiu
a l'interior de la Terra i a la seva atmosfera: I'emergencia de conveccié mitjangant I'escalfament
des de sota d’un fluid. Abordarem la bifurcacié d’aquestes céHules convectives i el concepte
d’una cascada en turbuléncia, aixi com també algunes altres idees referents al moviment de
vortex a I'atmosfera i la dinamo de la Terra. Tot aix0 suara esmentat sén sistemes amb infinits
graus de llibertat: considerarem I'equacié de Burgers com a model per a una cascada a la
inversa i hi explorarem el paper de la no-linealitat. Després veurem la manera de reduir els
sistemes d’un grau de llibertat infinit a sistemes amb un grau de llibertat baix; per exemple,
equacions diferencials i mapatges normals. Comencarem pels models de Bullard i Rikitake per
a la dinamo de la Terra i continuarem amb el model de Lorenz per a la turbuléncia.

Aleshores durem el debat cap al tema dels mapatges, comengant per I'aplicacié de Feigen-
baum. Després passarem als models de percolacié centrant-nos en I'aparicid de la criticitat i la
rellevancia per a crear models d’incendis forestals i terratrémols. També hi abordarem els mo-
dels de bloc lliscant, aixi com els seus equivalents no inerts, els anomenats models de caixa de
sorra. Hi presentem models de feix de fibres com a descripcié d’una estructura jerarquica i, en
acabat, passem al model de cascades en collisié per a la sismicitat, el qual recentment ha
funcionat bé en la descripcié de tots els escalatges observats presents en la sismicitat i que
també ha dut al descobriment de nous escalatges.
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Analisi de les séries temporals associades amb fendmens naturals

Antoni M. Correig
Laboratori d’Estudis Geofisics Eduard Fontsere, Institut d’Estudis Catalans
Departament d’Astronomia i Meteorologia, Universitat de Barcelona

Resum

L'dnic coneixement directe que tenim dels fenomens naturals consisteix en I'observacié i la
mesura de les seves manifestacions. El seguit de mesures d’un parametre determinat (com, per
exemple, la pressié atmosférica o el moviment del sol causat per un terratrémol) es coneix com
a série temporal. El pas seglent, i I'objecte del present treball, consisteix en la descodificacid
de la informacié continguda a les series temporals a poder coneixer les caracteristiques del sis-
tema dinamic en estudi. Sense entrar en metodologies numeriques concretes, ens centrem en
la validesa de les diferents aproximacions pensant sempre que les aplicarem a I'estudi de fe-
nomens naturals. Comencem presentant 'analisi de Fourier, aplicable a sistemes lineals es-
tacionaris i per als quals el principi de superposicié €s valid, i seguidament generalitzem a
I'espectre de poténcia. Reconeixent a continuacié que els sistemes naturals en general no
obeeixen a una distribucié gaussiana i que sén no lineals, introduim Iatractor (sovint fractal),
caracterizat per la seva dimensio, I'exponent de Lyapunov i I'entropia de Kolmogorov. Finalit-
zem discutint la influgncia de les fluctuacions (generades pel mateix sistema) i dels possibles
canvis en la dinamica del sistema.

Abstract

The only direct knowledge that we have of natural phenomenons consists of the observation
and measurement of their manifestations. The series of measurements of a specific parameter
(such as, for example, atmospheric pressure or the movement of the ground caused by an
earthquake) is known as a temporal series. The next step, the object of the present work,
consists of the decoding of the information contained in temporal series, in order to be able to
find out the characteristics of the dynamic system under study. Without entering into specific
numerical methodologies, we focus on the validity of the different approaches, always thinking
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that we will apply them to the study of natural phenomenons. We begin by presenting Fou-
rier’s analysis, applicable to stationary linear systems, and for which the principle of overlapping
is valid, and then we generalize the power spectrum. Recognizing, then, that natural systems in
general do not obey a Gaussian distribution and that they are not linear, we introduce the
attractor (often fractal) characterized by its dimension, Lyapunov exponent, and Kolmogorov
entropy. We end by discussing the influence of fluctuations (generated by the system itself) and
possible changes in the system’s dynamic.

1. Introduccié

Les notes que presentem, basicament conceptuals, pretenen donar compte dels principis en
els quals es basa 'analisi de les séries temporals. El motiu d’escriure-les rau en el fet que, mas-
sa sovint, la metodologia valida per a I'estudi de sistemes lineals estacionaris és cegament apli-
cada a sistemes no lineals, amb queé s'obtenen resultats aparentment correctes perd sense cap
ni peus. Lanalisi de les series temporals, especialment quan provenen de processos no lineals,
no deixa de ser un art. D’acord amb Hegger et al. (2000), podem dir que I'analisi de les series
temporals «és encara una tasca dificil. [...] Si hom utilitza els programes com una capsa negra,
amb tota seguretat obtindra resultats sense sentit. Fins i tot sabent qué tenim entre mans, hem
d’interpretar els resultats obtinguts amb la maxima circumspeccié i sense acceptar-los, d’en-
trada, tal com ens apareixen».

Lestudi dels fenomens naturals es basa en I'analisi de les mesures d’un observable, tipica-
ment un escalar. Les mesures obtingudes s(n) ens defineixen un arranjament de nombres, la sé-
rie temporal, la qual conté la informacié proporcionada pel sistema dinamic subjacent. L'estu-
di de les séries temporals és I’linica cosa que ens proveira, doncs, d’alguna informacié respecte
al procés fisic en estudi.

Actualment existeix una amplia literatura sobre el tema, i no és pas la meva intencié repas-
sar-la. No tractaré, tampoc, de les técniques numeriques d’analisi. De manera temptativa, dono
algunes referéncies representatives, escollides basicament per la claredat de la seva exposicio.
Aquestes referéncies son:

— Fonaments teorics de I'analisi de seérie temporals: Bendat i Piersol (1986).

— Técniques numeérique: Press et al. (1992).

— Analisi no lineal de series temporals: Abarbanel et al. (1993) i Kantz i Schreiber (1997).

— Técniques numeériques per a I'analisi no lineal: Hegger et al. (2000).

El treball s'organitza de la manera segiient: en primer lloc, a la seccié 2 introduim I'analisi li-
neal a partir de les series de Fourier i comentem I'estacionarietat i el principi de superposicid,
i, seguidament, generalitzem els resultats previs en termes de la integral de Fourier, I'espectre
de potencia i les funcions de distribucié de probabilitat. A la seccié 3 introduim els sistemes no
lineals, en concret I'estadistica fractal i els sistemes caotics i com hem de caracteritzar-los a
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partir de la dimensié de I'atractor, I'exponent de Lyapunov i I'entropia de Kolmogorov. Final-
ment, en un apendix presentem alguns exemples numerics que ajuden a aclarir el text.

No tractem en aquest treball del tema del soroll, sempre present en els fendomens naturals,
ja que necessitaria un tractament especific amb un altre enfocament.

Una primera versié d’aquest escrit fou presentada al «Sixth Workshop on Non-Linear
Dynamics and Earthquake Prediction», a Abdus Salam International Centre for Theoretical
Physics, Trieste, 15-27 d’octubre de 2001.

2. Analisi lineal

Les tecniques d’analisi lineal han tingut un paper clau en I'analisi de series temporals, de-
terministes o estocastiques fins als anys setanta del passat segle xx, quan hom comenca a ana-
litzar resultats experimentals i fenomens naturals, basicament el temps atmosferic i la climato-
logia, des del punt de vista de la dinamica dels sistemes caotics.

2.1.  Seéries de Fourier

Lanalisi de series temporals es basa en el descobriment del matematic francés Joseph Fou-
rier, referent al fet que qualsevol funcié f(t), si satisfa algunes condicions restrictives, es pot
expresar com la suma d’un nombre infinit de termes sinusoidals (Fourier, 1882). La hipotesi fo-
namental és que f(t) ha de ser una funcié periodica. Aixi, si x (t) és una funcié periodica, o, pel
que fa al nostre cas, una série temporal periodica amb periode T,

x(t)=x(t+nT), n=1,2,3.., [1]

podem representar x(t) en termes d’una série de Fourier:

x(t) = % + Z(ancosna)t + b,sinnot), = 2nf, 2]
n=1
en que
1
f=—
T
21
a, = ?jo x (t) cosnwtdt, n=1,2.. [3]
27 .
b,= —J’ x (t) sinnwtdt, n=1,2..
T o
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En forma complexa podem escriure:

x(t)=c¢, Z ginot | (4]
en que
|
G=57 j U x(t) et [5]

Les equacions [2] o [4] constitueixen el teorema de les séries de Fourier.

Veiem que una funcié x (t) definida en termes d’una serie de Fourier és una superposicié lineal
d’un nombre infinit de termes sinusoidals definida a I'interval (0, =), 0 bé (—es, =) si representem la
série en forma complexa. A partir de la seva definicié, se segueix que x(t) és estacionaria.

2.2. Estacionarietat

Una serie temporal és estacionaria si les seves propietats estadistiques sén independents
del temps. Des d’un punt de vista matematic, hom distingeix dos tipus d’estacionarietat: la for-
ta i la feble. Lestacionarietat forta requereix que tots els moments de la série temporal siguin
constants, mentre que I'estacionarietat feble requereix només la constancia dels dos primers
moments (el valor mitja i la variancia).

