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Resumen

El vapor de agua es uno de los gases de efecto invernadero más importantes en la

atmósfera, pues ejerce un forzamiento radiativo en gran medida, además de que se

encuentra involucrado en una amplia variedad de fenómenos meteorológicos. En la

estratosfera baja, el vapor de agua se encuentra en bajas concentraciones y exhibe va-

riabilidad en diferentes escalas espacio-temporales que pueden estar determinadas por

diferentes procesos. En el presente trabajo se estudia la relación estad́ıstica que guarda

el vapor de agua en la estratosfera baja (100 hPa) con diferentes modos climáticos y al-

gunos fenómenos de convección. Para ello, se hace uso de un modelo de regresión lineal

múltiple en el que se utilizan los mejores datos de re-análisis posibles al compararlos

con las observaciones satelitales disponibles. Los resultados revelan que sin duda, el

principal mecanismo que determina la cantidad de vapor de agua a lo largo de la capa

de la tropopausa tropical es la variabilidad de la temperatura en ese nivel, pero actúa

en sintońıa con los modos climáticos. En el caso de ENSO, tanto los eventos Modoki

como los clásicos, sobre la región de convección activa se presenta una deshidratación

importante. La QBO muestra una señal de humedecimiento consistente a lo largo del

cinturón tropical, sin embargo en valores netos es menor en comparación con ENSO.

Los monzones por otra parte, muestran principalmente señales de deshidratación so-

bre las regiones activas; a excepción del monzón del Paćıfico noroeste. La convección

de los ciclones tropicales muestra regiones de humedecimiento de la estratosfera baja

sobre las regiones de actividad en la estación respectiva.
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ésta gran hazaña que he logrado a tu lado. Junto con ella agradezco a mi segunda

familia: Tere, Aurelio y Diego, siempre los llevaré en mi corazón, agradeciendo todo
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especial grupo de académicos que han aportado tanto a este trabajo: Dr. Francisco

Estrada, Dra. Cristina Peña, Dr. Pedro Ribera y Dr. Arturo Quintanar. Además

de contar con el apoyo del proyecto PAPIIT IN116120 ’Caracterización climática y
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3.5. Climatoloǵıa 2005-2015 del vapor de agua en 100 hPa del reanálisis
MERRA (arriba), MLS (centro) y ERA-i (abajo), para los meses de
primavera (AMJ) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 36

3.6. Climatoloǵıa 2005-2015 del vapor de agua en 100 hPa del reanálisis
MERRA (arriba), MLS (centro) y ERA-i (abajo), para los meses de
verano (JAS) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 38

vi



vii
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3.8. Climatoloǵıa 2005-2015 del vapor de agua en 100 hPa del reanálisis
MERRA (arriba), MLS (centro) y ERA-i (abajo), para los meses de
invierno (EFM) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 40

3.9. Coeficientes estimados de la regresión univariable con el ı́ndice T100 du-
rante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos
indican las regiones de significancia estad́ıstica. . . . . . . . . . . . . . . 42

3.10. Coeficientes de determinación de la regresión univariable con el ı́ndice
T100 durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. . . . . 44

3.11. Coeficientes estimados de la regresión univariable con el ı́ndice MEI du-
rante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos
indican las regiones de significancia estad́ıstica. . . . . . . . . . . . . . . 46

3.12. Coeficientes de determinación de la regresión univariable con el ı́ndice
MEI durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. . . . . 48

3.13. Coeficientes estimados de la regresión univariable con el ı́ndice EMI du-
rante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos
indican las regiones de significancia estad́ıstica. . . . . . . . . . . . . . . 50

3.14. Coeficientes de determinación de la regresión univariable con el ı́ndice
EMI durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. . . . . 51

3.15. Coeficientes estimados de la regresión univariable con el ı́ndice QBO
durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los con-
tornos indican las regiones de significancia estad́ıstica. . . . . . . . . . . 53

3.16. Coeficientes de determinación de la regresión univariable con el ı́ndice
QBO durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. . . . 54

3.17. Coeficientes estimados de la regresión univariable con el ı́ndice ACE du-
rante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos
indican las regiones de significancia estad́ıstica . . . . . . . . . . . . . . 56

3.18. Coeficientes de determinación de la regresión univariable con el ı́ndice
ACE durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. . . . . 58

3.19. Coeficientes estimados de la regresión univariable con el ı́ndice del
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EMI Índice ENSO Modoki

ENSO El Niño - oscilación del sur

ERA-I Reanálisis ERA-Interim del ECMWF

EOS Sistema de observación de la Tierra

GEOS5 El modelo Goddard del sistema de observación de la Tierra, versión 5

GMAO Oficina de Asimilación y Modelado Global

JB Prueba Jaruqe-Bera
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Caṕıtulo 1

Introducción

A continuación, se describirán algunos aspectos teóricos de la estratosfera y sus com-

ponentes que son relevantes para este proyecto. Seguidamente se expondrán los an-

tecedentes del trabajo y los objetivos del mismo. Seguido a esto, en el caṕıtulo 2 se

explicarán detalladamente los métodos de análisis, aśı como los datos a utilizar y el

tratamiento de los mismos. Posteriormente en el caṕıtulo 3 se detallarán los resulta-

dos obtenidos, aśı como el contraste entre ellos, para finalizar en el caṕıtulo 4 con un

resumen y las conclusiones de este trabajo que busca explicar cuantitativamente el

cambio en la concentración del vapor de agua en la estratosfera baja respecto a los

factores climáticos más importantes en la región.

1.1. Caracteŕısticas de la estratosfera

La estratosfera es el nivel de la atmósfera que comienza entre los 10 y 15 km aproxima-

damente, en ella se encuentra contenido cerca del 90% del ozono atmosférico y gracias

a la absorción de radiación ultravioleta por parte del ozono es que la temperatura en

la estratosfera va aumentando conforme la altitud también lo hace (Figura 1.1).
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Esta capa de la atmósfera se considera una región estable y con movimientos verticales

débiles o lentos, sin embargo, tiene caracteŕısticas dinámicas importantes: principal-

mente la propagación ascendente de ondas atmosféricas, además de la expansión/com-

presión de parcelas al desplazarse verticalmente.

Figura 1.1: Perfil térmico vertical de la atmósfera. (Noël, 2012)

Las principales ondas presentes en el movimiento estratosférico son las ondas de

Rossby, las cuales son ondas planetarias cuasi-estacionarias que surgen gracias a la ro-

tación planetaria. Su propagación vertical sólo puede ocurrir en la presencia de vientos

del oeste y conforme se van propagando en la altura es posible que las ondas experi-

menten un rompimiento cuando la vorticidad potencial ya no se vea conservada. Esto

ocasiona que la actividad de las ondas de Rossby se propague hacia arriba y hacia

el ecuador, y el rompimiento ocurre en la cercańıa de la ĺınea ecuatorial. Además de

estas ondas, existen ondas de Kelvin y de gravedad que se propagan verticalmente en

la estratosfera ecuatorial.



3

La circulación estratosférica es caracteŕısticamente zonal y durante los meses de in-

vierno de cada hemisferio los vientos del oeste son más intensos. En las latitudes

polares, la circulación de los vientos es ciclónica y cerrada, formando un vórtice. De

la intensidad del vórtice dependerá también la de los vientos, aśı como las bajas tem-

peraturas en la región. Al calentarse con el paso de las estaciones del año, los vientos

van debilitándose y cambiando de dirección. La conformación de los vientos condi-

ciona la propagación de ondas de Rossby hacia la estratosfera; solo aquellas con una

gran longitud de onda son capaces de propagarse en la estratosfera durante invierno

en el hemisferio correspondiente cuando los vientos son predominantemente del oeste

(Charney and Drazin, 1961).

En cuanto a los movimientos verticales adiabáticos en la estratosfera, estos se deben

a una circulación que transporta masa conocida como circulación Brewer-Dobson (Fi-

gura 1.2). Esta circulación, que está forzada por la disipación de ondas, consta de dos

ramas; la rama somera en la baja estratosfera con ascensos en el trópico y descen-

sos en latitudes medias y la rama profunda con ascensos en el trópico hasta la alta

estratosfera y descenso en latitudes altas.

Debido a esto, la respuesta de la troposfera a la estratosfera dependenderá de la

variabilidad en la baja estratosfera, aśı como de la interacción entre los eddies y el

flujo medio en la troposfera (Gerber et al., 2010).

1.2. Vapor de agua en la estratosfera

El vapor de agua es uno de los gases traza más interesantes dentro de la atmósfera, se

concentra principalmente en la troposfera formando parte de gran número de fenóme-

nos meteorológicos, además de tener un gran impacto sobre el balance térmico de la

atmósfera. La retroalimentación del vapor de agua es de las más importantes para el

sistema climático. Sin embargo, en la región de la troposfera alta y estratosfera baja
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Figura 1.2: Esquema transversal de ambas ramas de la circulación de Brewer-
Dobson (Schoeberl and Hartmann, 1991).

esta retroalimentación no es del todo conocida, pues las variaciones de la concentra-

ción del vapor de agua no son del todo claras. Se ha estimado que esta poco conocida

variación del vapor de agua contribuye significativamente al cambio climático global

a través de la modificación del balance radiativo e influenciando procesos qúımicos.

Particularmente en el agotamiento del ozono, por lo cual, el incremento o decremento

de la concentración del vapor de agua en la estratosfera podŕıa acelerar o frenar el

calentamiento global (Solomon et al., 2010).

La cantidad de vapor de agua que ingresa a la estratosfera es regulada por las fŕıas

temperaturas que se llegan a encontrar las masas de aire al ascender a través de la ca-

pa de la tropopausa tropical. Este simple mecanismo explica que a medida que el aire

asciende lentamente a través de la región fŕıa de la tropopausa, ocurre la deshidrata-

ción cuando las nubes son formadas y el vapor de agua se deposita en las part́ıculas de

hielo que subsecuentemente precipitan (Avery et al., 2017). De este modo, la humedad

del aire que entra a la estratosfera en los trópicos es controlada por las temperaturas



5

más fŕıas que encuentran las parcelas de aire en su ascenso, como se observa en la Fi-

gura 1.3. Las observaciones satelitales indican que el vapor de agua en la estratosfera

baja se caracteriza por un valor máximo durante el verano del hemisferio norte en las

regiones de los monzones de Asia y Norte América (Randel et al., 2015).

Figura 1.3: Climatoloǵıa mensual del promedio de vapor de agua en 100 hPa desde
mayo (a) hasta agosto (d) derivados de las mediciones del Microwave Limb Sounder

2005-2013 (Randel et al., 2015).

Los valores máximos de la climatoloǵıa de verano pueden influenciar en gran parte al

hemisferio norte a través del transporte de gran escala y contribuir a la fase húmeda

del ciclo anual del vapor de agua estratosférico global; cabe destacar que los valores

máximos se localizan sobre las regiones de convección profunda que se encuentran

dentro de las circulaciones anticiclónicas que caracterizan a los monzones. Mientras

que el comportamiento climatológico de los valores máximos de vapor de agua en la

estratosfera baja es conocido, los procesos que mantienen y controlan este comporta-

miento no lo son (Figura 1.4). En rasgos generales, existe una amplia gama de procesos

tanto troposféricos como estatosféricos dentro de la capa de la tropopausa tropical,

que podŕıan estar complementándose para determinar la cantidad de vapor de agua

in situ; estos abarcan aspectos de circulación, temperatura, gases traza, nubosidad

y termodinámica. En particular, la influencia relativa de la convección profunda que

logre llegar a la capa tropical de la tropopausa sobre la circulación a gran escala, aśı
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como la variación influenciada por distintos modos climáticos podŕıan tener una gran

importancia. Además, existe una v́ıa de transformaciones qúımicas del metano en la

estratosfera que como resultado final se obtiene vapor de agua, sin embargo, para los

efectos de la estratosfera baja esta v́ıa puede considerarse despreciable.

Figura 1.4: Procesos atmosféricos que tienen lugar en la capa tropical de la tro-
popausa (Fueglistaler, 2009).

A continuación se describen las implicaciones de los principales moduladores de la

cantidad de vapor de agua conocidos en la estratosfera baja.
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1.2.1. Temperatura de la tropopausa tropical

El transporte del contenido de vapor de agua a través de la región de la tropopausa

ocurre mediante el ascenso de masas de aire en los trópicos que en su camino se

ven afectadas por las fŕıas temperaturas, hasta llegar al denominado punto fŕıo en

donde el gradiente térmico vertical logra su punto de inflexión siendo ahora positivo

en la estratosfera. Las variaciones espaciales y estacionales en la temperatura de la

capa de la tropopausa tropical están asociadas con la distribución de la convección

y el movimiento vertical de gran escala. El vapor de agua estratosférico se encuentra

acoplado a la variabilidad de la temperatura del punto fŕıo de la tropopausa tropical

en escala estacional y anual (Figura 1.5). El control que ejerce esta variabilidad sobre

el vapor de agua estratosférico es evidente en sus variaciones temporales; existe un

importante ciclo anual en el promedio tropical de la temperatura de la tropopausa aśı

como se exhibe en el caso del vapor de agua estratosférico, a pesar de que presenta

buena correlación para periodos de varios años, la variabilidad en la escala interanual

a largo plazo no es tan clara. Podŕıa bien esto surgir debido a El Niño/Oscilación

del Sur, grandes erupciones volcánicas y perturbaciones debidas a la oscilación cuasi-

bienal. Los datos observacionales de las variaciones históricas de la temperatura de la

capa de la tropopausa tropical tienen mucha incertidumbre. A pesar de que la mayoŕıa

de los modelos climáticos qúımicos proyectan un aumento y calentamiento del punto

fŕıo de la tropopausa, por lo tanto un incremento del vapor de agua estratosférico

en respuesta al cambio climático, las estimaciones observacionales disponibles de la

tendencia de la temperatura de punto fŕıo muestran un enfriamiento.

