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Resumen

Los Sistemas Convectivos de Mesoescala (SCMs) son un conjunto de nubes cumulonimbos
que evolucionan en una sola entidad de cientos de kilometros de radio. Pueden producir
tiempo severo como inundaciones, rachas de viento intensas, actividad eléctrica, tornados y
granizadas. Este trabajo analiza una climatologia de los SCMs en México de 1984 al 2008,
utilizando iméagenes satelitales infrarrojas de la base de datos CLAUS. Asi mismo, se
caracterizaron los entornos favorables que dan origen a los SCMs, empleando datos de
reandlisis de ERA5. Ademas, se calcul6 el indice Galvez-Davison (GDI, por sus siglas en
inglés) en el momento en el que iniciaron las tormentas, evaluando su desempefio como
posible herramienta de prondstico de SCMs. Finalmente, se estudio la influencia de la
corriente en chorro de bajos niveles del Caribe (CLLJ) en la variabilidad anual de SCMs al
noreste de México. A nivel nacional, se encontr6 que incrementa la frecuencia de SCMs en
todo el pais durante la temporada calida-himeda del afio, debido a los valores méximos de
temperatura potencial equivalente y de cizalladura (~15 m/s) en la tropdsfera baja. Sobre
todo, en el noreste de México, el 31.7% de los SCMs ocurrieron en entornos favorecidos
por la llegada de pulsos de vientos intensos y de humedad en dias previos a su formacion y
este comportamiento estd modulado por la intensificacion del CLLJ entre junio y agosto.
Asi mismo, se encontré que la razon de mezcla, la velocidad vertical y temperatura
potencial equivalente son méximas en la temporada célida-hiumeda en todo México, en
niveles medios de la troposfera, indicando una inestabilidad predominante entre primavera
y verano. Por su parte, el GDI (usando datos de ERA5) demostro funcionar adecuadamente
para determinar los entornos favorables para la formacion de SCMs en Meéxico, en
comparacion con los gradientes verticales de temperatura potencial equivalente y CAPE.
Por otro lado, los SCMs pueden aportar mas del 4% de la precipitacion total anual y mas
del 20% de la precipitacién de verano en distintas partes de México. De igual forma, se
determind que el uso de umbrales de temperatura maxima de brillo de tope de nube < -
60°C y de area de escudo nuboso =>3000 km? en la técnica de deteccion de SCMs, no
producen diferencias grandes en el namero, tamafio, velocidad u hora de inicio de los
SCMs (principalmente, despues de las 15 h). Tampoco se encontraron diferencias entre los
resultados de las pruebas con respecto a su variabilidad interanual (ENSO). Por lo que esta
oscilacion no explica por si sola, las variaciones en el nimero de SCMs en México, los
cuales podrian estar modulados por la oscilacion subestacional Madden-Julian.
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Capitulo 1

1. Introduccion

1.1. Los Sistemas Convectivos de Mesoescala

Los Sistemas Convectivos de Mesoescala (SCMs) son grandes complejos de nubes cumu-
lonimbos organizados (Farfan and Zehnder, 1994; Farfan et al., 2020), que producen grandes
areas de precipitacion intensa y continua (Goyens et al., 2011; Feng et al. 2016 y Adefisan and
Okewu, 2018). Su extension es de aproximadamente 100 km o mas, al menos en una direccion en
el plano horizontal (Markowski and Richardson, 2010; Houze, 2014) y tienen una duracion ma-
yor a 6h (Cotton and Anthes, 1989; Cotton et al. 2011), siendo el tipo de tormenta mas grande
que existe en nuestro planeta (Feng et al., 2016). Los SCMs también han sido descritos en dife-
rentes trabajos alrededor del mundo como areas nubosas muy extensas de mas de 100,000 km?
(Farfan and Zehnder, 1994). Los SCMs se forman tanto en latitudes tropicales como en latitudes
medias (Farfan et al. 2020) y para estudiar su climatologia y su ciclo de vida, se utilizan las bases
de datos de imagenes satelitales que tengan los registros mas largos posibles (Jaramillo et al.,
2017; Huang et al., 2018). Las imagenes infrarrojas satelitales pueden ayudar a identificar a los
SCMs como éareas de topes nubosos con temperaturas inferiores o iguales a 241 K (-32 °C) (Hou-
ze, 1993). Cabe destacar que las alturas del tope de nube que alcanzan las nubes convectivas ha
sido el Unico criterio valido para la identificacion del inicio del desarrollo de la precipitacion pro-
funda (Diaz, 2020).

Sin embargo, es importante sefialar que la duracién, dimensiones y temperaturas de los topes de
nubes que adquieren los SCMs varian de acuerdo a la region en la que ocurran. Por ejemplo, Val-
dés (2015) defini6 a los SCMs que se forman en el noroeste de México como areas de topes de
nube de al menos 250 km de longitud en una direccion y con una temperatura menor o igual a
219 K (-54°C), durante un periodo mayor o igual a 3h. Por su parte, Farfan y Zehnder (1994)
definieron los SCMs como areas de topes nubosos de 100,000 km?2, con temperaturas menores a
241 K (-32 °C) y una duracion minima de 6h para la misma regién de estudio que abarcé Valdés

(2015). Otros trabajos alrededor del mundo los definen bajo otros umbrales de area, temperatura
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y duracion (Riosalido and Carretero, 1998; Cotton et al., 2011; Feng et al., 2016; Adefisan and
Okewu, 2018; Huang, et al., 2018; Chen, et al., 2019). En especial, Riosalido y Carretero (1998)
definen a los SCMs que se forman sobre la Peninsula Ibérica como estructuras convectivas con
coberturas que superaran, en algin momento de su ciclo de vida, un area de 10, 000 km?, bajo un
umbral de temperatura de tope de nube igual o0 menor a 221 K (-52°C), durante un periodo mini-
mo de 3h.

1.2. Estructura de los SCMs en latitudes tropicales y latitudes medias

Los SCMs pueden clasificarse por sus caracteristicas fisicas, por su organizacion o por la
latitud en la que ocurren (Maddox, 1980). Tanto en los tropicos como en las latitudes medias
(Fig. 1.1), los SCMs se agrupan cominmente en dos tipos de conglomerados: squall clusters
(conglomerados con turbonada) o en nonsquall clusters (conglomerados sin turbonada) (Cotton
and Anthes, 1989; Cotton et al., 2011). Los squall clusters adquieren una estructura de linea de
turbonada en forma de arco con una longitud de cientos de kilometros de largo. Estos SCMs es-
tan conformados por varios conjuntos de celdas convectivas intensas a lo largo de su eje principal
(Houze, 1993; Markowski and Richardson, 2010).

Los nonsquall clusters mas grandes que se producen en ambas bandas de latitud se conocen como
Complejos Convectivos de Mesoescala (CCMSs) y ocurren tanto en océano como en continente,
aungue son mas comunes sobre tierra (Maddox, 1980; Houze, 1993; Mohr and Zipser, 1996).
Ademas, tanto en las latitudes medias como en las latitudes tropicales del hemisferio oeste, la
formacién de los CCMs se ve favorecida a lo largo de cadenas montafiosas, como las Montafias
Rocosas en Estados Unidos y en los Andes de Sudamérica, donde se producen jets de bajos nive-
les que advectan aire maritimo calido hacia las cadenas montafiosas, volviéndolas regiones de
formacidn para los CCMs (Salio et al., 2006; Houze, 2014).



Figura 1.1. Principales ubicaciones de los supercimulos y CCMs alrededor del mundo, tanto en latitudes
tropicales como extratropicales. Este esquema se basa en muestras regionales de observaciones satelita-
les para periodos de 1 a 3 afios (de mayo de 1981 a abril de 1983 para centro y Sudamérica, de 1983 a
1985 para el oeste del Pacifico, de 1986 a 1987 para Estados Unidos, Africa y Europa y de abril a di-
ciembre de 1988 para la India (Laing and Fritsch, 1997)). Las ubicaciones se muestran en el momento en

el que los sistemas presentan la maxima extension de su escudo nuboso. Fuente: Cotton et al., (2011).

1.2.1. SCMs en latitudes tropicales

En los tropicos, se forman tanto squall clusters como non-squall clusters. Los squall clus-
ters tropicales (Fig. 1.2), al igual que los de latitudes medias, estdn conformados por una linea
claramente definida por nubes convectivas profundas, con una region de nubes estratiformes si-
guiéndola por detras o, en ocasiones, al frente del sistema. Hay algunos SCMs en los que la orga-
nizacion de squall cluster es evidente en algunas partes del sistema o sélo en algin momento de
su tiempo de vida. Los squall clusters pueden producir hasta 30 mm de lluvia en 30 min, rafagas
de vientos de 12-25 m/s, asi como lluvias ligeras pero persistentes (Houze, 2014; Cotton and
Anthes, 1989). Ademas, los squall clusters son bastante comunes en regiones monzonicas, asi
como sobre los océanos tropicales y varias regiones de Sudamérica. Por otro lado, se ha observa-
do que este tipo de SCMs pueden producir hasta el 50% de la precipitacion en el Atlantico Tropi-
cal (Zipser, 1977).

