RSO NACONA ATONG1 1 5 I,
—=rn % =

UNIVERSIDAD NACIONAL AUTONOMA DE MEXICO

PROGRAMA DE POSGRADO EN CIENCIAS DE LATIERRA

INTERACCION TRANSIENTES- FLUJO MEDIO Y EL CLIMA EN MESOAMERICA

TESIS

QUE COMO REQUISITO PARCIAL PARA OBTENER EL GRADO DE

MAESTRO EN CIENCIAS DE LA TIERRA

PRESENTA:

LUIS EDUARDO HERRERA AZTEGUI

JURADO EXAMINADOR:

DR. VICTOR ORLANDO MAGANA RUEDA (DIRECTOR DE TESIS)
DR. TOMAS MORALES ACOLTZI (PRESIDENTE)

DR. ERNESTO CAETANO NIETO (VOCAL)

DRA. ROSARIO DE LOURDES ROMERO CENTENO (SUPLENTE)
DR. RICARDO PRIETO GONZALEZ (SUPLENTE)

POSGR/ DO =

Ciencias de la Tierra

CIUDAD UNIVERSITARIA, JUNIO 2011




e e

Universidad Nacional - J ~  Biblioteca Central
Auténoma de México -

Direccion General de Bibliotecas de la UNAM
Swmie 1 Bpg L IR

UNAM - Direccion General de Bibliotecas
Tesis Digitales
Restricciones de uso

DERECHOS RESERVADQOS ©
PROHIBIDA SU REPRODUCCION TOTAL O PARCIAL

Todo el material contenido en esta tesis esta protegido por la Ley Federal
del Derecho de Autor (LFDA) de los Estados Unidos Mexicanos (México).

El uso de imagenes, fragmentos de videos, y demas material que sea
objeto de proteccion de los derechos de autor, serd exclusivamente para
fines educativos e informativos y debera citar la fuente donde la obtuvo
mencionando el autor o autores. Cualquier uso distinto como el lucro,
reproduccion, edicion o modificacion, sera perseguido y sancionado por el
respectivo titular de los Derechos de Autor.



AGRADECIMIENTOS

No caben aqui las palabras de agradecimiento al Dr. Victor Magafia, s6lo diré que le
debo mi gratitud a la persona que me ha ofrecido consejo, apoyo y amistad en una
¢poca negra.

Les agradezco también los comentarios, la amistad y el trato como colegas tanto al
Dr. Ernesto Caetano como al Dr. Tomas Morales.

Al Dr. Ricardo Prieto Gonzdlez y a la Dra. Rosario de Lourdes Romero Centeno les
agradezco el trato, sus observaciones y haber accedido a ser mis sinodales.

A todo el grupo de compafieros: Matias, Daniela, Gustavo (El Jefe), Caro, David,
Baldemar, Luis Galvéan, Lety, Edgar M., Boris, Rober, Rubén, Violeta, Christian,
Paola, Emmanuel y Abraham, su amistad.

Agradezco a mis padres Maria del Refugio Aztegui Balcazar, Luis Enrique Herrera
Fuentes y a mis hermanos Jorge y Ricardo la confianza brindada.

Agradezco al Centro de Ciencias de la Atmosfera de la UNAM, al Posgrado en
Ciencias de la Tierra también de la UNAM. No hubiera sido posible realizar los

estudios y terminar el trabajo de tesis sin el apoyo econdmico de CONACYT y PAPIIT.

II



DEDICATORIA

A Jorge, donde quiera que estés hermano.

Para: j g(r)dr +M, (r)e_t2 con r=1-send

11



INDICE

RESUMEN ...ttt ettt e et e e e e e e taaeeees 1
CAPITULO 1 INTRODUCCION

1.1 INTRODUCCION A LA INTERACCION DE TRANSIENTES Y FLUJO

MEDIO......cveiteeuieeteeeeeeeeeteeeseeeeeseeeseeeeeseeeseerseeseeeseeaseeseeseereeeseennes 3

1.2 PROCESOS EN LA REGION........cuvviiiiiiuiiieeeeiieeeeeeiteeeeeeeireeeeeeivaeee e 5

1.3 SEQUIA DE MEDIO VERANO. ......cuutuieiereeeeeeereeeseseeasesesesesesanesesesenenes 8

1.4 LA CORRIENTE EN CHORRO DE NIVELES BAJOS DEL CARIBE......... 11

1.5 ONDAS DEL ESTE.....uuttiiieeiiiieeeeiteeeeecireeeeeitaeeeeeeasneeeesasaeeesnansenans 13

1.6 OBJETIVO DE LA TESIS...ccciiutiiieieiiieee ettt 16
CAPITULO 2 INTERACCION DE PROCESOS EN LA REGION DE ESTUDIO

2.1 INTRODUCCION.......uviiiieeiiiee ettt eectee e et eeae e e e eeeeaaeeeeeans 18

2.2 ALBERCAS DE AGUA CALIENTE Y SEQUIA DE MEDIO VERANO...... 19

2.3 CLLJ Y SEQUIA DE MEDIO VERANO.......uuvvrereeeeeeeeiiirireeeeeeeeeeeninnns 22

2.4 CLLJ E INTENSIFICACION DE LA ALTA PRESION...........cccovvvuvrnnen.. 25

2.5 CLLJ Y ONDAS DEL ESTE....cuutitieiiiiieeeeiieeeeesireeeeeeveeeeesaneeeeenns 29

2.6 INESTABILIDAD BAROTROPICA.........cvviiieeiiiieeeeeiieeeeecieeeeeeiaaeee e, 30
CAPITULO 3 METODOLOGIA

3.1 ANALISIS DE PERTURBACIONES......cccceiuiieeeeiirieeeeeiireeeeeeireeeeeennes 32

3.2 EL VECTOR EXTENDIDO E-P.......oooooiiiiiiiiiieee, 34

33 DATOS Y METODOLOGIA . .....coeieiiiiieeeciieee et 38
CAPITULO 4 RESULTADOS

4.1 RESULTADOS. ..coiiiiiiititteee ettt eeetvare e e e 40
CAPITULO 5 CONCLUSIONES

5.1 CONCLUSIONES.....cceiiiieieciiiieeeeeeeeeeicirtreeeeeeeeesesrsesesaaeeesesanssssens 53

5.2 TRABAJO FUTURO.......uutiiiieciiieeeeciteeeeecieeeeeeireeeeeeieaeeeeearaaeeeeannees 55
APENDICE Aottt ettt e e et e v e e eate e e e abe e eeaseeeaseeetaeeenneeas 56
REFERENCIAS. ....ceiiiiitiieeeeiitee e ettt e e ettt e e e ettt e e e ettt eeeeasaaeeessnaaeeeenssseeesennseeaans 60

IV



RESUMEN

La dindmica atmosférica en la region del Caribe y Pacifico del este es clave para
entender el clima de Mesoamérica. Entre los diversos elementos que componen
dicha dinamica se tiene la interaccidon entre transientes y circulaciones casi-
estacionarias, asi como la respuesta atmosférica a anomalias en la actividad
convectiva. La corriente en chorro de niveles bajos del Caribe (CLLJ, por sus siglas
en inglés) sobre el Mar Caribe, producto de la deflexion por Coriolis de la rama de
retorno de niveles bajos de la celda de Hadley local juega un papel clave en la
distribucion espacial y temporal de las lluvias regionales mediante procesos de
interaccidon con ondas del este y transporte de humedad.

De los diagnosticos realizados con el vector extendido del flujo de Eliassen Palm E,
y de su divergencia es posible determinar en dénde la corriente en chorro
experimenta aceleracion o desaceleracion. Asi, en los meses de mayo y junio, en la
region del Caribe oriental, es decir en la entrada de la CLLJ, la convergencia de E,
produce aceleracion del este, mientras que en la region del Caribe occidental, es
decir, en la salida de la CLLJ hay divergencia del vector E,, lo que desacelera la
corriente. La CLLJ alcanza su maxima intensidad entre julio y agosto, y después
empieza a desacelerarse.

El periodo de CLLJ mas intensa coincide con un minimo relativo en precipitacion en

la cuenca del Pacifico Mesoamericano conocido como /a canicula y con un maximo



de precipitacion en la costa caribe de Centroamérica, relacionados con las
variaciones en la convergencia y divergencia de humedad en la salida y entrada de
la CLLJ respectivamente.

La aceleracion de la CLLJ ocurre como un efecto regional sobre el Caribe
independiente de la intensidad de las circulaciones en el Atlantico tropical y
subtropical. Cuando la CLLJ se acelera en el Caribe central, la intensidad de los
alisios a la misma latitud sobre el Atlantico disminuye. Bajo tal perspectiva, el
tamafo de la perturbacién que acelera el flujo sobre el Caribe es menor que el radio
de deformacion de Rossby, razéon por la cual el campo de masas se ajusta
regionalmente al campo de vientos. Este proceso elimina propuestas como que la
intensificacion de la alta produce un minimo de lluvias sobre el mar Caribe entre

julio y agosto.



CAPiTULO 1

INTRODUCCION

1.1 INTRODUCCION A LA INTERACCION DE TRANSIENTES Y FLUJO

MEDIO

Edward Lorenz (1967) expresaba que a pesar de los numerosos estudios sobre la
circulacion general de la atmosfera desarrollados desde la época de George Hadley a
mediados del siglo XVII, no se habia conseguido hallar una explicacion completa a la
existencia de vientos del este y del oeste.

Aun el problema de explicar la circulacion de una atmosfera simplificada resulta
dificil por la presencia del fendomeno de adveccion (no linealidad), que consiste en el
desplazamiento de los valores de velocidad y temperatura originado por el
movimiento de la misma atmoésfera. Como el movimiento no es uniforme, los
valores sometidos a la adveccion experimentan desplazamientos distintos segin la
zona en que se hallen y en consecuencia se producen distorsiones en su distribucion.
La variedad de las estructuras que la circulacion atmosférica puede adoptar es, por lo
tanto, mucho mayor que si no existiera la adveccion.

Matematicamente, el proceso de adveccion se manifiesta por el hecho de que las
ecuaciones que lo rigen no son lineales.