1.2.2. QBO

La principal oscilación que ocurre en la circulación de la estratosfera tropical es la

llamada oscilación cuasi-bienal (QBO, por sus siglas en inglés), consiste en una al-

ternancia de la dirección del viento zonal de oeste a este con una amplitud regular y
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Figura 1.5: Variabilidad interanual del vapor de agua estratosférico de observacio-
nes de 83 hPa comparado con la variación interanual de la temperatura del punto
fŕıo tropical. Las lineas negras son datos obtenidos de radiosondeos y la ĺınea ro-
ja son datos satelitales obtenidos mediante radio ocultación (Randel and Jensen,

2013).

duración cercana a dos años (Reed et al., 1961). Las ondas ecuatoriales, al disiparse

modulan el flujo básico en la estratosfera tropical, por lo cual son las responsables

de la existencia de esta oscilación. La influencia de la QBO sobre la temperatura es

mayor en los niveles por encima de los 100 hPa, sin embargo una parte significativa

penetra hacia la tropopausa, haciendo variar entonces la temperatura de la capa de

la tropopausa y finalmente el valor del vapor de agua entrante neto. Existen estudios
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donde se estima que estos efectos llegan a producir anomaĺıas de hasta 1 ppm (Fue-

glistaler and Haynes, 2005; Hurst et al., 2017; Diallo et al., 2018). Sin embargo, esta

influencia tiene una fuerte irregularidad que consiste en la propagación descendente

asociada con la fase de la oscilación, pues en ocasiones no se ve en posibilidad de al-

canzar la tropopausa. En resumen, el cizallamiento este de la oscilación, al alcanzar la

tropopausa, se asocia con intensas surgencias tropicales y temperaturas del punto fŕıo

anómalamente bajas, traduciendonse en anomaĺıas de poca cantidad de vapor de agua

estratosférico. Contrariamente en el caso de la cizalla oeste, que reduce el movimiento

vertical ascendente y con temperaturas anómalamente altas, permitiendo finalmente

el aumento del vapor de agua estratosférico.

1.2.3. ENSO

Otro modo climático que afecta la variabilidad en la tropopausa a escala global es El

Niño/Oscilación del Sur (ENSO, por sus siglas en inglés). Es un fenómeno acoplado

océano-atmósfera cubriendo la región del Paćıfico ecuatorial con drásticos cambios en

la temperatura superficial del mar, teniendo impactos en el clima y tiempo meteo-

rológico global (Bjerknes, 1969). Este fenómeno se alterna entre condiciones anóma-

lamente cálidas (Niño) y anómalamente fŕıas (Niña), en intervalos de 2 a 8 años sobre

el océano Paćıfico ecuatorial oriental. Además del fenómeno ENSO canónico, más re-

cientemente se ha obseravdo una variante dónde el patrón convencional experimenta

un cambio en la frecuencia, amplitud y localización de las anomaĺıas, denominado

Niño Modoki, el cual tiende a originarse y desarrollarse en el Paćıfico central tropical

(Fu et al., 1986). Se ha mostrado anteriormente que el vapor de agua estratosférico

es controlado en gran medida por las temperaturas del punto fŕıo sobre la región del

Paćıfico tropical este, que es donde ENSO tiene su principal actividad en la troposfera.

En diversos estudios (Calvo et al., 2010; Avery et al., 2017; Diallo et al., 2018), los

eventos de El Niño se asocian con temperaturas anómalamente fŕıas en la estratosfera

tropical, finalmente ocasionando menor cantidad del vapor de agua en dicha altura,



10

teniendo la señal opuesta en los eventos La Niña. Sin embargo, en estudios análogos se

ha notado que dicha señal no es necesariamente inversa, solo más débil. Finalmente se

ha determinado que la relación de ENSO respecto a la variabilidad del vapor de agua

estratosférico es no lineal, con la posibilidad de eliminar la no linealidad al considerar

los eventos de tipo Modoki (Xie et al., 2014).

1.2.4. Convección tropical

El camino principal por el cual el aire rico en vapor de agua entra a la tropopausa

tropical es con la convección profunda y el transporte vertical de la circulación at-

mosférica que varia regional y estacionalmente. A pesar de que la eyección convectiva

ocurre principalmente debajo de la tropopausa tropical, los eventos más intensos pue-

den inclusive superar la tropopausa. Es dif́ıcil tener alguna manera de cuantificar, la

actividad convectiva tropical general, debido a la falta de datos. Sin embargo podemos

aproximarlo con diferentes fenómenos como lo son los monzones de verano y los ciclo-

nes tropicales. Por ejemplo, debido a que el aire aislado dentro del anticiclón en altura

asociado a lo sistemas monzónicos se encuentra unido al flujo saliente de la convección

profunda, este aire contiene caracteŕısticas diferentes, entre ellas, grandes cantidades

de vapor de agua. En cuanto a los ciclones tropicales, en las ocasiones cuando son muy

intensos, la circulación vertical puede lograr transportar el aire troposférico hacia la

tropopausa.

1.3. Antecedentes

A continuación se describen los puntos importantes de trabajos anteriormente reali-

zados que abarcan el tema que esta tesis plantea, con la intención de establecer un

seguimiento de los hechos hasta ahora demostrados.
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El primer modo climático en ser analizado a fondo respecto a su modulación de la

variabilidad temporal del vapor de agua en la estratosfera tropical fue la QBO de la

cual se notaron dos efectos principales: uno es el desplazamiento vertical de los perfiles

de vapor de agua asociado con las anomaĺıas de circulación meridional de la oscilación,

el otro es la variación de la concentración del vapor de agua estratosférico asociado

con la variación de la temperatura de la tropopausa debida a la QBO. Además de

que las anomaĺıas de la concentración creadas por la QBO en la tropopausa tropical

se propagan ascendentemente debido a la circulación Brewer-Dobson (Fujiwara et al.,

2010).

Por otra parte, el cambio de la temperatura en la estratosfera baja tropical tiene una

tendencia de enfriarse fuertemente sobre la región de la piscina de agua caliente en el

Indo-paćıfico, mientras que en el Paćıfico oeste y central el enfriamiento es más ligero.

Se ha demostrado que la tendencia de la temperatura superficial del mar (SST, por

sus siglas en inglés) influye sobre la asimetŕıa zonal de la tendencia de la temperatura

tropical de la estratosfera baja. El incremento de la SST en el océano Indico y en la

región de la piscina de agua caliente conlleva a un calentamiento húmedo intenso en

la troposfera alta, a su vez provocando una respuesta similar a la del modelo de Gill

(Gill, 1980) que se extiende en la baja estratosfera. La circulación anómala provoca

una estructura zonal en el vapor de agua cerca de la tropopausa y, posteriormente,

menos vapor de agua entrante hacia la estratosfera (Garfinkel et al., 2013).

Por otra parte, el calentamiento de la estratosfera baja tropical tiene una tendencia

de enfriarse fuertemente sobre la región de la piscina de agua caliente en el Indo-

paćıfico, mientras que en el Paćıfico oeste y central el enfriamiento es más ligero. Se

ha demostrado que la tendencia de la temperatura superficial del mar (SST, por sus

siglas en inglés) influye sobre la asimetŕıa zonal de la tendencia de la temperatura

tropical de la estratosfera baja. El incremento de la SST en el océano Índico y en la

región de la piscina de agua caliente conlleva a un calentamiento húmedo intenso en

la troposfera alta, a su vez provocando una respuesta similar a la del modelo de Gill



12

(Gill, 1980) que se extiende en la baja estratosfera. Esto modelo simplemente busca

describir como la circulación atmosférica tropical responde a una fuente de calor dada

en una superficie del planeta. La circulación anómala provoca una estructura zonal

en el vapor de agua cerca de la tropopausa y, posteriormente, menos vapor de agua

entrante hacia la estratosfera (Garfinkel et al., 2013).

Otro modo climático ampliamente estudiado es ENSO. Durante La Niña la estratosfera

baja sobre la región de ENSO es 4 K más cálida y 4 K más fŕıa durante El Niño

si es comparado con un promedio de 35 años. Estas anomaĺıas son provocadas por

anomaĺıas opuestas en la troposfera con SST’s más cálidas/fŕıas durante El Niño/La

Niña (Konopka et al., 2016).

También se ha mostrado que el enfriamiento (calentamiento) en la estratosfera baja

es una respuesta dinámica, principalmente debida a un aumento (decremento) del

rompimiento de ondas de gravedad que a su vez es consecuencia de la intensificación

(debilitamiento) de la corriente en chorro subtropical durante El Niño (La Niña). De

cualquier modo, los detalles de este acoplamiento aún no es claro del todo (Calvo

et al., 2010).

Sin embargo, el impacto de ENSO en la temperatura y vapor de agua dentro de la

baja estratosfera no tiene un comportamiento lineal en la primavera boreal, pues los

episodios El Niño moderados resultan en un enfriamiento en la región, mientras que

los eventos intensos llevan a un calentamiento. Esta no-linealidad parece surgir de

la respuesta del Indo-Paćıfico oeste hacia El Niño: eventos intensos conllevan a un

calentamiento troposférico que se extiende hasta la tropopausa tropical y arriba de

la misma en la región del punto fŕıo, permitiendo mayor cantidad de vapor de agua

que ingrese en la estratosfera (Garfinkel et al., 2018). El efecto neto de los episodios

intensos de El Niño y La Niña consiste en el intenso humedecimiento estratosférico en

la primavera y verano boreales.

Un aumento de la temperatura en 100 hPa sobre el Paćıfico central se asocia espe-

cialmente con un evento enfriamiento de la SST en la misma región, la cual exhibe
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una importante similitud con el patrón de un episodio ENSO en el Paćıfico central

(Modoki). A diferencia de los eventos ENSO clásicos, los cuales favorecen un par de

anomaĺıas positivas de convección profunda que son ecuatorialmente simétricas pro-

ducto de la respuesta de ondas de Rossby. La respuesta de la temperatura en la capa

de la tropopausa tropical, que surgen de los mencionados patrones de convección, tie-

nen una señal débil al promediarla en los trópicos debido a que se cancelan las ondas

de Kelvin ecuatoriales con la respuesta tipo Gill. Esto podŕıa ser la razón principal de

que los eventos clásicos de ENSO, a pesar de ser más frecuentes, tienen una influencia

menor en la variabilidad del promedio tropical del vapor de agua en la baja estratos-

fera (Ding and Fu, 2018). Debido a esto, se sugiere que ENSO Modoki se comporta

de manera diferente de los episodios clásicos al favorecer la convección fuerte excesiva

(> 15 km) en los trópicos. Por lo cual ENSO Modoki podŕıa resultar más importante

que otro tipo de episodios de ENSO al modular la variabilidad del promedio tropical

del vapor de agua en la estratosfera baja (Xie et al., 2014).

Además de estos modos climáticos, también se ha estudiado la importancia de pro-

cesos locales como es el caso de la convección profunda. La potencial influencia de la

convección profunda tropical sobre el vapor de agua en la estratosfera es compleja,

aśı como los procesos detrás de la misma que bien pueden ser radiativos o dinámicos.

La actividad convectiva intensa puede ocasionar enfriamiento radiativo y por lo tanto

participar en la reducción de la contribución de la radiación infrarroja terrestre en

el balance calórico de la estratosfera. Aśı mismo, la convección profunda es la fuente

principal de humedad en la troposfera alta tropical, por lo que este vapor de agua

entonces estará disponible para ser transportado hacia la estratosfera baja mediante

procesos de lento ascenso o debido directamente a las penetrantes torres convectivas

profundas (Tselioudis et al., 2010).

Existe un importante número de eventos convectivos en la alta troposfera, tanto aque-

llos que humedecen como los que deshidratan esta capa, sin embargo, los eventos hi-

dratantes son mucho más frecuentes. La convección altera el vapor de agua in situ al
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llevar al aire a un punto donde alcanza la humedad relativa de saturación respecto

al hielo. Si el aire es subsaturado, entonces la convección hidrata el aire a través de

la evaporación del hielo, pero si se encuentra supersaturado, entonces los cristales

de hielo convectivo crecen y precipitan, deshidratando el aire. A menos un número

significativo de torres convectivas puedan descargar la humedad por encima de la tro-

popausa, el principal control dinámico sobre la concentración del vapor de agua en la

estratosfera es la temperatura de punto fŕıo de la tropopausa. (Schoeberl et al., 2018).

En cuanto al sistema monzónico de Asia, existe un creciente flujo entrante de masas

de aire desde la troposfera en regiones tropicales en combinación con temperaturas

mayores en estas regiones hasta llegar a la tropopausa ocasionando un humedecimien-

to de la estratosfera baja en verano (julio-octubre) (Rolf et al., 2018). Otro de los

fenómenos que afectan la variabilidad del vapor de agua, que son más notorios en

latitudes altas son los calentamientos súbitos de estratosfera, que al actuar en conjun-

to con la QBO tiene un efecto mayor. Cuando un gran calentamiento estratosférico

ocurre durante invierno al mismo tiempo que una fase QBO del oeste, las variaciones

de la temperatura ocurren principalmente por encima de 440 K y no influencian signi-

ficativamente los valores de entrada del vapor de agua a la estratosfera. Sin embargo,

durante invierno con fase QBO del este, la respuesta en los trópicos de la circulación

de Brewer-Dobson ocurre en niveles más bajos, cerca de la tropopausa y por lo tanto

es mas probable que conlleve a una deshidratación mayor en la tropopausa tropical

de 10 a 30 d́ıas después del evento de calentamiento estratosférico (Tao et al., 2015).

Sin embargo, al estar ocurriendo en conjunto dentro de la atmósfera estos fenómenos,

los mismos pueden tener información compartida dentro de sus señales. Por este mo-

tivo se propone un análisis de regresión lineal múltiple en el presente trabajo con la

finalidad de diferenciar las señales que cada fenómeno le imprime a la variabildad del

vapor de agua en la estratosfera.
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1.4. Objetivos

El objetivo principal de este trabajo consiste en determinar la señal de los fenómenos

más importantes que influyen en la variabilidad del vapor de agua en la estratosfera

baja mediante un método de regresión lineal múltiple. Para ello se plantea la siguiente

serie de objetivos espećıficos:

1. Comparar el campo del vapor de agua en 100 hPa del producto satelital contra

aquel de los reanálisis ERA-i y MERRA.

2. Determinar el reanálisis que reproduce mejor las observaciones, y por tanto, con

el que se aplicara el método de regresión lineal.

3. Investigar las señales de los distintos modos climáticos y fenómenos meteorológi-

cos en la estratosfera mediante regresiones univariadas.

4. Diferenciar las señales de los distintos modos climáticos y fenómenos meteo-

rológicos en la estratosfera mediante un modelo de regresión múltiple.

5. Cuantificar el número de regresiones espurias dentro del modelo lineal múltiple

propuesto.



Caṕıtulo 2

Datos y métodos

En el presente caṕıtulo se detallarán las caracteŕısticas de las bases de datos conside-

radas, tanto satelitales como reanálisis. También se describirán los ı́ndices climáticos

utilizados. Además, se explicará el método estad́ıstico utilizado para la obtención de

los resultados, aśı como la manera de validar dicho análisis.

2.1. Datos

Observaciones satelitales

Con la finalidad de intercomparar los productos de reanálisis se utilizaran los datos

de razón de mezcla del vapor de agua obtenidos por la sonda Aura MLS, lanzada el

15 de julio de 2004 terminando sus mediciones en el año 2015 (Waters et al., 2006).