En cuanto a los non-squall clusters, éstos son conocidos como supercimulos tropicales, uno de

los sistemas de mayor importancia en la trasferencia de energia, transporte de humedad y la cli-



matologia pluvial tropical. Ademas, juegan un rol importante en la determinacién del perfil verti-
cal de calor latente y las tasas de condensacion en los tropicos, lo que a su vez determina la es-
tructura de la circulacién tropical promedio a gran escala (Parker and Johnson, 2000).

Uno de los principales sistemas de gran escala con el que interactian los SCMs tropicales es la
Zona de Convergencia Inter Tropical (ZCIT) (Zuluaga and Houze, 2015). En la regién tropical
del océano Atlantico y Pacifico, los vientos alisios convergen en la ZCIT proporcionando un en-
torno favorable para el desarrollo de la conveccidn profunda. Por lo que la distribucién de los
SCMs obedecera a la migracion latitudinal que la ZCIT tiene, debido al ciclo radiativo anual de
nuestro planeta (Mohr and Zipser, 1996; Lindzen and Nigam, 1987; Inoue et al., 2002).

Sin embargo, existen otros sistemas que también modulan tanto el ciclo anual, como el ciclo
diurno de los SCMs tropicales, como los jets de bajos niveles y las ondas del este (Mathon et al.,
2002; Nafez et al., 2020), que son perturbaciones originadas como resultado de una inestabilidad
baroclinica-barotropica del Jet de niveles medios del Este de Africa (AEJ, por sus siglas en in-
glés) (Fitzpatrick et al., 2020). Las ondas producen un patrén de vaguadas que favorecen la con-
veccion (Thorncroft and Hodges, 2001). También, generan SCMs en forma de squall clusters, ya
que las nubes convectivas se agrupan frente a las vaguadas. Ademas, es comun que la conveccion
producida por las ondas del este en la region del Sahel en Africa alcance niveles altos en la tro-
posfera (hasta 200 hPa) y que influya en el desarrollo de la circulacién de mesoescala ciclénica

en niveles bajos (Zuluaga and Houze, 2015).

Por otro lado, en las regiones tropicales, la humedad proveniente de la vegetacion y del suelo
juega un papel importante en la conveccion ya que también impulsan mecanismos de retroali-
mentacion positivos superficie-atmdsfera, asociados con el incremento de la humedad del suelo
durante la temporada de lluvias (verano) (Diaz, 2020). Durante el verano, las tasas de evapo-
transpiracion del suelo son mayores que en otras estaciones, por lo que se transfiere una mayor
cantidad de vapor de agua a la atmosfera, promoviendo un reciclaje del agua precipitada (Pal and
Eltahir, 2001; Dolores et al. 2019).

Los SCMs tropicales producen hasta el 56% de la precipitacidn tropical cuando alcanzan sus eta-
pas de desarrollo activo (Yuang and Houze, 2010). Por ejemplo, Jaramillo et al. (2017) encontra-
ron que, aunque los SCMs representan menos del 1% de las tormentas en la region tropical del

norte de América del Sur, contribuyen con una gran cantidad de lluvia sobre esta region. En el

5



este del Pacifico, dentro de la regién tropical de América, los SCMs producen hasta el 57% de la
precipitacion anual, mientras que en la cuenca del rio Amazonas y el norte de Colombia contri-

buyen con hasta un 40-46% de la precipitacion anual.

Los estudios de Zuluaga and Houze (2015) y de Jaramillo et al. (2017) revelan que los SCMs mas
intensos en las latitudes tropicales; es decir, aquellos que adquieren caracteristicas climatolégicas
de los CCMs, tienden a adquirir un &rea mayor a 23,000 km? en Sudamérica y mayor a 35,000
km? en la region tropical de Africa. En algunos casos, los CCMs pueden evolucionar hacia depre-
siones tropicales (Maddox, 1980), como se ha observado en el Mar Caribe y el Pacifico Oriental,
asi como sobre las costas mexicana cercanas a Nayarit y Jalisco (Farfan et al., 2020). Estos
CCMs suelen presentar un escudo nuboso con muchos componentes convectivos mas pequefios
dentro de ellos (Cotton et al., 2011).

En los tropicos, la conveccion sobre el continente tiene un ciclo diurno; es decir, las nubes some-
ras comienzan a producirse por la mafiana, se desarrollan durante la tarde y alcanzan su maxima

extension vertical en las primeras horas de la noche (Mohr and Zipser, 1996; Salio et al., 2006).
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Figura 1.2. En este par de esquemas se muestran: A) La estructura de una linea de turbonada tropi-
cal, determinada a partir de su reflectividad en radar a bajos niveles (0.5-1.5 km), esta linea lleva una
velocidad de 15 a 20 m/s. Las regiones mas oscuras corresponden a las lluvias mas intensas produci-
das por el sistema y, conforme nos alejamos de ellas, la reflectividad disminuye, dando paso a las
regiones con lluvia menos intensa. B) Esquema de un nonsquall cluster tropical a partir de datos ob-
tenidos por un radar en el fuselaje de un avion P3 a las 0908 GTM a una altura de 7.8 km e imagenes
satelitales. Los contornos indican la reflectividad producida por la precipitacion, las regiones mas
oscuras corresponden a las zonas mas lluviosas y las més claras son donde hay lluvia menos intensa
(escala de valores de reflectividad de menor a mayor: 1, 20, 25, 30 y 40 dBZ). Fuente: Cotton et al.,
(2011).

1.2.2. SCMs en latitudes medias

En las latitudes medias también hay desarrollo de squall clusters y nonsquall clusters. Los
squall clusters de latitudes medias pueden organizarse de dos formas distintas: forma simétrica y
forma asimétrica. En estas latitudes los squall clusters se desarrollan preferentemente en direc-
cién noreste-suroeste (Fig. 1.3). En el caso simétrico, la linea de las celdas convectivas profundas
se localiza de forma paralela a la linea de turbonada; es decir, se distribuyen uniformemente en la
direccion noreste-suroeste (Houze, 1993; Parker and Johnson, 2000). Ademas, la region estrati-
forme puede desarrollarse detras de la linea convectiva o frente a ella (Houze, 2014). Por su par-
te, en el caso asimétrico, las celdas convectivas intensas se forman preferentemente en la region
que esta orientada hacia el ecuador del sistema (en el caso de latitudes medias del hemisferio nor-

te, las celdas convectivas se forman preferentemente hacia el suroeste de la linea de turbonada).
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En el otro extremo del squall cluster, las celdas convectivas mas viejas se distribuyen convirtién-
dose, paulatinamente, en un escudo nuboso estratiforme. La estructura asimétrica solo se observa
en latitudes medias ya que, por las dimensiones que alcanza el escudo nuboso, el flujo dentro de
éste adquiere una circulacién ciclonica influenciada por la aceleracion de Coriolis. De hecho, la
mayoria de los squall cluster de latitudes medias que tienen un escudo estratiforme desarrollado,
terminan siendo asimétricos, aunque en sus inicios la distribucién de las celdas convectivas pro-

fundas haya sido simétrica (Markowski and Richardson, 2010).

El desarrollo de los SCMs con estructura de squall clusters de latitudes medias se asocian mas a
frentes frios de escala sindptica que a frentes calidos o estacionarios, ya que su orientacion azi-
mutal es congruente con la orientacion noreste-suroeste que tipicamente adquieren estos sistemas
y se desplazan en una direccion oeste-noroeste. Los squall clusters se desarrollan preferentemente
en el sector célido de los frentes frios (Cotton et al. 2011). La formacion de los squall clusters en
las planicies centrales de U.S.A. esta favorecida por condiciones a gran escala, como una presion
a nivel del mar mas baja, rodeada por valores de presion ligeramente més altos, debido al paso de
una circulacion ciclénica en superficie hacia el suroeste de Kansas. Lo anterior produce un patron
de vaguada que advecta aire calido y himedo proveniente del Golfo de México debido a la circu-
lacion de un jet de bajos niveles. Este proceso conlleva inestabilidad a niveles medios y altos de

la tropdsfera en la region (Parker and Johnson, 2000).



Figura 1.3. En las siguientes imagenes satelitales infrarrojas se muestran: A) el ejemplo de una linea de
turbonada de latitudes medias a las 2000 CDT, en el este de Estados Unidos, durante sus primeras etapas
de vida. B) Imagen satelital infrarroja GOES mejorada del 4 de agosto de 1977, sobre E.U.A. a las 0300
MDT que muestra la temperatura de brillo de un nonsquall cluster de latitudes medias, donde las regio-
nes mas oscuras representan las temperaturas mas bajas del tope de nube del sistema, debido a que son
las regiones donde existe una conveccion mas profunda (gris medio = -322C, gris claro = -428C, gris
oscuro = -53*C y negro = -59%C). Fuente: Cotton et al., (2011).