El valor mitja d’un flux continu de dades es defineix com a

:%forx(t)dt ; 6]

x|

i per a un conjunt discret x; de N mostres,

1

xX=

2% [7]

|

El valor quadratic mitja és la mitjana del quadrat dels valors de la série temporal. Per a un
flux continu és

— 17
27— 2 .
o= [ et [8]
i per a un conjunt discret,
- 1 &
= 3 [9]
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La variancia és una mesura de la dispersié de les dades respecte al seu valor mitja. Per a un
flux continu tenim

V=2 [TTx(0 - Xt fo}

i per a un conjunt discret,

Vi)=Y R )

i=1

2.3. Superposicio

Hem comentat ja que la representacié d’una funcié x(t) en termes d’una serie de Fourier és
una superposicié de distints components harmonics, cada un amb un coeficient d’amplitud do-
nat. Hom pot visualitzar aquesta superposicié com la contribucié d’un gran nombre d’oscilla-
dors harmonics, cada un definit com a

mxX+kx=0 . [12]

Tanmateix, aquest tipus d’oscillador tan simple no es déna a la naturalesa. Es més realista con-
siderar el moviment d’un oscillador amortit subjecte a una forca externa F(t). La forca externa
pot consistir en la suma de distintes forces F(t), F(t)..., i el moviment resultant x(t), com la
suma de moviments x (t), x, (t)... que tindria cada oscil-lador si les distintes forces actuessin se-
paradament. Aquest €s el contingut del principi de superposicid, que podem expressar de la ma-
nera segiient: sigui el conjunt de funcions x,(t), n=1,2..., una solucié del conjunt d’equacions,

mx, + bx,+ kx,= F,(t) , [13]

on la massa mi la constant de recuperacié k poden diferir d’un oscillador a un altre, i sigui

F(t)= Y F. (1) . [14]

Llavors, la funcié
NOEDIFAC [15]

satisfa I'equacié
mx + bx+ kx=F(t) . [16]
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En particular, si F(t) es pot escriure com una suma de termes oscil-latoris sinusoidals
F(t) = Y,C, cos(a,t + 6,) [17]
i si F(t) és periddica amb periode T
F(t+T)=F(t) , [18]

aleshores F(t) es pot escriure com una série de Fourier tal com I’hem definit a [2]. Cal recor-
dar que, diferentment de la solucié de I'equacié [12], si qualsevol de les freqiiencies f=2rxn/ T
coincideix amb la freqiiéncia natural @, de I'oscillador, llavors el terme corresponent de la so-
lucié és relativament més gran que la resta; aquest fenomen és conegut com a ressonancia. Per
a més detalls vegeu Symon (1963).

2.4. L’analisi de Fourier

Una manera util d’apropar-nos a la comprensié de la dinamica del sistema consisteix a cons-
truir models de les observacions en termes de les variables usuals (velocitat, pressié, tempera-
tura, voltatge, etc.). La tasca del fisic és explorar I'existéncia de quantitats invariants del model
de la dinamica del sistema. Per al cas de sistemes lineals, I'analisi de Fourier ha mostrat ser una
eina molt potent, ja que la posicié de les estretes linies de I'espectre de Fourier sén caracteris-
tiques del sistema fisic especific. Ni que variem I"'amplitud de la for¢a externa, ni que iniciem el
sistema en temps diferents, la posicié dels pics de Fourier no quedara alterada. Aixi, les fre-
qléncies caracteristiques, conegudes també com a freqiiéncies ressonants del sistema lineal,
son invariants del sistema i ens seran Utils per a classificar-lo.

Sigui X' (t) = x (t), x5(£), ..., x,(t) una série temporal. Si considerem que les condicions [17]
i [18] s6n valides, I'analisi de Fourier, conegut també com a analisi harmonica, consisteix en
I'obtencié de les freqiiéncies w,=2nnf i dels coeficients ao, a, i b, de la série de Fourier que
considerem representativa de les observacions. Molt sovint, 'obtencié d’aquests parametres es
porta a terme mitjancant I'algorisme FFT (fast Fourier transform). Per a detalls, vegeu, per exem-
ple, Brigham (1974).

2.5. Laintegral de Fourier i I'analisi espectral
El teorema de les séries de Fourier, equacié [2], es pot generalitzar fent el limit T— oo per in-

cloure-hi forces no periodiques, aixi com per poder incloure-hi funcions estocastiques. Aquesta
generalitzacié, coneguda com a teorema integral de Fourier, ens permet de representar qualse-
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vol funcié lineal continua (o continua a trossos), subjecta a certes limitacions, com una super-
posicié de forces harmoniques i la forca resultant pot ser no periodica. O sigui, prescindim del
constrenyiment [18] (forca periodica) alhora que mantenim la hipotesi [17] (superposicid).

Abans de prosseguir, recordem que I’analisi de Fourier ens proporciona les freqiiéncies fo-
namentals presents en el procés fisic original juntament amb les seves amplituds correspo-
nents. La freqliencia més baixa és coneguda com a freqliéncia fonamental, i les freqiiencies su-
periors, multiples enters de la freqliéncia fonamental, sén conegudes com a harmonics d’ordre
superior. En el cas de la integral de Fourier, hom considera el periode del senyal infinit (encara
que la longitud del senyal que cal analitzar sigui ®bviament finita). Aquest és el contingut de la
transformada integral de Fourier, en la qual totes les freqliéncies sén presents i no solament
els multiples enters de la freqiiéncia fonamental.

Un cop portat a terme el procés de generalitzacié de les séries de Fourier a la integral de
Fourier, el resultat final (I'equivalent a les equacions [2] o [4]) consisteix en el parell de trans-

formades 1
Flo)= = | f(t)eodt ,
(@)= = | O [19]
f(t)= L " F(w) eod
= \;’21'[ j_w w) e w . [20]

F(w) és sovint coneguda com la transformada de Fourier de f(t) (transformada directa), i f(t),
com la transformada inversa de Fourier de F(w). Escrivint les dues transformacions successi-
ves com una integral repetida, obtenim el teorema integral de Fourier:

F()= % [7]]7 et emnda [21]

VT J =

Amb vista a I'analisi de dades digitalitzades, ens cal considerar una versié finita de les series
de Fourier, aixi com una forma discreta de la transformada de Fourier. Des d’un punt de vista
computacional, les séries de Fourier classiques sén idéntiques a la transformada discreta de
Fourier, si bé els fonaments teorics son molt diferents. De manera similar a I’analisi de Fourier,
I’analisi espectral s’acostuma a portar a terme mitjancant I'algorisme FFT.

En un context més general, utilitzem les series i les integrals de Fourier per a representar
i/o aproximar funcions, i sén casos particulars de desenvolupaments en termes de funcions
ortogonals, convenientment tractades en el context dels espais de Hilbert. Es poden deduir
directament del teorema de Weierstrass per a dues variables fent el canvi a coordenades po-
lars, restringint el domini de definicié al cercle unitari i utilitzant el teorema d’Euler. Per a
més detalls vegeu, per exemple, Korn i Korn (1968) i Byron i Fuller (1969). En aquest context
es veu de seguida que la transformada de Fourier, un tipus de transformacio integral, és un
procés lineal.
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2.6. Espectre de poténcia

Sigui x; una serie temporal discreta. Hom defineix la funcié d’autocorrelacio del senyal x;
com a

‘] N
Yp= = — D K [22]

on ¥,, = y{(mdt). Des d’un punt de vista fisic, aquesta funcié representa la mitjana del producte
dels valors del senyal a un temps donat t i a un temps posterior mét. Per tant, a partir de v,
hom pot deduir si, i per quina durada, el valor instantani del senyal depén dels seus valors pre-
vis. Hom pot també considerar la funcié d’autocorrelacié com una mesura del grau de semblanga
d’un senyal amb si mateix en el decurs del temps.

Es pot veure (Berge et al., 1984) que la funcié d’autocorrelacié w, és la transformada de
Fourier de |Xk P, on X, és la transformada de Fourier de x,. El grafic que representa |Xk P com
a funcié de la freqiiéncia f (f= kf) és conegut com a espectre de poténcia, per analogia amb
el cas que les ordenades representin poténcia (energia per unitat de temps). Considerem, per
exemple, un sismograma (I’enregistrament d’'un camp ondulatori com ara el desplagament o la
velocitat del sol). Si el detector (el sismograf) és lineal i no introdueix cap distorsié a I'interval
de freqliencies considerat, la quantitat mesurada és proporcional a la variacié del camp ondu-
latori. La teoria ondulatoria ens mostra que la potencia transportada per una ona és propor-
cional al quadrat de la seva amplitud amitjanada en el temps. El teorema de Parseval ens diu
que podem reemplacar la mitjana temporal per la mitjana freqiiencial, cosa que justifica el nom
de espectre de poténcia.