MLS hace mediciones de la composición atmosférica, temperatura, humedad y hielo

de nubes. Las mediciones son globales durante d́ıa y noche. Una caracteŕıstica de la

técnica que ocupa esta sonda es que las mediciones pueden obtenerse en la presencia

de nubes y aerosoles, a diferencia de sondas con longitud de ondas diferentes como

infrarrojo, visible o ultravioleta. El producto estándar de vapor de agua se toma de

16
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la respuesta de los 190 GHz. Se obtiene un perfil vertical que va de 316 hPa a 0.002

hPa. Debido a que los datos obtenidos son diarios, se procede a hacer promedios

mensuales, desde 2005 hasta 2015. Latitudinalmente se utilizaron los datos de 60oN

a 60oS, abarcando todas las longitudes, en el nivel de 100 hPa. Además, se creará un

mallado regular 5oX5o latitud/longitud para facilitar la comparación con los reanálisis.

Los datos están disponibles en: (https://disc.gsfc.nasa.gov/datasets?page=1&

keywords=ML2H2O_004).

ERA-Interim

El reanálisis ERA-Interim de la atmósfera global cubre el peŕıodo de enero de 1979

hasta la actualidad. Fue creado por el Centro Europeo de Predicción a Medio Pla-

zo (ECMWF, en sus siglas en inglés). Los principales objetivos del proyecto fueron

mejorar ciertos aspectos importantes del reanálisis anterior ERA-40, aśı como la re-

presentación del ciclo hidrológico, de la calidad de la circulación estratosférica y el

manejo de sesgos y cambios en el sistema de observaciones (Dee et al., 2011).

Este reanálisis es el producto de un análisis atmosférico que combina diferentes fuen-

tes de observaciones (radio-sondeos, globos, boyas, datos de aviones, satélites, etc.),

estas medidas convencionales se emplean para obtener datos de la troposfera y baja

estratosfera, mientras que por encima de los 10 hPa el análisis se realiza a partir de

medidas satélites. Además, estos satélites han proporcionado muy buena cobertura en

regiones como los océanos y las regiones polares donde las observaciones convenciona-

les eran escasas. La cobertura para el hemisferio norte de los datos de radio-sondeos

es relativamente buena e incluso uniforme para todo el periodo. En cambio, en el he-

misferio sur y en los trópicos, sobre grandes extensiones oceánicas, sobre la Antártica,

África y el sur de América, el sistema convencional de observación no es suficiente

para producir un análisis de alta calidad.

https://disc.gsfc.nasa.gov/datasets?page=1&keywords=ML2H2O_004
https://disc.gsfc.nasa.gov/datasets?page=1&keywords=ML2H2O_004
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El sistema de reanálisis ERA-Interim utiliza un sistema de pronóstico integrado del

ECMWF; los datos de concentración de vapor de agua en 100 hPa que se utilizarán

en este trabajo cuentan con la siguiente resolución espacial:

60 niveles verticales, siendo el último nivel en 0.1 hPa.

Un mallado de 1.0ºx1.0º latitud/longitud.

En este trabajo se utilizan datos en promedio mensual de 2005 a 2015 pues es el lapso

máximo en el cual los reanálisis y los datos satelitales tienen temporalidad común, de

60ºN a 60ºS en todas las longitudes, en el nivel de 100 hPa, con el fin de comparar

con las observaciones.

MERRA

De manera similar al reanálisis ERA-Interim, este otro producto de reanálisis de la

atmósfera global cubre un peŕıodo desde enero de 1979 hasta la actualidad. Creado

por la Oficina de Asimilación y Modelado Global (en inglés, GMAO) de la Adminis-

tración Nacional de la Aeronáutica y del Espacio (en inglés, NASA). Este producto

fue motivado por el hecho de que la representación de varios aspectos del ciclo del

agua dentro de diversos reanálisis de generaciones anteriores no eran adecuados para

su utilización en estudios meteorológicos y climáticos.

El Análisis en Retrospectiva para Investigación y aplicaciones de la Era Moderna (en

inglés, MERRA) contiene observaciones satelitales del EOS perteneciente a la NASA.

Además, utiliza un modelo atmosférico de circulación general, denominado GEOS-5,

que resultó ser efectivo para el transporte en la estratosfera. Incluye también f́ısica de

nubes, un esquema convectivo modificado de Arakawa-Schubert relajado y un esquema

de radiación de onda larga. Con esto, MERRA ha logrado el objetivo de mejorar

significativamente la climatoloǵıa de la precipitación y del vapor de agua (Rienecker

et al., 2011)
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MERRA se encuentra configurado con la siguiente resolución espacial:

Mallado de 1
2

o
de latitud ⇥ 2

3

o
de longitud

72 niveles verticales, desde la superficie hasta 0.01 hPa.

Para el presente trabajo también se utilizan datos de la concentración de vapor de

agua en 100 hPa, en un promedio mensual de 2005 a 2015, latitudinalmente de 60ºN

a 60ºS, abarcando todas las longitudes, en el nivel de 100 hPa. Sin embrago, se hará

uso del producto con resolución reducida que cuenta con un mallado de 1.25º x 1.25º

latitud/longitud para facilitar el análisis y comparar contra los datos observacionales.

2.2. Índices climáticos

Para el análisis estad́ıstico que se realizará, se requiere de ı́ndices climáticos mensua-

les, los cuales tienen algún sentido f́ısico inherente a la variabilidad del vapor de agua

en la estratosfera baja, algunos de ellos están disponibles en el sitio de diversas ins-

tituciones meteorológicas/climáticas, otros de ellos fueron calculados y/o procesados

como anomaĺıas estandarizadas (2.1):

i =
(X � µ)

�
(2.1)

Donde X es el valor de cada medición, µ es el promedio temporal del ı́ndice y � es la

desviación estándar del conjunto de datos.

Temperatura del aire en 100 hPa: este ı́ndice fue construido a partir del campo de

temperatura comprendido de 60ºN hasta 60ºS obtenido del reanálisis, haciendo

un promedio espacial para cada mes, a partir de 1979 a 2015. Se trabajará con

las anomaĺıas estandarizadas de los datos.



20

Índice Multivariado de El Niño/Oscilación del Sur (en inglés, MEI): el ı́ndice

se basa en 6 variables observadas sobre el Paćıfico tropical, ellas son la presión

sobre el nivel del mar, viento zonal, viento meridional, temperatura superficial

del mar, temperatura del aire en superficie y fracción de nubosidad en el cielo.

El ı́ndice contiene un valor por cada mes del año desde enero de 1950 hasta la

actualidad, y se puede obtener de la siguiente liga: https://www.esrl.noaa.

gov/psd/enso/mei/table.html

Índice del El Niño/Oscilación del Sur Modoki (en inglés, EMI): este ı́ndice toma

en cuenta las observaciones de la anomaĺıa de la temperatura superficial del mar

de tres determinadas regiones diferentes, combinándolas en un solo valor. De

igual manera configurado con un valor para cada mes de cada año, comenzando

en enero 1870, puede obtenerse del siguiente sitio: http://www.jamstec.go.

jp/frsgc/research/d1/iod/DATA/emi.monthly.txt

Oscilación cuasi-bienal (en inglés, QBO): este ı́ndice supone ser representati-

vo del cinturón ecuatorial de vientos en diferentes alturas de la atmósfera,

sin embargo, durante los primeros años de medición en algunos niveles altos

puede existir incertidumbre debido a la escasez de datos. El ı́ndice corre des-

de 1953 hasta la actualidad, configurado en un valor en cada mes de cada

año, en los niveles 70, 50, 40, 30, 20, 15, y 10 hPa. Con base en estudios

anteriores como el caso de Dessler et al. (2013), se decidió utilizar el ı́ndi-

ce del nivel de 50 hPa. La base de datos puede obtenerse del siguiente sitio:

https://www.geo.fu-berlin.de/en/met/ag/strat/produkte/qbo/

Enerǵıa ciclónica acumulada (en inglés, ACE): el ı́ndice es una medida de la

enerǵıa total del viento para la actividad ciclónica tropical, es definido como la

suma del cuadrado de la velocidad del viento máxima sostenida por un minuto

dentro de un lapso de 6 horas para todos los sistemas que se encuentren con

una categoŕıa de tormenta tropical o mayor. Debido a que el ı́ndice refleja una

combinación de la duración y fuerza de la tormenta, para describir la actividad

https://www.esrl.noaa.gov/psd/enso/mei/table.html
https://www.esrl.noaa.gov/psd/enso/mei/table.html
http://www.jamstec.go.jp/frsgc/research/d1/iod/DATA/emi.monthly.txt
http://www.jamstec.go.jp/frsgc/research/d1/iod/DATA/emi.monthly.txt
https://www.geo.fu-berlin.de/en/met/ag/strat/produkte/qbo/
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general y el daño probable es una mejor medida que el conteo de tormentas

tropicales o huracanes. Se procesarán los datos que se encuentran en linea para

utilizarlos como anomaĺıas estandarizadas. https://climexp.knmi.nl/data/

iace_global.dat

Monzones de verano: debido a la disponibilidad de ı́ndices, solamente se con-

sideran tres sistemas monzónicos: India, Paćıfico Noroeste y Australia. Estos

ı́ndices están normalizados, comprendidos en el lapso de 1948-2015. La defi-

nición de estos ı́ndices se basa en los centros de convección relacionados con

la lluvia monzónica, además de la intensidad y dirección del viento en altu-

ra durante el verano e invierno boreales. Se determina cierta región de acción

de cada monzón, de la siguiente manera: India (40ºE-80ºE, 5ºN-15ºN)-(70ºE-

90ºE, 20ºN-30ºN), Paćıfico Noroeste (100ºE-130ºE, 5ºN-15ºN)-(110ºE-140ºE,

20ºN-30ºN) y Australia (110ºE-13º0E, 15ºS-5ºS). El sitio dónde se encuentran

los datos e información relevante es la siguiente: http://apdrc.soest.hawaii.

edu/projects/monsoon/seasonal-monidx.html

2.3. Método de regresión lineal multivariada

Una vez seleccionado el producto de reanálisis a utilizar y procesados los ı́ndices

climáticos, se procede a relacionar la señal climática en la variabilidad del vapor de

agua de la estratosfera baja mediante regresiones lineales en cada punto de malla,

primero realizando una regresión univariada de cada ı́ndice por separado, para después

contrastar el resultado de una regresión multivariada que abarque todos los ı́ndices

antes descritos.

El análisis de regresión univariada es el más sencillo, en el cual la variable dependiente,

en este caso, el vapor de agua de la estratosfera baja, se relaciona con una una sola

https://climexp.knmi.nl/data/iace_global.dat
https://climexp.knmi.nl/data/iace_global.dat
http://apdrc.soest.hawaii.edu/projects/monsoon/seasonal-monidx.html
http://apdrc.soest.hawaii.edu/projects/monsoon/seasonal-monidx.html
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variable explicativa, en nuestro caso, cada ı́ndice anteriormente detallado.

Yt = �1 + �2Xt + ut (2.2)

Donde Y es la variable dependiente, que es el vapor de agua en la estratosfera baja

del producto de reanálisis en cada punto de malla, X es la variable explicativa, donde

se probará por separado cada ı́ndice con una regresión univariable, u es el término

de error o perturbación estocástica y t se refiere a la observación en el tiempo t. En

la ecuación (2.2), �1 es el término de intercepto, mientras que �2 es el coeficiente de

regresión que cuantifica el cambio del valor promedio de Y por unidad de cambio de

X. Estos coeficientes � son calculados a modo de minimizar la suma de los errores

cuadrados entre el valor real y el valor predicho, buscando el mejor ajuste posible. Esto

es aplicable tanto para la aproximación univariable como para el método múltiple.

Por otro lado, en el análisis de regresión múltiple, una variable dependiente se relaciona

con más de una variable explicativa, las cuales tienen sentido f́ısico.

Yi = �1 + �2X2i + ...+ �nXni + ui (2.3)

Donde Y es la variable dependiente, Xn las variables explicativas, u es el término de

perturbación estocástica y t es la observación en el tiempo t. En la ecuación (2.5), �1

es el término del intercepto. Como es usual, este término da el efecto medio o promedio

sobre Y de todas las variables excluidas del modelo, aunque su interpretación mecánica

sea el valor promedio de Y cuando las Xn, se igualan a su valor medio. Los coeficientes

�n se denominan coeficientes de regresión parcial, los cuales miden el cambio en el valor

de la media de Y , por unidad de cambio en Xn, considerando el resto de variables

constantes. Es decir, proporciona el efecto neto que tiene una unidad de cambio en

Xn sobre el valor medio de Y quitando cualquier otro efecto que el resto de variables

pueda ejercer sobre la media de Y .

Además, para determinar la significancia estad́ıstica de los coeficientes al 5%, tanto
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en la regresión múltiple como en las regresiones univariables, se les aplicará un test

t de Student que se fundamenta en dos premisas: (1) una distribución normal (2)

muestras independientes e igualmente distribuidas. La prueba t de Student en las

regresiones múltivariadas básicamente evalúa cuando los valores t de los coeficientes

de la regresión pueden ser estad́ısticamente distintos de cero (Gujarati et al., 2004). Es

importante mencionar que este valor depende del nivel de significancia establecido con

anterioridad de lo que se quiere probar. Este nivel de significancia es la probabilidad

de rechazar erróneamente la hipótesis nula.

En ambos casos, el coeficiente de determinación R2 es una medida de cuan bien se

ajusta la linea de regresión muestral a lo datos, en otras palabras, mide la proporción

o el porcentaje de la variación total en Y explicada por el modelo de regresión, para su

cálculo se requiere del uso de los valores ajustados denotados como bY , del promedio

de las mediciones Y y de los datos Y .

R2 =

PT
t=1

⇣
bYt � Y

⌘2

PT
t=1

�
Yt � Y

�2 (2.4)

Dado esto, se define la regresión múltiple con los ı́ndices climáticos que se utilizará en

el análisis de la siguiente manera:

H2Ot = c0 +C1T100t +C2ACEt +C3EMIt +C4MEIt +C5QBOt +C6Monzónt + ut

(2.5)

Monzón =

8
>>>>>>>>><

>>>>>>>>>:

0 en primavera/otoño

Australiat en invierno

Indiat + Paćıfico NOt en verano
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Es importante mencionar que para estas regresiones no se admitieron desfases tem-

porales, haciendo una fuerte suposición de que la respuesta del vapor de agua es

simultánea al fenómeno. Sin embargo, esto no siempre puede ser correcto y podŕıamos

estar ignorando mecanismos importantes. Pero debido a que las regresiones se rea-

lizan a nivel estacional, este riesgo podŕıa ser pequeño. Se podŕıa relacionar cierto

porcentaje de error de autocorrelación que pueda surgir a este hecho.