Por su parte, los nonsquall clusters de latitudes medias se definen como SCMs de 5,000 km?2 en
promedio, cuyos topes nubosos alcanzan una temperatura de -65 °C y que tienen una duracion
mayor a 48 h. Los SCMs de estas latitudes producen una gran parte de la precipitacion que ocurre
durante la estacion calida (verano) sobre el continente (Houze, 2014). Los nonsquall clusters mas
grandes que se producen en las latitudes medias tienen un escudo nuboso con una cobertura ma-
yor o igual a 100,000 kmz?, cuyo tope de nube puede ser igual o menor a 241 K (-32 °C) y tienen
una duracion minima de 6 h (Cotton and Anthes, 1989; Houze, 1993). Los sondeos realizados por
estaciones de monitoreo atmosférico en superficie muestran que la temperatura y la temperatura
de rocio caen rapidamente conforme un CCM cruza la estacion, indicando que, al igual que en los
tropicos, para las latitudes medias se requieren condiciones de alta humedad atmosférica para dar

inicio a la conveccion profunda (Zipser, 1977).

De acuerdo a Maddox (1980) y Parker and Johnson (2000), el ciclo de vida de los CCMs de lati-
tudes medias es similar al de los CCMs de latitudes tropicales, comenzando a formarse tipica-

mente por la tarde, alcanzando un mejor nivel de organizacién y mayor tamafio hasta las primeras
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horas de la noche, llegando a su tamafio maximo después de la media noche y persistiendo hasta
primeras horas de la mafiana. Por ello, la duracién promedio de los CCMs de latitudes medias es
de 16 horas y media, aproximadamente (Maddox, 1980; Houze, 1993; Farfan et al., 2020).

1.3. Ciclo de Vida de los SCMs

1.3.1. Formacion

Los SCMs se desarrollan como resultado de la conveccion total producida por todas las
nubes convectivas que los componen actuando en conjunto, induciendo caracteristicas de circula-
cion de mesoescala sobre la region donde ocurren (Feng et al., 2016; Adefisan and Okewu,
2018).

La conveccion inicial que produce la formacion de SCMs, suele tener origen en regiones donde la
troposfera baja presenta valores altos de humedad relativa y de temperatura potencial equivalente,
lo que conlleva a condiciones de inestabilidad sobre la region (Barrett et al., 2020). En cambio, a
niveles medios, los valores de estas variables deben ser minimos (Grabowski and Moncrieff,
2004). También, debe haber un mecanismo de forzamiento convectivo a gran escala, como pue-
den ser la ZCIT o la brisa marina-terrestre, asi como una onda del este en los tropicos, un frente
frio en latitudes medias o un forzamiento orogénico en lugares donde se encuentran las cadenas

montafiosas (Stancalie et al. 2009; Nufiez et al. 2020).

Los SCMs mas profundos se observan sobre el continente, debido al ciclo del balance de radia-
cién superficial diurno, el cual experimenta mayor variacion sobre tierra, generando un mayor
calentamiento durante la tarde y una capa limite mas profunda. Por otro lado, la variacién diurna
que modula la capa limite oceanica, més calida, himeda y extendida, es minima, manteniendo su
profundidad a lo largo del dia. Las diferencias entre el calentamiento diurno de la superficie
oceéanica y continental promueven la formacion de un gradiente térmico grande en las costas. Por
ello, la modulacion diurna de la temperatura en conjunto con un relieve pronunciado promueve
gue exista una conveccién mas intensa en tierra que en océano (Zipser, 1977; Mohr and Zipser,
1996). Por otro lado, se podrian tener condiciones favorables para la formacion de SCMs anchos
y duraderos en tierra, si se presenta un jet de bajos niveles adyacente a una cordillera montafiosa
(Lin, 2007).
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Un jet de bajo nivel (LLJ, por sus siglas en inglés) es un flujo de vientos con velocidades anéma-
lamente altas que no sobrepasan el primer kilometro de altura de la tropdsfera y es uno de los
principales sistemas meteoroldgicos que transportan humedad horizontal y verticalmente, asi co-
mo momento en la vertical, lo que favorece el desarrollo de la conveccion. Estos jets presentan
variaciones en la intensidad de sus vientos de forma estacional y diaria, las cuales influyen en la
formacion y el ciclo de vida de los SCMs (Lin, 2007). Debido a esto, los SCMs que ocurren en
regiones influenciadas por un LLJ suelen presentar su etapa de mayor crecimiento durante la no-
che, cuando los LLJs alcanzan su méaxima intensidad (Houze, 2014). Este maximo suele ocurrir
alrededor de las 01 y las 05 hora local (Cotton et al., 2011). Un ejemplo de estos jets ocurre en la
parte centro y este de Estados Unidos y es conocido como el Jet de Bajos Niveles de las Grandes
Planicies (GPLLJ, por sus siglas en inglés). Este sistema es uno de los principales factores res-
ponsables de la generacion de actividad convectiva nocturna durante el verano sobre la region, asi
como de eventos extremos de precipitacion. La mayor cantidad de humedad que transporta el
GPLLJ proviene del Golfo de México y del Mar Caribe (Algarra et al., 2019).

Los eventos de mayor intensidad del GPLLJ durante el verano producen un incremento de hasta
el 25% de las precipitaciones nocturnas sobre la region de las Grandes Planicies. En cambio, la
precipitacion diurna sobre el Golfo de Meéxico y el oeste del Atlantico se ve disminuida durante
estos mismos eventos. En la parte noreste de México ocurre un fendmeno similar al GPLLJ, co-

nocido como la corriente en chorro de bajos niveles del Caribe (CLLJ, por sus siglas en inglés).

Otro caso analogo al GPLLJ es el Jet de Bajos Niveles de Sudamérica (SALLJ, por sus siglas en
inglés). Este jet proviene de la cuenca del Amazonas y viaja al sur transportando humedad y calor
hacia las planicies centrales del sureste de Sudamérica. Se ha observado que, cuando el SALLJ se
fortalece, la formacion de SCMs en las planicies centrales se ve favorecida, aportando hasta el
45% de la precipitacion durante el verano austral. De acuerdo con Salio et al. (2006), cuando el
SALLJ se debilita, la precipitacion y el nimero de SCMs decrecen en las planicies centrales e
incrementan hacia el sur, hacia la zona de convergencia del Atlantico Sur, a la latitud tropical de

la cuenca del Amazonas.

Cabe resaltar que los LLJs son modulados por oscilaciones inerciales cercanas a la capa de fric-
cién, asi como por forzamientos orogénicos (Yu and Smull, 2000). Por lo tanto, las elevaciones

del terreno en una region, combinadas con el paso de un LLJ, favorecen la formacién de SCMs.
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Por ello, es comun que los SCMs (en especial los CCMs) se formen sobre el continente, orienta-
dos a lo largo de cadenas montafiosas (Mohr and Zipser, 1996). En la parte del viento que esta
obligada a ascender por la pendiente del barlovento de la montafa, la parcela de aire se enfria y
comienza a saturarse hasta alcanzar su valor de saturacion méxima, dictado por la relacion de
Clausius Clapeyron (Andrades and Mufiez, 2012; Ramezani et al., 2019). Se produce un cambio
de fase en el vapor de agua contenido en la parcela de aire, cambiando a agua liquida (Tapiador,
et al., 2018). Este proceso libera calor latente debido a la condensacion del vapor de agua y fun-
ciona como un mecanismo de retroalimentacion positiva, el cual mantiene la conveccion del aire

activa en la region de formacion de los SCMs durante un periodo largo de horas (Diaz, 2020).

La precipitacion generada por las celdas convectivas profundas es muy intensa, dado que su con-
tenido de hidrometeoros (agua liquida, granizo, particulas de hielo) es muy alto y son de gran
tamafo (Cotton and Anthes, 1989). Su movimiento descendente genera corrientes hacia la super-
ficie en niveles bajos. Estos movimientos detras de las corrientes de ascenso de las celdas con-
vectivas, inducen una alta presion y divergencia en superficie (Markowski and Richardson,
2010).

El proceso descrito anteriormente ocurre en las fases iniciales de formacion de los SCMs, cuando
Unicamente se tienen algunas nubes convectivas aisladas y desorganizadas. En el noroeste de
México, sobre la Sierra Madre Occidental, los SCMs presentan sus fases iniciales durante las
Gltimas horas de la tarde (Farfan and Zehnder, 1994; Farfan et al. 2020), concordando con el ciclo
de vida de los SCMs en otros lugares del mundo (Riosalido and Carretero, 1998; Jaramillo et al.
2017). Asi, esta etapa inicial es resultado del calentamiento previo que sufrié la superficie duran-
te el dia, lo que conduce a la conveccion del aire y a la formacion de los SCMs durante las ulti-

mas horas de la tarde. Esto demuestra que la génesis de los SCMs obedece un ciclo diurno.