Des d’un punt de vista practic, computacional, I'espectre de poténcia no és més que el qua-
drat de I'amplitud de la transformada de Fourier del senyal. Cal que ens adonem que, en con-
siderar IXk |2, hom perd la informacié relativa a la fase del component (X,)-

La representacié de I'espectre de poténcia depén clarament de com el senyal x(t) evolu-
ciona en el decurs del temps. Per al cas d’un senyal periodic pur amb periode T, I'espectre
de poteéncia consisteix en un simple pic (ratlla espectral) localitzat en una freqgiiéncia 1/T; i,
si tractem amb funcions periddiques que contenen harmonics, I'espectre de poténcia consis-
teix en una série d’harmonics de la freqtiéncia fonamental localitzats a les freqiiéncies n/T,
n=1,2... Una mica més complicat és el cas de senyals quasiperiodics, per als quals la rad dels
seus components freqliencials és un nombre irracional. Aquesta complicacié es deriva del fet
que I'espectre de Fourier d'una funcié quasiperiodica x(t), que conté, diguem-ne, f. compo-
nents freqiiencials, els quals depenen no linealment de la funcié periodica de les variables @y,
conté components de totes les freqiiéncies de la forma |m1f1 + myf + ... mf. |, on m; sén en-

ters arbitraris.
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2.7.  Funcions de distribucio de probabilitat

En analitzar I'estacionarietat feble d’una série temporal, "'hem determinat les propietats es-
tadistiques a partir de dos descriptors: el valor mitja i la variancia. Aquests dos descriptors
es refereixen a la descripcié estadistica de fenomens que ja han ocorregut. Des d’un altre punt
de vista, en molts casos cada un dels valors x, i =1, ...N d’una série temporal té€ una probabili-
tat d’ocurréncia p;. Per definicio:

ﬁp,:1 ) [23]

La funcié de distribucié de probabilitat (PDF, probability density function), p(x), és la pro-
babilitat que cada mesura tingui un valor comprés entre x i x + dx. En termes de PDF, el valor
mitja (i la variancia 6 d’una variable aleatoria x sén donats per

m=/ xp(x)dx [24]

o= |7 (x =) p(x)dx . [25]

Tal com ja hem dit, una série temporal x és estacionaria si els seus parametres estadistics no
depenen del temps. Des del punt de vista de la PDF, una serie és estacionaria feble (o estacio-
naria d’ordre 2) si només existeixen els moments fins a ordre 2 de les distribucions de proba-
bilitat anteriors i sén idéntics. Aixo vol dir que els valors esperats de x i X

ElXl=pu
Ell = [26]
sén constants; i, per tant, tenint en compte [25],
Var[x] = o2, [27]

és una constant, en qué en conseqiiéncia se satisfa I'estacionarietat feble.

3. Analisi no lineal

A la seccié anterior hem donat una breu ullada als métodes d’analisi de sistemes que con-
siderem evolucions linealment; o sigui, de sistemes per als quals la «sortida» és proporcional a
I'«entrada». Tanmateix, molt sovint descrivim I'evolucié del sistema mitjancant equacions que
hem linealitzat. Com a exemple, tenim I'equacié no lineal del péndol simple, amb freqiiéncia
propia @y i angle x:

X+ wésinx=0. [28]
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Freqiientment hom fa I'aproximacié lineal per desplacaments infinitesimals (sin x ~ x) i obté
com a solucié una oscillacié harmonica. Per al cas dels fenomens naturals, perd, amb despla-
caments finits, aquesta aproximacio no és en general valida. Com a conseqiiéncia, el principi de
superposicié perd la seva validesa: si x; (t) i x,(t) sén solucions de I'equaci6 [28], la suma
de x (t) i x:(£) no és solucié perque sinx, + sinx, # sin(x; + x,). El principi de superposicié que-
da substituit ara per la competéncia entre freqiiéncies; per exemple, entre la freqiiéncia propia
del sistema i la freqiiéncia d’una forca externa.

Un altre punt que cal tenir en compte és que, implicitament, hom considera que els proces-
sos naturals son gaussians, o sigui, que obeeixen a una distribucié normal, la qual esta com-
pletament especificada pel seu valor mitja i la variancia. L'tnic problema que ens presenta la hi-
potesi d’una distribucié gaussiana és que, en general, no és valida per als processos naturals:
per exemple, hi ha un nombre reduit de terratrémols grans i molts de petits, tal com passa amb
un riu i els seus afluents. Liebovitch i Scheurle (2000) presenten una discussié interessant del
tema en termes de jocs d’atzar.

3.1. Estadistica fractal

Es un fet que molts fendmens de la naturalesa sén autosimilars, aixo €s, sén d’escala inva-
riant: presenten el mateix aspecte independentment de I'escala utilitzada (rigorosament par-
lant, a causa del fet que la naturalesa és finita, tenim uns limits superior i inferior). Lautosimi-
litud implica que en el fenomen no hi intervé cap escala caracteristica, ateés que hi sén totes.
Com a exemple de fendomens autosimilars, tenim la distribucié de la freqiiencia de terratrémols
d’acord amb la magnitud o bé la superficie dels ndvols i la pluja respecte al perimetre.

Des del punt de vista de I'estudi dels fenomens naturals, podem definir un conjunt fractal
com a

c
N=—, [29]

on N, és el nombre d’objectes amb dimensié lineal caracteristica r, C és una constant de pro-
porcionalitat i D és la dimensio fractal. Si D és un enter, la dimensié fractal coincideix amb la
dimensié euclidiana.

Podem aplicar també els conceptes fractals a una distribucié estadistica d’objectes. Si el nom-
bre d’objectes N amb una dimensio caracteristica major que r satisfa la relacié

C
ne € 30]
llavors és una distribucié fractal. Notem que, a diferéncia de [29], la relacié [30] és una distri-

bucié acumulativa, més Gtil que la relacié [29] per al cas de les distribucions continues. De [30]
podem definir la dimensio fractal com a
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= 08N) [31]

log (+)

Podem interpretar la relacié [30] també com una distribucié de probabilitat
plx) = Ax*,

on x és definida a I'interval (0, =) i o0 > 0. Aquesta distribucié fractal, una llei potencial, és
Idnica que satisfa la propietat d’invariancia d’escala.

Tenint en compte les definicions [24] i [25], podem comprovar que, per a una distribucié
fractal, ni el valor mitja ni la variancia no sén definits: divergeixen per x — O i s'esvaeixen per
Xx — oo, Aix0 es tradueix en el fet que, per a una distribuci6 fractal, hi ha un petit nombre d’es-
deveniments grans i un gran nombre de petits, de manera que el valor mitja d’'un conjunt de
dades depén de la mida del conjunt, aixi com de si a la mostra hi ha inclosos més o menys es-
deveniments grans. Com a conseqiiencia, la série temporal no és estacionaria, cosa que ens
presenta un problema seriés: la major part dels métodes d’analisi consideren |'estacionarietat
de la série temporal. Cal fer notar també que, excepte per al cas o = —1, les lleis potencials sén
no lineals, la qual cosa ens porta a la utilitzacié de tecniques d’analisi no lineals.

Hem comentat ja que el valor mitja de la série temporal depén del conjunt de dades analit-
zat. El valor mitja no és, per tant, un invariant del sistema (tal com ho és, per exemple, en el
cas d’una distribucié gaussiana). El que realment importa és el nombre relatiu de valors «pe-
tits» de les dades respecte als valors «grans». Altrament dit, i des d’un punt de vista més gene-
ral d’'un conjunt fractal, de la seva dimensi6 fractal. Per a un objecte fractal, la dimensio frac-
tal D, definida per I'equacié [31], ens proporciona precisament el nombre d’elements N que
hom pot detectar en mesurar I'objecte amb una resolucié r donada.

3.2. Sistemes caotics

La mecanica classica es basa en el determinisme newtonia: donats un model (un conjunt de
regles o equacions) i un conjunt de condicions inicials, hom pot predir exactament tot movi-
ment passat i futur. Malauradament, aquest determinisme és només valid per al (molt reduit)
conjunt de sistemes integrables (en el sentit de la mecanica hamiltoniana: un sistema és inte-
grable si totes les equacions es poden reduir a quadratures).

En un article ja classic, Henon i Heiles (1964), que era un estudi numeéric sobre sistemes con-
servatius no integrables, descobriren que, depenent del valor de I'energia (una constant del mo-
viment), la solucié resultant podia ser periodica o estocastica (cal recordar que un sistema ha-
miltonia és totalment determinista!). Rigorosament parlant, aquest descobriment es deu a Poincaré
a comengaments del segle xx, si bé passa desapercebut excepte per a uns quants matematics.
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Al mateix temps, Lorenz (1963) féu un altre descobriment decisiu: la sensitivitat a les con-
dicions inicials. En un estudi sobre la predictibilitat d’un sistema convectiu, un model simplifi-
cat de conveccié atmosférica, descobri que I'evolucié del sistema era fortament sensible a les
condicions inicials, alhora que seguia una trajectoria molt irregular, caotica. A diferéncia del sis-
tema conservatiu estudiant per Henon i Heiles (1964), el sistema de Lorenz és un sistema
obert, dissipatiu.

Lanalisi de séries temporals generades pel sistema de Lorenz mostra que les trajectories sén
aperiodiques. Recordem que I'espectre de poténcia d’un senyal aperiddic és continu (en el sen-
tit, per exemple, del valor mitja d’un interval) i no ens mostra cap freqgiiéncia predominant. Tan-
mateix, si bé I'espectre d’un senyal aperiodic és continu, no tot espectre continu ha de ser ape-
riodic forcosament (per exemple, aquest és el cas de I'espectre d’un senyal quasi periddic amb
un gran nombre de fregiiéncies). D’altra banda, en cas que el senyal sigui realment aperiodic,
és d'importancia fonamental esbrinar el nombre de graus de llibertat del sistema dinamic sub-
jacent: si el nombre de graus de llibertat és petit (diguem inferior a deu), podem abordar una
descripcié determinista; mentre que, si el nombre de graus de llibertat és gran, I'Unica aproxi-
macio al problema és una descripcié probabilista.

D’una manera similar a la mecanica hamiltoniana, estudiarem I'evolucié del sistema a I'es-
pai de fase. En tractar amb sistemes dinamics, un exemple dels quals €s el sistema de Lorenz,
definim I'espai de fase de manera més genérica en termes de posicid i velocitat, on per posicio
entenem el parametre observat, i per velocitat, el seu ritme de variacié. En tractar amb séries
temporals observades, per a les quals efectuar-ne la derivada numérica pot ser delicat, hom
acostuma a utilitzar el métode dels retards (Packard et al., 1980), consistent a representar la
serie temporal respecte a la mateixa serie retardada.