2.4. Pruebas sobre los supuestos de regresión lineal

Dentro del marco del modelo clásico de regresión lineal, se tienen una serie de supuestos

que, al cumplirse, se puede tener mayor certeza de los resultados. Se enuncian a

continuación (Gujarati et al., 2004):

1. El modelo es lineal en los parámetros.

2. Valores fijos de X o valores de X independientes del término de error. En este

caso, esto significa que se requiere covarianza cero entre ui y cada variable X.

cov(ui, X2i) =cov(ui, Xni) = 0

3. Valor medio de la perturbación ui igual a cero.

E(ui|X2i, Xni) = 0 por cada i

4. Homoscedasticidad o varianza constante de ui

var(ui) = �2

5. No autocorrelación, o no correlación serial, entra las perturbaciones.

cov(ui, uj) = 0; i 6= j
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6. Para cada valor de la variable X, los residuos ut tienen distribución normal con

media cero.

7. Los parámetros no deben cambiar en la muestra, es decir, debe tener permanen-

cia estructural.

8. El número de observaciones n debe ser mayor que el de parámetros por estimar.

9. Debe haber variación en los valores de las variables X.

10. No debe haber colinealidad entre las variables X.

11. No hay sesgo de especificación o el modelo está especificado correctamente.

Con la finalidad de evaluar la calidad estad́ıstica de la regresión múltiple, se estimará

el número de regresiones que violen alguno de estos supuestos. Existen métodos es-

tad́ısticos para cuantificar esto en los puntos previos 4, 5 y 9. Además, se comprobará

también que las perturbaciones ut tengan una distribución normal, pues de esta ma-

nera elaborar pruebas de hipótesis será válido.

Homoscedasticidad:

Prueba de White: la prueba de heteroscedasticidad propuesta por White sirve

para evaluar heteroscedasticidad no condicional de forma general. En los casos

en que el estad́ıstico de la prueba es significativo estad́ısticamente, la heterosce-

dasticidad puede no necesariamente ser la causa, sino los errores de especifica-

ción, es decir, la prueba también puede indicar la existencia de otros errores de

especificación como forma funcional incorrecta o variables omitidas.

Prueba ARCH: la prueba para la heteroscedasticidad condicional auto-regresiva

(en inglés, ARCH), basada en el hecho de que si los residuos son heteroscedas-

ticos, los residuos cuadráticos están autocorrelacionados, por lo cual al ignorar
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los efectos de esta condición puede resultar en una pérdida de la eficiencia en

las estimaciones (Greene, 2003).

Autocorrelación:

Prueba Breusch-Godfrey: En series de tiempo la autocorrelación es un fenómeno

recurrente, ya que podŕıa existir correlación entre miembros en diferentes tiem-

pos. Al existir autocorrelacion, los estimadores serán ineficientes, la R2 sobre-

estimada y el estad́ıstico t también y por lo tanto las pruebas de hipótesis no

seŕıan válidas.

Estad́ıstico Q: es común para probar si una serie de tiempo es de ruido blanco.

En muestras grandes, este estad́ıstico se distribuye aproximadamente como la

distribución ji cuadrada. Si la Q calculada excede el valor Q cŕıtico de la distri-

bución ji cuadrada en el nivel de significancia seleccionado, podemos rechazar

la hipótesis nula de que todos los coeficientes de autocorrelación muestrales son

iguales a cero; por lo menos algunos de ellos deben ser diferentes de cero (Wool-

dridge, 2016).

Correcta especificación:

Prueba RESET de Ramsey: Es utilizada para detectar tipos generales de es-

pecificación incorrecta de la forma funcional (Wooldridge, 2016), pero también

podŕıa indicar problema de variables omitidas o no exogeneidad. Una desventaja

con esta prueba es que no proporciona ninguna indicación sobre cómo proceder

si el modelo es rechazado y de ser aśı Gujarati et al. (2004) señala que los

estimadores de las variables estarán sesgados y serán inconsistentes.

Normalidad:
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Prueba Jarque-Bera: es una prueba de normalidad asintótica, o de muestras

grandes. Se basa en los residuos de mı́nimos cuadrados ordinarios, calculando

primero la asimetŕıa y la curtosis de dichos residuos. Para una variable normal-

mente distribuida los valores de estas dos caracteŕısticas deben de ser igual a 0

y 3, respectivamente. Si los residuos no tienen un distribución normal con media

cero y vairanza �2 se invalidaran las pruebas de hipótesis.

Prueba Anderson-Darling: se utiliza para probar si un conjunto de datos vienen

de una población con una distribución especifica. El hecho de no rechazar la

hipótesis nula permite afirmar que no hay diferencia significativa de una distri-

bución normal (Gujarati et al., 2004).



Caṕıtulo 3

Resultados y discusión

En el caṕıtulo siguiente se detallarán los resultados obtenidos, en primer lugar al ana-

lizar la diferencia de los productos de reanálisis contra los datos satelitales, para la

posterior selección de uno de ellos con el fin de utilizarlos en el análisis de regresiones.

Más adelante se presentarán los mapas de coeficientes estimados y de determinación

para cada una de las regresiones univariables realizadas. Después, se presentarán los

mapas de coeficientes estimados y el mapa de coeficientes de determinación de la regre-

sión multivariada, aśı como la discusión de las principales diferencias y caracteŕısticas

de los mapas presentados. Finalmente, se realizará una śıntesis de los resultados ob-

tenidos en las pruebas sobre el modelo de regresión multivariada.

3.1. Comparación de productos de reanálisis

Antes de estudiar la señal de los modos climáticos sobre el vapor de agua de la baja

estratosfera, es pertinente analizar los datos que se utilizarán, aśı como comparar

entre dos diferentes fuentes. Es por eso que a continuación se presenta una serie de

comparaciones entre los productos de reánalisis ERA-i del ECMWF, MERRA de

la NASA y los datos satelitales MLS, con la finalidad de utilizar los mejores datos

28
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posibles, pues aunado a esto, las bases de datos de reanálisis no son tan confiables

como las observaciones y menos aún en altura como será el caso de este análisis; sin

embargo, no existen otros datos que cubran tal rango temporal, ni con tal nitidez

horizontal.

Histogramas por estación del año

En la Figura 3.1 se muestran las distintas distribuciones que presentan los datos

en las diferentes estaciones durante el peŕıodo de 2005 a 2015 en ambos reanálisis

y datos satelitales. Con esto se puede notar como el valor medio va cambiando en

el ciclo estacional y también que tan alejadas están las mediciones de la media,

logrando notar episodios de humedecimiento o deshidratación at́ıpicos.

En cuanto a los datos observacionales MLS, se nota que en primavera la distri-

bución se extiende de ⇠ 3.30 ppm hasta ⇠ 4.30 ppm con una valor medio de

3.83 ppm; progresando hacia valores mayores en verano abarcando de ⇠ 3.50

ppm hasta ⇠ 5.70 ppm con media de 4.58 ppm; durante otoño la distribución es

ligeramente más estrecha a la previa, con extensión de ⇠ 3.10 ppm hasta ⇠ 5.10

ppm con una valor medio de 4.36 ppm; finalmente durante el invierno se exhibe

la distribución con los valores más bajos que van de ⇠ 2.20 ppm hasta ⇠ 3.70

ppm y un promedio de 3.65 ppm.

Dado esto, es fácil notar que ambos reanálisis exhiben grosso modo una esta-

cionalidad similar a los datos observacionales, sin embargo, ambos tienden a

subestimar los valores.
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Figura 3.1: Histogramas de la distribución de los datos del reanálisis MERRA
(arriba izquierda), reanálisis ERA-i (abajo izquierda) y observaciones MLS (centro
izquierda) durante las diferentes estaciones del año desde 2005 hasta 2015, a la
derecha se muestran los gráficos de las estaciones correspondientes por separado.

La distribución de lo valores de la razón de mezcla del vapor de agua durante

las diferentes estaciones en el reanálisis MERRA parecen no tener variaciones

importantes, salvo por aquella debida por el ciclo estacional. Puede observarse

como la distribución va progresando hacia la derecha del gráfico hasta verano

para después retroceder conforme el paso del tiempo y los valores promedio se

organizan µver > µoto > µpri > µinv, consistente con lo observado en la Figura

3.3. Exceptuando a la estación invernal, que tiene una cantidad considerable

de valores frecuentes más allá de una desviación estándar en la cola derecha

(< 3.08), el resto de distribuciones por estaciones podŕıan aproximarse a una
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distribución normal.

Se nota que la distribución de los datos para cada estación del año en el producto

ERA-i van progresando hacia la derecha del gráfico hasta llegar a verano para

después desplazarse hacia valores menores siguiendo el ciclo estacional conocido,

sin embargo, se exhibe que los valores de verano tienen gran cantidad de medicio-

nes que rebasan una desviación estándar en ambas colas (i.e [2.35, 3.16]), alejan-

do a la distribución de esta estación a aproximarse a una distribución normal. De

cualquier modo, también se nota que los valores medios µver > µoto > µpri > µinv

se organizan similarmente a las observaciones.

Variabilidad interanual

La variabilidad interanual del vapor de agua en la estratosfera puede relacionarse

con diversos efectos como lo pueden ser la QBO, interacciones océano-atmósfera

como ENSO y variaciones de la temperatura. En la 3.2 se muestra la serie de

tiempo de la variabilidad interanual de la anomaĺıa estandarizada del vapor de

agua de ambos productos de reanálisis y del producto satelital en el nivel de 100

hPa durante 2005-2015, promediando los valores de la latitud 60oN a la latitud

60oS.
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Figura 3.2: Variabilidad interanual de las anomaĺıas del vapor de agua durante
2005-2015 en el nivel de 100 hPa.

MERRA (azul), ERA-i (naranja) y MLS (amarillo).

Ambos productos parecen reproducir cercanamente los valores de observaciones,

sin embargo parecen subestimar o sobrestimar las anomaĺıas; pero tienen una

tendencia bastante parecida. El coeficiente de correlación entre los reanalisis y

las observaciones para este peŕıodo donde ambos contienen datos es de 0.89 para

MERRA, mientras que el coeficiente para ERA-i es de 0.79.

Variabilidad mensual

El vapor de agua de la baja estratosfera muestra un fuerte ciclo estacional, el

cual es la principal fuente de variabilidad en la región de la troposfera alta-

estratosfera baja. En la Figura 3.3 se exhibe la evolución anual de la anomaĺıa

estandarizada del vapor de agua en el nivel de 100 hPa para ambos reanálisis,

la cual ha sido promediada para el periodo de 2005 a 2015 y de la latitud 60oN

a la latitud 60oS, aśı como las observaciones MLS.
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Figura 3.3: Ciclo estacional de las anomaĺıas del vapor de agua durante 2005-2015
en 100 hPa de los reanálisis MERRA (azul) y ERA-i (naranja), aśı como en las

observaciones de MLS (amarillo).

Se logran menores valores en lo meses de enero-febrero-marzo en las tres bases

de datos, cuando la tropopausa alcanza su fase más fŕıa y esta región es en gran

parte sometida a deshidratación. Los mayores valores se observan durante los

meses de agosto-septiembre-octubre; el máximo se alcanza en septiembre para

las 3 bases de datos, sin embargo, el segundo máximo se produce durante agosto

en los datos de ambos reanálisis y en las observaciones ocurre durante octubre.

Ambos reanálisis tienen un buen desempeño al representar las observaciones,

con valores promedio aproximadamente correctos. Ambos reanálisis presentan

un coeficiente de correlación superior a 0.9, con respecto a los datos satelitales.

Distribución de los datos

En la Figura 3.4 se comparan ambos productos de reanálisis contra el producto

satelital mediante una gráfica de cajas, lo que nos permite visualizar como se

encuentran distribuidos los datos, aśı como su grado de dispersión y simetŕıa.
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Se considera la anomaĺıa estandarizada del promedio anual del vapor de agua

en 100 hPa de 2005 a 2015.

Figura 3.4: Gráfico de caja de la distribución de los datos de vapor de agua
durante 2005-2015 en 100 hPa de ambos reanálisis y los datos satelitales. MERRA

(izquierda), MLS (centro) y ERA-i (derecha).

Los rangos intercuartiles de los tres productos son similares, particularmente en

el caso de los datos MLS y MERRA. Sin embargo, la mediana de los datos MLS

y ERA-i se encuentran más cerca, -0.02 y -0.06 ppm respectivamente. El valor

de la mediana en el reanálisis MERRA se localiza en 0.33 ppm. También cabe

destacar que para MERRA la distancia entre el primer cuartil y la mediana es

casi el doble que la distancia entre la mediana y el tercer cuartil. Caso contrario

a ERA-i, pues la distancia a dichos cuartiles desde la mediana es casi igual. En

cuanto a MLS se observa que el rango de la mediana al tercer cuartil es mayor

que la distancia del primer cuartil a la mediana. Por otro lado, los bigotes de

las cajas, que representan los rangos del 25% de los datos de la parte inferior

y superior, muestran que los valores representados en MERRA y MLS, tienen
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una distribución más parecida pues ERA-i tiene bigotes superiores que logran

alcanzar hasta valores de 3 ppm, mientras en los otros dos conjuntos de datos no

superan los 2 ppm. En los tres casos se observan valores at́ıpicos, sin embargo

sólo en ERA-i están presentes por encima del bigote superior, mientras que

en MERRA y MLS se encuentran por debajo del bigote inferior. En resumen,

la distribución de los datos del reanálisis MERRA es más aproximada a las

observaciones, a pesar de que los datos MERRA presentan un valor mediano

superior. En cambio los datos de ERA-i están más dispersos y a pesar de que

su distribución presenta sesgo negativo, posee valores at́ıpicos positivos, justo al

revés que en la distribución de las observaciones.

Distribución espacial

Las Figuras 3.5, 3.6, 3.7 y 3.8 comparan la distribución latitud-longitud del va-

por de agua de la estratosfera baja promediado durante las estaciones boreales

sobre el periodo completo de 2005 a 2015. En general, se muestra en los mapas

valores mı́nimos alrededor del ecuador, mientras que ⇠ 30o se aprecian valores

máximos en ambos hemisferios y los valores se van atenuando ligeramente hacia

el polo. También de forma general se observa que ERA-i tiende a mostrar valores

menores el hemisferio sur. Sin embargo, las figuras revelan otras diferencias que

se describen a continuación.