Otro factor importante y comun en la formacion de todos los tipos de SCMs es la presencia de
cizalladura del viento zonal a niveles bajos (Barret et al. 2020). La cizalladura del viento se refie-
re a las variaciones locales de la velocidad del viento que ocurren a lo largo de una direccion.
Estas variaciones de la velocidad pueden referirse a cambios tanto en la direccion como en la
rapidez del viento, ya sea en el plano horizontal o respecto al eje vertical (Badner, 1979). Para
que un SCM se forme, la cizalladura del viento zonal debe extenderse desde niveles bajos y a

través de grandes profundidades de la tropdsfera. Esta cizalladura vertical fuerte es la responsable
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de la organizacion de la regidén convectiva de los SCMs y de la formacion de supercélulas tor-
mentosas que preceden a los SCMs maduros. Por lo que, la magnitud de la cizalladura del viento
es también un factor determinante en las tasas de precipitacion que pueden producir los SCMs
(Fitzpatrick et al. 2020).

1.3.2. Madurez

La fase de madurez de los SCMs se caracteriza por ser la etapa en la que logran alcanzar su
cobertura maxima (Fig. 1.4), ya que logran el equilibrio entre la velocidad de formacién de nue-
vas celdas convectivas y la velocidad de disipacion de las estructuras estratiformes (Cotton and
Anthes, 1989; Cotton et al., 2011).

Las celdas convectivas viejas son advectadas hacia la region estratiforme por la cizalladura del
viento dentro del sistema, formando una estructura de yunque caracteristica de los SCMs, cono-
cido como yunque estratiforme. Zipser (1977) midio, a partir de fotogrametria, el espesor del
yungue de los squall clusters en los océanos tropicales y concluyd que esta estructura comienza a
formarse a partir de los 4-6 km de altura extendiéndose verticalmente hasta los 13 km de altura,
aproximadamente. Sin embargo, en otros estudios se han observado SCMs con yunques mas del-
gados (1km de espesor) o mas gruesos (10 km de espesor) en la misma region de estudio. La im-
portancia del grosor del yunque radica en que mientras mas grueso sea, mayor sera su contribu-

cién en la precipitacion del sistema.

Una vez que las celdas convectivas viejas son advectadas hacia el yunque, se llevan consigo mu-
chas particulas de hielo. Estas particulas de hielo son los precursores de la precipitacion estrati-
forme de los SCMs (Houze, 1993; Houze, 2014). La precipitacion estratiforme adquiere mucha
importancia en la fase de madurez del sistema porque cubre una mayor area en comparacion con
la convectiva (Maddox, 1980; Zuluaga and Houze, 2015). Sin embargo, esta precipitacién es mas
ligera pero constante, produciendo el maximo volumen de lluvia que genera un SCM (Cotton et
al., 2011).

La lluvia estratiforme tiene su origen dentro de la corriente ascendente de la region estratiforme
que produce un movimiento corriente arriba en niveles medios y altos. Este flujo es generado
gracias a que el aire en la parte superior de la region estratiforme retiene la flotabilidad y el mo-

vimiento ascendente que tenia en la region convectiva. Sin embargo, dicha flotabilidad no es el
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Unico factor importante que impulsa el movimiento ascendente, otro factor propuesto es el balan-
ce de masas que debe existir como consecuencia del hundimiento que genera la precipitacion del
yunque en la troposfera inferior, por lo que necesariamente debe existir una fuerte convergencia y
un ascenso en niveles medios de la tropdsfera para conservar dicho balance (Zipser, 1977). Den-
tro de esta corriente, estan inmersas las particulas de hielo provenientes de la regién convectiva,
por lo que el movimiento ascendente es el responsable de su crecimiento dentro de la regién es-
tratiforme. Debido al peso que las particulas de hielo adquieren durante su crecimiento, comien-
zan a descender llegando inclusive por debajo del nivel de los 0 °C. Lo anterior produce fusion y
da origen a la precipitacion de la region estratiforme. Ademas, a niveles medios, también se in-
troduce una corriente de aire calido y seco en la regién estratiforme como resultado de la vortici-
dad vertical que se desarrolla desde la parte frontal hasta la parte trasera del sistema (Markowski
and Richardson, 2010). Esta corriente seca y calida provoca que las particulas de hielo se subli-
men y evaporen (Maddox, 1980; Houze, 1993). EI cambio de fase requiere absorcion de calor
latente del aire circundante, ocasionando un enfriamiento en niveles medios que genera estabili-
dad y con ello un movimiento descendente en niveles medios y bajos en la region estratiforme
(Houze, 2014).

Durante la etapa de madurez, también se desarrollan las piscinas frias como producto de la eva-
poracion y la fusion de los hidrometeoros provenientes de la base de las nubes estratiformes en la
region de las corrientes descendentes de mesoescala (Diaz, 2020). De acuerdo a lo observado por
Zipser (1977), este movimiento de mesoescala de las corrientes descendentes insaturadas explica
que haya una disminucién en la temperatura de hasta 3 °C en los primeros 10 km de longitud del
sistema a partir de la parte frontal del mismo, separando la region convectiva y la zona de las
piscinas frias. Las parcelas de aire frio de los alrededores generan condiciones de estabilidad y
mantienen la organizacién de la conveccion al estimular el ascenso del aire de la capa limite en la
region de conveccion profunda a lo largo del frente de la corriente descendente. Una vez que el
aire se eleva por el frente del SCM, llega hasta niveles del yunque y permanece alli. Por lo tanto,
este proceso también es el responsable de generar un crecimiento rapido del sistema y promover
la formacién de nuevas celdas convectivas (Maddox, 1980; Markowski and Richardson, 2010).
Aunado a esto, debido al ascenso continuo en las nubes profundas del SCM, éstas adquieren una

forma de nubes enrolladas (Zipser, 1977).
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Las piscinas frias provocan una fuerte region divergente en superficie, mientras que la region
convectiva promueve una fuerte convergencia en este mismo nivel. La divergencia superficial en
la region de las piscinas frias induce una circulacion ciclonica en niveles medios (650 hPa, apro-
ximadamente), que favorece la convergencia del aire en la base del yunque estratiforme y separa
la zona de ascenso del aire y la de descenso dentro de la regidn estratiforme. Ademas, dicha cir-
culacion cicldnica también acelera el flujo de aire seco que ingresa en niveles medios desde la
parte trasera del SCM (Cotton and Anthes, 1989).
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Figura 1.4. Esquema representativo de la evolucion de un CCM observado a través de imagenes
infrarrojas de satélite y de observaciones de radar. Este esquema ilustra la evolucién de un caso de
CCM formado a lo largo de la pendiente de las Montafias Rocosas en Colorado, E.U.A. el 4 de
agosto de 1977. Este CCM tuvo lugar de las 01 a las 11 UTC. La evolucion del CCM se muestra a
intervalos de 2 horas desde las primeras etapas de formacion (a-d), hasta su etapa de madurez (e-f).
Los yunques estratiformes se encierran por los contornos de -32 y -53 °C (lineas continuas, externa
e interna respectivamente), estos contornos fueron mapeados con base en imagenes satelitales. Las
regiones sombreadas denotan las regiones convectivas del sistema, sefialadas con base en observa-
ciones de radar. Las regiones mas oscuras sefialan las posiciones de los ndcleos convectivos donde
se desarrolla la precipitaciéon mas intensa. Por ultimo, las flechas sefialan la direccion de movi-

miento de las regiones convectivas del CCM. Fuente: Cotton et al. (2011).

1.3.3. Disipacion

Finalmente, tras haber pasado la etapa de madurez, los SCMs entran en la Gltima fase de su

ciclo de vida: la fase de disipacion, que ocurre cuando el sistema organizado de nubes convecti-
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vas deja de desarrollarse y comienza a fraccionarse en varios nucleos convectivos (Houze, 1993;
Riosalido and Carretero, 1998). En esta etapa, solo prevalece la precipitacion estratiforme y su
disipacién marca el final del SCM. Farfan et al. (2020) encontraron que, tras el paso de un SCM
en las Islas Marias, asi como en Cabo San Lucas y Cabo Pulmo (al sur de la Peninsula de Baja
California), la temperatura disminuye aun por debajo de los niveles minimos alcanzados por el
ciclo diurno a primeras horas de la mafiana. También, la razon de mezcla disminuye, indicando
que la humedad disponible en la trop6sfera baja decrece tras ocurrir el sistema. En el noroeste de
México, sobre la Sierra Madre Occidental, la fase de disipacion tiene lugar durante las primeras
horas de la mafiana (Farfan and Zehnder, 1994).

1.4. Sistemas Convectivos de Mesoescala en México

En Mexico, existe una region hiumeda localizada al sur y una regién mas seca localizada
al norte. Durante el verano boreal en el norte de México, las lluvias también estan asociadas a la
fase humeda del Monzon de Norteameérica en la region noroeste (Ceron-Hernandez, 2020; Val-
déz, 2015) y a la intensificacion de la componente hacia el norte del CLLJ en el noreste de Méxi-
co y centro-este de Estado Unidos (Duran and Gimeno, 2010), recibiendo el nombre de GPLLJ
en las planicies de Estados Unidos. Ambos sistemas sindpticos propician condiciones de inestabi-
lidad atmosférica, que son muy favorables para generar y mantener la actividad convectiva, dan-

do pie a la formacion de SCMs.