Un estudi de I'evolucié del sistema de Lorenz a I'espai de fase ens revela una propietat im-
portant, compartida per tots els sistemes caotics dissipatius: el moviment tendeix, asimptoti-
cament, a un atractor, un subdomini de I'espai de fase.

Un sistema caotic, conservatiu o dissipatiu, necessariament ha de ser no lineal, cosa que fa
que analitzar-lo sigui dificil, no trivial. Per una banda, tenim la sensibilitat a les condicions ini-
cials, que fa que un experiment estudiat a partir d’'una série temporal no sigui repetible i sigui
impredictible; i, per una altra banda, la no-linealitat invalida el principi de superposicié, que és
substituit per la competitivitat entre els diversos components del sistema. Finalment, ja hem
comentat que I'espectre de poténcia d’un sistema caotic és aperiodic, sense ressonancies. Ens
trobem mancats dels invariants coneguts.

Necessitem, per tant, definir nous invariants, uns parametres que es mantinguin constants
a I'espai de fase al llarg de les trajectories i que siguin també insensibles a petites variacions de
les condicions inicials. Ja hem dit que, a 'espai de fase, asimptoticament el moviment queda
atrapat a I'atractor. Hom pot comprovar que, si bé la série temporal varia d’un interval a un al-
tre i d’'un experiment a un altre, 'atractor és sempre el mateix. Per tant, 'atractor és un inva-
riant del sistema. Es tracta, doncs, d’esbrinar com cal caracteritzar-lo.
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3.3. Caracteritzacio de I'atractor

En primer lloc, vegem qué és un atractor. Seguint Schuster (1995), considerem un sistema
caotic dissipatiu, descrit sia per un flux (sistema continu), sia per una aplicacié (sistema dis-
cret). Considerem, per simplicitat, el cas d’un flux, descrit per un conjunt d’equacions diferen-
cials autonomes de primer ordre:

)?= ’?(7), 7= (Xh X2y ey Xd) . [33]

El terme dissipatiu significa que un element de volum V delimitat per una superficie S a I'es-
pai de fase | es contreu en el decurs del temps. Determinarem I'evolucié de la superficie S a
partir de I'evolucié de cada un dels punts que la defineixen d’acord amb I'equacié [33]. Apli-
cant-hi el teorema de la divergéncia, obtenim

a=l(55) 2

i=1

Un sistema dinamic és dissipatiu si dV/dt < 0. Hom troba que, per a un sistema dinamic dis-
sipatiu, les trajectories generades per I'equacié [33] es caracteritzen pel que segueix: a) la ten-
déncia a una regié delimitada de I'espai de fase (Iatractor), b) el moviment és erratic, i ¢ les
trajectories sén sensibles a petites variacions de les condicions inicials. Com que per hipotesi
el sistema (de dimensié d) és dissipatiu, el volum de I'atractor, definit com un subdomini de
dimensio menor de d, és nul a I'espai de dimensié d. Sovint I'atractor és un objecte fractal,
de dimensid no entera, i rep el nom de atractor estrany.

Resumint, podem dir que un atractor estrany té les propietats segtients:

a) Es un atractor, o sigui, una regié delimitada de I'espai de fase x| a queé tendeixen asimp-
toticament totes les trajectories prou properes. El conjunt de trajectories que van a parar a I'a-
tractor defineixen una regié coneguda com a conca d’atraccié. Endemés, I'atractor és indes-
componible, cosa que vol dir que, en el transcurs del temps, una trajectoria en visitara tots els
punts.

b) La propietat segons la qual un atractor és estrany és la dependéncia del sistema a les
condicions inicials: malgrat la contraccié del volum, les longituds no s’encongeixen en totes
les direccions i punts inicialment propers dins I'atractor, per uns temps prou grans, se separen
exponencialment.

Les dues propietats anteriors ens mostren que, basicament, podem caracteritzar I'atractor
amb dos invariants: un invariant geometric, la dimensié de I'atractor (propietat a), i un invariant
dinamic, I'exponent de Lyapunov (propietat b), relatiu a la separacié de trajectories properes.
Ambdds invariants es poden obtenir a partir de les séries temporals i sén I'equivalent, en els
sistemes caotics, de les ressonancies de Fourier dels sistemes lineals. Seguint Abarbanel et al.
(1993), a les properes seccions comentarem més ampliament els dos invariants.
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3.3.1. Dimensié

Més enlla del simple concepte de dimensié com el nombre de coordenades necessaries per
a especificar un estat, tenim el concepte geométric relacionat de com un (hiper)volum s’escala
com a funcid d’una longitud caracteristica

Ve LP. (35]
Les arees planars s'escalen quadraticament amb la longitud d’un costat i els volums com el
cub. Partint del concepte de volum, de I'equacié [35] podem definir una dimensié com a

log V
p=_%

" logl 136]

Les técniques antigues per a estimar la dimensié recobrien I'atractor per tal de calcular el
volum V. Considerem una particié de I'espai de dimensié d de I'espai de fase amb una malla
de dimensié e. Comptem quants elements de la particié contenen com a mimin un punt de les
dades mostrejades i utilitzem aquest valor com una mesura del volum V amb una resolucié e.
Seguidament refinem la resolucié a I'espai de fase disminuint el valor de € i tornem a comp-
tar quantes d’aquestes noves particions, més petites, contenen algun element. Continuem re-
petint aquest procés fins que € hagi variat alguns ordres de magnitud. Tedricament, en el
limit € — O, el quocient a I'equaci6 [36] ens descriu les propietats de cobertura de I'espai del
conjunt de punts que cal analitzar. Aquest procediment es coneix com a métode de comptatge
de capses (box counting method). Intuitivament, I'equacié [35] considera la «quantitat d’un ob-
jecte» com a equivalent al seu volum, perd aquesta no és I'iinica manera de mesurar «quant hi
ha» d’alguna cosa determinada. Lequacié [35] es pot escriure d’una manera més genérica com a

mida o< longitud®™™° . [37]

Considerem ara el cas que mesurem la «<mida» en termes d’algun moment d’una distribucié
invariant donada. La distribucié (o mesura) invariant a I'atractor és la densitat natural de punts
dins del volum de I'atractor. La definicié d’aquesta densitat és

o(X)= ‘N 35 (@-7(8) 38]

a I'espai de fase de dimensio d.
Sigui g(X) una funcié qualsevol (o bé una serie temporal) a I'espai de fase. En definim el mo-

ment < g>com a 1
Y &(7(k)) - [39]

k=1

<g> :/ddxg X p ) =
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Considerem, a I'equacié [38], g(¥) = p°(X) i utilitzem < g >"? per a mesurar la «mida» de
I'equacié [37]. El resultat final és
1 log Xy _

D:rn_r)rg)ﬁ ogr D, . [40]

Aquest resultat constitueix la definicié de dimensic generalitzada D,, la qual ens proporcio-
na un espectre complet de quantitats invariants per a —eo < g < oo,
Sén d’un interés especial les dimensions corresponents aq =0, 1i 2:

q = 0: Substituint-ho, obtenim

_ log Ny

log r [41]

0

que no és més que la dimensio de capacitat estimada pel metode del comptatge de capses.

q = 1: Fent el limit g — 1 a I'equacié [40], obtenim

_ .. Zplogp
D= lim Tlogr [42]

Notem que, si p;=1/N per a tot j, llavors D, = Dy; pero, si els p; no sén tots iguals, alesho-
res D;< D,.

La diferéncia entre les dues mesures es pot explicar en termes de com utilitzem les parti-
cions a I'espai de fase. Per a D, definim la mida pel nombre d’elements de la particié plens,
mentre que per a D, calculem la mida tenint en compte que la contribucié de cada particié és
proporcional al nombre de punts que conté. Aixi, en Dy la mida es refereix al volum, mentre
que per a D; la mida és equivalent a la massa. A causa de la forma funcional del numerador de
I'equacié [42], D, és coneguda com a dimensié d’informacid. Aquest numerador expressa la
quantitat d’informacié necessaria per a especificar un estat amb una precisié r, i el quocient
que ens defineix la dimensié ens diu com creix rapidament la informacié en decréixer r.

q = 2: Obtenim la dimensié de correlacié D,:

L —logZ;p?
D,=lim Tlogr [43]

En aquest cas, el numerador no és més que una funcié de correlacié de dos punts, la qual
ens mesura la probabilitat de trobar un parell de punts aleatoris dins un element de particié
donat, d’una manera semblant a com a la definicié de D, el numerador ens mesura la proba-
bilitat de trobar un punt en un element donat. Podem estimar el valor numeric del numerador
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de [43] comptant quants parells de punts tenen una distancia de separacié menor que un va-
lor r donat. Grassberger i Procaccia (1983) suggeriren la utilitzacié de la integral de correlacio

CAr)= faxpt)n(r0)= i 376 (= 170) - 7)) (44]

per tal d’estimar X,p? de manera simple i eficient.

3.3.2. Lespectre de Lyapunov

Mentre que la dimensio ens caracteritza la distribucié de punts a I'espai de fase, els exponents
de Lyapunov ens diuen com la dinamica del sistema afecta les trajectories a I'espai de fase.