Los valores máximos en primavera (Figura 3.5) en el caso de las observaciones

MLS, se aprecia en latitudes medias de ambos hemisferios donde se registran

valores máximos superiores a 4 ppm, además de una región en el Atlántico Nor-

te/golfo de México y otra más en el golfo de Bengala; mientras que los valores

mı́nimos se encuentran en el ecuador. Del mismo modo MERRA muestra un cin-

turón de valores mı́nimos a lo largo del ecuador, y aproximadamente a los 20o

en ambos hemisferios se localizan los valores altos, con máximos centrados en el

Paćıfico ecuatorial y el Atlántico Norte tropical para el hemisferio norte donde
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los valores continuamente van disminuyendo conforme se acercan al Polo Norte.

En el hemisferio sur se mantienen valores elevados hasta latitudes medias. Por

último, en el caso de ERA-i, los valores máximos se encuentran muy localizados,

sobre el Paćıfico Norte central y el mar Caribe, valores muy pequeños predomi-

nan en el resto del globo, siendo esto aún más notable en el hemisferio sur. Por

tanto, en el caso de la primavera los datos de MERRA reproducen claramente de

mejor manera la distribución espacial de las observaciones que los datos ERA-i

Figura 3.5: Climatoloǵıa 2005-2015 del vapor de agua en 100 hPa del reanálisis
MERRA (arriba), MLS (centro) y ERA-i (abajo), para los meses de primavera

(AMJ)

Durante los meses de verano (Figura 3.6) es evidente que los valores máximos

son cercanos a las zonas de monzón en Asia y América, para ambos reanálisis

y las observaciones. Estas últimas concentran valores mayores a 5.5 ppm en las
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regiones del monzón de Norteamérica, del monzón de la India y del monzón del

Paćıfico noroccidental. En el ecuador existe una pequeña región sobre el océano

Atlántico con valores menores a 4 ppm, los cuales también se registran a lo largo

de las latitudes medias del hemisferio sur. La distribución de los valores de ERA-i

es similar, aunque sobre América del Norte son más altos y comprenden una zona

más amplia, y los valores máximos están unidos zonalmente sobre el Paćıfico. En

este caso la región con valores menores ocurre en el ecuador sobre el hemisferio

este. A partir de aproximadamente 20o hacia los polos en ambos hemisferios los

valores del vapor de agua son mı́nimos. MERRA tiene la particularidad durante

esta estación de mantener los valores mı́nimos a lo largo del ecuador; también

en este reanálisis los valores en el hemisferio sur no son tan mı́nimos como lo

son en el ecuador. En resumen, podemos afirmar que en el caso del verano los

datos de ERA-i se acercan más a las observaciones, aunque las diferencias con

MERRA no son tan acentuadas.
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Figura 3.6: Climatoloǵıa 2005-2015 del vapor de agua en 100 hPa del reanálisis
MERRA (arriba), MLS (centro) y ERA-i (abajo), para los meses de verano (JAS)

Durante la estación otoñal (Figura 3.7) los valores máximos en la observaciones

se sitúan en las latitudes medias del hemisferio norte, donde los valores superan

los 4.8 ppm, mientras que en el hemisferio sur no llegan a ser mayores a 4.6

ppm. En el ecuador hay una región de valores mı́nimos, siendo siempre menores

a 4 ppm. Mientras que en ERA-i se representa discontinuamente un cinturón de

valores mı́nimos en el ecuador, hay valores máximos muy localizados en ambos

hemisferios, alrededor de los 20o de latitud. Los valores máximos en MERRA

también se localizan en las latitudes medias, pero en este caso la magnitud

es superior en el hemisferio sur, sobre el Paćıfico occidental y el Índico, va

descendiendo hacia el Polo Sur. El cinturón de valores mı́nimos sobre el ecuador
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se mantiene durante estos meses. Podemos concluir que los datos del reanálisis

MERRA presentan un comportamiento más cercano a las observaciones.

Figura 3.7: Climatoloǵıa 2005-2015 del vapor de agua en 100 hPa del reanálisis
MERRA (arriba), MLS (centro) y ERA-i (abajo), para los meses de otoño (OND)

En los meses invernales (Figura 3.8) en los datos MLS se concentran en las la-

titudes medias del hemisferio norte los valores máximos que superan los 4 ppm,

mientras que en las latitudes medias del hemisferio sur los valores son menores

a 4 ppm; aproximadamente de 30oN a 30oS sobre el Atlántico se registran va-

lores mı́nimos, siendo siempre inferiores a 3.5 ppm. Para el caso de MERRA,

los valores máximos se encuentra en gran parte del hemisferios sur, los valores

mı́nimos a lo largo del ecuador y en el hemisferio norte hay valores cercanos a

2.80 ppm. Por otro lado, ERA-i muestra una distribución muy diferente, pues

tiene regiones pequeñas localizadas cercanas al ecuador en ambos hemisferios de
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valores altos en el Paćıfico, Atlántico e Índico, además de que en el hemisferio

norte a partir de ⇠ 30o hacia el norte se registran valores cercanos al máximo.

También se notan valores mı́nimos sobre el ecuador, principalmente en el Paćıfi-

co oeste y central. De nuevo, los datos del reanálisis MERRA reproducen mejor

la distribución espacial de la climatoloǵıa observada durante el invierno.

Figura 3.8: Climatoloǵıa 2005-2015 del vapor de agua en 100 hPa del reanálisis
MERRA (arriba), MLS (centro) y ERA-i (abajo), para los meses de invierno (EFM)

Ambos reanálisis no tienen un buen desempeño al representar la variabilidad inter-

anual, la variabilidad estacional y la distribución de los datos comparándolos con los

datos satelitales. Sin embargo, en general, podemos afirmar que para la climatoloǵıa

del vapor de agua en la estratosfera baja, MERRA muestra ser cercano a los datos

satelitales MLS, mientras que ERA-i tiene un pronunciado sesgo seco en el hemis-

ferio sur, excepto durante la estación de verano en la que la base de datos ERA- i
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se muestra más parecida a las observaciones. Estos resultados son consistentes con

la bibliograf́ıa existente, por ejemplo Shangguan et al. (2016) afirman que MERRA

reproduce de buena manera la climatoloǵıa de MLS. En Davis et al. (2017), se ha

encontrado que MERRA produce valores razonables del vapor de agua estratosférico,

que tiene variaciones con sentido f́ısico, ERA-i también exhibe valores permitidos, a

pesar de tener una simple parametrización de la oxidación del metano y estar princi-

palmente controlado por la deshidratación en la capa de la tropopausa tropical. Sin

embargo, MERRA parece capturar de buena manera los valores máximos en la es-

tratosfera durante las diferentes estaciones, aśı como tener una variación interanual y

estacional más cercana a las observaciones. Es por ellos que se seleccionara MERRA

para realizar las regresiones.

3.2. Análisis de regresión univariada

Con el reanálisis MERRA seleccionado para el análisis, se procede a realizar regresio-

nes de una sola variable en cada punto de malla, utilizando como regresor cada uno

de los ı́ndices descritos en la sección 2.2. Se muestran a continuación los mapas de los

coeficientes estimados, las regiones con significancia estad́ıstica y de los coeficientes

de determinación de cada una de las regresiones, para las diferentes estaciones del año

durante los años 1979 a 2015, pues en dicha temporalidad tienen cobertura tanto los

ı́ndices como el reanálisis.

Temperatura del aire en 100 hPa.

En la Figura 3.9 se muestran los coeficientes estimados de las regresiones univa-

riable para las estaciones de primavera, verano, otoño e invierno respectivamente.

Se muestra en una escala de color las regiones con coeficientes positivos (tonos

rojizos), nulos (blanco) o negativos (tonos azulados), además de enmarcar aque-

llos coeficientes que tienen significancia estad́ıstica. Las regresiones se realizan
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en cada punto de malla en todas las longitudes dentro de las latitudes de 40oN

y 40oS, considerando las distintas estaciones para el peŕıodo de tiempo desde

1979 hasta 2015.

Figura 3.9: Coeficientes estimados de la regresión univariable con el ı́ndice T100

durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos indican
las regiones de significancia estad́ıstica.
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En los mapas se exhibe una región de coeficientes positivos con significancia

estad́ıstica bastante amplia, que es consistente durante el transcurso de las esta-

ciones. Durante primavera, se alcanza el valor máximo es ⇠ 0.65 ppm, los cuales

se localizan principalmente en el océano Indico. En verano, el valor máximo

es ⇠ 0.45 ppm, y estos valores se localizan en la región de la alberca caliente

y parte del Paćıfico central, además de que hay considerablemente más coefi-

cientes negativos que en primavera, pero muy pocos cuentan con significancia

estad́ıstica. Para la estación otoñal la región de coeficientes positivos con sig-

nificancia estad́ıstica es casi global salvo por algunos coeficientes pequeños en

el norte de África, el valor máximo registrado es ⇠ 0.65 ppm; los coeficientes

negativos en este caso son despreciables. Finalmente en invierno, la región de

coeficientes positivos con significancia estad́ıstica se extiende casi por todo el

mapa, a excepción de una discontinuidad que se encuentra aproximadamente

entre 160oW y 120oW, el valor máximo alcanzado es de ⇠ 0.82 ppm; la mayoŕıa

de estos valores se localizan en el océano Índico. Debido a la ı́ntima relación que

hay entre el vapor de agua de la estratosfera baja con la temperatura en dicha

región, estos resultados son precisamente lo esperado, otorgándole sentido f́ısico

al modelo.

En la Figura 3.10 se muestran los mapas de los coeficientes de determinación

de las regresiones usando el ı́ndice de la temperatura a 100 Pa, en las diferentes

estaciones. En general se observa que los mayores valores coinciden con la re-

giones de significancia estad́ıstica de los coeficientes estimados, logrando valores

máximos que se localizan dentro de los trópicos oscilando entre 0.5 y 0.6. Los

valores de los coeficientes de estas regresiones se encuentran resumidos en el

Cuadro 3.1.
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Figura 3.10: Coeficientes de determinación de la regresión univariable con el ı́ndice
T100 durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno.

Coeficiente Primavera Verano Otoño Invierno

Estimación máximo 0.6 0.4 0.6 0.8

Estimación mı́nimo 0 -0.05 0 -0.25

Determinación máximo 0.65 0.75 0.65 0.6

Cuadro 3.1: Resumen de las regresiones univariables con la temperatura en 100
hPa.
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MEI.

En la Figura 3.11 se muestran los coeficientes estimados de las regresiones uni-

variadas con el ı́ndice MEI, mostrando las regiones con coeficientes positivos,

nulos y negativos aśı como aquellos con significancia estad́ıstica. En primavera

se presentan tres pequeñas regiones de coeficientes negativos con significancia

estad́ıstica, dos de ellas son simétricas con respecto al ecuador en el Paćıfico cen-

tral, dentro de las cuales se encuentran valores mı́nimos y la tercera se encuentra

sobre Centroamérica. Los coeficientes positivos con significancia estad́ıstica ocu-

pan gran parte del mapa. Los coeficientes más altos se concentran en el océano

Indico sur abarcando también parte de la región de alberca de agua caliente.

Durante el verano existe una región de coeficientes mı́nimos con significancia es-

tad́ıstica que se centra en el Paćıfico extendiéndose hacia el oeste con un patrón

de herradura. En cuanto a los coeficientes positivos con significancia estad́ısti-

ca, los valores cercanos al máximo se localizan en Centroamérica, extendiéndose

zonalmente.

El caso de la estación otoñal, se caracteriza por tener una región de coeficien-

tes negativos con significancia estad́ıstica que contienen valores mı́nimos la cual

se encuentra en el Paćıfico este, extendiéndose hacia el oeste con un patrón de

herradura. Se tiene una región bastante amplia de coeficientes positivos con sig-

nificancia estad́ıstica que contiene valores máximos, los cuales se centran en el

océano Indico, de ah́ı dicha región se extiende hacia el oeste abarcando hasta el

mar de filipinas. Durante el invierno existe una región de coeficientes de deter-

minación negativos con significancia estad́ıstica que contiene valores mı́nimos,

localizada en el Paćıfico este-central. En cuanto a las regiones de coeficientes

positivos se tienen cuatro regiones con significancia estad́ıstica, en el Paćıfico

sureste, dos en el Atlántico (Sur y Norte), y la última es la más extensa, además

de contener valores máximos, centrada en el océano Indico con extensión zonal.

Estos resultados son consistentes con el trabajo de Ding and Fu (2018), lo cuales
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Figura 3.11: Coeficientes estimados de la regresión univariable con el ı́ndice MEI
durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos indican

las regiones de significancia estad́ıstica.

encontraron que un calentamiento en el Paćıfico central seca la baja estratosfe-

ra sobre dicha región, también observándose en el estudio más vapor de agua

sobre la región del océano Indico. En la Figura 3.12 se muestran los mapas de
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los coeficientes de determinación de las regresiones de cada estación utilizando

el ı́ndice MEI. Durante primavera se nota que en aquellas regiones donde hay

coeficientes estimados con significancia estad́ıstica se encuentran altos valores

del coeficiente de determinación, llegando a un valor máximo de 0.55. En cuan-

to a los meses de verano los coeficientes de determinación más altos se ubican

sobre Centroamérica y una pequeña zona del Paćıfico Norte. En la estación de

otoño los coeficientes de determinación sobre los coeficientes estimados signifi-

cativamente estad́ısticos van de 0.4 hasta 0.7. Los coeficientes de determinación

en invierno toman valores entre 0.4 y 0.7 sobre las regiones de coeficientes de

determinación máximos, mientras que en las regiones con coeficientes de deter-

minación mı́nimos se tienen coeficientes de terminación que oscilan entre 0.5 y

el valor máximo 0.8. En el Cuadro 3.2 se muestran los valores extremos de los

coeficientes.

Coeficiente Primavera Verano Otoño Invierno

Estimación máximo 0.2 0.15 0.3 0.2

Estimación mı́nimo -0.15 -0.1 -0.2 -0.3

Determinación máximo 0.55 0.5 0.7 0.8

Cuadro 3.2: Resumen de las regresiones univariables con ENSO.

EMI.

En las Figura siguiente 3.13 se muestran las distribuciones espaciales de los

coeficientes estimados con la respectiva significancia estad́ıstica, obtenidos de

las regresiones univariables en cada estación del año utilizando el ı́ndice EMI

en el peŕıodo de 1979 a 2015. En primavera se exhibe una amplia región de

coeficientes negativos, localizada en el Paćıfico central tropical con un patrón

de herradura. En cuanto a los coeficientes positivos la región más extensa que

contiene valores máximos se localiza en el Atlántico Sur sobre una área muy

limitada que se extiende de 60oW a 0o. Durante los meses de verano predominan
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Figura 3.12: Coeficientes de determinación de la regresión univariable con el ı́ndice
MEI durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno.

valores negativos, la región con significancia estad́ıstica que contiene valores

mı́nimos se localiza en al Paćıfico central tropical, extendiéndose hacia el oeste.