La atmosfera ha de transportar cantidades suficientes de energia en direccién al polo

y a traves de las latitudes medias para compensar la cantidad de energia que recibe
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del medio que le rodea en las latitudes bajas. Las cantidades de energia necesarias
para la circulacion general pueden ser transportadas por una circulacién a lo largo de
los meridianos cuyo movimiento resultante estard dirigido hacia el ecuador en
niveles bajos, acompanado otras veces de una corriente dirigida al polo, o por medio
de grandes remolinos superpuestos constituidos de ciclones y anticiclones, vaguadas
y dorsales (Rossby et al. 1939).

Hadley explico los vientos alisios y los vientos dominantes del oeste haciendo notar
que el calentamiento debe producir una circulacion directa a lo largo de los
meridianos en cada hemisferio. La corriente dirigida al ecuador en niveles bajos
debe ser desviada por la rotacion de la Tierra para convertirse en los vientos alisios.
La corriente superior que retorna en direccion al polo debe ser desviada para
transformarse en los vientos superiores del oeste que, al descender, deben constituir
los vientos del oeste en superficie. En su época, el razonamiento de Hadley parecio
ofrecer una explicacion satisfactoria a los vientos observados. Sin embargo, las
observaciones modernas ponen de manifiesto que los remolinos de grandes
dimensiones ejercen una influencia dominante en la circulacién zonal, transportando
momento angular y energia hacia los polos a través de casi todas las latitudes. El
transporte de momento angular por los remolinos se concentra cerca de la
tropopausa y alcanza sus valores mas altos cerca de los paralelos treinta. Para
completar el equilibrio, han de haber necesariamente circulaciones directas a lo
largo de los meridianos en las latitudes bajas, mas fuertes de lo que requeria la teoria
de Hadley, y circulaciones indirectas en las latitudes medias (Starr and White,
1954).

En vista de que las circulaciones a lo largo de los meridianos no transportan las
cantidades adecuadas de momento angular y de energia para satisfacer las
necesidades de equilibrio, la circulacion zonal no satisface por si misma las
ecuaciones dinamicas. En consecuencia, el problema de hallar soluciones adecuadas
de las ecuaciones resulta mucho mas dificil de lo que parecia cuando se

consideraban suficientes las soluciones zonalmente simétricas. Cualquier esquema
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completo que se haga del movimiento zonal, ha de incluir necesariamente la
explicacion de la configuracion de los remolinos.

Uno de los planteamientos del problema se basa en la teoria clésica de la
turbulencia, que supone que los remolinos transportan momento angular y energia
hacia latitudes de menor velocidad angular y temperatura. Por lo que, en los ultimos
afos, se ha llegado al acuerdo de que los transportes de calor y momento debidos a
las desviaciones del flujo zonal medio son cruciales para el equilibrio de momento y
energia. La mayoria de estos remolinos se han asociado con ondas sinopticas
transientes (Mintz, 1954; Oort, 1964).

En afios recientes, el énfasis ha pasado de promediar los climas a lo largo de una
linea de latitud, a una consideracion del tiempo meteorologico local (en latitud y
longitud) promediado sobre un periodo especifico.

Por ello, para comenzar un analisis de dindmica del clima regional es necesario
conocer cudles son los procesos significativos que se presentan en la region; cudndo
interactiian transientes y el flujo casi estacionario, y las condiciones de clima

dominantes.

1.2 PROCESOS EN LA REGION

El ciclo anual y las variaciones intraestacionales e interanuales del clima de la
region de Meéxico, Centro América y el Caribe (Fig. 1.1) presentan ciertas
similitudes en sus patrones espaciales. Por ejemplo, las sefiales del fendmeno El
Nifio resultan en anomalias de precipitacion y temperatura que se extienden por la
region de Mesoamérica y el Caribe reflejando la interaccion de los vientos alisios
con la orografia. Los aumentos en precipitaciones en el Pacifico parecen
corresponder con disminuciones en el lado del Caribe en el Istmo Centroamericano
(Magafia and Caetano, 2005). Sin embargo, los procesos de interaccion océano—
atmosfera resultan los més importantes como moduladores de las variaciones del

clima de la region. La presencia de albercas de agua caliente estd en general
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asociada con zonas de gran actividad convectiva (Webster, 1994) (Fig. 1.2), como
en el Pacifico del oeste o el Pacifico nororiental tropical, donde se establece la zona

de convergencia intertropical (ITCZ, por sus siglas en inglé€s).

. {a): Marzo = Ll

aow  Dw ' : / W

Fig. 1.2 Cambio de posicion de las albercas de agua caliente de
Marzo a Octubre de 2001 (Wang and Enfield, 2001).

La dinamica de la actividad convectiva en la ITCZ controla gran parte de las lluvias
en la zona centro—sur de México y Centroamérica. Incluso, la subsidencia que
generan las torres convectivas en la ITCZ del Pacifico del este, sobre el Caribe, el
Golfo de México y el norte de México, a través de circulaciones de tipo Hadley y
Walker (Gill, 1981) inhiben los movimientos ascendentes profundos. Por esta razon,
aparecen pocas nubes del tipo cumulunimbus en los Mares Intra Americanos (IAS,
por sus siglas en inglés) y la precipitacion es poca ain cuando se trata de una region
tropical (alberca de agua caliente).

Mediante estudios empiricos se ha encontrado que las lluvias en México dependen de
manera importante de lo que ocurra en la ITCZ (Méndez, 2007), la cual a su vez esta
influenciada por las interacciones océano-atmosfera en la alberca de agua caliente en el

Pacifico mexicano. Dado que la mayor cantidad de lluvia que reciben los paises de la

7



region ocurre durante los meses del verano, entre mayo y octubre, el clima de la
region puede ser considerado de tipo monzodnico. Dentro de este marco, la actividad
convectiva esta principalmente relacionada con la formacién de nubes profundas
generadas en sistemas tropicales como huracanes, ondas del este y tormentas

convectivas de mesoescala.

1.3 SEQUIA DE MEDIO VERANO

Mesoamérica y los océanos que la rodean tienen un pronunciado ciclo anual de
precipitacion con una temporada lluviosa tipica de mayo a octubre. Aun asi, la
temporada de lluvias estd marcada por un periodo relativamente seco en julio y
agosto (minimo relativo) al que se le llama sequia de medio verano (MSD, por sus
siglas en inglés) (Magaiia et al. 1999). La magnitud de este evento varia de afio en
ano (Fig. 1.3), pero es suficientemente significativa y clara como para aparecer en el
promedio climatolégico. Ademas la MSD no es una verdadera sequia en el sentido de
una reduccién de lluvia cercana a cero en un periodo largo, sino que representa una

reduccion de la precipitacion de hasta un 40% (Small et al. 2007).
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Fig. 1.3 Precipitacion (mm/dia) promediada en seis puntos diferentes:
(96.25°W, 16.25°N), (93.75°W, 16.25°N), (91.25°W, 16.25°N),
(91.25°W, 13.75°N), (88.75°W,13. 75°N), (86.25°W, 11.25°N), para
los afios 1998 - 2007 con la base de datos: CMAP. Linea gruesa marca
el promedio de todos los puntos.



Algunos mecanismos propuestos para explicar la MSD:

Magana et al. (1999) propusieron que la retroalimentacion entre la radiacion local de
onda corta, la temperatura superficial del mar (TSM) y la conveccion determinaban la
evolucidn de la MSD. Bajo esta perspectiva, el movimiento estacional hacia el norte
de la 1TCZ lleva primero a incrementar la conveccidén profunda sobre y al oeste
de América Central en mayo y junio. Gran nubosidad asociada a la conveccion hace
que se reduzca la insolacidn solar sobre el océano y asi mismo se reduce la TSM.

Al reducirse la TSM entonces la conveccion durante julio y agosto también es menor,
iniciando la sequia de medio verano. La reduccion de la nubosidad en julio y agosto
provoca mayor insolacion en el océano y un incremento de la TSM. Esto hace que
regresen las condiciones de temporada lluviosa hacia el final del verano. Magafia et
al. (1999) ademéas sugieren que los bajos niveles de anomalias de circulacion
ciclonica/anticiclonica son inducidas por los aumentos/disminuciones de
conveccion, que modifican la fuerza de los vientos alisios. Magafia y Caetano (2005)
encontraron una distribucion bimodal en la TSM en 10°N, 95°W y 12°N, 95°W, pero
no lograron obtener sustento observacional para la hipotesis de la retroalimentacion
entre la TSM, la conveccion y la insolacion. Magana y Caetano (2005) proponen una
teleconexion del Pacifico del este con el Caribe a través del viento de la CLLJ y un
desplazamiento de la conveccion hacia el Pacifico central.

Otro posible factor importante es el contraste local de calentamiento tierra — mar
entre América del Norte continental y sus mares adyacentes. Esto fue estudiado por
Mapes et al. (2005) en una simulacion usando el modelo de circulacion general
atmosférico (AGCM) con periodos anual y diario incrementados artificialmente por
un factor 5, cuyo principal efecto fue incrementar la temperatura sobre la tierra y asi
mismo, el contraste de calentamiento tierra — mar. En su simulacion, la MSD resultod
ser mas pronunciada que en una integracion de afio normal. Su estudio mostr6 que la
MSD estaba asociada a una disminucion térmica anoémala sobre Norteamérica y una
presion relativamente alta sobre los océanos, incluyendo el bajo nivel de circulacion

anticiclonica sobre el Golfo de México. Mapes et al. (2005) ha ligado también la



MSD observada a la extension de la alta subtropical del Atlantico Norte y sus niveles
de subsidencia. Sin embargo, como se discute en el capitulo 2, la intensificacion de
la alta no es responsable de la aparicion de la MSD.

La variabilidad interanual de la MSD puede darnos algunas pistas sobre cudles son
sus mayores forzantes. Curtis (2002) y Higgins et al. (1999) presentan algunos
analisis de la variabilidad interanual en las regiones de la MSD y el monzon de
Norteamérica (NAM, por sus siglas en inglés) respectivamente. Ellos encontraron que
la MSD fue intensa el verano anterior a El Nifio, particularmente en las costas del
Pacifico oriental, y el NAM fue débil en el sur de México, sugiriendo una reduccion
del ancho de la regién de precipitacion de medio verano durante esos afios,
considerando que durante La Nifia la precipitacion se incrementa (fortaleciendo el
NAM pero debilitando la MSD). Curtis (2002) sugirié que la influencia sobre la MSD
podia estar relacionada a cambios en la posicion e intensidad de la ITCZ, afectando la
circulacién en la region de la MSD. Higgins et al. (1999) sugirieron que cambios en
la TSM en la Alberca de Agua Caliente adyacente a la costa del Pacifico mexicano
modifican el contraste de la temperatura tierra—mar asi como el NAM (por ejemplo,
con TSM mas célidas, El Nifio reduce el contraste de temperatura y el consecuente
efecto de brisa marina).