Afid’entendre el significat de I'espectre de Lyapunov, considerem com evoluciona en el temps
un hipervolum esféric en un subespai donat de I'espai de fase. Una dinamica caotica provoca
que, al llarg de la seva trajectoria, I'esfera inicial adopti formes extremament complexes. Tan-
mateix, per a escales de longitud prou petites i escales temporals prou curtes, la dinamica del
sistema distorsiona I'esfera inicial a una forma ellipsoidal en la qual alguns dels eixos s'allar-
guen i uns altres s'encongeixen. Leix principal (el més llarg) de I'eMipsoide correspon a la di-
reccié més inestable del flux, i és precisament el ritme asimptotic d’extensié d’aquest eix el que
ens mesura el major exponent de Lyapunov. Més concretament, si el radi infinitesimal i-éssim
a un temps t és I(t), definim I'exponent de Lyapunov i-éssim com a

[45]

Per conveni, hom presenta els exponents de Lyapunov de manera que A; > A, > As... En el
cas d’una analisi de séries temporals, normalment només es pot calcular amb precisié I'expo-
nent de Lyapunov maxim.

3.4. L’entropia de Kolmogorov
En calcular els exponents de Kolmogorov, hom no té en compte la possible dependéncia res-

pecte al punt inicial. Aquesta dependéncia queda inclosa a la definicié de I'entropia de Kolmo-
gorov, coneguda també com a K-entropia:

K=/ prZA(dx, [46]

on p(x) representa una funcié de distribucié invariant (normalitzada) a I'atractor M la prima
sobre el sumatori indica que només tenim en compte els exponents de Lyapunov positius.

162



Sovint hom tracta amb sistemes per als quals els exponents de Lyapunov sén independents
del punt de I'atractor; en aquest cas, com que la funcié de distribucié esta normalitzada, la
K-entropia és donada per

K= 21, [47]

La K-entropia representa el ritme de produccié d’informacié i d’augment d’incertesa. En un
sistema caotic, per al qual K> 0O, el nombre d’estats possibles del sistema en evolucié (des d’u-
nes condicions inicials donades) s'incrementa en el temps. Per tant, la informacié també s'in-
crementa. Des d’un altre punt de vista, considerem una mesura d’un punt del sistema a I’espai
de fase. Considerem un sistema amb K> O i la mesura d’un punt del sistema a t > O amb una
incertesa minima; aixd implica que la incertesa del sistema a t = O deu ser menor que el minim.
Consegilientment, hi ha hagut un augment d’informacié. En evolucionar el sistema, el seu co-
neixement subsegiient (determinat a partir de I'estat inicial) es deteriora. El sistema va gene-
rant informacio i, si no realitzem cap nova mesura, el coneixement que tenim del sistema va
disminuint i la incertesa, per tant, augmenta.

Seguint Schuster (1995), podem utilitzar la K-entropia per a determinar el temps mitja de
prediccié de I'estat del sistema. Considerem, per exemple, una aplicacié unidimensional, lo-
calitzada en un quadrat unitat, per al qual després de n passos un interval / s'incrementa a
L = le*, essent A I'exponent de Lyapunov. Si L esdevé major que 1 (o sigui, un exponent de
Lyapunov positiu), no podem ja localitzar la trajectoria a I'interval [0, 1] i tot el que podem dir
és que el sistema té una probabilitat

p(x) = podx [48]

de raure en un interval [x, x + dx] € [0, 1], on po(x) és la densitat de probabilitat invariant del
sistema. Altrament dit, una prediccié precisa de I'estat del sistema solament és possible per a
un temps n menor que un temps Ty

1 1
lefm=1_-Tm = x log (7) . [49]

Per a temps superiors a T,, només podem fer prediccions estadistiques. Lequacié [48] es
pot generalitzar a sistemes dinamics de dimensié superior reemplagant A per la K-entropia

-t

Notem, per acabar, que la precisié /amb la qual localitzem I'estat inicial només influencia T,
d’'una manera logaritmica.
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Apéndix

En aquest apendix mostrem alguns exemples utils per a clarificar els conceptes exposats. No
hi pretenem, en absolut, cobrir tots els punts, sind només els que hem considerat prioritaris.

FIGURA 1. Exemple d’una série de Fourier en el domini del temps i de les freqiiéncies. A la part
superior hem presentat la funcié

f(x)=|sinx| , —-T<x<T , [51]
per a la qual la serie corresponent de Fourier és
cos (2nx) “1o
Z @n—n@n+n "TThE [52]

Aquesta funcio és periodica amb periode T=2m/x=1s. A la part inferior hem representat I'es-
pectre de poténcia, on clarament hi ha representades les frequéncies f=n/T, n=1,2... n=1
correspon a la freqtiéncia fonamental i n>1 correspon als harmonics d’ordre superior.

FIGURA 2. Superposicié de tres ones harmoniques (part superior):

x)= ia, sin(2rft) [53]

i=1

per a f,=0,04 Hz, ,=0,2 Hz i 5=0,4 Hz. A la part central n”’hem representat I’evolucié a
I'espai de fase: hi podem veure que la trajectoria és tancada, fet que ens indica que la funcié
és periodica. A la part inferior hem representat I'espectre de poténcia, on podem veure clara-
ment les tres freqiieéncies indicades. Com que partim de la superposicié de tres ones harmoni-
ques, no obtindrem harmonics d’ordre superior.

FIGURA 3. Exemple d’oscillacions no lineals generades a partir de I'oscillador de Duffing:
X+ 8x — wox+ Bx* = ycos(wt) . [54]
Per a dibuixar el grafic hem utilitzat els valors 6=0,05, @, =0, B=1, y=7,5i ®w =1. A la fi-
gura hi ha superposades dues trajectories corresponents a dues condicions inicials (posici6 i
velocitat) lleugerament diferents (0, O) i (0,0001, 0). Hi podem veure que fins a t=35 s les

trajectories coincideixen i que a partir d’aquest valor comencen a separar-se i a canviar la seva
forma. Aquest comportament és el que es coneix com a sensitivitat a les condicions inicials.
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FIGURA 4. Es igual que la figura 3 treballant, pero, a I'espai de fase. A la part superior hem di-
buixat les trajectories per 1.000 s, suficients per a delimitar-nos I'atractor (oscillacions en un
potencial biestable) i a la part inferior hem dibuixat els primers 80 s: hi podem veure clarament
com en el decurs del temps les trajectories van divergint.

FIGURA 5. Exemple d’aplicacié del principi de superposicié per a un sistema lineal (equacié [54]
amb $=0) a la part superior; i a la part inferior, la competitivitat entre freqiiencies (equacié
[54] amb 3=0,01). En tots els casos la freqiiéncia propia del sistema és f, = 0,4 Hz i hem va-
riat la freqliencia de la forca externa donant-los els valors f= 0,75 (Iinia continua), f= 0,45 Hz
(Iinia de tracos) i f=0,41 Hz (linia puntejada). En la simulacié lineal podem adonar-nos que
I’espectre resultant és la suma d’espectres. Hi podem veure també que, en apropar-se f cap a
fo, la ressonancia hi va apareixent. En la simulacio no lineal els resultats sén forca més compli-
cats. En primer lloc, hi podem veure, per al cas de la linia continua, que la posicié del pic res-
sonant s'ha desplacat lleugerament cap a les altes freqiiencies (de fet, en sistemes no lineals
el coeficient @, perd el seu sentit com a freqiiéncia propia del sistema). En segon lloc, veiem
que, en acostar-nos a la freqiiéncia de ressonancia, hi apareixen subharmonics (pics a freqiien-
cies w/n) a més d’harmonics d’ordre superior. Els subharmonics no apareixen mai en sistemes
lineals. Per al cas d’un coeficient 3 més gran, veuriem que, en apropar-nos a la ressonancia, I'am-
plada del pic ressonant augmenta. Aquests tres fets son caracteristics de les oscillacions no li-
neals.

FIGURA 6. Exemple d’una distribuciéd normal i d’'una de fractal, tretes de Liebovitch i Scherlue
(2000). Els valors dels conjunts de dades hi sén representats per la seva mida. Per al cas d’u-
na distribucié normal, les mides sén d’un ordre semblant, mentre que per a una distribucié
fractal n’hi ha poques de grans i moltes de petites seguint una llei potencial. Clarament, per al
cas de la distribucié normal, com més dades utilitzem, més ens acostem al valor real del valor
mitja; mentre que, per al cas de la distribuci6 fractal, el valor mitja depen del nombre de mos-
tres grans o petites incloses al conjunt analitzat.

FIGURA 7. Representacié de I'atractor de Henon, definit per I'equacié

X1 =X+ 1—0X2
k+1 k k [55]

Yer = BXi

havent-hi utilitzat els valor #=1,4 i f=0,3. De manera intuitiva hi podem veure que la di-
mensié de I'atractor és fractal: major que 1 (cas d’una linia) i menor que 2, ja que cobreix una
petita porcié de superficie.
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FIGURA 8. Calcul de la dimensid de correlacié de I'atractor de Henon, definida com a

) [56]

on G(r) és la integral de correlacié definida per I'equacié [44]. A la part superior hem repre-
sentat la integral de correlacié com a funcié del radi per a diversos valors de la dimensié d’in-
clusié (I'espai euclidia en qué reconstruim I'atractor) des de d =2 (linea inferior) finsa d=7 (li-
nia superior). Hi podem veure que aproximadament fins a r=1 les linies sén rectes paralleles
que se saturen per a r>1. A la part inferior simplement hem dibuixat els pendents de les linies
de la figura superior, als quals hem ajustat una recta (parallela a I'eix de les abscisses) dins I'in-
terval r = 0,004 — 0,4 (dues décades). El valor de la dimensié de correlacié és d.=1,2059. Si
la part plana dels pendents és inferior a una década, la dimensié obtinguda pot no tenir sentit.
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Prediction of critical transitions in complex systems:
colliding cascades model and real disasters

Vladimir I. Keilis-Borok
International Institute of Earthquake Prediction Theory and Mathematical Geophysics,
Russian Academy of Sciences
Institute of Geophysics and Planetary Physics
Department of Earth and Space Sciences, University of California

The reactions and the attitudes with respect to such complexity are linked between two extremes: on
the one hand is he who identifies as the sole possible solution to the problem a meticulous treatment of
every process operating on the ... system, on the other hand is he who considers as the only hope that
of "guessing" the right equations.