La región de valores positivos incluyendo los valores máximos está localizada en
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la Paćıfico central norte, justo al norte de la región de valores negativos. En la

estación de otoño la región de valores mı́nimos se localiza en el Paćıfico central

y tiene una apariencia simétrica respecto al ecuador. Los coeficientes positivos

significativos se localizan en el océano Indico, abarcando porciones continentales

a su rededor. Para los meses de invierno la distribución de los coeficientes cambia

ligeramente con respecto a la estación anterior, pues la región de valores mı́nimos

permanece en la misma región, sin embargo, los valores son más cercanos a cero.

En cuanto a los coeficientes positivos la región en el océano Indico ahora es

mucho más extensa tanto zonal como meridionalmente.

En resumen podemos decir que la respuesta a un calentamiento en el Paćıfico

central y oriental es bastante similar en otoño e invierno, no siendo aśı en prima-

vera y verano. Estas señales hacen sentido en la región donde se encuentran los

valores máximos, pues corresponden con las regiones con la anomaĺıa positiva

de actividad convectiva durante la ocurrencia del fenómeno. Por otro lado, en

la Figura 3.14 se pueden apreciar mapas de la distribución de los coeficientes de

determinación de las regresiones efectuadas en cada estación del año. Durante

la primavera, sobre los coeficientes estimados con significancia estad́ıstica los

coeficientes de determinación oscilan entre 0.3 y 0.45. En el verano las regiones

localizadas en el Paćıfico central, pueden tener valores del coeficiente de deter-

minación de hasta 0.35. Para la estación otoñal sobre la región en el Paćıfico

este sur los coeficientes estimados no eran máximos pero los de determinación

si, llegando hasta 0.55. En invierno, de igual manera las regiones con coeficien-

tes estimados positivos en el Atlántico y el Indico no tienen valores altos de

coeficientes de determinación, pues llegan hasta 0.4, pero la región en el Paćıfico

este sur y la región de coeficientes de determinación negativos pueden llegar a

tener hasta valores máximos de 0.6. Los valores extremos de los coeficientes se

resumen en el Cuadro 3.3.
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Figura 3.13: Coeficientes estimados de la regresión univariable con el ı́ndice EMI
durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos indican

las regiones de significancia estad́ıstica.

Coeficiente Primavera Verano Otoño Invierno

Estimación máximo 0.15 0.2 0.3 0.3

Estimación mı́nimo -0.3 -0.3 -0.5 -0.5

Determinación máximo 0.4 0.35 0.55 0.6

Cuadro 3.3: Resumen de las regresiones univariables con ENSO Modoki.



51

Figura 3.14: Coeficientes de determinación de la regresión univariable con el ı́ndice
EMI durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno.

QBO.

En la Figura 3.15 se presentan los mapas de la distribución de los coeficientes es-

timados con su significancia estad́ıstica obtenidos de las regresiones univariables
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con el ı́ndice de la oscilación cuasi-bienal (QBO) en cada estación del año. En

primavera se muestra una región con valores máximos localizada en el Paćıfico

este tropical, abarcando cierta parte continental de Sudamérica. Los coeficientes

mı́nimos se localizan principalmente en el Paćıfico noroeste. En el transcurso de

los meses de verano la región de coeficientes positivos con valores máximos se

localiza a lo largo de un cinturón ecuatorial que abarca aproximadamente ±15o.

Las regiones con valores mı́nimos son particularmente pequeñas. Durante otoño

se observa una región con valores positivos a lo largo del ecuador, ensanchándo-

se en el Paćıfico oriental tropical y el océano Indico, que es donde también se

presentan los valores máximos. Los valores mı́nimos vuelven a presentarse en re-

giones pequeñas. En el invierno la distribución es un tanto parecida a la estación

otoñal, con una amplia franja de valores positivos sobre los trópicos. Además

de que el valor neto de los coeficientes es particularmente más alto durante esta

estación. Estos resultados son consistentes con los hallados por Tao et al. (2019),

en las simulaciones de un modelo climático, las señales del vapor de agua estra-

tosférico producidas por la variación de la QBO son especialmente pequeñas en

magnitud al utilizar los datos de MERRA-2, comparadas con los resultados de

las simulaciones alimentadas con otros productos de reanálisis. Esto nos lleva a

pensar que MERRA pueda subestimar la señal de la QBO en el vapor de agua

de la baja estratosfera.

En la Figura 3.16 se muestra la distribución espacial de los coeficientes de de-

terminación de las regresiones univariables con el ı́ndice QBO. En primavera se

observa que sobre las regiones de coeficientes estimados negativos los coeficien-

tes de determinación pueden llegar a tener valores máximos de 0.25. Durante

verano, contrariamente a primavera, los coeficientes de determinación máximos

se localizan sobre los coeficientes estimados positivos, llegando hasta valores de

0.35. Continuando con esta distribución espacial, en los meses de otoño e in-

vierno los coeficientes de determinación llegan a ser máximos con valores de 0.5

sobre las regiones donde los coeficientes estimados son positivos y máximos. En
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Figura 3.15: Coeficientes estimados de la regresión univariable con el ı́ndice QBO
durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos indican

las regiones de significancia estad́ıstica.

el Cuadro 3.4 se presenta un resumen de los valores extremos de los coeficien-

tes estimados y determinación. Es importante destacar que aunque las regiones

con coeficientes estimados estad́ısticamente significativos son amplias en otoño
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e invierno, los valores de dichos coeficientes son bajos comparados con el resto

de los ı́ndices.

Figura 3.16: Coeficientes de determinación de la regresión univariable con el ı́ndice
QBO durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno.
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Coeficiente Primavera Verano Otoño Invierno

Estimación máximo 0.06 0.06 0.15 0.25

Estimación mı́nimo -0.08 -0.04 -0.05 -0.25

Determinación máximo 0.25 0.3 0.5 0.5

Cuadro 3.4: Resumen de las regresiones univariables con la oscilación cuasi-bienal.

ACE.

En la Figura 3.17 se presentan los mapas de los coeficientes estimados de las

regresiones univariables con el ı́ndice de la enerǵıa ciclónica acumulada. En los

meses de primavera predominan los coeficientes negativos exhibiendo una gran

región con significancia estad́ıstica que abarca el Paćıfico central y oriental ecua-

torial. En verano las distribución de los coeficientes sufre pequeños cambios,

pues los coeficientes negativos predominan, con la región más importante sobre

el océano Paćıfico, aunque existen otras regiones con valores negativos sobre el

Atlántico e Indico. Una región positiva comienza a apreciarse al norte del Paćıfi-

co y otra en el Caribe. Contrariamente a ambas estaciones, durante el otoño

predominan las regiones con valores positivos en diversas áreas, la primera en

esta localizada en el Paćıfico sur oriental, la siguiente en el Caribe-Atlántico

norte, otra en el Atlántico Sur, una más en el golfo de Bengala y la última al

sur del Indico. Finalmente en invierno, se cuenta con dos regiones positivas, una

en el Paćıfico de las costas mexicanas abarcando parte de EEUU, la segunda se

localiza en el Indico sur. En cuanto a los coeficientes negativos, se cuenta con

dos regiones, una en el ecuador sobre el continente africano, la otra en el Paćıfico

cerca de las costas orientales de Australia.

Los coeficientes de determinación de las regresiones con la enerǵıa ciclónica acu-

mulada se presentan en los mapas de la Figura 3.18. En primavera los valores

máximos de 0.3 se logran sobre la región de coeficientes estimados mı́nimos y

para el resto de regiones con significancia estad́ıstica apenas se llegan a valores
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Figura 3.17: Coeficientes estimados de la regresión univariable con el ı́ndice ACE
durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos indican

las regiones de significancia estad́ıstica

0.15. Durante los meses de verano, toda región que tiene significancia estad́ısti-

ca tiene valores del coeficiente de determinación que pueden llegar hasta 0.3.

En la estación de otoño gran parte de las regiones con significancia estad́ıstica
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pueden llegar a tener valores de 0.25. En invierno ocurre que la región con va-

lores positivos sobre EEUU es la que alcanza los mayores valores del coeficiente

de determinación siendo de hasta 0.25. Los valores extremos se los coeficientes

estimados y de determinación se muestran en el Cuadro 3.5.

Coeficiente Primavera Verano Otoño Invierno

Estimación máximo 0.1 0.1 0.25 0.3

Estimación mı́nimo -0.3 -0.15 -0.15 -0.2

Determinación máximo 0.3 0.3 0.25 0.25

Cuadro 3.5: Resumen de las regresiones univariables con la enerǵıa ciclónica acu-
mulada.

Monzones

En la Figura 3.19 se muestra la distribución de los coeficientes estimados de

las regresiones con cada ı́ndice de monzones: de la India, del Paćıfico noroeste

y de Australia, respectivamente. En el caso del monzón de la India durante el

verano, se presentan regiones con valores positivos en tres lugares principalmen-

te, la primera cerca de las costas mexicanas del Paćıfico, otra en Sudamérica

central y la última sobre China. En cuanto a los coeficientes negativos se tie-

ne una región extensa zonalmente que corre desde el extremo sur de la India

hasta el Caribe siguiendo aproximadamente la ruta del chorro tropical del este

(Koteswaram, 1958). Durante el verano con el ı́ndice del monzón del Paćıfico

noroeste, las regiones con significancia estad́ıstica de coeficientes negativos pre-

dominan, encontrándose la más prominente sobre la principal área de acción de

dicho monzón. Sólo se nota una región de significancia estad́ıstica de valores po-

sitivos en Sudamérica. En invierno boreal se cuenta con el ı́ndice del monzón de

Australia. Los coeficientes resultantes de las regresiones son predominantemente

negativos, se cuenta con regiones estad́ısticamente significativas en el Paćıfico

oriental sur, en el Atlántico y Indico Sur, donde también se muestran valores
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Figura 3.18: Coeficientes de determinación de la regresión univariable con el ı́ndice
ACE durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno.

mı́nimos cercanos a las costas de Australia. Por tanto, a modo de resumen po-

demos afirmar que el impacto directo de estos 3 monzones en el vapor de agua
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de la baja estratosfera tendŕıa un efecto neto de deshidratación.

Figura 3.19: Coeficientes estimados de la regresión univariable con el ı́ndice del
monzón de la India, del Paćıfico noroeste y de Australia durante su respectivo

verano. Los contornos indican las regiones de significancia estad́ıstica

En cuanto a los coeficientes de determinación de las regresiones con los ı́ndices de

los monzones, se muestra su distribución espacial en la Figura 3.20. En el caso

del monzón de la India, se nota que las regiones con significancia estad́ıstica

logran llegar a valores de 0.15, exceptuando la región sobre China y la región

que cruza el Atlántico, pues en dichas regiones los valores si pueden llegar al

máximo que es de 0.3. En cuanto al monzón del Paćıfico noroeste, solo la región

de acción puede llegar al valor máximo del coeficiente de determinación de 0.4.
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De igual manera, en el monzón australiano sólo la región de acción del mismo

coincide con valores que pueden lograr el valor máximo de determinación de este

caso, siendo de 0.5. En el Cuadro 3.6 se presenta un resumen de los valores más

destacados de los coeficientes estimados y de determinación.

Figura 3.20: Coeficientes de determinación de la regresión univariable con el ı́ndice
del monzón de la India, del Paćıfico noroeste y de Australia durante su respectivo

verano.
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Coeficiente India Paćıfico Noroeste Asutralia

Estimación máximo 0.06 0.02 0.2

Estimación mı́nimo -0.06 -0.16 -0.25

Determinación máximo 0.3 0.4 0.5

Cuadro 3.6: Resumen de las regresiones univariables con los monzones.

3.3. Análisis de regresión multivariada

De acuerdo a la ecuación 2.5 se procedió a realizar las regresiones multivariadas en cada

punto de malla. En esta sección se muestran las figuras de la distribución espacial de

los coeficientes de regresión estimados, su significancia estad́ıstica y de los coeficientes

de determinación obtenidos de las regresiones antes mencionadas para cada estación

del año.

Temperatura en 100 hPa.

En los mapas de la distribución de coeficientes estimados de la Figura 3.21 se

aprecian los resultados de las regresiones multivariadas en cada estación del año.

En general se puede afirmar que las diferencias entre los resultados obtenidos

aqúı y los que se obtuvieron en las regresiones univariable (Figura 3.9) son

mı́nimas tanto en primavera, verano y otoño. En cuanto a la estación invernal la

diferencia sustancial es que la región de coeficientes con significancia estad́ıstica

abarca todo un cinturón zonal demarcado por los trópicos, además de una muy

pequeña porción de coeficientes negativos en al sur del Paćıfico oriental. Durante

esta estación es que se logran observar mayor número de coeficientes con valores

extremos tanto positivos (0.8 ppm) como negativos (-0.2 ppm).

De forma resumida las diferencias entre las Figuras 3.21 y 3.9 son mı́nimas en

la mayoŕıa las estaciones, tanto en distribución espacial como en los valores de
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Figura 3.21: Coeficientes estimados del ı́ndice T100 en la regresión multivariada
durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos indican

las regiones de significancia estad́ıstica

los coeficientes, salvo por la estación invernal. Por lo tanto, estos resultados nos

indican la relación lineal entre la temperatura en 100 hPa con el vapor de agua

estratosférico. Esto solo nos deja confirmar que la temperatura en la estratosfera
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baja es cŕıtica para modular la cantidad de vapor de agua que va a entrar desde

la troposfera alta, sin embargo, queda por explicar los mecanismos que logran

concentrar el vapor de agua en esta altura de la atmósfera. En el Cuadro 3.7 se

muestra un resumen de los coeficientes obtenidos con este ı́ndice.

Coeficiente Primavera Verano Otoño Invierno

Estimación máximo 0.7 0.4 0.4 0.6
Estimación mı́nimo 0 -0.05 0 -0.1

Cuadro 3.7: Resumen de las regresiones multivariadas con la temperautra a 100
hPa.

MEI.

En la siguiente Figura 3.22 se mapea la distribución de los coeficientes estima-

dos correspondientes a la variable explicativa ENSO en la regresión multivaria-

da, para las estaciones de primavera, verano, otoño e invierno respectivamente.