Los estudios antes mencionados sugieren algunos factores que contribuyen a la MSD
pero no proporcionan ningun mecanismo dindmico definitivo, por lo que es
necesario estudiar la fisica involucrada en cada uno de los procesos para determinar
como estan relacionados. Los vientos de niveles bajos del Caribe son sin duda un
factor que aparece en forma frecuente como factor clave, pues su evolucion coincide

con las fases de la MSD.
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1.4 LA CORRIENTE EN CHORRO DE NIVELES BAJOS DEL CARIBE

La corriente en chorro de niveles bajos del Caribe (CLLJ, por sus siglas en inglés) es
una region de viento maximo predominante del este en la troposfera baja (925 mb)

(Fig. 1.4).
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Fig.1.4 Viento zonal (m/s) a 925 hPa. Climatologia mayo — octubre
1980-2009, a partir de datos de reandalisis (NOAA).

Estd localizada sobre el mar Caribe entre las costas del norte de Sudamérica
(Venezuela y Colombia) y las Grandes Antillas: Cuba, Haiti, Republica Dominicana
y Puerto Rico (Amador, 1998; Cook et al. 2010). La CLLJ esta presente todo el afio y
transporta grandes cantidades de humedad de la zona tropical del Atlantico hacia el
Mar Caribe, hacia el Golfo de México, a través de toda Centroamérica y hacia la
cuenca del Pacifico (Higgins et al. 2003).

La CLLJ cambia de magnitud en el transcurso de un afio, presentando en el nivel de 925
hPa los vientos zonales mas intensos, con dos maximos uno en julio y otro en enero-
febrero. La CLLJ es débil en octubre y mayo, lo cual indica un ciclo semianual (Fig.
1.5).

Para México, la CLLJ es de mucho interés ya que su comportamiento y desarrollo
esta fuertemente ligado al comportamiento de la sequia de medio verano o canicula
(Magana et al.1999), e incluso a las lluvias en periodos de tiempo mas largos

(Méndez and Magaiia, 2010).
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Fig. 1.5 Viento zonal (m/s) a 925 hPa promediado (linea oscura) en 80° — 70° W
y 13°—17°N, de Enero de 1949 a Diciembre de 2009 (IRI).

(o

La aceleracion de la CLLJ durante julio aumenta las precipitaciones a lo largo de la
costa Caribe de América Central, mientras que en la costa del Pacifico se reduce la
humedad, lo que lleva a una variacion intraestacional caracteristica de la sequia de
medio verano. Al mismo tiempo, el fortalecimiento de la CLLJ aumenta la
divergencia del flujo de humedad hacia el este, lo que conduce al minimo de lluvias
de medio verano sobre el Caribe. En escalas de tiempo interanual, la magnitud de la
CLLJ y las tasas de precipitacion en el Caribe estan anticorrelacionadas.

Hay una fuerte relacion entre los cambios de la CLLJ y fenomenos de frecuencia
media como es la sequia de medio verano y otros de baja frecuencia como es El
Nifio (ENSO) (Fig. 1.6). Para los afios Nirio: 1982, 1983, 1986, 1987, 1992, 1994,
1997, 2002 y 2009 se tiene un maximo de viento zonal correspondiente al CLLJ en la
zona del Caribe (75°W y 15°N).

La correspondencia entre la aceleracion de la CLLJ y el fendmeno EI Nifio no es uno
a uno debido a que las variaciones de la CLLJ no solo dependen de éste, el cual

ademas no tiene una periodicidad definida.
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Fig. 1.6 Diagrama de dispersion entre viento zonal (m/s) en 925
hPa 'y 75°W, 15°N e Indice Nifio 3.4 (°C), solo para los meses de
Jjulio (1980-2009).

En la regién del Caribe estan presentes las ondas del este que actuan como
perturbaciones que interactian con la CLLJ, circulacion estacionaria
barotropicamente inestable (Molinari, 1997). Su formacion, intensificacion o

debilitamiento puede depender de la intensidad del flujo en el que se desarrollan.

1.5 ONDAS DEL ESTE

Diversos estudios sobre ondas del este (OE) han mostrado su papel clave en el clima
de las Américas tropicales (p.e. Cook 2004, Salinas Prieto 2006 y Morales 2008).
Las OE son perturbaciones tipo Rossby, con un periodo de 3 a 7 dias y una velocidad

de desplazamiento de 6-7 grados de longitud por dia. Son uno de los principales
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mecanismos que producen lluvia en el centro y sureste de México, asi como en
Centroamérica, y son fundamentales en el desarrollo de depresiones tropicales,
tormentas tropicales, asi como huracanes, ya que el 60—65% de éstos se

desarrollan a partir de OE (Pasch et al., 1998) ( Fig. 1.7).

VIENTOE ALISOS,

TORMENTASY,
" TROPICALES Yo'

Fig. 1.7 Evolucion de una OE en depresion y tormenta tropical
(Salinas, 2006).

Las caracteristicas de las OE varian por region y latitud por lo que su interaccidon con
la cLLJ depende de la trayectoria seguida. La interacciéon CLL] — OE es importante
ya que la naturaleza barotrépicamente inestable del flujo facilita un intercambio de
energia y momento entre la CLLJ y las perturbaciones (Salinas, 2006). Ademads, de
mayo a agosto, cuando la CLLJ llega a su maxima intensidad, las perturbaciones que
llegan al Caribe tienden a debilitarse y de agosto a noviembre se intensifican
(Salinas, 2006). Se ha probado que de las OE que se generan sobre Africa, algunas se
disipan y otras viajan a través del océano Atlantico llegando al mar Caribe (Cook,
2004), de aqui se tienen dos comportamientos diferentes: algunas se desvian hacia el
noroeste y otras siguen viajando casi en linea recta cruzado México (Morales 2008,
Cook 2004) (Fig. 1.8).

(Qué causa la defleccion de la guia de onda de una OE cuando llega a la region de

los 1AS?.
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Fig. 1.8 Anomalias de viento meridional (m/s) filtrado compuesto de 3—5 dias con la

misma sefial para la climatologia 1979-2002 en julio, agosto y septiembre, usando
puntos localizados en: a) 850 hPa en 7.5°N y 10°W, b) 850 hPa en 20°N y 10°W y

c¢) 700 hPa en 17.5°N y 30°W, sombreado denota valores negativos (Cook, 2004).
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La hipotesis es que la presencia de la CLLJ causa la defleccion de las OE, tal como
sucede con ondas de Rossby de latitudes medias que se deflectan cuando se
aproximan a una corriente de chorro del oeste (Orlanski, 1998).

Ademas, se considera que el mismo mar Caribe es una zona clave para la generacion de
OE, observando que varias de las OE que cruzan México y que se deflectan al noroeste
tuvieron su origen en el mar Caribe, es decir, no son ondas africanas.

Por otra parte, varios estudios han demostrado que existe variabilidad interanual
importante en la actividad de ondas del este (Cook, 2004); en los afios 1981, 1985,
1988, 1993, 1995 y 1999 poseen gran actividad de onda en el Caribe, mientras que
en los afios 1980, 1986, 1990, 1994, 1997 y 2001 esta actividad es menor.
Resaltando que cuando hay mayor actividad de OE la precipitacion sobre el Caribe y
en el sur de México aumenta y cuando esta actividad disminuye, la precipitacion en

la region es menor (Fig. 1.9).

L)

B ) 4.5

EQ : | x ‘ 26 ‘:' : ‘ o :
120W 110w 100W 90w 80w /70W o0W Oo0W 40W J0W 20W 10W

Fig. 1.9 Anomalias de precipitacion (mm/dia) de julio a octubre, afios de
mayor actividad de OE menos afios de menor actividad (Salinas, 2006).

1.6 OBJETIVO DE LA TESIS

Por la importancia de las OE y de la CLLJ en el clima mexicano es importante
analizar el papel de las interacciones entre transientes (OE) y flujo medio (CLLJ) en el
clima de Mesoamérica mediante diagnosticos dinamicos que permitan comprender

la direccidn de los flujos de momento y energia en la zona de los IAS. Dicho analisis
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permitird esclarecer si se trata de un proceso regional o forzado por circulaciones de
escala planetaria.

La tesis se divide en un resumen, cuatro capitulos y un apéndice:

En el primer capitulo se presentd una introduccion al problema de la interaccion
entre transientes y flujo medio y se plantean algunos procesos significativos de la
region.

En el segundo capitulo se discuten las interacciones entre transientes y flujo medio
en el contexto CLLJ — OE.

En el tercer capitulo se plantea la metodologia a seguir.

En el cuarto capitulo se aplica la metodologia usando datos de reandlisis y se
presentan los resultados.

En el quinto capitulo se presentan las conclusiones y se abre un espacio para
planteamientos de investigaciones futuras.

Finalmente, en el apéndice se muestra el desarrollo para obtener las ecuaciones del

flujo medio.
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CAPITULO 2

INTERACCION DE PROCESOS EN LA REGION DE ESTUDIO

2.1 INTRODUCCION

Cuando se analiza la variabilidad del clima en Mesoamérica, gran parte de los
trabajos gira en torno al fenomeno El Niflo, dando casi por un hecho que el ciclo
anual se comprende. En el caso de la region de los IAS el mayor interés esta centrado
en los ciclones tropicales.

Asi, durante un episodio La Nifia, la ocurrencia de un nimero mayor de huracanes
en el Atlantico llevaba a preguntarse qué tipo de dindmica estaba actuando en esas
escalas, para teleconectar lo que sucedia en el océano Pacifico con el clima de todas
las regiones tropicales y subtropicales, pero en particular con las Américas
tropicales.