G. Puppi & A. Speranza

Abstract

This is a review of the recent studies in predictability of critical transitions (abrupt overall
changes) in the hierarchical complex systems (i.e. in the aggregates of interacting elements).

1. A critical transition is preceded by certain patterns of the permanent background activity
(static) of the system. A recently developed /attice model of colliding cascades (direct cascades
of “loading” and inverse cascades of “failures”) reproduces four basic types of such patterns,
used in the rigorously defined robust prediction algorithms.

2. Most of the applications concern earthquake prediction; pilot applications to socio-
economic predictions yield promising results.

3. Exhaustive sensitivity analysis demonstrated stability of predictions to inevitably
non-unique choice of adjustable parameters and raw data. Experiments in advance prediction
have been launched.

4. A prediction algorithm may be used in two ways: (i) as an unambiguous, reproducible
description of phenomena, premonitory to a critical transition; that is an important heuristic
constraint for development of fundamental theory of the process considered. (i) On the
practical side —for disasters’ prediction and preparedness. Such is the usual twofold goal of a
prediction research.

Resum
Aquesta és una ressenya dels estudis recents sobre la predictibilitat de transicions critiques

(canvis generals abruptes) en sistemes jerarquicament complexos (per exemple, en agregats
d’elements interactuants).
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1. Una transici6 critica va precedida per uns patrons determinats de I'activitat de fons per-
manent (estatica) del sistema. Hi ha un model d’enreixat de cascades en collisié (cascades di-
rectes de «carregan i cascades inverses d’«errors») que reprodueix quatre tipus basics de pa-
trons utilitzats en els algorismes de prediccié robusta rigorosament definits.

2. La major part de les aplicacions tenen a veure amb la prediccié de terratrémols; les
aplicacions pilot a la prediccié socioecondmica també ofereixen resultats prometedors.

3. Lanalisi de sensibilitat exhaustiva ha manifestat una estabilitat de prediccions per a la
tria no Unica de parametres ajustables i de dades sense processar. S’han iniciat experiments en
el camp de la prediccié preévia.

4. Un algorisme de prediccié es pot utilitzar de dues maneres: a) com a descripcié de feno-
mens reproduible i sense ambiguitats, premonitoria d’una transicio critica; es tracta, doncs,
d’una important limitacié heuristica al desenvolupament d’una teoria fonamental del fenomen
considerat; b) pel canté practic —per a la prediccié i la prevencié de desastres. Aquest és el
doble objectiu habitual de la recerca enfocada a la prediccid.

Introduction

One of the most important and least understood features of complex systems is
persistent reoccurrence of the abrupt overall changes, called “critical transitions” or “critical
phenomena”. In applications they are referred to as crises, catastrophes, and disasters.
Here, we consider hierarchical dissipative complex systems, which play important role in
the global village. Among such systems is the Earth’s crust, prone of geological disasters,
which trigger in turn ecological and socio-economic catastrophes; economy, prone of
depressions; society, prone of the bursts of large-scale violence; a megacity, on a way to
self-inflicted collapse; etc.

Like the study of gravity had been between T. Brahe and J. Kepler, the study of such systems
is in the “pre-equation stage”: the heuristic search of major regularities necessary to develop a
fundamental theory. At that stage prediction is necessary for fundamental understanding of the
system, as well as for practical goal of disasters preparedness.

The problem. Complex systems are not predictable with absolute precision, in the Laplacean
sense. However, after a coarse-graining (averaging) the regular behavior patterns emerge;
among them are scenarios of development of critical transitions. The problem of prediction
—the focus of this review— is posed then as a consecutive, step-by-step reduction of the
time-space domain, where a critical transition has to be expected (Keilis-Borok, 1996, 1990,
1999). At each step we consider the system on different levels of averaging, in a “holistic”
approach —from the whole to details. Coarse-graining limits the accuracy of prediction, but it
remains practically important (Molchan, 1990, 1991, 1997).

The division into consecutive approximations is dictated by the stage-by-stage development
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of critical transitions (Kossobokov et al., 1999). At the same time this division corresponds to
the needs of disaster preparedness (Kantorovich & Keilis-Borok, 1991).

A more specific version of that problem is reviewed here: Consider dynamics of a system.
Let t be the current moment in time, m —the scale (“magnitude”) of a critical transition. Given
the behavior of the system prior to ¢, our problem is to decide whether a critical transition with
magnitude m> mq will occur or not during subsequent time interval (t, t+A). In other words,
we have to localize in time-space a specific singular trait of the process. This formulation is
considerably different from a more traditional one —extrapolation of a process in time.
Decision rule is called the prediction algorithm (an example is described in 2.3.2).

Dual nature of critical transitions. Phenomena precursory to critical transitions have
been first encountered in seismicity, where critical transitions are the strong earthquakes
(Keilis-Borok, 1990). Mathematical modeling and analysis of real data show that these
phenomena are partly “universal”, common to the complex systems of different origin. On that
background the system-specific precursors emerge.

Relevance to statistical physics. Premonitory seismicity patterns discussed below are
qualitatively reminiscent of asymptotic behavior of a system near the point of phase transition
of second kind. However, our problem is unusual for statistical physics: we consider not the
equilibrium state, but the growing disequilibrium, culminated by a critical transition.

Raw data include observable background activity (“static”) of the system and external
factors affecting it. Among examples of the static are the small earthquakes; variations of
macroeconomics indicators; flow of misdemeanors; etc. The static in hierarchical systems may
include critical transitions with smaller magnitude, forming their own hierarchy (Holland, 1995);
the same phenomenon may be regarded as a part of the static for the whole system and as a
critical transition for some part of the system.

Pattern recognition. Having to be heuristic, the data analysis is based on the “pattern
recognition of infrequent events” —the methodology, developed by the school of I. Gelfand
(Gelfand et al., 1976). It allows to overcome the complexity and imprecision of the data in the
situations when the data are insufficient for more traditional statistical analysis.

Performance of a prediction algorithm is quantitatively characterized by the rate of false
alarms, rate of failures to predict, and total volume of alarms (see 2.3.2). The tradeoff between
these characteristics is summed up by the error diagrams. They also provide an interface
between prediction and preparedness (Molchan, 1997; Kantorovich & Keilis-Borok, 1991).

Validation: (“with four exponents | can fit the elephant”, E. Fermi). Inevitably in the absence
of adequate fundamental equations, there is some freedom in the design of a prediction
algorithm. The validation of the algorithms, taking a lion share of the efforts, comprises the
following three stages:'

1. Each algorithm described below was validated at the first two stages and put to test by advance prediction. We
do not repeat this henceforth, to avoid monotonous repetitions.
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(i) “Sensitivity analysis™ Retrospective check whether performance is insensitive to
variations in the raw data and in adjustable numerical parameters.

(i) “Out of sample” retrospective evaluation of performance on independent data, not
used in the design of the algorithm.

(iii) Advance prediction —the only decisive test of a prediction algorithm.

Content. Section 2 describes the recently developed model! of colliding cascades propagating in
hierarchical chaotic systems (Gabrielov et al., 2000a, 20005, 2001; Zaliapin et al., 2001a, 2001b).
This is one of the lattice models of statistical physics type intensely used in the study of critical
transitions. We consider that specific model because it exhibits a wide set of known precursors to a
critical transition (Keilis-Borok, 1990, 1999) and some unknown precursors, to be tested on
observations. Next two sections demonstrate prediction of the real (observed) critical transitions.
Section 3 concerns the earthquakes, Section 4 —economic recessions and unemployment.

1. Colliding cascades

The model of colliding cascades (Gabrielov et al., 20004, 20005, 2001; Zaliapin et al., 2001a,
2001b) synthesizes three major factors responsible for generation of critical transitions in the
complex systems.

(i) Hierarchical structure. Specifically we consider the ternary tree shown in the fig. 1a.

(i) “Loading” by external sources. The load is applied to the largest element and
transferred downwards, thus forming direct cascades.

(ii) “Failures” of the elements under the load. The failures start from the smallest elements
and gradually expand upwards the hierarchy, thus forming inverse cascades. A broken element
eventually “heals", which ensures continuous operation of the system.

Cascades are realized through interaction of adjacent elements, as shown in fig. 1b. Direct
and inverse cascades collide and interact: loading triggers the failures, while failures release and
redistribute the load. Dynamics of the model is described in (Gabrielov et al., 2000a).

Fig. 2 shows an example of the sequence of failures. What is the relevance of this sequence
(and of the whole model) to reality? The answer is that it fits the major heuristic constraints,
derived from the earthquakes studies, and exhibits yet unknown regularities, which can be
tested on observations.