El Monzdn de Norteamérica (NAM, por sus siglas en inglés) es un cambio en la direccion de los
vientos a gran escala sobre el noroeste de México (Adams and Comrie, 1997). Durante el in-
vierno y la primavera, los vientos sobre la region son secos y provienen del oeste (Farfan and
Zehnder, 1994). Sin embargo, a inicios del verano, su direccion se invierte, volviéndose vientos
del sureste que advectan aire calido y humedo a niveles medios, proveniente del Golfo de México
al noroeste del pais, donde se encuentran con la Sierra Madre Occidental (Cerén-Hernandez,
2020).

El NAM ejerce su mayor influencia en la precipitacion del verano boreal en el noroeste de Méxi-
co (Ceron-Hernandez, 2020). Zuluaga and Houze (2015), encontraron que la pendiente occidental
de la Sierra Madre Occidental durante el verano boreal es una de las regiones con mayor frecuen-
cia de conveccién profunda a nivel mundial. Dentro de esta region, uno de los principales nacleos

de conveccién profunda ocurre en Nayarit, en la costa oeste de México, donde cae la lluvia mas
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intensa entre julio y septiembre, provocando una precipitacion anual acumulada mayor a los 500
mm (Farféan et al., 2020). Ademas del cambio estacional en el campo de vientos sobre el noroeste
de México, también se tiene un desplazamiento hacia el sur de una vaguada invertida de niveles
altos proveniente de Estados Unidos (Ceron-Hernandez, 2020). La vaguada invertida viaja hacia
el noroeste de México y produce condiciones favorables para la formacion de los SCMs. Los
SCMs que se forman y trasladan en esta regién producen méas de 400 mm a lo largo de la Sierra
Madre Occidental, lo que representa hasta un 75% de la precipitacion total (Valdéz, 2015).

Dolores et al. (2019) estudiaron los flujos superficiales de calor latente, calor sensible y humedad
como mecanismo que origina el inicio de la conveccion en gran parte de México durante el ve-
rano boreal para el periodo de 2010-2014. Encontraron que la circulacion de los vientos alisios,
asi como la entrada de humedad en niveles bajos, y la variabilidad asociada a sistemas sinopticos
y de mesoescala son determinantes en la dinamica y termodinamica gue activa la conveccion en
el territorio nacional, junto con el mecanismo de retroalimentacion que existe entre el suelo y la
atmosfera. En el caso de la region noreste, los flujos de calor y humedad provienen del sureste y
activan la conveccion profunda; es decir, las nubes convectivas alcanzan una temperatura de tope

de nube menor a 235 K (-38 °C) y un desarrollo vertical de 10 km.

Para que se originen los SCMs, los vientos en superficie deben ser menores a 5 m/s; para favore-
cer la conveccién por forzamiento térmico. Sin embargo, los SCMs desarrollados por forzamien-
to orogénico requieren velocidades mayores a 8 m/s. Ademas, Dolores et al. (2019) también,
mencionan que los vientos asociados a la CLLJ proporcionan humedad para iniciar la conveccion
profunda sobre el noreste de México. Wang (2007) definié que la CLLJ es un maximo de vientos
himedos del este, con velocidades superiores a los 13 m/s en la troposfera baja del Caribe a 925
mb. En el verano, el CLLJ diverge en dos bifurcaciones: 1) una componente meridional que se
dirige hacia el noreste de México y 2) una componente zonal que se dirige hacia el Pacifico, atra-
vesando Centroamérica. Durante el resto del afo, el flujo permanece practicamente zonal a lo
largo de la cuenca del Caribe (Cook and Vizy, 2010). EI CLLJ presenta una variacion estacional
en su intensidad a lo largo de todo el afio. Durante los meses de mayo y octubre, la intensidad del
CLLJ disminuye y durante los meses de julio y febrero, la CLLJ muestra un maximo en su inten-
sidad (Herrera, 2011).
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Por su parte, el centro de México puede considerarse como la zona de transicion entre la parte
hameda (region sur) y la parte seca (region norte) del pais. El inicio de la conveccién también
puede asociarse a procesos en superficie que generan flujos turbulentos locales de humedad y
calor latente en la vertical, aunado a la topografia compleja de la region. En el centro del pais, la
precipitacion de verano ocurre después del mediodia, por lo que esta relacionada con la variacién
de la altura de la capa limite en un nivel local influenciada directa o indirectamente por los gra-

dientes de humedad y temperatura superficiales (Dolores et al. 2019).

El suroeste de México esta influenciado por la ZCIT del Pacifico Oriental, donde los SCMs tien-
den a ser més anchos, pero con un crecimiento vertical menos favorecido (Mohr and Zipser,
1996). Una circulacion ciclonica cercana a las costas de Guerrero, Oaxaca y Chiapas, extendién-
dose hasta gran parte de las costas del Pacifico Centroamericano propicia las condiciones sinopti-
cas favorables unos dias antes de la formacion de los SCMs. Después, cuando los SCMs se for-
man, esta circulacion ciclonica se mantiene e intensifica por varios dias més, desplazandose hacia

el norte (Zuluaga and Houze, 2015).

Finalmente, la Peninsula de Yucatan (sureste de México) se caracteriza por estar rodeada por el
Mar Caribe y el Golfo de Mexico. Esta region esta influenciada por la circulacion de brisa mari-
na-terrestre, asi como por los vientos alisios durante el verano. Existen SCMs que no estan in-
fluenciados por la escala sinoptica y suelen producirse durante la tarde, generando grandes canti-
dades de lluvia sobre la regién. La intensificacion del CLLJ juega un papel relevante en la varia-
bilidad estacional de la lluvia en la peninsula (Cook and Vizy, 2010; Diaz, 2020). Es posible ob-
servar que existe una disminucion de la precipitacion acumulada diaria durante el periodo de in-
tensificacion de la CLLJ (finales de julio y mediados de agosto) y después, la lluvia acumulada
vuelve a aumentar en agosto (Herrera, 2011). Sin embargo, ain queda la interrogante de como se
comportan estacionalmente los SCMs de esta region. Se sabe que la actividad convectiva profun-
da (sin forzantes sindpticos) comienza a desarrollarse a partir de las ultimas horas de la tarde y se
mantiene hasta pocas horas después de la medianoche, alcanzando una altura mayor a 13 km
(Diaz; 2020). Considerando forzantes sindpticos, las ondas del este (Dominguez et al., 2020) y
los ciclones tropicales (Dominguez and Magafia, 2018) son importantes mecanismos sindpticos

que inducen la conveccidn en esta region.
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1.5. Planteamiento del Problema

Los trabajos de Farfan and Zehnder (1994), Valdés (2015), Dolores et al. (2019) y de Far-
fan et al. (2020) describen las caracteristicas de los SCMs sobre gran parte de México, en espe-
cial sobre la region centro y noroeste del pais. Estos estudios demuestran que, al caracterizar la
climatologia de los SCMs, se puede explicar la distribucion espacial y temporal, asi como su pre-

cipitacion asociada en una region especifica.

Sin embargo, las climatologias propuestas se han elaborado a partir de pocos afios de estudio (5
afos 0 menos) por lo que aun no se ha realizado ningln estudio que determine adecuadamente las
caracteristicas de los SCMs en toda la Republica Mexicana, en especial en la region del noreste
de México, que es afectado por las variaciones del CLLJ durante periodos de tiempo mas largos.
Por lo que, este estudio ofrecerd una vision clara de la estacionalidad que presentan estos siste-
mas, asi como su frecuencia, duracion y ciclo de vida, con especial énfasis en el noreste de Méxi-

co.

1.6. Motivacion del Estudio

Los SCMs producen precipitaciones muy importantes sobre las regiones en donde ocu-
rren. Debido a esto, su presencia beneficia las actividades socioeconomicas, como la agricultura 'y
la produccion de energia. También, proporcionan recursos hidricos y actian como ventiladores
de contaminantes, desde la capa limite hasta la troposfera superior (Cotton et al., 2011). Sin em-
bargo, los SCMs también pueden producir eventos de precipitacion extrema, asi como tiempo
severo; es decir, inundaciones repentinas, vientos muy intensos, granizo, rayos e inclusive torna-
dos (Stancalie et al. 2009). Una temporada de lluvias intensas también puede implicar un deterio-

ro en la calidad del suelo debido a la escorrentia de nutrientes (Fitzpatrick et al. 2020).