Al revisar la precipitacion en verano con diferentes andlisis o con un promedio de
modelos y tratar de obtener el tipo de sefial cuando se tiene la condicion El Nifio o
La Nina, los resultados obtenidos muestran que para varios episodios hay
diferencias. ;Por qué se presentan esas fallas regionales?. La respuesta es que la
variabilidad interanual no sélo depende de El Nifio (o La Nifia), y se deben analizar

otros factores de relevancia cuando uno trata de explicar el clima regionalmente.
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2.2 ALBERCAS DE AGUA CALIENTE Y SEQUiA DE MEDIO VERANO

El primer elemento clave para el clima de Mesoamérica y los IAS tiene que ver con
las llamadas albercas de agua caliente, en las que la TSM es mayor a 28°C. Usando la
ecuacion de Clausius-Clapeyron (Webster, 1994), indica que 28°C corresponde a la
temperatura (el punto de doblamiento e) a la cual la presion de vapor de saturacion
crece rapidamente. En otras palabras, si se incrementa un poco la temperatura antes
de este punto (28°C), e; no sube significativamente, pero para incrementos de
temperatura mas alla de 28°C, los incrementos potenciales en la cantidad de presion
de vapor son notables (Fig. 2.1). Entonces el cambio de estar dentro de las albercas
de agua caliente o estar fuera en términos de desarrollo de conveccion es

considerable (Zhang, 1993).
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Fig. 2.1 Presion de vapor atmosférico (mb) como funcién de la
temperatura (°C), para atmosferas promediadas localizadas en el Ecuador
(guiones largos), a 40°N (guiones pequenos) y 75°N (linea continua) para
el verano boreal: Junio, Julio y Agosto (JJA). La linea punteada C-C es la
curva de presion de saturacion de vapor de Clausius — Clapeyron paralela
a las demas en todo el dominio. (Webster 1994).
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(Qué significa hacer variar la TSM en una regidon oceédnica?, ;Qué impactos puede
tener en diferentes escalas de tiempo sobre la actividad convectiva y el clima?.

Al estudiar la precipitacion en México y Centroamérica caracterizada por la llamada
canicula 6 MSD, es claro que existe una relacion entre lluvia convectiva y las
albercas de agua caliente (Magafia et al. 1999).

Una primera hipdtesis de estos autores sugeria que las lluvias eran moduladas por la
TSM (Fig. 2.2). A principios de la temporada lluviosa, hacia mediados de mayo la
TSM de la alberca de agua caliente aledafia a México en el Pacifico del este crece
(por encima de los 28°C) y alcanza un maximo. Hacia mediados de julio disminuye
la TSM alcanzando un minimo relativo, y para mediados de septiembre alcanza un
segundo maximo (Magafa and Caetano, 2005). Asi, las variaciones de TSM modulan
la actividad convectiva en el Pacifico del este, en un proceso local (Magafia et al.
1999).

Pero esta hipdtesis es incompleta, pues aunque la parte termodindmica explica parte
del comportamiento de la precipitacion en la region, hay elementos no explicados
sobre la dindmica y la fisica (radiacion).

Cuando se analiza el comportamiento de la precipitacion sobre el océano Pacifico
asi como sobre la costa de Centroamérica frente al mar Caribe, se observa que existe
cierta anticorrelacion, como una especie de sube y baja. Un minimo relativo en el
océano Pacifico del este (MSD), coincide con un maximo relativo en el mar Caribe
del oeste y viceversa (Fig. 2.3) (Magana et al. 1999).

Lo que este comportamiento indica es que hay procesos dindmicos que forman parte
del ciclo anual de las lluvias en la region. Si bien la parte termodindmica, dada por la
ecuacion de Clausius-Clapeyron, tiene que tomarse en cuenta, también la parte
dinamica juega un papel importante (Magana and Caetano, 2005).

Es aqui donde el papel del CLLJ entra en juego como un elemento fundamental de la

dinamica del clima en la region (Cook and Vizy, 2010).
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Fig. 2.2 Vista satelital de la TSM (°C) de las albercas de agua caliente del Pacifico y
del Golfo de México: a) 2008/05/15, b) 2008/07/15 y ¢) 2008/09/15.
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Fig. 2.3 Precipitacion mensual (mm) en estaciones de
Centroamérica (Magana et al. 1999).

2.3 CLLJ Y SEQUIA DE MEDIO VERANO

En el verano, se presenta un maximo de velocidad del viento de niveles bajos muy
intenso (cerca de 15 m/s) sobre el Caribe, mientras que del lado del océano Pacifico
los vientos son débiles (Fig. 2.4). El cambio en la cantidad de momento del Caribe al
Pacifico del este requiere explicar los cambios espaciales del flujo.

Para ello se tienen dos posibilidades que no se excluyen: una es que la CLLJ se
divida en una rama ascendente y, por otro lado, que parte de la corriente pueda pasar
a través de los huecos orograficos que quedan en la zona de Centroamérica conocida
como Istmo de Papagayo. Tal sistema cumple adecuadamente con la conservacion

de vorticidad absoluta (Holton, 1979).
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Fig. 2.4 Vectores de viento (flechas) y su magnitud (color) (m/s) a
925 hPa para el mes de julio. Climatologia (1968-1996).

La rama de la CLLJ que contintia zonalmente hacia el Pacifico del este, teleconecta al
Caribe a través del Istmo de Papagayo con efectos sobre la TSM y sobre la region de
la1TCZ.

De esta manera, la region funciona como un sistema acoplado que se conecta a
través del flujo de los vientos de la CLLJ que logran atravesar de un océano a otro.
Los esfuerzos frente a la costa del Pacifico centroamericano resultan en un
enfriamiento, y con ello en menor actividad convectiva. Para distinguir este proceso
es util construir un diagrama de Hovmdller que muestre la evolucion de la
precipitacion en el Pacifico del este y Caribe durante el verano (Fig. 2.5).

Se puede apreciar que la precipitacion se desplaza zonalmente de la region 90°W—
110°W en junio, hacia 110°W—140°W en julio y agosto, para concentrarse en
90°W—110°W en septiembre.

La migracion de la actividad convectiva al oeste ocurre conforme los vientos alisios
(CLLJ) se intensifican y las TSM varian alrededor de los 29°C. Recuérdese que en
este rango de TSM una variacion pequeia puede alterar significativamente la

conveccion tropical.
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Fig. 2.5 Precipitacion (mm) en tonos de colores, TSM en lineas rojas y
vectores de viento a 925 hPa. Climatologia 1979 -2003 (Méndez, 2006).

Se observa que la intensificacion del viento en el Caribe ocurre exactamente en los
meses de julio y agosto, lo que lleva a una disminucion de la TSM en el Pacifico del
este. Cuando la temperatura se eleva nuevamente hacia septiembre disminuyen los
vientos y se recupera la intensificacion de la actividad convectiva cerca de la costa
del Pacifico.

Pero, ;por qué la CLLJ se intensifica precisamente en los meses de julio y agosto?.
Varios autores (Curtis, 2002, Gamble, 2008, etc.) han tratado de explicar lo que
sucede con el origen de la CLLJ y su relacion con la MSD a través de una
interpretacion en términos de la presencia de la alta presion que corresponde al
anticiclon que se forma en el Golfo de México y océano Atlantico, méas conocida
como Alta Subtropical del Atlantico Norte (NASH, por sus siglas en inglés). Sin

embargo, aunque muy popular, dicha hipdtesis parece incorrecta.
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2.4 CLLJ E INTENSIFICACION DE LA ALTA PRESION.

De forma general la hipotesis relativa a la alta presion del Atlantico Norte sugiere
que conforme este sistema casi — estacionario se intensifica, la CLLJ se acelera, y que
cuando el anticiclon se debilita la CLLJ se desacelera. Pero la hipotesis no se sustenta
con la evidencia, ya que si la intensificacion de la NASH conduce a una aceleracion
de la CLLJ, esta aceleracion debe ser homogénea en la mayor parte del Atlantico
tropical, es decir, no solo en el Caribe (Fig. 2.6). Para analizar lo que ocurre con la
altura geopotencial y los vientos, se comparan las variables mencionadas en dos
puntos fijos en longitud y latitud correspondientes al Atlantico tropical central y a la
region de la CLLJ, para los meses de junio y julio en 925 hPa. En el primer punto
(47.5°W, 15°N) en el mes de junio se tienen vientos con intensidad de 11 m/s,
después en el mes de julio se tienen vientos con intensidad de 10 m/s.

En la region de la CLLJ (75°W, 15°N) en el mes de junio se tienen vientos con
intensidad de 13 m/s. Posteriormente, en el mes de julio se tienen vientos con
intensidad de 14 m/s, por lo que climatoldégicamente de junio a julio se presenta una
desaceleracion en el Atlantico central y una aceleracion en la region de la CLLJ.

Este comportamiento no funciona con la hipdtesis de la intensificacion de la alta en
forma homogénea. Tampoco se explica de donde obtiene energia el sistema casi —
estacionario, por lo que se puede afirmar que la aceleracion de la CLLJ s6lo ocurre
localmente. Por otro lado, si se mantiene un balance geostrofico local (en el Caribe),
el campo de masas se tendria que ajustar al campo de vientos.

Dicho ajuste sucede en la region del Caribe, ya que el tamafo del sistema (en donde
ocurre la aceleracion de la CLLJ) es menor que el radio de deformacion de Rossby
(Lr), por lo que al contrario del ajuste geostrofico de latitudes medias, en los 1AS el

campo de masas es el que se ajusta al campo de vientos (Fig. 2.7).
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Fig. 2.7 Comparacion de escala de un sistema perturbado y 2T g,
donde Ly es el radio de deformacion de Rossby (COMET).

El radio de deformacion de Rossby esta relacionado a la distancia que una onda de
gravedad se propaga antes de que el efecto de Coriolis se vuelva importante.
Después de su paso las ondas de gravedad dejan atras un estado ajustado, pero solo

en el area definida por la distancia anterior, fuera de esta region no hay cambios.

Ly ="%, 2.1)

donde Ly es el radio de deformacion de Rossby, ¢, la velocidad de una onda de
gravedad y fel parametro de Coriolis.