Separately, the cascades of each type have been intensely studied in many fields. Among
classical examples are direct cascades of eddies in the three-dimensional turbulent flow
(Kolmogoroff, 1941a, 1941b; Frish, 1995), and inverse cascades in percolation (Stauffer &
Aharony, 1992). Pioneering lattice models of seismicity (Burridge & Knopoff, 1967; Bak et al.,
1988; Allégre et al., 1982) have been focused on the inverse cascades. This review concerns a
much less explored phenomenon —interaction of direct and inverse cascades. It was
considered also in a model of magnetic field reversals (Blanter et al., 1999).
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FIGURE 1. Structure of the colliding cascades model. a) Three highest levels of the hierarchy. b) Interaction with the
nearest neighbors. [After Gabrielov et al., 20005]
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2. Earthquakes
2.1. Definitions

To interpret colliding cascades in terms of seismicity, we associate the loading with the
impact of tectonic forces, and the failures with earthquakes. The simplest standard
representation of an observed earthquake sequence is

ltk, my, gk]v k= 1, 2, [1]

Here, t is the occurrence time of an earthquake; my is its magnitude, i.e. logarithmic
measure of energy released by the earthquake; g; indicates coordinates of the hypocenter; and
kis the sequence number of an earthquake, ¢ < ti..

FIGURE 2.  Synthetic earthquake sequence generated by the colliding cascades model. The complete sequence is
shown in the top panel; exploded views —in the following three panels. [After Gabrielov et al., 2000b]
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Identifying the failures in the model with the real (observed) earthquakes, we regard m as
the magnitude; this is a natural analogy, since the size of the rupture that originates a real
earthquake is strongly correlated with magnitude. The position of an element in the tree is
regarded as a hypocenter; this is an admittedly coarse analogy, since, strictly speaking, the
model has no Euclidean hypocenter space.

2.2. Heuristic constrains

Synthetic sequence of failures, shown in fig. 2, exhibits, upon averaging, the major regular
features of observed seismicity: seismic cycles, intermittency, scale invariance, and a specific
kind of clustering (Gabrielov et al., 2000a, 20005, 2001). (The reader will recognize also a
qualitative similarity with many other processes, e.g. dynamics of economy.) In the next section
we describe one more constraint, central for the problem of prediction: the set of the spatio-
temporal patterns of seismicity, preceding a strong earthquake.

(i) Seismic cycles. Our synthetic sequence is dominated by easily identifiable cycles, each
culminating in a major earthquake. A single cycle is shown in the bottom panel of fig. 2. It
comprises three consecutive phases (Scholz, 1990): raise of seismic activity, culminating in one
or several major earthquakes; gradual decline of activity; and period of low activity, eventually
followed by a next cycle.

(i) Intermittency of seismic regime. From time to time the sequence of cycles abruptly changes
its basic features: maximal magnitude, degree of periodicity, and duration of separate cycles
(compare for example three intervals: 100-500, 1000-1200 and 1500-1700 in the top panel of fig. 2).

(iii) Scale invariance. Typically for complex systems with persistent critical transitions, the
distribution of earthquakes’ magnitude follows the power law, known in seismology as
Gutenberg-Richter relation:

dN(m) ~107*"dm , [2]

with the value of b being constant in considerable magnitude ranges (Gutenberg & Richter,
1954; Molchan & Dmitrieva, 1990; Turcotte, 1997; Kagan, 1999). This relation emerges after a
sufficient averaging over territory and time. Fig. 3 shows that synthetic seismicity does
follow this law (perhaps too perfectly); this is partly predetermined by the design of the
model.

(iv) Clustering. Real earthquakes are clustered in time and space. The clustering is
hierarchical, taking place in different scales. A most prominent type of clusters consists of a
main shock, closely followed by a decaying sequence of weaker aftershocks. Also, about 30 %
of main shocks are closely preceded by few weaker foreshocks (Molchan & Dmitrieva, 1990).
The modeled sequence does exhibit the aftershocks as well as some other forms of clusters
(Gabrielov et al., 2000a). As in reality, the slope b in the distribution [2] is steeper for the
aftershocks than for the main shocks (fig. 3).
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2.3. Premonitory seismicity patterns
2.3.1.  Three types of premonitory phenomena

Studies of observed and modeled seismicity show that an earthquake of magnitude my is
preceded by certain patterns of seismicity in an area and magnitude range normalized by my.
Specifically, these patterns reflect the following changes in seismicity (Keilis-Borok, 1994, 1996;
Turcotte, 1997; Sornette & Sammis, 1995):

(i) Rise of the earthquakes’ clustering in space and time.

(i) Rise of intensity of earthquakes’ flow.

(iii) Rise of the range of correlations between the earthquakes.

Premonitory patterns of the first two types belong to heuristic constrains for the model. They
have been found mainly by the analysis of observations and are used in the intermediate-term

FIGURE 3.  Magnitude distribution, log N(m) = a - bm, N(m) is the number of events with magnitude m. Note that
the magnitude has discrete integer values from 1to 7. a) All events. b) Main shocks. ¢) Aftershocks. [After Gabrielov
et al., 2000b]
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earthquake prediction algorithms, with characteristic duration of alarms years (Keilis-Borok, 1990,
1999). The third type of patterns has been found just recently in the CC model (Gabrielov et al.,
2000a, 20005, 2001), although it was previously hypothesized in (Keilis-Borok, 1994, 1996).

2.3.2. General scheme of prediction (Gabrielov et al., 1986; Keilis-Borok, 1990; Keilis-Borok
& Shebalin, 1999)

()  Areas. The territory considered is scanned by overlapping areas; their size is normalised
by the magnitude m, of the earthquakes targeted by prediction.

(i) Functionals. An earthquake sequence in each area is described by a time function F(t),
depicting the premonitory changes of seismicity (see 2.3.1). Each type of changes can be
depicted by different functionals (for example, clustering of the earthquakes may be measured
by generation of aftershocks and by the swarms of main shocks).

The functionals are also normalized by my.

(iii)  Premonitory patterns. The emergence of a premonitory pattern in the area considered
is recognized by the condition

F(t) = G [3]

The threshold Cris an adjustable parameter. It is usually defined to be a certain percentile of
the functional F.

(iv)  Prediction algorithms. An algorithm based on a single pattern is formulated as follows.
Whenever F(t)> C an alarm is declared for a time period Ar in the area considered.
Prediction is correct, if an earthquake with magnitude in the range (mo, mo + @) occurs in that
area and time interval; the opposite case is a false alarm. A failure to predict is the case when a
major earthquake occurs outside of an alarm area and period.

Performance of an algorithm is quantitatively defined by three parameters: the rate of false
alarms, the rate of failures to predict, and the total space-time, occupied by the alarms.

Most of the algorithms of that kind are based not on one but on several premonitory
patterns. An alarm is declared when certain combinations of the patterns emerge (Gabrielov
et al., 1986; Keilis-Borok, 1996; Keilis-Borok & Shebalin, 1999).

(v) Robustness. A highly complex process (an earthquake sequence) is described in this
analysis by the few averaged functionals, which in turn are defined at the lowest (binary) level
of resolution —above or below certain threshold. Predictions themselves are also binary, of
“yes or no” kind, with unambiguous definition of the area and duration of alarm. Probabilistic
aspect of prediction is reflected in the errors diagram, showing the tradeoff between the
parameters, characterizing performance of a prediction method (see item [iv] above).

Such robustness, usual in the exploratory data analysis (Gelfand et al., 1976; Tukey, 1977),
allows to overcame high complexity of the process considered, and chronic incompleteness of
the data. This is achieved at the price, however: the limited accuracy of prediction.

183



2.3.3. Application to synthetic seismicity

The colliding cascades model reproduces the whole set of premonitory patterns described
above. Prediction algorithms, based on each pattern, have been applied to synthetic
earthquake sequence, shown in fig. 2 (Gabrielov et al., 2000b). Prediction was targeted at the
25 “major earthquakes”, with m=7. For the patterns of the first two types, depicting clustering
and level of seismic activity, we used the a priori definitions, developed in analysis of
observations (Keilis-Borok, 1990). For the patterns of the new type, depicting correlation
range, we used definitions developed in (Gabrielov et al., 2000a).

Fig. 4 summarizes performance of these patterns. The top panel shows, in separate boxes,
the emergence of the patterns before each major earthquake. The bottom panel shows the
false alarms. Evidently, most of them are close to the earthquakes with magnitude m= 6.

FiGURe 4. Collective performance of premonitory patterns. Prediction is targeted at the first 12 major events (m=7)
from synthetic sequence shown in fig. 2. Figure juxtaposes alarms generated by all 17 precursors considered in
Gabrielov et al., 2000b. The patterns ROC and Accord reflect correlation range, the patterns X and N —seismic
activity, the pattern B— clustering (Gabrielov et al., 2000a, 2000b). The top panel shows, in separate boxes, emergence
of precursors before each of major earthquakes in the synthetic sequence. The right edge of each box is the moment of
a major earthquake. The time interval of three units is considered before each one. The bottom panel shows the alarms
determined during the time periods when strong earthquakes did not occur; those are the false alarms. Vertical lines
show the moments of events with magnitude m= 6. Evidently, m= 6 events are associated with most of the false
alarms. Each row shows the track record of a single precursor. Shaded areas show the alarms determined by the
precursor. Values of mindicate the magnitude range in which a precursor is determined. [After Gabrielov et al., 2000b]
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2.3.4. Applications to real seismicity

Premonitory patterns of the first two kinds have been put to tests by advance prediction
worldwide, by the scientists from Russia, US, France, Italy, and New Zealand; the tests,
unprecedented in rigor and volume, established the high statistical significance of predictions
(Molchan, 1990; Kossobokov et al., 1999; Vorobieva, 1999; Harte et al., 2000 and references
therein), though the probability gain is low so far, between 3 and 10. Among predicted are
7 out of last 8 strongest earthquakes, of magnitude 8 or more.?