Ademas, los SCMs pueden interactuar con algunos sistemas de mayor escala, como ciclones en
regiones tropicales y subtropicales (Chen et al., 2019). Por ello, los SCMs pueden llegar a con-
vertirse en una amenaza para las personas que viven en los lugares donde ocurren y pueden resul-
tar en pérdidas econdmicas graves (Pineda et al., 2020). Los resultados potenciales de este trabajo
podrian ayudar a comprender su importancia en el clima de México, con la finalidad de propor-
cionar informacion que ayude a gestionar integralmente los riesgos con una cierta anticipacion a

la estacionalidad de los SCMs.
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1.7. Hipotesis del Estudio

México no cuenta con un estudio que determine la climatologia de los SCMs en diferentes
regiones del pais. Por lo que, este trabajo parte de la hip6tesis que las diferentes regiones de Mé-
Xico muestran una estacionalidad en el nimero de SCMs, diferentes ciclos de vida y distribucio-
nes geograficas. Especificamente, sobre la region del noreste, la variabilidad estacional y tiempos
de vida de los SCMs puede estar influenciada por la corriente en chorro de bajos niveles del Ca-

ribe (CLLJ, por sus siglas en inglés) y a su interaccion con la Sierra Madre Oriental.

1.8. Objetivos

1.8.1. Objetivo General

Determinar el ciclo de vida, estacionalidad y distribucion espacial de los SCMs que ocurren en

México, con especial énfasis en la region noreste de Mexico.

1.8.2. Objetivos Particulares

A continuacion, se enumeran los objetivos particulares:

1. Definir la distribucion espacial y temporal, asi como el ciclo de vida, de los SCMs mediante
el uso de la base de datos del Servicio de Usuario del Archivo de Nube (CLAUS, por sus si-

glas en inglés) para un periodo de 1984-20009.

2. Analizar las trayectorias de los SCMs en cinco regiones de México (noroeste, noreste, cen-

tro, sureste y suroeste) durante el periodo de estudio.

3. Obtener la precipitaciéon mensual asociada a los SCMs en las cinco regiones de México du-

rante el periodo de estudio.

4. Definir la importancia del CLLJ en la generacién de los SCMs en el noreste de México.

1.9. Estructura de la tesis

En este primer capitulo, se presento la definicion de los SCMs, sus caracteristicas genera-

les, las etapas de sus ciclos de vida, sus principales efectos en el ciclo hidrologico, su impacto en
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el ambiente y en la sociedad, asi como su papel en la dindmica atmosférica y su interaccion con
otros sistemas sindpticos. También se mencionaron los criterios que se han utilizado para clasifi-
carlos y los estudios previos realizados en México para vislumbrar las primeras climatologias que

usan menos de 5 afios para analizar el comportamiento de los SCMs.

En el segundo capitulo, se definira el dominio de estudio, asi como las regiones que se
utilizaron para caracterizar el comportamiento de los SCMs en México. También, se describiran
las bases de los datos utilizadas: datos de imagenes de radiacion infrarroja térmica y visible
(CLAUS), datos de reanalisis de distintas variables meteoroldgicas (ERAS). Posteriormente, se
realizara una descripcién de las variables meteoroldgicas que se usaran para describir los ambien-
tes en los que se forman los SCMs. Adicionalmente, se proporcionara una explicacion detallada
de la técnica que sirvio para identificar las trayectorias de los SCMs durante su periodo de estu-
dio.

En el tercer capitulo, se mostraran los resultados obtenidos sobre la frecuencia, tamafio y
velocidad promedio de los SCMs por region, por afio y por estacion del afio. Ademas, se mostra-
ran las frecuencias horarias y los valores de las variables meteorologicas utilizadas para describir
los entornos favorables para su formacion. Después, se describira la contribucion anual y estacio-
nal de los SCMs a la precipitacion total y la precipitacion de verano, respectivamente. Por ultimo,
se analizara la influencia del CLLJ en la ocurrencia de los SCMs que ocurren durante verano en

el noreste de México.

Finalmente, el cuarto capitulo resume las conclusiones derivadas de los resultados obteni-
dos y el trabajo a futuro que se recomienda hacer con la finalidad de continuar el estudio de los

SCMs y mejorar su pronostico subestacional.
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2.

Capitulo 2

Datos y métodos

2.1. Region de Estudio y periodo de analisis

En la actualidad existen muchos trabajos que describen las caracteristicas de los SCMs en

la region noroeste de México (Farfan and Zehnder, 1994; Valdés, 2015; Farfan et al. 2020). Sin

embargo, el presente estudio expondra la climatologia anual de los SCMs que existen en varias

regiones del pais, con especial énfasis en la regién noreste de México donde se presenta la inter-

accion entre el CLLJ y la Sierra Madre Oriental.

El dominio de estudio comprende a toda la Republica Mexicana (117°0-86°0, 10°N-33°N) y se

dividio en cinco regiones para analizar el comportamiento regional de los SCMs.

1.

Region 1: corresponde al noroeste de la Republica Mexicana. La region fue delimitada de
acuerdo a lo mostrado en el estudio de Farfan & Zehnder (1994), abarca 106°0-117°0 y
23.7°N-33°N.

Region 2: corresponde al noreste de México. En este caso, la region estda delimitada en
103°0-97.5°0 y 23°N-28°N. Esta region es afectada en su clima por la presencia del CLLJ
(Algarra, et al. 2019).

Region 3: corresponde a la zona centro del pais, se delimita por 19°N-22°N y de los 105°0-
95°0.

Region 4: corresponde a la zona suroeste del pais. Esta region abarca el istmo de Tehuante-
pec y esta delimitado en 101°0-93°0 y 15°N-18.5°N. De acuerdo con Diaz (2019), esta re-
gion esta influenciada por la migracion hacia el norte de la Zona Inter-Tropical de Conver-

gencia (ZITC) durante los meses del verano boreal.

Region 5: corresponde a la zona sureste de México y abarcara toda la Peninsula de Yucatan,
por lo que su dominio comprende 92°0-86.5°0 y 17.7°N-21.6°N.
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Figura 2.1. Mapa de las regiones de estudio utilizadas en este trabajo. También se muestra la topografia

del pais (msnm).

2.2. Base de Datos CLAUS

El Servicio de Usuario de Archivo de Nube (CLAUS) surgié como un proyecto bajo el IV
Programa Marco, Clima y Medio Ambiente, apoyado por la Unidn Europea. Uno de los objetivos
del proyecto fue generar un archivo que albergara una amplia serie de imagenes satelitales globa-
les de la temperatura de brillo (TB) de las coberturas nubosas sobre la tierra, tomadas cada 3 ho-
ras en el intervalo de los infrarrojos térmicos: 10.5 um - 12.5 um. Con estos datos, propusieron
validar modelos de circulacion general atmosférica (GCMs por sus siglas en inglés) (Robinson
and Hodges, 2005).

Estas imagenes satelitales se extrajeron de la base de datos del Proyecto Internacional Satelital de
Climatologia de Nube (ISCCP, por sus siglas en inglés), abarcando un periodo de 1983 al 2009.
El ISCCP fue el primer proyecto del Programa Mundial de Investigacion Climatica (WCRP, por
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sus siglas en inglés) que comenzo6 a operar en julio de 1983 (Schiffer and Rossow, 1983). Este
proyecto se centrd en archivar y analizar datos de irradiancia en iméagenes satelitales, para inferir
la distribucién global de las nubes, asi como sus propiedades radiativas y, con ello, modelar sus
efectos sobre el clima. Las imagenes satelitales recopiladas por el ISCCP provenian de cinco
satélites geoestacionarios: GOES-E, GOES-W, GMS, INSAT y METEOSAT, asi como de satéli-
tes con Orbitas polares de las clases NOAA/TIROS-N y METEOR (Schiffer and Rossow, 1985).

Las imagenes de radiaciones infrarrojas térmicas y radiaciones visibles provenientes de todos los
satélites geoestacionarios utilizados en el ISCCP fueron transformadas a un mismo formato, a
través de una calibracion de referencia radiométrica de radiancias de imagen, denominada como
la calibracion NOAA-7 AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer). Los productos
resultantes de la calibracion corresponden a las imagenes de nivel B3, que tienen una resolucion
reducida con respecto a sus versiones originales. Las imagenes satelitales estan cada 3 h y a 30

km de resolucion espacial (Hodges and Thorncroft, 1997).

Los datos de radiancia del ISCCP albergados en CLAUS corresponden a las iméagenes en el canal
del visible (canal 1 = 0.4 um), al del infrarrojo térmico (IR) (canal 2 = 10 um) y al del vapor de
agua (canal 3 = 6.3 um) (Robinson and Hodges, 2005). Actualmente, el archivo CLAUS esta
conformado por una serie de datos que abarcan el periodo desde el 1 de julio de 1983 hasta el
2009 (Huang et al., 2018). En este trabajo, se utilizaron las imagenes IR de CLAUS, las cuales
tienen la ventaja de brindar informacidn acerca de la temperatura del tope de nube y de acuerdo
con su resolucién espacial, se puede estudiar el ciclo de vida y la cobertura de los SCMs (Riosa-
lido and Carretero, 1998; Adefisan and Okewu, 2018).
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Figura 2.2. Imagen infrarroja de Sistemas Convectivos de Mesoescala sobre México ocurridos
entre el 9 y 10 de septiembre de 1998. Extraido de CLAUS. Se aprecia el inicio de un SCM sobre
la Peninsula de Yucatan y su posterior evolucion. EI SCM desaparece a las 09 h (tiempo local) del
10 de septiembre de 1998. También se observa la evolucién de un SCM en las costas al suroeste
de Baja California Sur, que comienza a las 15 h (tiempo local) del 9 de septiembre y evoluciona
hasta dispersarse a las 00 h (tiempo local) del 10 de septiembre y finalmente desaparece a las 03

h (tiempo local) del mismo dia.