Para calcular ¢, se puede usar la relacion de velocidad de una onda interna:

c, = N%, (2.2)

donde N es la frecuencia de Brunt-Vaisala y H la escala vertical en Km.
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Se quiere comparar la longitud de onda (L) de un disturbio con 21z que es la
distancia que la onda de gravedad puede viajar durante un periodo inercial, que a su
vez, es la cantidad de tiempo que tomaria un vector de viento ageostrofico para girar
completamente alrededor de un circulo, como resultado de ser girado por el efecto
de la fuerza de Coriolis. Entonces, 271L, =c, [T donde T es el periodo inercial,
que se puede aproximar a: 7' = / \/— donde n es la vorticidad absoluta y f el
parametro de Coriolis.

Usando esto, se puede calcular 21z en Km con la relacion:

27L, N%{ /FJ 2NH (2.3)

Haciendo una pequefia corrida numérica para calcular 2Ty para diferentes
frecuencias de Brunt-Vaisala segun el gradiente térmico vertical, dos latitudes 12°N

y 15°N, se obtuvo la tabla 2.1.

latitud N H  Vort. Abs (n) f 2NH (nf) 21 Lg
(1/s) (km) (1/s) (1/s) (km/s) (1/s) (km)
15N 0.008 5 1.0E-05  3.76399E-05  0.08  1.9401E-05 4,123
15N 0.01 5 1.0E-05  3.76399E-05 0.1  1.9401E-05 5,154
15N 0.015 5 1.0E-05  3.76399E-05  0.15 1.9401E-05 7,732
15N 0.02 5 1.0E-05  3.76399E-05 0.2  1.9401E-05 10,309
15N 0.008 5 5.0E-06  3.76399E-05  0.08  1.3719E-05 5,832
15N 0.01 5 5.0E-06  3.76399E-05 0.1  1.3719E-05 7,289
15N 0.015 5 5.0E-06  3.76399E-05  0.15 1.3719E-05 10,934
15N 0.02 5 5.0E-06  3.76399E-05 0.2  1.3719E-05 14,579
12N 0.008 5 1.0E-05 3.0237E-05 0.08 1.7389E-05 4,601
12N 0.01 5 1.0E-05 3.0237E-05 0.1  1.7389E-05 5,751
12N 0.015 5 1.0E-05 3.0237E-05 0.15 1.7389E-05 8,626
12N 0.02 5 1.0E-05 3.0237E-05 0.2  1.7389E-05 11,502
12N 0.008 5 5.0E-06 3.0237E-05 0.08 1.2296E-05 6,506
12N 0.01 5 5.0E-06 3.0237E-05 0.1  1.2296E-05 8,133
12N 0.015 5 5.0E-06 3.0237E-05 0.15 1.2296E-05 12,199
12N 0.02 5 5.0E-06 3.0237E-05 0.2  1.2296E-05 16,266

Tabla 2.1
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Como 21y es inversamente proporcional a la latitud, entre 12°N y 15°N es muy
grande, como en gran parte de los tropicos (~5,000 a ~10,000 km). Sobre el mar
Caribe, la estabilidad estatica es grande y la vorticidad absoluta cercana a cero cerca
de la cLLJ. Por ello, la longitud de la intrusion de la NASH en la region del Caribe
como una onda externa es menor al radio de deformacion de Rossby, i.e. L<<2T1 Lj.
Asi, la aceleracion de la CLLJ debe involucrar procesos en los cuales el campo de
masas se ajuste al campo de vientos.

Entonces se puede concluir que aunque es cierto que el campo de masas (NASH)
proporciona una componente importante a los vientos del este (alisios), el momento
que lleva a la formacion de la CLLJ proviene de otra fuente. El reto entonces es
explicar por qué la CLLJ se acelera solamente en escalas locales y qué es lo que

produce esa aceleracion.

2.5 CLLJ Y ONDAS DEL ESTE

La actividad de OE en el Caribe no parece solo provenir de ondas africanas, ya que a
menudo se estan formando ondas por inestabilidad barotropica en el Caribe
(Molinari, 1997).

Un andlisis de OE indica que la actividad disminuye conforme se aproximan al
Atlantico del oeste, y en el Caribe parecen ocurrir dos maximos de actividad (junio y
septiembre) (Salinas, 2006). Inoue et al. (2002), también encontraron que la
actividad de huracanes en el Caribe posee una bimodalidad similar.

Molinari el al. (1997) sugiere que la intensidad y estructura barotropicamente
inestable de la CLLJ puede ser importante en la actividad de transientes, pero la
interaccion transientes — flujo medio puede ser en cualquier direccion, por lo que es

importante investigar qué fuerza qué.
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2.6 INESTABILIDAD BAROTROPICA

Se presenta inestabilidad barotropica cuando la condicion Charney-Stern se cumple,
es decir, cuando el gradiente meridional de la vorticidad absoluta cambia de signo

(Kuo, 1949):
—t=p-—1=0 (2.4)

donde 77 es la vorticidad absoluta, S es el cambio meridional del pardmetro de
Coriolisy u es la velocidad zonal media.

De acuerdo a la hipotesis de Salinas (2006), basada en el trabajo de Charney et al.
(1962), puede haber conversion de energia tanto en ambientes barotrdpicos como
baroclinicos desde las OE hacia la CLLJ o al revés. Al revisar qué sucede en la region
del Caribe con el gradiente meridional de vorticidad absoluta se observa que

exactamente en la zona donde ocurre la CLLJ hay un cambio de signo (Fig. 2.9).

“Pow 1iow trow 1050 100W  95W 0N 8w BOW 75w oW 50w
[ [
2 1.5 = 1 15 2
Fig. 2.9 Vorticidad absoluta (s™) (x10™) julio — octubre (1968-1996).
Las lineas negras muestran donde hay cambio de signo.
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Bajo la condicion de inestabilidad barotropica es posible que las perturbaciones
interactuen con el flujo medio (CLLJ) intercambiando momento y energia. Salinas
(2006), mostr6 que la longitud y frecuencia de las ondas del este coincidian con los
modos que podian ser excitados barotrépicamente si el flujo del este no era
demasiado intenso. Para intensidades mayores de 15 m/s la condicion de
inestabilidad era menos propicia para la amplificacion de perturbaciones de tipo
ondas del este.

Para que tal condicidon ocurra, debe pensarse en una guia de onda a los 15°N. Sin
embargo, Cook (2004) mostré que se trata de dos guias de onda, una de las cuales
viaja a 17°N o 20°N. ;Cudl es la interaccion de estas ondas con la CLLJ?. Tal

planteamiento es, en gran medida, el tema de esta tesis.
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CAPITULO 3

METODOLOGIA

3.1 ANALISIS DE PERTURBACIONES

Para considerar la interaccion transientes — flujo medio, se asume que las variables
de campo pueden ser separadas en dos componentes: la del campo medio que varia
lentamente y la de perturbacion que varia rapido. Siguiendo el esquema introducido
por Reynolds, se pueden tomar variables de campo a y b, por ejemplo, con
promedios indicados por una barra y las componentes de perturbacidon por primas.
Asi, a=a+d y b=b+b.

Por definicion, los promedios de las componentes fluctuantes son cero; el producto
de la desviacion con un promedio también es cero cuando se aplica el promedio
temporal. Por lo que se tiene: (ﬁ) =a'b =0, donde se ha usado el hecho de que el
promedio de una variable es constante en el periodo que se le promedia.

El promedio del producto de las componentes fluctuantes (llamado término de
covarianza) no necesariamente es cero.

Estas reglas implican que el promedio del producto de dos variables sera:

ab=(a+a)(b+b)=ab+ab +a'b+d'b =ab+a’¥ (3.1)

yvaque a'=b'=0 yque ab =ab =0.
En el método de la perturbacidon todas las variables de campo se dividen en dos

partes: una parte del estado base, la cual se asume como independiente del tiempo; y
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una parte de perturbacion, la cual es una desviacion local del campo desde el estado

base.

Entonces, por ejemplo si # designa a la velocidad zonal promediada espacialmente

y temporalmente, entonces el campo de velocidad zonal completo es u(x,t) =u +u'(x,1).

En este caso, la aceleracion inercial #(0u/0x) se puede escribir:

w2 = () S (urnr) =u 2 (32)
Ox Ox Ox Ox

Las suposiciones basicas de la teoria de la perturbacién son que las variables del

estado basico deben satisfacer las ecuaciones que gobiernan el movimiento cuando

las perturbaciones van a cero, por lo que los campos de perturbacion deben ser

bastante pequefios. Los términos que involucran productos de perturbaciones se

puedan despreciar en las ecuaciones de movimiento. El Gltimo requisito se cumple

en el ejemplo anterior si

u'/ﬁ‘ << tal que:

—ou'
ui
Ox

I
, Ou

Ox

>> |y (3.3)

Si los términos que involucran productos de variables de perturbacion son
despreciados, las ecuaciones no lineales que gobiernan el movimiento se reduciran a
ecuaciones diferenciales lineales con variables de perturbacion, en las que las
variables del estado basico seran coeficientes especificos.

Como u' es la parte turbulenta del flujo y representa la desviacion de la velocidad
del viento total del valor promedio, se requiere una variable que pueda representar la
intensidad de la turbulencia.

La varianza (6°) es una medida estadistica de la dispersion de los datos alrededor del

valor promedio y se define como:

1 N-1 v ’ .
o’ = N Z (al. - a) donde N es el nimero total de puntos en la serie de datos.
-
l B 1
Si d'=a -a ,entonces O, = NZalfz 6 o .=a"
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Por lo tanto, el promedio del cuadrado de la parte turbulenta de una variable se

puede interpretar como su varianza. La desviacion estdndar (o) se relaciona con la
varianza mediante: s (2

g,=./o;, =la (3.4)
Si la desviacion estandar es grande entonces la parte turbulenta del flujo es grande.

Una de las variables mas importantes usada para estudiar la turbulencia es la energia
cinética de perturbacion (PKE, por sus siglas en inglés). La energia cinética total del
flujo es la suma de la energia cinética de los flujos promedio y de la perturbacion
(turbulencia).

Los valores de PKE pueden variar en forma importante por lo que a menudo se usa el

valor promedio de PKE que es mas representativo del flujo total.

PKE=é(u7+v7+W) (3.5)

La energia cinética de perturbacion se asocia con la actividad de transientes. Si las
anomalias usadas tienen frecuencia menor a 1/10 dia™”, se habla de transientes o

perturbaciones de alta frecuencia.