Patterns of the third type have yet to be validated by observations. First applications to
observed seismicity, in S. California (Zaliapin et al., 2000) and Lesser Antilles (Shebalin et al.,
2000), are encouraging.

Figs. 5-7 illustrate the predictions described above. Figure 5 shows successful prediction of
Sumatera earthquake M=8. Figure 6 shows prediction of second strong earthquake
—Northridge— that follows Landers earthquake within two years. Figure 7 depict similarity of
premonitory seismicity patterns preceding Aquaba earthquake and major starquake —flash
of energy radiated by a neutron star in the form of the soft y-rays repeaters (Kossobokov et al.,
2000).

3. Recessions and unemployment

The lattice models used in the studies of seismicity (Burridge & Knopoff, 1967; Turcotte, 1997;
Rundle et al., 2000; Gabrielov & Newman, 1994; Shnirman & Blanter, 1999; Huang et al., 1998),
colliding cascade model included, are not necessarily specific to seismicity only. The notions central
in such models —hierarchy, loading, failures, and healing— might be interpreted in terms of
different complex processes.> Here, we describe application of similar approach to socio-economic
predictions (Keilis-Borok et al., 2000a, 20005; Lichtman and Keilis-Borok, 1999; Lichtman, 1996).

3.1. American economic recessions
Each of the five recessions, which occurred in the USA since 1962, has been preceded by a

specific pattern of 6 macroeconomic indicators, determined in (Keilis-Borok et al., 2000a). This
pattern emerged within 5 to 13 months before each recession and at no other time, suggesting

2. Results of that test are routinely available on the website: http://www.mitp.ru.
3. Hypothetically, we encounter in the studies reviewed here an “arithmetic” of critical transitions —the basic
precursory phenomena, common for a wide class of complex systems. However, if that is true, the universality is not

unlimited: on the background of “universal” precursors the system-specific ones do emerge (Keilis-Borok, 1990, 1999).
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a hypothetical prediction algorithm. It is put to test by advance prediction, starting from 1996.
Since then no more recessions did occur, and by April 2001, when this is written, the algorithm
generated no alarms.

3.1.1. Raw data. The following routinely available monthly macroeconomic indicators have
been analyzed

1. Difference between the interest rate on 10 years U.S. Treasury bonds, and federal funds’
interest rate, on annual basis.

2. The “Stock-Watson index” of overall monthly economic activity. It is a weighted average
of four measures, depicting employment, manufacturing output, and retail sales, which
emphasize services.

FIGURE 5.  Successful advance prediction of the Southern Sumatera earthquake (4 June 2000, magnitude Ms = 8.0).
The alarm areas in the first (M8 algorithm) and the second (MSc algorithm) approximations are highlighted by yellow
and red respectively. [From the web site: http://www.mitp.ru]
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FIGURE 6. Prediction of the second strong earthquake. The Landers earthquake (28 June, 1992 M 7.6) was followed
by the Northridge earthquake (17 January, 1994, M 6.8). The circle in the figure shows the territory, pointed by the
algorithm, where occurrence of the second strong earthquake should be expected. [After Vorobieva, 1999]

a) Neutron star b) Aquaba earthquake

FIGURE 7.  Similarity of premonitory seismicity patterns in Aquaba gulf (panel b) and on neutron star (panel a). Top -
sequence of events. Major ones are shown by a star: Aquaba earthquake, 1995, energy ~ 10” erg and the starquake
recorded in 1983, energy ~ 10* erg. Other boxes show premonitory patterns used in earthquake prediction. S depicts
the change in energy distribution, N - the rate of earthquake occurrence, L - its deviation from long term trend,
Z - concentration of events in space, B - clustering in space and time. Dots show the values, exceeding a standard
threshold. [After Kossobokov et al., 2000]
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3. Index of “help wanted” advertising. This is put together by a private publishing company
that measures the amount of job advertising (column-inches) in a number of major newspapers.

4. Average weekly number of people claiming unemployment insurance.

5. Total inventories in manufacturing and trade, in real dollars. Includes intermediate
inventories (for example held by manufacturers, ready to be sent to retailers) and final
goods inventories (goods on shelves in stores).

6. Interest rate on 90 days U. S. treasury bills at an annual rate.

These indicators happen to be sufficient for prediction; other potentially relevant indicators
are not yet considered in this approach.

3.1.2. Hypothetical premonitory patterns

Premonitory behavior of each indicator was defined (see 2.3.2) by a robust binary condition
(3). An example is shown in fig. 8a. It was found that the following patterns of the above
indicators are premonitory, emerging more frequently, as a recession approaches: low value
of indicator 1; strong downward trend of indicators 2 and 5; and strong upward trend of
3 other indicators. Qualitatively, this would be expected from the nature of each indicator.

A hypothetical prediction algorithm based on these patterns generated retrospective alarms,
juxtaposed with recessions in fig. 8b. In the advance prediction such performance would be
quite satisfactory.

Comparison with the more traditional multiregression analysis is summarized in Sect. 4 below.

3.2. Unemployment

Here, we summarize the study (Keilis-Borok et al., 2000b) in prediction of unemployment in
Western Europe and USA. The targets of prediction are the formally defined episodes of a sharp
increase in the rate of unemployment, named “FAUs”, for “Fast Acceleration of Unemployment”.
The FAUs in France, Germany, Italy, and USA since early sixties have been considered. Most of
them are preceded by a uniform pattern of three macroeconomic indicators. A hypothetical
prediction algorithm based on these patterns is put to test by advance prediction.

3.2.1. Rawdata

The algorithm is based on the following three indicators, selected for a start among many
relevant ones:

1. Industrial production index, composed of weighted production levels in numerous sectors
of the economy, in % relative to the index for 1990.
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2. Long-term interest rate on 10-year government bonds.
3. Short-term interest rate on 3-month bills.

3.2.2. Hypothetical premonitory pattern

Most of the FAUs considered are preceded by steep increase of all three indicators. The
corresponding (hypothetical) prediction algorithm has been developed for France and applied
then to Germany, Italy and USA. The alarms determined by that algorithm are juxtaposed with
FAUs in fig. 9. Such results would be quite satisfactory in real time prediction, and encourage the
further tests of an algorithm. So far, only one prediction, for USA, was made in advance (fig. 10).
An alarm was determined for the period from February to November 2000 (a shaded area in

Fig. 10 and unemployment did start to rise in July 2000.

a)

Index, | (t)

Binary
reduction, S (t)

Time, years

b)

Time, years

Recession Alarm

FiGURe 8. Prediction of US recession by premonitory patterns of 6 macroeconomic indicators. a) Each index I(t) is
replaced by its binary representation S(t). Here | is the difference between the interest rate on short-term and long-
term bonds. When /(t) > 0 5(t) = 1 (typical before recessions). When I(t) > 0, S(t) = 0. b) Performance of hypothetical
prediction algorithm: an alarm is declared for 9 months when 4 or more indicators signal approach of a recession.
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FIGURE 9.  Prediction of fast acceleration of unemployment (FAU). Precursor is the steep rise of three national macro-
economic indicators. Red vertical lines - moments of FAU. Blue bars - periods of alarms. Green bars - false alarms.

Gray areas on both sides - periods, for which the economic indicators were unavailable.

4. Summary

1. The following findings seem promising.

— In each case, prediction rule was uniform, transcending the immense complexity of the
process considered, diversity of prediction targets, and change of circumstances in time. For
the earthquakes, premonitory seismicity patterns happen to be similar for microcracks in
laboratory samples, largest earthquakes of the world, in the energy range from 10 -1 erg to
10 26 erg; possibly, also, for ruptures in a neutron star, 10 41 erg. For recessions and
unemployment similarity overcomes the changes of economy since 1962; for FAUs, also the
differences between the countries.

— Prediction was based on the routinely available data —global catalogs of earthquakes,
major macroeconomic indicators, etc.

— In each case predictability was achieved by extremely robust analysis. It is interesting to
quote how an economist with excellent track record in recessions’ prediction describes his
impressions on such a robustness:
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FIGURE 10.  Unemployment rate in the U. S., July 2000: thin curve shows original data; thick curve show the rates with
seasonal variations smoothed out. The gray bar shows the alarm period, defined by analysis of microeconomic
indicators. The black bar - actual start of the unemployment rise, defined by analysis of monthly unemployment rates
for the U. S. civilian labor force.

Prediction of recessions [...] requires fitting non-linear, high-dimensional models to a handful of
observations generated by a possibly non-stationary economic environment [...]. The evidence presented
here suggests that these simple binary transformations of economic indicators have significant predictive
content comparable to or, in many cases, better than that of more conventional models (J. Stock, from
Keilis-Borok et al., 2000a).

The accuracy of prediction is limited. However, only a small part of relevant models and
available data was used, so that a wealth of possibilities for better prediction remains
unexplored.

2. Similar approach was successfully applied to prediction of president and mid-term
senatorial elections in the USA (Lichtman & Keilis-Borok, 1989; Lichtman, 1996).

3. Although, obviously, neither a panacea, nor an easy ride are implied, the approaches,
discussed here, open a reasonable hope to break the current stalemate in disasters’ prediction.

4. The studies summarized here comprise cooperation of about 20 institutions in
12 countries and several international projects. Still, this review is not intended to be encyclopedic
and covers a specific part of the much broader effort.
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