2.3. Base de datos de reanalisis ERA5
El nuevo modelo de reanalisis ERA5 (ECMWF ReAnalysis 5) del Centro Europeo de

Pronostico Meteoroldgico a Mediano Plazo (ECMWEF por sus siglas en inglés) proviene de la
quinta generacion de modelos atmosféricos de reandlisis del tiempo y clima global del ECMWF
(ECMWEF, 2016). ERAS5 sustituy6 al modelo de reanalisis ERA-Interim que inicio en el 2006.

Este nuevo reandlisis se basa en modelos fisicos y métodos de asimilacion de datos mas desarro-
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llados que en ERA-Interim y tiene una resolucion horizontal de 31 km. Ademas, genera salidas
cada hora. Por lo que, debido a una resolucion espacial y temporal fina, se pueden observar con
mayor detalle la evolucion de sistemas meteoroldgicos (Hersbach et al., 2019; Hersbach et al.,
2020). Ademas, ERA5 posee 37 niveles de presion (desde 1,000 hPa a 1 hPa) y sus datos pueden
desde mensuales hasta datos horarios.

Los datos asimilados por ERA5 provienen de méas de 200 instrumentos satelitales o de observa-
ciones in situ, redes de monitoreo atmosférico, radares, radiosondeos, mediciones de aeronaves,
etc. Los afios mas recientes poseen un nimero mucho mayor de observaciones asimiladas que los
primeros afios de reanalisis (Hersbach et al., 2020). Actualmente, ERAS esté disponible en el
Climate Data Store (CDS) del Servidor de Cambio Climéatico de Copernicus (C3S) y tiene datos a
partir de 1979 hasta la actualidad.

Para este estudio, se analizaran las variables de precipitacion, viento (componente zonal y meri-
dional), cizalladura vertical del viento, omega, humedad especifica y temperatura del aire en los
niveles mandatorios (1000 mb, 925 mb, 850 mb, 700 mb, 600 mb, 500 mb, 400 mb, 300 mb, 200
mb y 100 mb). Estos datos poseen una resolucion de 0. 25° y fueron descargados cada 3 horas

para poder empatarlos con las imagenes satelitales de CLAUS en el periodo de estudio.

2.3.1. Campos evaluados de variables meteoroldgicas de ERAS

a) Precipitacion
De acuerdo al Glosario Técnico del Servicio Meteorolégico Nacional (SMN), la precipita-
cién puede definirse como cualquier hidrometeoro constituido por un conjunto de particulas, ya

sean acuosas, liquidas o solidas, cristalizadas o amorfas, que descienden de una nube o sistema

nuboso y que alcanzan la superficie (SMN https://smn.conagua.gob.mx/es/smn/glosario).
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Figura 2.3. Precipitacién anual en México a partir de datos de reandlisis de ERAS5 para el periodo
1984-2008

b) Viento

El calentamiento diferencial de la superficie terrestre produce movimientos en la atmésfera
a diferentes escalas espaciales y temporales (Wallace and Hobbs, 2006). Las tres componentes de
la velocidad que se utilizaran en este estudio seran la componente zonal, meridional y vertical en
los niveles mandatorios.

c) Cizalladura del viento

De acuerdo con el glosario de la NOAA, la cizalladura del viento puede entenderse como la
variacion en la velocidad del viento ya sea refiriéndose a su magnitud (velocidad cortante) o a su
direccion (cortante direccional) en una distancia corta dentro de la atmosfera. Normalmente hace
referencia a la cizalladura del viento vertical, en otras palabras, al cambio del viento con la altura.
En este estudio se analizaran dos cizallas que ocurren en dos capas 1000-700 mb y 700-400 mb.

Se puede calcular por la ecuacién 1:
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Shear(Lz_Ll) - \/(uLZ - uLl)Z + (vLZ - le)z (1)

d) Magnitud del viento
Para estudiar la influencia de la intensidad del CLLJ sobre la frecuencia de SCMs y las condicio-
nes sindpticas que produce al noreste de México, a partir de datos de reanalisis de ERA5 de las
componentes del viento zonal (u) y meridional (v) a 925 mb, disponibles cada tres horas para el
periodo de estudio (1984-2008) en una malla de 0.25° X 0.25°, se calculé la intensidad del viento
mediante la siguiente ecuacion:

”K(X' Y t)925mb” = Juxy, ozsmpl? + [V(x, ¥, ) g25mp 1> (2)

Donde:

IV, ¥, £)925ms ||: Magnitud o intensidad del vector viento a 925 mb en la longitud x y la latitud

y, al tiempo t.

u(x,y, t)gzsmp. Componente zonal del viento a 925 mb en la longitud x v la latitud y, al tiempo

t.

v(X,¥,t)925mp: Componente meridional del viento a 925 mb en la longitud x y la latitud y, al

tiempo t.

Para probar la hipotesis, se obtuvo un promedio de area de los valores del viento en las regiones
del Mar Caribe y del noreste de México cada tres horas para todos los dias, desde junio hasta sep-
tiembre. Posteriormente, se calcularon promedios de los promedios de area cada 5 dias (penta-
das). Por ejemplo, la primera pentada inicia a las 00 h del 27 de mayo y termina a las 21 h del 3
de septiembre. Esto se hizo para cada afio del periodo de estudio. Finalmente, se obtuvieron los
valores de las pentadas del viento en los dias correspondientes y posteriores a la formacion de los

SCMs, tanto en la region del Mar Caribe, como en el noreste de México.

e) Humedad especifica (q)

La humedad especifica (g, en la ecuacion 2) es una forma de definir el contenido de vapor

de agua en una muestra de aire a partir de la relacion entre la masa de vapor de agua y la masa de

29



aire himedo contenido en dicha muestra (Shuttleworth, 2012; Miller, 2015). Sus expresiones en

términos de la masa y las densidades del vapor de agua y el aire himedo son las siguientes:

_my __my 3
q mg my+mgy ( )
_ Pv __ Pv
q —_ —_—— ——
Pa pvt+pa

Donde:
m,, = masa de vapor de agua contenido en la muestra de aire [g, kg]
m, = masa de aire hGmedo contenido en la muestra de aire [kg]

m, = masa de aire seco (sin considerar al vapor de agua) [kg]

p,, = densidad del vapor de agua contenido en la muestra de aire [%%]
p,, = densidad del aire hmedo contenido en la muestra de aire [%]

. . . . k
p,, = densidad del aire seco (sin considerar al vapor de agua) [m—%]

Estrictamente, la humedad especifica (q) del aire es una variable adimensional, pero suele darsele

unidades de [';—g] 0, aun mas frecuentemente, de [];ig]. En la tropdsfera, la humedad especifica del

aire presenta valores entre 0-30 I;ig (Shuttleworth, 2012).

f) Temperatura Potencial Equivalente (8,)
La temperatura potencial equivalente (6., en la ecuacion 3) es la temperatura que una par-
cela de aire himedo tendria si todo el vapor dentro de ella se condensara a una presion constante
y después fuera desplazada adiabaticamente hasta un nivel de presién de 1000 hPa (Miller,

2015). Su ecuacion esta representada por:

0, = Bexp [l”ﬁ 4)

cpT
_ Pr\"*
6 = T(P—i) (5)
my
W = m_d (6)
k= 4~02857 (7)
Cp

Donde:
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6 = temperatura potencial [K]:
T = temperatura in situ (inicial) de la parcela de aire himedo [K]
P; = presion in situ (inicial) de la parcela de aire himedo [hPa]

B. = presion en el nivel de referencia, normalmente es el de 1000 hPa [hPa]

k = relacién entre la constate individual del aire seco (Rd = 286.9 k‘gLK) y el calor especifico a

presion constante del aire seco (cp = 1003.8 kgLK) [k es adimensional]

[, = calor latente de vaporizacién (s 2.5008 x 10° k]—g)

w, = razon de mezcla de saturacion, se obtiene de la relacion entre la masa del vapor de agua

(m,,) y la del aire seco (m,) [’;—g]

Las unidades de la temperatura potencial equivalente son grados kelvin [K]. Esta variable tiene

diversas aplicaciones en el estudio del tiempo severo (Miller, 2015).

Mediante la temperatura potencial equivalente es posible definir la estabilidad de la atmdsfera:

. e ) .
e  Sig, crece con laaltura (d—z“’ > 0), la atmosfera es potencialmente estable.