Comparando las caracteŕısticas de las regresiones multivariadas con aquellas

mostradas en la Figura 3.11, notamos principalmente que ahora las regiones

estad́ısticamente significativas abarcan una extensión menor, por ejemplo, las

regiones de coeficientes negativas con significancia estad́ıstica sobre el Paćıfico

son ahora una sola con simetŕıa ecuatorial. Por otro lado, aquellas regiones de co-

eficientes positivos con significancia estad́ıstica, principalmente sobre el océano

Indico, ahora son más discontinuas, exceptuando la estación invernal pues es

donde se observa una importante concentración de valores positivos sobre la re-

gión sur del océano Indico continuando hasta el Paćıfico occidental.
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Figura 3.22: Coeficientes estimados del ı́ndice MEI en la regresión multivariada
durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos indican

las regiones de significancia estad́ıstica

Se sospecha que esto podŕıa tener relación con el hecho de que sobre la región

donde se tiene la anomaĺıa positiva de convección asociada a los episodios cálidos

de ENSO la estratosfera baja se enfŕıa, por lo tanto desciende la concentración
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de vapor de agua. Mientras que para regiones más lejanas, probablemente debi-

do al rompimiento de ondas verticales, haya una calentamiento anómalo de la

región dando lugar al incremento del vapor de agua. Esto nos permite pensar,

basándonos en estudios anteriores, que ENSO forma parte importante de la va-

rianza interanual del vapor de agua en la estratosfera baja a pesar de su relación

no lineal, por esa razón se integró al análisis el ı́ndice de los fenómenos ENSO

Modoki. En general, durante primavera y verano los cambios son muy sutiles,

mientras que, para otoño e invierno son más sustanciales, espećıficamente en

la delimitación de las regiones con coeficientes de determinación significativa-

mente estad́ısticos. Esto es una mejora importante, pues nos ı́ndica que el resto

de ı́ndices dentro de la regresión multivariada tienen cierto grado de relación

con este fenómeno, haciendo entonces que en esta aproximación la información

que aporta cada fenómeno se separe de manera adecuada. En el Cuadro 3.8 se

hace un recuento de los valores máximos de los coeficientes en las regresiones

multivariadas para el ı́ndice ENSO.

Coeficiente Primavera Verano Otoño Invierno

Estimación máximo 0.15 0.2 0.25 0.2

Estimación mı́nimo -0.2 -0.1 -0.25 -0.3

Cuadro 3.8: Resumen de las regresiones multivariadas con ENSO.

EMI.

En la Figura 3.23 se muestra la distribución, en cada una de las estaciones del

año, de los coeficientes estimados del ı́ndice de ENSO Modoki en las regresio-

nes multivariadas, aśı como la significancia estad́ıstica de dichos coeficientes.

Al comparar los resultados de la regresión univariable y multivariadas, que se

muestran en las Figuras 3.13 y 3.23 respectivamente, podemos notar que para la

primavera los coeficientes estimados estad́ısticamente significativos son prácti-

camente idénticos en ambos casos. Durante el verano existe una gran región de
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coeficientes negativos con significancia estad́ıstica en el Paćıfico central-oeste y

contiene valores mı́nimos. En cuanto a las regiones de coeficientes positivos hay

una notoria novedad que se extiende desde África norte hasta el golfo de Benga-

la, dónde también se localizan los valores máximos de los coeficientes estimados.

En la estación otoñal se mantiene una extensa región de coeficientes negativos

con significancia estad́ıstica en el Paćıfico central, y los coeficientes positivos es-

tad́ısticamente significativos ahora se concentran en diferentes regiones dispersas

más pequeñas, la mayoŕıa cercanos al ecuador.

En invierno, es donde la mayor diferencia se presenta, pues la región de coefi-

cientes negativos con significancia estad́ıstica se extiende zonalmente, abarcando

gran parte del océano Paćıfico, con cierta simetŕıa con respecto al ecuador pare-

cido al caso univariable pero siendo más extremos los valores de los coeficientes

de determinación en las regresiones multivariadas. Además, en el Paćıfico orien-

tal sur se localiza una región de coeficientes positivos máximos con significancia

estad́ıstica.

En resumen, las diferencias entre las regresiones univariable y multivariada son

sustanciales excepto por la primavera donde solo hay un sutil cambio en la

extensión de las regiones con significancia estad́ıstica. En cambio durante el ve-

rano ya no predominan los coeficientes negativos, pues ahora existen regiones

extensas de coeficientes positivos con significancia estad́ıstica en diversas par-

tes del globo; además del hecho que ahora hay coeficientes negativos estimados

aún menores. Durante el otoño lo que ocurre es que las regiones extensas de

coeficientes positivos con significancia estad́ıstica que se registraban ahora se

encuentran desagregadas y más dispersas; las regiones de coeficientes negativos

se encuentran ahora más concentradas en el Paćıfico central y con valores no tan

negativos. En invierno la diferencia es más importante, pues las regiones de coefi-

cientes negativos con significancia estad́ıstica son ligeramente más extensa sobre

el Paćıfico central; hay coeficientes positivos cercanos a cero desde el Atlántico



67

Figura 3.23: Coeficientes estimados del ı́ndice EMI en la regresión multivariada
durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos indican

las regiones de significancia estad́ıstica

hasta el Indico y algunas partes del Paćıfico. De manera similar al ENSO clási-

co, estos patrones muy probablemente se deban al hecho de que sobre la región

donde se encuentra la anomaĺıa positiva de convección en los episodios cálidos



68

del ENSO Modoki, la estratosfera se enfŕıa y por lo tanto disminuye el vapor

de agua. Contrario a lo observado en el resto de regiones que, probablemente,

sufren un calentamiento anómalo finalmente ocasionando un aumento del vapor

de agua en la estratosfera baja. Siempre y cuando se tome como válida la su-

posición de que ambos ı́ndices de ENSO colaboran en la regresión multivariada

con la finalidad de eliminar la no linealidad que existe entre dicho fenómeno y

la variabilidad del vapor de agua en la estratosfera baja. En el Cuadro 3.9 se

encuentran los valores extremos de los coeficientes estimados para este ı́ndice.

Coeficiente Primavera Verano Otoño Invierno

Estimación máximo 0.15 0.15 0.2 0.5

Estimación mı́nimo -0.3 -0.15 -0.25 -0.2

Cuadro 3.9: Resumen de las regresiones multivariadas con el ı́ndice EMI.

QBO.

Los coeficientes estimados del ı́ndice de la oscilación cuasi-bienal en las regresio-

nes multivariadas se muestran para cada estación del año en la Figura 3.24. En

el caso de QBO los coeficientes de determinación y su significancia estad́ıstica

en las Figuras 3.15 y 3.24 son prácticamente idénticos, solo cabe recalcar que

durante la primavera se muestra una gran región de coeficientes positivos con

significancia estad́ıstica centrada en el ecuador, que no supera los 15o en ambos

hemisferios, exceptuando cierta área del Atlántico que se desplaza diagonalmen-

te hacia el polo hasta medio oriente. Los coeficientes máximos se encuentran

sobre la parte norte de Sudamérica, abarcando ligeramente el océano Paćıfico.

En cuanto a los coeficientes negativos, se exhiben dos regiones con significancia

estad́ıstica, la primera en el Paćıfico oriental sur y la otra en el Paćıfico noroes-

te, ambas con valores mı́nimos. Solo durante primavera, en el caso multivariada

se nota una región casi continua a lo largo del ecuador, lo cuál no era posible

ver con regresiones univariables. Gracias a esto podemos confiar en el hecho de
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la importancia de la QBO al modular el vapor de agua estratosférico pues la

significancia estad́ıstica se mantiene constante a lo largo del año, y no depende

del resto de ciclos o fenómenos.

Figura 3.24: Coeficientes estimados del ı́ndice QBO en la regresión multivariada
durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos indican

las regiones de significancia estad́ıstica
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Contrario a los ı́ndices anteriores, los valores de los coeficientes son especialmente

menores en ambas aproximaciones de las regresiones, siendo durante los meses

de invierno boreal cuando la señal se intensifica hasta rebasar los ±0.1 ppm.

Además de que los valores del coeficiente de determinación de las regresiones

univariables oscilan entre 0.25 y 0.5, lo cuál nos indica que este proceso tiene un

importante papel en la variabilidad del vapor de agua en la estratosfera baja,

pues la fase positiva de la QBO tiende a disminuir el movimiento ascendente en

la capa de la tropopausa tropical, por lo cuál dicha región se calienta, finalmente

permitiendo el aumento el vapor de agua. En el Cuadro 3.10 se hace un recuento

de los valores máximos de los coeficientes estimados de la regresión multivariada.

Coeficiente Primavera Verano Otoño Invierno

Estimación máximo 0.08 0.06 0.1 0.1

Estimación mı́nimo -0.06 -0.04 -0.06 -0.1

Cuadro 3.10: Resumen de las regresiones multivariadas con la oscilación cuasi-
bienal.

ACE.

La distribución espacial de los coeficientes estimados del ı́ndice de enerǵıa ciclóni-

ca acumulada en las regresiones multivariadas realizadas se presentan en la

Figura 3.25. En primavera son pocos los coeficientes que tienen significancia

estad́ıstica, en cuanto a los coeficientes negativos se caracterizan dos regiones

pequeñas, una en el Paćıfico oriental ecuatorial y la otra en el Paćıfico noroeste,

cercano a las costas de china, donde también se encuentran los valores mı́ni-

mos. Las regiones de coeficientes positivos principales también son dos, una en

el océano Índico, la otra en el océano Paćıfico central sur conteniendo los valores

máximos. En los meses de verano se observan muy pocas regiones de coeficientes

estad́ısticamente significativos, el área más extensa se encuentre en el Paćıfico

oeste ecuatorial y es de coeficientes positivos. Las regiones con coeficientes nega-

tivos son pequeñas y dispersas. A diferencia de las estaciones anteriores, durante
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el otoño se muestran importantes regiones de coeficientes estad́ısticamente signi-

ficativos positivos. La de mayor extensión se encuentra sobre México, abarcando

sus costas tanto en el golfo como en el Paćıfico, extendiéndose hasta el hemis-

ferio sur en éste último. En el golfo de Bengala se encuentra otra región más

pequeña. Los coeficientes negativos se encuentran en regiones pequeñas. Durante

el invierno existen unas cuantas regiones de coeficientes positivos con significan-

cia estad́ıstica, una región extensa se encuentra sobre el Paćıfico oriental norte,

extendiéndose hacia Norteamérica; dos regiones más pequeñas se encuentran en

el océano Atlántico norte, una más sobre África noreste-Arabia Saudita, otra

sobre el Paćıfico central ecuatorial y una última en el océano Índico. Respecto

a los coeficientes negativos con significancia estad́ıstica, existen varias pequeñas

regiones dispersas, pero una región de importante extensión se localiza en las

costas este de Australia, concentrando valores mı́nimos.

En general, las principales diferencias entre la Figura 3.25 y la Figura 3.17 son las

siguientes: en primavera desaparecen grandes regiones de coeficientes negativos

con significancia estad́ıstica que se encontraban dispersas en el globo, permitien-

do que aparezcan pequeñas regiones de coeficientes positivos con significancia

estad́ıstica dónde es posible tener actividad ciclónica durante esos meses, además

de que los coeficientes tienen valores ligeramente mayores en el caso de la regre-

sión multivariada. Similarmente, en verano las extensas regiones de coeficientes

negativos con significancia estad́ıstica desaparecen dando lugar a una región de

coeficientes positivos en el Paćıfico occidental/central, donde es muy probable

tener actividad ciclónica. En otoño las diferencias son más sutiles, pues solo se

observa que las regiones con coeficientes positivos con significancia estad́ıstica

cambian ligeramente su forma y los valores de los coeficientes, sin embargo, en

el caso multivariado se localizan donde se espera la mayor actividad ciclónica de

la estación. En invierno la diferencia es mayor, pues de nueva cuenta las regiones

de coeficientes negativos con significancia estad́ıstica desaparecen, dando lugar a
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Figura 3.25: Coeficientes estimados del ı́ndice ACE en la regresión multivariada
durante (a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos indican

las regiones de significancia estad́ıstica

regiones dispersas de coeficientes positivos estad́ısticamente significativos donde

alguna actividad ciclónica puede tener lugar durante esos meses. Estos cambios
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probablemente indican la sensibilidad que podŕıa tener esta variable con respec-

to a los demás ı́ndices, además se puede observar cierto grado de influencia en la

variabilidad del vapor de agua de la estratosfera baja. Cabe recalcar que en las

regresiones multivariadas, durante las cuatro estaciones, predominan las regio-

nes de coeficientes positivos con significancia estad́ıstica, especialmente sobre las

regiones donde se conoce la probabilidad de actividad ciclónica intensa. Lo cual

nos lleva a pensar que la actividad ciclónica podŕıa generar torres convectivas

con la suficiente enerǵıa como para transportar el aire troposferico rico en vapor

de agua hasta la capa de la tropopausa tropical donde, por la temperatura de

ese nivel, permita la hidratación de la estratosfera baja, o bien, inyectar el aire

directamente en la estratosfera baja desde la troposfera.

Coeficiente Primavera Verano Otoño Invierno

Estimación máximo 0.25 0.12 0.15 0.2

Estimación mı́nimo -0.2 -0.08 -0.15 -0.3

Cuadro 3.11: Resumen de las regresiones multivariadas con la enerǵıa ciclónica
acumulada.

Monzones.

Los coeficientes estimados de los ı́ndices de los tres diferentes monzones de ve-

rano boreal en las regresiones multivariadas se presentan en la Figura 3.26. En el

caso del monzón de la India, se exhibe una amplia región de coeficientes negati-

vos estad́ısticamente significativos que se extiende a lo largo del ecuador desde el

Caribe hasta el golfo de Bengala, acompañada de otras cuantas pequeñas regio-

nes dispersas. Las regiones de coeficientes positivos con significancia estad́ıstica

no son relevantes. Los coeficientes del monzón del Paćıfico noroeste son cerca-

namente inversos a aquellos del ı́ndice del monzón de la India, pues se localizan

prácticamente igual solo que son coeficientes positivos estad́ısticamente signifi-

cativos. Los coeficientes con significancia estad́ıstica del ı́ndice del monzón de

Australia son principalmente negativos sobre las costas sureste del continente,
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además de contener valores mı́nimos. En cuanto a los coeficientes positivos con

significancia estad́ıstica, se encuentran regiones pequeñas cercanas al ecuador

que abarcan desde Sudamérica hasta el mar Arábigo de manera muy dispersa.