3.2 EL VECTOR EXTENDIDO E-P

Realizar un balance de momento para encontrar el origen de la CLLJ requiere usar
una expresion adecuada de las ecuaciones de movimiento. Una evaluacion directa de
la 2° Ley de Newton con datos de reanalisis para la atmdsfera resulta en grandes
errores y por tanto en residuales que con frecuencia se asocian con friccion.

En otras palabras, resolver la ecuacion de momento y obtener un balance de
momento no es cosa facil y se tiene que recurrir a otras herramientas de diagnostico
como el vector extendido de Eliassen-Palm (Hoskins, 1983; Trenberth, 1986), que

permite estimar la importancia de la interaccion flujo medio y transientes.
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Usando una aproximacion casi geostrofica sobre un plano [, se pueden analizar
ondas estacionarias de gran escala. En esta derivacion la geometria esférica no es
clave, pero de cualquier forma, se debe tomar como una indicacidn cualitativa de la
derivacion de la representacion de la dindmica.

Escogiendo como coordenada vertical: z =1In (p%), donde p es la presion y
po=1000 mb, las ecuaciones de momento, la 1* Ley de la termodinamica, la ecuacioén

de continuidad y de balance hidrostatico (Holton, 1979) son:

acb Dv 0P
= Tt fy+—— =F (3.6 y3.7)
A ox £ Dt Ju dy d
Lo +ws=t0 (3-8)
Ou av 1 0

— =0 (3.9)

o ay P, 0z Po
®. =RT (3.10)

donde D _0 =+ i.H,i

Dt ot Ox dy

Se toma R como la constante del gas, k=R/c,, F es la friccion, Q el calentamiento
diabatico, S=S(z) es la estabilidad estatica, @ es el geopotencial, T la temperatura;

-z

tanto la variacion de la densidad con la altura P, (Z) = p.e - como el pardmetro
de Coriolis f se toman como constantes en un plano [3.

Si tomamos la descomposicion  a = a+a , para todas las variables, donde la barra
superior significa el promedio temporal y la prima la parte turbulenta, tenemos que

las ecuaciones para el flujo medio temporal son (ver Apéndice A):

&—fv 0P _ iuz iW+F (3.11)
ox  ox dy
A 2y, (3.12)

ay Ox dy
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D® +7vS=kQ—iu'¢'z—iV'¢'z (3.13)
Ox 0y

0 -0 -0

=—+y—+v—

donde 2
Dt 0t Ox Oy

y (u,v, w) satisface la ecuacion de continuidad (3.9).
Si definimos la energia cinética de perturbacion K = % (LT'Z + \72) y ( como la
vorticidad relativa (vertical), las ecuaciones (3.11) y (3.12) pueden reescribirse como:

Du 0

Dt‘f""'ax(q)"'K):V’C""Fx (3.14)
Dv . 0 (. - _—
—+fu+r_—(®+K)=-u'¢ +F 3.15
thuay()ucy (3.15)
donde o
we=9 v+ 9 o) (3.16)
Ox dy 2
V¢ = al(v'2 —u'z)—au'v' (3.17)
Ox 2 dy
y se pueden formar los vectores:
1 2 7,2 77 V,cD,
E =WV -u’),-uv, = (3.18)
(sl
(v o)) o

aunque en esta tesis sOlo se trabajara con la parte horizontal del primer vector
(zonal) para analizar la aceleracion zonal del flujo (CLLJ), considerando un flujo
horizontal y no divergente. Ya que los gradientes térmicos en este caso no son
relevantes y el Gltimo término del vector E, (ec. 3.18) baroclinico se puede omitir, se

obtiene:
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E, = (; (v'2 - u'z), - u'v'j (3.20)

Las covarianzas v'> —u'> estan relacionadas con la anisotropia de las
perturbaciones, mientras que u'v' corresponde al flujo meridional de momento
zonal de perturbacion. La divergencia de E, es:

0|1 5\, 01 —1_—=

Dl];u e VIZ _uIZ + [_ulvl]:VIZI (321)

x| 2 dy
y refleja el flujo meridional de vorticidad relativa por perturbacion.
Para entender cada componente del vector E, se pueden considerar las correlaciones
entre las dos componentes fluctuantes del viento que se pueden escribir en notacion

tensorial como:

c=|__ |, (3.22)

el cual se puede escribir como la suma de un tensor diagonal y uno simétrico:
_(K oj [M N j_[K+M N ]
C= + = , (3.23)
0 K) \N -M N K-M
donde K = (uﬁ+v7)/2, M = (uﬁ—vﬁ)m y N=u"'. El primer tensor mide
la energia cinética debida a transientes. El segundo proporciona informacion acerca
de la forma de las perturbaciones y se le conoce como tensor de “anisotropia”. El
ultimo provee el flujo meridional de momento zonal por perturbacion.
El vector E, (ec. 3.20) se puede expresar por medio de los tensores como:
E.=(-M,-N).
Entonces el vector E, esta relacionado con el fluyjo meridional de momento zonal

(ec. 3.20), por lo que una region local donde E, converja estara caracterizada por el

forzamiento de vorticidad anticiclonica al norte de la region de convergencia y un
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forzamiento de vorticidad ciclonica al sur. Los signos son al revés para una region
de divergencia. El efecto neto es que la convergencia estd asociada con aceleracion
del este del flujo medio y la divergencia con aceleracion del oeste,

es decir, Du LLE, (3.24)

Dt

Ademas, la inclinacion del vector E, estd muy relacionada a la orientacion de las
perturbaciones. La direccion que hace el vector E, con el eje x es tan ' (N/M).
Esta direccion es muy similar a la que existe con la velocidad de grupo relativa al
flujo medio, por lo que la direccién hacia donde apunta el vector E, proporciona
informacion de la direccion de propagacion de la energia de las perturbaciones.
La derivacion del vector E, para la esfera ha sido hecha por Trenberth (1986),
llegando a una estructura como la aqui presentada. Los balances de momento para

los tropicos y subtropicos pueden realizarse usando la expresion (3.21).

3.3 DATOS Y METODOLOGIA

Para analizar las interacciones flujo medio — perturbacion se tiene que considerar
esencialmente la dindmica de los niveles troposféricos bajos. En tal dominio se
ubica la CLLJ y se pueden observar los efectos de la subsidencia sobre los IAS.

La CLLJ est4 centrada en 75°W y 15°N, entre los niveles de presion 950 mb — 850 mb.
La maxima amplitud (energia cinética) de las OE se encuentra entre 850 y 700 mb
(Cook, 2010). Por lo anterior, los analisis dindmicos sobre los IAS se realizan en los
niveles de presion 1000 mb, 925 mb, 850 mb y 700 mb (Fig. 3.1).

Ademds de estos niveles de presion individuales, se han tomado promedios
verticales de diversas variables usando: 1000 mb, 850 mb y 700 mb.

Los datos de viento se tomaron de la base de reanalisis de NCEP (National Center for
Environmental Prediction) (Kalnay et al. 1996), para patrones compuestos

mensuales, con resolucion de 2.5° x 2.5°. Las variables para el estudio incluyen
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Fig. 3.1 Corte vertical de viento zonal (m/s) de 12.5°N a 15°N.
Climatologia (junio — septiembre) 1968 — 1996.

ademas altura geopotencial, para analizar el campo de masas. Se calculan promedios
mensuales, asi como variables de alta frecuencia (3-10 dias) para caracterizar los

transientes.
Para las covarianzas mensuales y los promedios de alta frecuencia se tomo el

periodo 1968-1996.
Como se menciond antes en el desarrollo del vector E-P, se requiere de alguna

herramienta de diagnostico para averiguar como son las aceleraciones en el area de
estudio. Por lo que, se calculara tanto el vector E, para distintos niveles de presion,
principalmente para los meses de verano, como su cambio meridional y zonal.

También se analizardn tanto las partes geostrofica y ageostrofica del viento y su

relacion con el campo de masas.
Finalmente, se calcula la energia cinética de perturbacion y se analizan sus cambios

temporales.
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CAPITULO 4

RESULTADOS

4.1 RESULTADOS

La CLLJ presenta un maximo de intensidad zonal (cerca de 15m/s) en el mes de julio
alrededor de los 925 hPa. La aceleracion de la CLLJ inicia en mayo, con un maximo
en julio y un debilitamiento que lleva a un minimo en el mes de octubre.

En una primera aproximacion los alisios estan en balance geostrofico (Cook and
Vizy, 2010), en relacién con las circulaciones de escala planetaria como la Alta
Semipermanente del Atlantico Norte. Sin embargo, la CLLJ corresponde a una
aceleracion de los alisios en una region especifica (Mar Caribe). La aceleracion no
es uniforme a esa latitud, sugiriendo que el gradiente de geopotencial no se
intensifica localmente al intensificarse el valor de la alta. Sobre el Mar Caribe,
donde se forma la CLLJ, hay una diferencia entre el viento geostrofico y el viento
total, es decir, la componente ageostrofica de los vientos, adquiere relevancia solo
en el Mar Caribe.

A 925 hPa en la region de la CLLJ la diferencia en magnitud del viento es del orden de 2
a 3 m/s (10 a 20 % del valor medio) para los promedios mensuales de junio, julio y
agosto (Fig. 4.1). Esto contrasta con la relacion geostréfica del viento en la region de la
NASH, donde el campo de viento parece no estar en balance geostrofico con el campo de
masa. Principalmente por el efecto de la friccion, es sélo en el Caribe donde la

componente ageostrofica implica una aceleracion zonal que da origen a la CLLJ.
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Fig. 4.1 Vectores de viento (m/s) en 925 hPa y altura geopotencial (m)
para los meses de Junio, julio, agosto y septiembre (1979-2008).

La componente ageostrofica del viento (Fig. 4.2) sugiere que hay fuentes de momento
que dan origen a la CLLJ. Esta componente genera una circulacion ciclonica al sur de

la CLLJ que probablemente esté asociada a conveccion intensa en la costa Caribe de
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Nicaragua y sobre el Golfo de Panama. La generacion de esta componente ciclonica

podria explicar la existencia de un maximo de precipitacion observado en Nicaragua,

ya que segun lo sugerido por Amador (1998), el efecto orografico no es el principal

forzamiento de la conveccidn intensa, ya que ahi el terreno es plano.
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Fig. 4.2 Viento ageostrofico (m/s) a 925 hPa para: junio, julio,
agosto y septiembre (1979-2008).
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En la mayor parte de la banda tropical Atlantica (10°N — 17°N) la componente
ageostrofica es de norte a sur, y cambia su estructura en la region de la CLLJ,
mostrando que no es un efecto de friccion, sino que esta region esta desacoplada de
la NASH.

Al revisar la magnitud de la aceleracion geostrofica (Fig. 4.3 a)), se aprecia que
aunque de junio a julio hay una aceleracion significativa, ésta ocurre

principalmente sobre el océano Pacifico aledafio a Centroamérica, debida al flujo

18M
16M
14h
12N
10H

14H
12H
10N P . L
1200 110W 100 i ER 70W GO S0 ADW 300

Fig. 4.3 Diferencias de magnitud de viento geostrofico (m/s) a 925
hPa. Para: a) julio — junio, b) agosto — julio y c¢) septiembre — agosto
(1979-2008).
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acelerado por el Istmo de Papagayo. Pero en la region de la CLLJ no existe ningun
cambio en la aceleracion, lo que no concuerda con la hipotesis de la intensificacion
de la NASH. De julio a agosto, al igual que de agosto a septiembre, el viento
geostrofico se desacelera (figuras 4.3 b) y ¢)).

Un analisis de escala de la ecuacion de momento indica que la aceleracion del
viento medio mensual en un periodo de tiempo de un mes, tiene un orden de
magnitud comparable a la convergencia meridional del flujo de momento por
transientes (10° ms™). La divergencia meridional del flujo de momento zonal
induce una desaceleracion de los vientos alisios en 700 hPa y niveles inferiores
sobre el centro del Atlantico tropical y el Pacifico del este, alrededor de 15°N (Fig.
4.4). Sin embargo, al este del Mar Caribe, la convergencia meridional de momento
zonal induce una aceleracion de los vientos del este (region de entrada de la CLLJ),
mientras que en la region de salida de la CLLJ hay divergencia de momento del este,

que puede explicar la aceleracion del flujo medio.

f-rr"/ 0.5
|’Jf

1100 1004 a0l a0 ]
Fig. 4.4 Flujo meridional de momento zonal (m’s™) de transientes
de alta frecuencia (3-9 dias)” durante el mes de julio a 700 hPa.

El uso del vector extendido E-P aplicado al flujo zonal medio es un indicador
adecuado tanto de flujo de actividad de transientes como del forzamiento de
transientes del flujo medio zonal (Trenberth, 1986).

El vector E, en 700 hPa tiene dos efectos contrastantes sobre el Mar Caribe. Primero
de junio a julio, hay un flujo de momento del este que acelera a la CLLJ entre 15°N y

20°N, 70° - 75°W (Fig. 4.5 a) y b)), y s6lo en esas longitudes.
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Fig. 4.5 El vector E, (m?/s%) y su divergencia (x10°)(m/s”) sobre la region
tropical a 700 hPa durante a) junio, b) julio, ¢) agosto y d) septiembre.

Es asi que el Caribe central es la tnica regién en el Atlantico donde hay
convergencia de E, entre 10°N y 15°N y una tendencia a incrementar el flujo del
este. Frente a la costa Caribe de Centroamérica, hay una intensa divergencia de E, y

por lo tanto una tendencia a desacelerar a la CLLJ. El vector E, se vuelve mas zonal de

45



agosto a septiembre, indicando un debilitamiento del flujo meridional de momento zonal

por transientes, y por tanto un debilitamiento de la CLLJ.

En el mes de septiembre, la convergencia de momento zonal vuelve a crecer, pero

acelera un flujo medio debilitado por lo que la intensidad de la CLLJ es menor que en

julio y agosto.

Cuando se calcula el vector E, y su divergencia en niveles bajos (ejemplo 925 hPa,

1000 hPa) su magnitud es mucho menor. Por consecuencia, el forzamiento del flujo

medio ocurre principalmente alrededor del nivel de 700 hPa, donde las OE son mas

energéticas. El vector E, y su divergencia promediados verticalmente presentan el

mismo patrén que en el nivel de 700 hPa (Fig. 4.6), lo que muestra que el proceso de

intercambio de momento es mas importante a este nivel.
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La divergencia del vector E, corresponde también al flujo meridional de vorticidad

relativa, como se expresa en la ecuacion (3.21),

OE, :gx ;(vz—uz) +§y[—u'v']:v'z'

Sobre el Caribe, el segundo término de la ecuacion, :y[—u'v'] es el que domina
enla OIE, (Fig. 4.7)y por consecuencia v’{’< 0 alrededor de la CLLJ. Por tanto, v> 0

corresponde a flujo hacia el norte y {’< 0 conlleva un reforzamiento anticiclonico.
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Fig. 4.7 Cambio meridional del término —N, (x10°)(m/s?) i.e. 3/dy (—u’v’).
Promedio vertical de 1000, 850 y 700 hPa para a) junio, b) julio y c) agosto.
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El flujo de transientes hacia el norte de vorticidad anticiclonica lleva a una deflexion
en el flujo con una componente al noroeste. Al sur de la CLLJ se fuerza vorticidad
ciclonica, esta tendencia coincide con las circulaciones medias observadas alrededor
de la CLLJ.

Al norte de la CLLJ, el flujo se curva al noroeste por el forzamiento de transientes
(OE) y al mismo tiempo la guia de la onda del este que originalmente estd alrededor
de 17.5°N puede alcanzar latitudes mas altas a 20°N, sobre México.

Esta guia de onda lleva OE al centro de México e incluso mas al norte (Fuller and
Stensrud 2000, Méndez and Magafia 2010), y gracias a ello se producen lluvias
sobre la mayor parte del centro del pais, y se producen eventos extremos de
precipitacion.

Por lo que, el hecho de que exista un dipolo de convergencia (entrada de la CLLJ) y
divergencia (salida de la CLLJ) que se distingue principalmente en el nivel de 700
hPa, tiene un significado de forzamiento del flujo medio tanto en la entrada como en
la salida de la cLLJ. Debido a este forzamiento se espera movimiento anticiclonico
del flujo medio al norte de la zona de salida de la CLLJ y movimiento cicloénico del

flujo medio al sur de la zona de salida de la CLLJ (Fig. 4.8).

anticiclonico

divergencia E convergencia

anticiclonico

Fig. 4.8 Forzamiento del flujo medio por divergencia y convergencia del vector E.
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Debe existir por tanto un mecanismo que transporte el momento zonal del nivel de
700 mb a los 925 mb, donde la CLLJ es mas intensa.

La subsidencia sobre el Caribe conlleva un flujo medio vertical de momento zonal
hacia niveles bajos sobre el Caribe central. Tal fluyjo de momento s6lo ocurre de
junio a julio, ya que de agosto a septiembre se debilita y desaparece (Fig. 4.9), lo

que hace que no se alimente de momento zonal la CLLJ y ésta tienda a desaparecer.
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Fig. 4.9 Flujo medio vertical de momento zonal (m?*/s?) a lo largo
de 15°N durante: a) junio — julio y b) agosto — septiembre.

Sobre el Caribe oeste hay flujo medio vertical ascendente de momento zonal la
mayor parte del verano relacionado a la region de salida de la CLLJ donde la
conveccidn tropical es intensa. La subsidencia es intensa sobre el Mar Caribe, ¢
induce un flujo medio de momento del este que converge a 925 hPa produciendo
una aceleracion del orden de 10° ms™, comparable a la aceleracion de la CLLJ de

junio a julio. Estos andlisis muestran que los procesos responsables de la aceleracion
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y desaceleracion de la CLLJ involucran transientes de alta frecuencia (OE) y su
interaccion con el flujo medio, aprovechando la subsidencia sobre el Caribe.

La interaccién entre OE y CLLJ es de relevancia considerando su naturaleza
barotropicamente inestable. Cook y Vizy (2010) observaron que una CLLJ intensa
esta relacionada con anomalias negativas de precipitacion durante el verano sobre
la mayoria de la region de los 1AS. Magaiia et al (2003) encontrd que durante afios
El Nifio la CLLJ es andmalamente fuerte, produciendo afloramiento en la costa
Caribe del norte de Sudamérica. TSM frias y mayor cizalla vertical del viento
tiene como consecuencia menor actividad de ciclones tropicales sobre el Mar
Caribe (Gray, 1968).

La energia cinética de perturbacion (PKE) mensual durante los meses del verano
muestra que la CLLJ se va volviendo mas fuerte y al mismo tiempo aumenta la PKE
en la region de entrada de la CLLJ (de mayo a julio). Sin embargo, en agosto
mientras la CLLJ se debilita hay menos PKE al este del Caribe, ain cuando en
septiembre hay un méximo de PKE en la costa subtropical Africana que se relaciona
con mayor actividad de OE (figuras 4.10 y 4.11).

Las OE pueden servir como fuente de momento y energia del flujo medio,
particularmente durante julio, por lo que ya no llegan OE a los IAS con suficiente
energia para producir actividad convectiva, tanto ahi como en México.

El andlisis de PKE implica que la maxima energia cedida por transientes se alcanza en
el mes de julio, cuando la CLLJ también alcanza su maxima intensidad. Sin embargo,
no es claro todavia por qué con mayor PKE sobre el Atlantico, menos PKE se observa
en agosto sobre el Mar Caribe.

La disminuciéon de actividad de OE de julio a agosto puede estar relacionada con
disminucion en precipitacién y con la MSD, pero para asegurarlo se requiere un
analisis de estabilidad mas cuidadoso con una resolucion temporal mas fina.

En cualquier caso, es necesario examinar la conversion de energia cinética entre el
flujo medio y los transientes para determinar si mas PKE en la region del Caribe sirve

para intensificar a la CLLJ.
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CAPITULO S

CONCLUSIONES

5.1 CONCLUSIONES

La CLLJ constituye un elemento importante para la dinamica del clima en los 1AS y
en las regiones de México y Centroamérica. Sin embargo, el origen y la evolucion
temporal de la CLLJ no habian sido analizados adecuadamente, ya que la mayoria de
las teorias sefiala a la NASH como un mecanismo para mantener y acelerar o
desacelerar la CLLJ, sin ninguna explicacion sobre las causas de que la NASH varie en
escalas de tiempo intraestacionales. Esta hipotesis parece dinamicamente
inadecuada.