Figura 3.26: Coeficientes estimados del ı́ndice de los monzones de la India, Paćıfico
noroeste y Australia en la regresión multivariada durante su respectivo verano. Los

contornos indican las regiones de significancia estad́ıstica

Por lo cual, las más importantes diferencias de las caracteŕısticas de la Figura

3.26 con la Figura 3.19 son las siguientes: con el monzón de la India la región

de coeficientes negativos con significancia estad́ıstica que tiene gran extensión

zonal en el caso multivariado es ahora más grande y prácticamente no hay re-

giones de coeficientes positivos importantes, además de que los valores de los

coeficientes son mayores; esta región concuerda en parte con la ruta del chorro
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tropical del este. En el caso del monzón del Paćıfico Noroeste las diferencias son

muy importantes, pues cambia completamente la configuración de los coeficien-

tes, en primer lugar se observa una gran región zonal de coeficientes positivos

significancia estad́ıstica ligeramente al norte del ecuador y otra región donde es-

pećıficamente se caracteriza la mayor actividad del fenómeno, además de que los

valores son hasta 0.2 ppm más grandes. Ahora bien, con el monzón de Australia

también hay cambios sustanciales, pues la configuración espacial de los coefi-

cientes ha cambiado en gran medida, mostrándose solo regiones de coeficientes

positivos significancia estad́ıstica muy pequeñas y dispersas al norte del ecuador

y la región de coeficientes negativos es más pequeña, concentrándose principal-

mente en las costas sur australianas, con valores de coeficientes negativos más

extremos. El hecho de que las señales obtenidas con las regresiones univariable

y multivariada sean bastante distintos en cuanto a la distribución espacial de

los coeficientes como en los valores de lo mismos puede atribuirse a que la infor-

mación que este fenómeno aporta puede estar influenciado por ENSO y/u otros

modos climáticos. Los monzones de la India y de Australia en las regresiones

multivariadas, al exhibir principalmente coeficientes negativos con significancia

estad́ıstica, se les podŕıa asociar un efecto de enfriamiento en la estratosfera baja

sobre la región de mayor actividad convectiva, produciendo finalmente una dis-

minución en la concentración del vapor de agua. Contrariamente, el monzón del

Paćıfico noroeste parece tener una señal casi opuesta al monzón de la India, pues

los coeficiente positivos con significancia estad́ıstica preponderan, especialmente

en la región dónde se suele concentrar la actividad convectiva del fenómeno. Otra

explicación de esta señal podŕıa ser una oposición de fase respecto al monzón

de la India, siendo estos coeficientes resultado de los breaks o peŕıodos con me-

nor precipitación del mismo. Es interesante notar que esta última señal describe

de buena manera la distribución de los valores máximos que se presentan en

la climatoloǵıa de los meses de verano 3.6 del producto MERRA. Esto nos lle-

va a pensar que los monzones son fenómenos importantes para considerar en
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la variabilidad del vapor de agua de la estratosfera baja. Adicionalmente, en el

producto MERRA se encuentra disponible un campo denominado Upward moist

convective mass flux en 100 hPa, el cuál pretende cuantificar la cantidad de ma-

sa aportada por la convección húmeda; con estos datos se hicieron climatoloǵıas

que se encuentran en el apéndice A para verano boreal (Figura A.1) y austral

(Figura A.2), en ellas se exhibe la gran cantidad de masa que se acumula en 100

hPa sobre las regiones de los monzones debido a la actividad convectiva intensa.

Los valores extremos de los coeficientes correspondientes a los monzones de las

regresiones multivariadas se resumen en el Cuadro 3.12.

Coeficiente India Paćıfico NO Australia

Estimación máximo 0.1 0.2 0.06

Estimación mı́nimo -0.2 -0.1 -0.1

Cuadro 3.12: Resumen de las regresiones multivariadas con los ı́ndices de monzo-
nes.

Coeficientes de determinación de las regresiones.

Los coeficientes de determinación de las regresiones multivariadas realizadas en

cada estación del año son mostrados en los mapas de la Figura 3.27. En la

primavera los mayores valores registrados se localizan principalmente sobre los

océanos Paćıfico e Indico, oscilando entre 0.6 y 0.8. Durante los meses de verano

se observa un mayor número de coeficientes con valores elevados principalmente

contenidos en una región demarcada entre los 15o de ambos hemisferios, ha-

ciéndose angosta sobre el Atlántico, superando el 80% de la varianza explicada

solo sobre el Paćıfico oriental. Para la estación otoñal se ensancha más la región

de coeficientes elevados, abarcando casi de 30oS a 30oN excepto sobre el Atlánti-

co donde estos coeficientes elevados se concentran solo en el ecuador, además de

que los valores no superan el 80% de la varianza explicada.
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Figura 3.27: Coeficientes de determinación en la regresión multivariada durante
(a) primavera, (b) verano, (c) otoño e (d) invierno. Los contornos indican las regiones

de significancia estad́ıstica

Para inviernos la región con altos valores de coeficiente de determinación es aún
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más extensa, y logrando alcanzar hasta el 90% de la varianza explicada en cier-

tas regiones.

En términos generales, la regresión multivariada explica una gran parte del por-

centaje de la varianza (más del 80%), lo cuál es un resultado bastante prome-

tedor. A diferencia de los resultados de las regresiones univariable donde T100,

QBO y MEI por si mismos, estos dos últimos ı́ndices especialmente en invierno,

pueden llegar a explicar cerca del 50% de la varianza. Mientras el resto de

señales no pasan de explicar solo el 30% de la varianza. En el Cuadro 3.13 se

encuentran los valores máximos de los coeficientes de determinación obtenidos

con las regresiones multivariadas en cada estación del año.

Coeficiente Primavera Verano Otoño Invierno

Máximo 0.8 0.9 0.8 0.9

Cuadro 3.13: Coeficientes de determinación de las regresiones multivariadas en
cada estación.

3.3.1. Pruebas estad́ısticas

Posteriormente, se realizaron las diversas pruebas para validar que el modelo lineal

propuesto rompa en el menor número de ocasiones los supuestos, explicados en la

sección 3.6. El equivalente de 15 bandas de latitud de regresiones lineales es el 23.44%,

por lo cuál se ha elegido el umbral de 20% de regresiones que violen supuestos para

considerar que el modelo no debe ser utilizado, siendo que en teoŕıa menos de 7.5

bandas de latitud en cada hemisferio de los mapas, o bien, los extremos sur o norte de

menos de 15 bandas de latitud de los mapas representaŕıan un modelo que no debeŕıa

ser utilizado. Con respecto a la heterocedasticidad, solamente en otoño se superan el

20% de regresiones que tienen dicho problema, al evaluarlas con la prueba de White.

En cuanto a la autocorrelación dentro del modelo lineal, en primavera y otoño se

supera el umbral de más del 20% de regresiones con la prueba del estad́ıstico Q. En
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cuanto a los supuestos de normalidad y RESET, en ninguna estación del año se rebasa

el umbral de más de 20% de regresiones que quebranten dichos supuestos. En la tabla

3.14 se presentan los resultados de las pruebas.

Prueba Primavera Verano Otoño Invierno

Heterocedasticidad

ARCH 5.52 7.21 7.07 7.26

White 2.36 10.91 21.39 3.44

Q stat 5.40 7.00 7.96 7.25

Autocorrelación
BG 18.19 15.28 15.26 11.40

Q stat 21.11 16.76 20.19 16.43

Normalidad
JB 9.18 12.46 13.76 6.67

AD 11.25 11.46 11.44 7.93

RESET Ramsey 4.31 5.22 8.67 4.52

Cuadro 3.14: Porcentaje de regresiones multivariadas que rompen con cada su-
puesto. Las celdas en color rojo indican aquellos casos que rebasan el 20%. El total

de las regresiones es de 18,432.



Caṕıtulo 4

Resumen y conclusiones

En este trabajo se ha determinado la influencia de la temperatura en 100 hPa, los

fenómenos ENSO canónico y Modoki, la QBO, la actividad ciclónica y algunos de los

principales sistemas monzónicos sobre el vapor de agua en el nivel de 100 hPa.

En primer lugar se han comparado dos de los mejores reanálisis disponibles con las

observaciones de datos satelitales determinando que MERRA reproduce el campo del

vapor de agua en la estratosfera baja no tan alejado de los observado. Para llegar a

esta conclusión se ha analizado la variabilidad mensual, interanual y la distribución

de las 3 bases de datos.

Seguidamente se han realizado regresiones univariable considerando el ı́ndice de cada

uno de nuestros fenómenos como la variable independiente, obteniendo la distribución

espacial de los coeficientes de estimación con significancia estad́ıstica y de los coefi-

cientes de determinación, con este método podmeos ver el grado de linealidad que

tiene cada ı́ndice, aśı como la cantidad de variabilidad que pueden estos explicar. Con

el fin de separar la influencia que ejercen en común cada uno de los modos climáticos

y fenómenos convectivos considerados, se han comparado los resultados obtenidos con

los de la regresión múltiple, la cual se realizó con el fin de entender la variabilidad que

aportan los ı́ndices, trabajando al uńısono con el resto de fenómenos considerados.

80



81

Las principales conclusiones alcanzadas a partir de los patrones espaciales resultantes

de los coeficientes de estimación de cada ı́ndice en la regresión múltiple se resumen a

continuación:

En general durante todas las estaciones, gran parte del contenido de vapor de

agua en el nivel de 100 hPa se ve modulado por la temperatura en dicho nivel

aportando una gran parte de la concentración del vapor de agua, siendo siempre

superior a los 0.4 ppm y abarcando casi en su totalidad el cinturón tropical.

Durante la primavera boreal parece ser que la actividad convectiva de los ciclones

que llegan a formarse en el Paćıfico sur y en el océano Indico sur aportan una

considerable concentración de vapor de agua en la estratosfera baja llegando a un

máximo de 0.2 ppm, dejando a ENSO y QBO con aportaciones menores durante

esta estación. En cuanto a la deshidratación de la estratosfera baja durante

esta estación ENSO actúa fuertemente sobre la región de principal actividad

convectiva sobre el Paćıfico central llegando valores mı́nimos de -0.2 ppm.

En los meses del verano boreal los valores máximos de los coeficientes son de

los ı́ndices de ENSO y ENSO Modoki en conjunto con el ı́ndice del monzón del

Paćıfico noroeste oscilando entre 0.15 y 0.2 ppm, en especial sobre las regiones

del Caribe/México y sobre el océano Indico. El monzón de la India contribuye

con una importante deshidratación del vapor de agua con valores mı́nimos de -

0.2 sobre una amplia región desde el Caribe, pasando por África, hasta el océano

Indico.

En la estación otoñal boreal los valores máximos de los coeficientes de estimación

oscilan entre 0.15 ppm y 0.2 ppm son de los ı́ndices de ENSO y ENSO Modoki

junto con la actividad ciclónica, el primer ı́ndice actúa principalmente sobre el

océano Indico/alberca de agua caliente; el segundo sobre regiones discontinuas

que se extienden del Paćıfico oriental sur hasta el océano Indico sur; el último

sobre las principales regiones de actividad ciclónica de la temporada: golfo de
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Bengala, golfo de México y Paćıfico mexicano; de la deshidratación de la estra-

tosfera en esta estación se atribuye a ENSO y ENSO Modoki en las regiones

caracteŕısticas de la convección asociada a estos fenómenos, principalmente en

el Paćıfico central con valores mı́nimos que llegan hasta -0.2 ppm.

En los meses del invierno boreal se observa que los valores de los coeficientes de

determinación máximos son del ı́ndice de ENSO Modoki con 0.4 ppm sobre el

océano Paćıfico sureste, seguido por el ı́ndice ENSO clásico con 0.2 ppm sobre

el océano Indico/alberca de agua caliente y el ı́ndice de la actividad ciclónica

con 0.2 ppm en el Paćıfico mexicano, Indico sur y parte del Atlántico norte.

En cuanto a la oscilación cuasi-bienal cabe destacar que es la estación donde

tienen mayor cobertura sus coeficientes positivos al abarcar casi en su totalidad

el cinturón tropical, además de tener valores máximos mayores a 0.1 ppm. Los

coeficientes negativos que indican deshidratación de la estratosfera baja durante

esta estación se atribuyen principalmente a los fenómenos ENSO y al monzón

de Australia con aproximadamente -0.3 ppm en ambos casos. En cuanto a la

oscilación cuasi-bienal se tienen valores mı́nimos de -0.1 ppm, probablemente

propiciando deshidratación de la baja estratosfera sobre el Paćıfico suroeste.

En resumen, en el caso de regresión múltiple se tiene más claro la fracción de variación

que aporta cada uno de los fenómenos antes mencionados a la concentración de vapor

de agua en 100 hPa, tanto en magnitud como en distribución espacial. Además de

que los coeficientes de determinación son significativamente mayores en el caso múlti-

ple, manteniendo un número de regresiones espurias muy bajo, lo cual indica que al

momento de intentar predecir la evolución lineal del vapor de agua en la estratosfera

baja, al menos estos fenómenos deben ser considerados. En cuestión de distribución

espacial, podŕıamos indicar que en general las mayores diferencias se notan en los

ı́ndices relacionados con los sistemas convectivos. Esto puede estar atribuido a que

los fenómenos de dicho tipo se ven mayormente afectados por los otros fenómenos

climáticos que son de mayor escala espacio-temporal.
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Concluyendo, los modos de mayor peŕıodo como lo son ENSO y QBO, dependiendo

de la fase en la que se encuentren, actúan en sincrońıa con la temperatura de la capa

de la tropopausa tropical para modificar la concentración del vapor de agua en la es-

tratosfera baja, sin embargo, no son suficiente para explicar dicha variabilidad. Se ha

determinado entonces que los fenómenos de convección toman un rol casi tan relevante

como el de los modos climáticos antes mencionados, por lo cual mayor investigación

en este rubro será de mucha importancia en el futuro, además de considerar algunos

otros fenómenos que podŕıan tener grandes aportaciones como pueden ser la oscilación

de Madden-Julian o los calentamientos súbitos estratosféricos. Se optó por utilizar los

datos de reanálisis, a pesar de que algunas de sus caracteŕısticas no recrean correc-

tamente los datos observados, para el presente trabajo debido a su amplia cobertura

temporal y espacial. Y dada la calidad de los resultados obtenidos, parece razonables

en un trabajo futuro utilizar los datos observados disponibles a pesar de su limitada

cobertura espacio-temporal, sin embargo podŕıan ser suficientes para capturar muchos

de los procesos aqúı descritos.



Apéndice A

Figuras auxiliares

A continuación se presentan figuras de apoyo para el texto, que no implican resultados

directos del análisis.

Figura A.1: Climatoloǵıa de verano del flujo de masa ascendente de convección
húmeda del producto MERRA
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Figura A.2: Climatoloǵıa de invierno del flujo de masa ascendente de convección
húmeda del producto MERRA
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