El anélisis del presente trabajo se ha centrado en el papel que tienen los transientes
manteniendo y forzando a la CLLJ. Sobre el Mar Caribe, donde el flujo a 700 hPa se
acelera por los transientes de alta frecuencia (OE), a través de convergencia
meridional de momento zonal. La entrada de momento es grande a 700 hPa ya que
las OE alcanzan su maxima amplitud en este nivel. La intensa subsidencia sobre el
Caribe crea un flujo descendente de momento zonal sobre el Caribe, excepto en las
cercanias de la costa de Centroamérica, donde hay un movimiento ascendente
intenso debido a la conveccidn tropical profunda que ahi existe. Dicha conveccion
podria ser el resultado de la componente ageostrdfica del viento.

El efecto de los transientes de alta frecuencia sobre la CLLJ también tiene como
resultado un forzamiento de una circulacion anticiclonica al norte de la CLLJ y una

circulacion ciclonica al sur de ésta. La desviacion hacia el noroeste de una de las
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guias de OE resulta en una mayor cantidad de OE que alcanzan México. La
circulacion ciclonica en niveles bajos que se forma al sur de la CLLJ mantiene la
conveccion tropical intensa sobre el Golfo de Panama.

El periodo de maxima intensidad de la CLLJ coincide con el minimo relativo en la
actividad convectiva sobre la region MSD, con un maximo de PKE en el Caribe y en
la mayoria de los IAS. Varios analisis de correlacion (Cook and Vizy, 2010) indican
que un flujo zonal intenso sobre el Caribe debilita la conveccion tropical. Sin
embargo, no estd claro si hay una disminucién real en la actividad de OE (Méndez
and Magafia, 2010) o que las OE se estén volviendo menos energéticas y, a través de
una conversion de energia barotropica, se intensifique a la CLLJ.

El mecanismo que relaciona la intensidad de la CLLJ y la conveccion sobre los IAS es
un elemento importante que no se ha tratado adecuadamente en los experimentos
sobre cambio climatico (Rausher et al 2008).

Tendencias en las circulaciones tropicales en la segunda mitad del siglo XX indican
que los vientos del este se han debilitado, lo cual puede favorecer mas precipitacion
sobre los IAS (Méndez and Magafia, 2010) y sobre Mesoamérica, contrario a la
mayoria de las proyecciones de cambio climatico. Pero tal combinacion de
elementos dinamicos requiere de un analisis adecuado de la interaccion de los
transientes (OE) y flujo medio, ademas de la capacidad para simular estas
interacciones con los modelos del clima. Esta interaccion parece ser una fuente
adicional de incertidumbre en los prondsticos climaticos estacionales. Por lo que el
estudio de estos aspectos representa una oportunidad para explorar més a fondo el
papel de los transientes en la dinamica del clima de las Américas tropicales.

Aunque es claro que la interaccion de transientes (OE) y flujo medio (CLLJ) es muy
importante para entender la dinamica del clima en la region, quedan varias preguntas
que aun no han sido explicadas totalmente y que representan material para seguir

investigando en un estudio de doctorado.
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5.2 TRABAJO FUTURO

En base a lo anterior, se presentan algunas ideas en las que se quiere seguir
estudiando e investigando.

Mientras la CLLJ se acelera, las perturbaciones (OE) adquieren mucho momento del
oeste. Sin embargo, cuando la CLLJ se desacelera las OE dejan de tomar momento del
oeste en la cantidad que lo estaban haciendo. ;Cual es el mecanismo que lleva a las
OE a tomar momento en un periodo y después dejar de tomarlo?.

Se desea también estudiar a fondo la conversion barotropica de energia desde el
flujo medio (CLLJ) hacia los transientes (OE) y viceversa para distintos niveles de
presion.

(Cuantas perturbaciones se forman a partir de la CLLJ?, principalmente en la salida y
al sur de ésta. ;Qué relacion existe con las ondas que parecen nacer en el Caribe y su
relacion con la formacion de perturbaciones que después se podran convertir en
depresiones tropicales?.

Un elemento adicional tiene que ver con la secuencia temporal en la que el flujo se
acelera, la PKE aumenta y disminuye, ocurre la MSD y se intensifica la conveccidon
tropical en la costa Caribe de Centroamérica.

Sin duda, un analisis tedrico de la estabilidad en una corriente de chorro del este
resulta fundamental para avanzar en nuestro entendimiento de la dindmica del clima

en el Caribe.
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APENDICE A

DESARROLLO DE LAS ECUACIONES DE MOMENTO PROMEDIO

Como se vio en el capitulo 3, siguiendo el esquema introducido por Reynolds se

toma que para cualquier variable del campo a, por ejemplo, le corresponde un

promedio indicado por una barra y la componente de fluctuacion por una prima,

entonces podemos escribir: a = a+a'

Por definicidn, los promedios de las componentes fluctuantes son cero; el producto

de la desviacién con un promedio también es cero cuando se aplica el promedio

temporal. Por lo que se tiene: (ﬁ) =a'b =0, donde se ha usado el hecho de que el

promedio de una variable es constante en el periodo que se le promedia.

El promedio del producto de las componentes fluctuantes (llamado término de

covarianza) no necesariamente es cero.

Estas reglas implican que el promedio del producto de dos variables sera:
ab=(a+a)(b+b)=ab+ab +a'b+d'b =ab+d¥ (A1)

yvaque a'=b'=0yque ab =ab =0.

Como se ha explicado, en el método de la perturbacidn todas las variables de campo

se dividen en dos partes: una parte del estado base, la cual se asume como

independiente del tiempo y la longitud; y una parte de perturbacion, la cual es una

desviacion local del campo desde el estado base.

En este caso, la aceleracion inercial u(0u/0x) se puede escribir:
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au (ﬁ+ )6

ou' ,0u’
us P (w+u)=u"" +u (A2)

ox Ox

Las suposiciones basicas de la teoria de la perturbacion son que las variables del
estado basico deben satisfacer las ecuaciones que gobiernan el movimiento cuando
las perturbaciones son llevadas a cero, y ademas los campos de perturbacion deben
ser bastante pequefios para que todos los términos que involucren productos de
perturbaciones se puedan despreciar en las ecuaciones de movimiento. El ultimo
requisito seria cumplido en el ejemplo anterior si ‘u'/ ﬁ‘ <<1 tal que:

—O0u' ou’

il
Ox Ox

>> ' (A3)

Partiendo de las condiciones antes citadas se puede deducir la ecuacion de momento

zonal: o 0 0 ., —
———=fv+ =——u"—-—uVv'+F A4
/v o ox dy * A4)
Se puede iniciar con la ecuacién de momento zonal en coordenadas cartesianas que
se puede expresar como:
P P Du_ 7+ v+ F (A.5)
Dt Ox

Y de la ecuacion de continuidad bajo la aproximacion de Boussinesq se tiene:

ou av Gw

-0
o dy oz (A-6)

Por lo que se puede escribir:

Du au au ou au (au ov awj

Dt at ax dy 02 Ox ay 0z

Du _ 0u Ou au dv ( au awj
+2u——+|v_—+u_— |+ o (A.7)

Dt ot Ox ay dy 0z oz

Aplicando las reglas de diferenciacién podemos escribir:

2
&:al+au +6uv+6uw (AS)
Dt 0t O0x dy Oz
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Utilizando la descomposicion de Reynolds para las velocidades zonal, meridional y vertical, tenemos que la ecuacion (A.8)

se puede escribir:

e R e 0 +aay(u Yo+ )+ 2 e Yows w) (A.9)
Du_0- 0 0 0,0 - 0 0

= —u+_—u+_uut 2w+ uu'+ uvE '+ uv+ uV A uwr ' + u'w e —u'w (A.10)
Dt o ot Ox Ox Ox oy dy dy dy 0z 0z 0z 0z

al apllcar el promedio se tiene :

DT¢ %/ 0/ o/, 0/, 0/ /
— +—uu+ 2u +— u+—uv+ uy + uv+—uv +—uw+ uw' + uw+—u
Dt dy y v

Du 6— 0 —— 0, 0 -
—uu+—uu +—uv+—uv + uw+_—uw (A.11)
Dt at Ox Ox dy dy 0z 0z
— _—O0u  —Ou 0 - _—0v —0u 0 — _ 0w —0u , _
pero —uu=u—+tu—, —uv=u—+v—, —uw=u—+w—, sustituyendo se tiene:
Ox Ox  Ox dy dy Oy 0z 0z 0z
Du_0- —0u —-O0u 0, —0v —0u_ 00— —0w —0u 0
el utu—tfu—+—uuru—+v—+—uvVtu—+w—+— (A.12)
Dt at Ox Ox Ox dy dy Oy 0z 0z 0z
Du _(Qu, Ouy Ou 0w 0 s Oy O [ O 00 2 (A.13)
Dt ot ox dy 0z ) Ox dy 0z )y 0z
Du D;l 0 (—+\, 0O (. 0 [+ Du 0 (), 0 (. 0 ("
e + +— = =2+ = + +—
= o0 oo o) ay(’”) - W) =, ax(” ) ay('”) oz ) (A-14)
donde es claro que £=2+7i+vi+wi

Dt 0t ox Oy 0z
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En la ecuacion A.14 se puede despreciar el tltimo término tomando que el cambio

vertical del flujo vertical de momento zonal es pequeio, por lo que en este caso:

Du_Du 0 (33, 0 (s
Dt—DtJfax(“ )+ay(”v) (A.15)

Por otro lado, aplicando el promedio a la ecuacion A.5 se obtiene:

Du_ 00 .- ——
—_ +fV+F, (A.16)
Dt Ox / "
por lo que igualando,
B& a 12 a T_ 1 - 55
e T =——"+ fv+F_, A.17
Dt Ox (u ) oy (u Y ) 0x Sy ( )

y reordenando se obtiene la ecuacién A.4, que es lo que se queria obtener:

+F.

rx

U ——fv+t—=——u

- —uv
Dt ) Ox y

De forma andloga, se obtienen las ecuaciones de momento promedio: meridional y

vertical.
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