. e ) . :
e  Si#, decrece con la altura (d—; < 0), la atmosfera es potencialmente inestable.

En la troposfera de los tropicos casi siempre existen condiciones que describen a una atmdésfera

potencialmente inestable. La humedad tiene un rol muy importante en el gradiente vertical de 6,.

g) Componente vertical del viento

La componente vertical del viento (w, ver ecuacion 8) esta fuertemente correlacionada con
condiciones inestables, en las que existe un forzante convectivo importante (Holton, 2004). Ome-

ga (o) se define como la componente de la velocidad vertical en coordenadas de presion:

0=2=(2)5)=Crpm (@®
Donde:
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w = componente de la velocidad vertical (en coordinadas cartesianas) [?]
m
g= gravedad [5—2]

p = densidad del aire

La ecuacion de omega permite hacer diagndsticos del comportamiento del viento vertical entre

dos niveles de presién (Holton, 2004).

h) Energia potencial disponible para la conveccion (CAPE, por sus siglas en inglés)

Las tormentas convectivas profundas se desarrollan a partir de condiciones favorables en el
entorno donde ocurren. Por ello, se han desarrollado varios indices y mediciones que permiten
determinar la conveccion profunda que se podria desarrollar en un lugar. La energia potencial
convectiva disponible (CAPE, por sus siglas en inglés) (Holton and Hakim, 2013) indica la mé-
xima energia potencial disponible que tiene una parcela de aire estaticamente inestable, sin con-
siderar los efectos del vapor de agua o del agua condensada en la flotabilidad de ésta, asumiendo
que la parcela asciende sin mezclarse con el aire a su alrededor y que se ajusta inmediatamente al
nivel de presion por el que transita (Holton and Hakim, 2013; Ramezani et al., 2019). Sin embar-
go, debido a que CAPE no toma en cuenta la contribucién negativa a la flotabilidad debido a la
condensacion del agua, representa una sobreestimacion de la energia cinética real que puede ob-

tener la parcela si asciende a través de la atmdsfera (Galvéz and Davison, 2016).

CAPE se puede calcular como una integracion de la flotabilidad de la parcela, con respecto a la
del aire que la rodea, desde el nivel de conveccion libre (LFC, por sus siglas en inglés) hasta el

nivel de flotabilidad neutra (LN B, por sus siglas en inglés):

z (LNB) (Tparcela Tamb)
CAPE = [ ey 9 4y 42 9

Donde:

CAPE = energia cinética maxima por unidad de masa que la parcela boyante puede obtener por

2
ascender desde su estado de reposo en el LFC hasta el LNB cercano a la tropopausa [T:—Z 0 k]—g]
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Tmp= temperatura del aire fuera de la parcela (entorno/ambiente) [K]

Tparceia= teémperatura de la parcela [K]

Las observaciones realizadas sobre océanos tropicales muestran que se alcanzan valores de la

T

parcela SON hasta 2 K mayores que la T, €n una profundidad de 10-12 km, por lo que el valor

2
tipico de CAPE en los tropicos es de = 500 r:—z Ademas, las corrientes ascendentes alcanzan una

velocidad vertical maxima (w,,4,) entre 5-10 % (Holton and Hakim, 2013). En la Sierra Madre
Occidental del noroeste de México, el CAPE necesario para formar SCMs es del orden de 2,160

':—22 y durante el periodo del 2012-2018, ha habido una tendencia a incrementarse el valor del

CAPE en el mes de julio, alcanzando valores de entre 4,329 - 7,919 ’:—22 (Farfan et al., 2020).

i) Indice Galvez-Davison

El Indice Gélvez-Davison (GDI, por sus siglas en inglés) se desarrollo para mejorar la pre-
diccién de la conveccion en los tropicos debido a que la mayoria de los indices de estabilidad que
se emplean en los trépicos, sobre todo en la region del Caribe, no tienen buena habilidad para

indicar donde podria ocurrir la conveccion profunda (Galvés and Davison, 2016).

El GDI se basa en el mecanismo de retroalimentacion conocido como Humedad-Conveccion, que
sugiere que los sitios donde ocurrié la conveccion previamente son los lugares donde se esperaria
una mayor probabilidad de recurrencia. También existen otros procesos en los que se apoya el
GDI, como la Inversion de los Vientos Alisios (TW1I, por sus siglas en inglés) o la presencia de
vaguadas (troughs) y crestas (ridges) en la troposfera media que sirven como mecanismo de for-
zamiento para que exista conveccion o subsidencia. La TW1T es una inversion de subsidencia pro-
vocada por un incremento en la temperatura del aire y un decremento en la 8, con la altura, debi-
do a una disminucion de la humedad. Si la inversion es débil es posible que la conveccion logre
romperla aportando humedad (Alber et al., 2020). Esto produce las condiciones necesarias para

desarrollar nuevas celdas convectivas.
El GDI se calcula mediante la siguiente ecuacion:
GDI =CBI+ MWI+II+TC (10)

Donde:

33



CBI = Column Buoyancy Index

MWI = Mid-Tropospheric Warming Index
11 = Inversion Index

TC = Terrain Correction (opcional)

El GDI utiliza el indice de Columna Boyante (CBI, por sus siglas en inglés). Este indice determi-
na la disponibilidad de calor y humedad en la columna. EI CBI crece conforme las capas se ca-
lientan y humedecen. Si el CBI adquiere valores mayores, entonces se sugiere la presencia de una
capa profunda de humedad que favorece la conveccion profunda y lluvias intensas. Para calcular-

lo se necesita determinar la 6, en la troposfera media y baja.

El indice de estabilizacion/calentamiento de la troposfera media (MWI, por sus siglas en inglés)
explica la estabilizacion/desestabilizacion forzada por crestas (ridges) célidas o vaguadas
(troughs) frias en la troposfera media. Es un factor de inhibicion de la conveccion, por lo que
adquiere valores negativos (cuando la temperatura del aire a los 500 hPa excede un umbral 7) o

iguales a cero (cuando la temperatura a los 500 hPa es ain menor que el umbral 7).

Por su parte, el indice de inversion (11) también es un factor de inhibicion como el MWI, disefiado
para capturar los efectos de la TWI. Considera dos procesos de conveccion bajo regimenes de la
TWI: estabilidad a través de la inversion y entrada de aire seco una vez que las celdas convectivas
lograron romper la inversion. Para calcularlo se deben sumar dos términos adimensionales: un
factor de estabilidad (S) y un factor de secado (D). Cuando la suma es mayor a cero, entonces el
indice es igual a cero, mientras que cuando la suma es menor o igual a cero, el indice es diferente

de cero.

Por ultimo, el GDI deberia ser estrictamente aplicado solo a regiones cuya superficie esté por
debajo de los 950 hPa. Sin embargo, es posible llevarlo a otras altitudes mediante una interpola-

cién, que utiliza la presion superficial (Terrain Correction = TC).

El GDI ha sido evaluado en México, Centro y Sudamérica, el sureste de U.S.A. y el Caribe, mos-
trando una habilidad notable, en especial en la region de la Peninsula de Yucatan y en el centro
de México (Galvéz and Davison 2016). Para saber un poco mas de como se calcula el GDI se puede

revisar el anexo al final de este documento.
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Tabla 1. Intervalos de valores que puede tener el GDI y la conveccion asociada a cada
uno. Esta escala es solo una referencia general y es recomendable hacer ajustes conve-
nientes dependiendo del sitio y la temporada en la que se emplee el GDI.
Fuente: traduccion de la tabla disponible en
https://www.wpc.ncep.noaa.gov/international/gdi/

GDI > +45 Posibilidad de Iluvias intensas dispersas a conti-
nuas que produzcan tormentas eléctricas. l J
| [/ [
+35a+45  Posibilidad de tormentas eléctricas dispersas, algu-
nas capaces de producir lluvias intensas. J
[/

+25 a +35 Posibilidad de tormentas eléctricas dispersas o de

conveccidn poco profunda dispersa con tormentas

eléctricas aisladas. /] M TH

+15a+25 Potencial para algunas tormentas eléctricas aisla-

das, pero sobre todo conveccién poco profunda.

+5a +15 Potencial de conveccion poco profunda. Es posible

gue se produzca una tormenta muy aislada y breve.

-20a+5 Potencial de conveccion superficial aislada o dis-
persa. Es probable una fuerte inversion de hundi-

miento.

-20 > GDI  Fuerte inversion de subsidencia. Cualquier convec-
cion serd muy superficial, aislada y producira pre-

cipitaciones puntuales.
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https://www.wpc.ncep.noaa.gov/international/gdi/

2.4. Técnica de deteccién de SCMs

El algoritmo desarrollado por Huang et al. (2018) permite detectar la distribucion espacial
y temporal de los SCMs, asi como determinar sus trayectorias, tamafios y periodos de vida en una
determinada region a partir de CLAUS. Este algoritmo funciona mediante la combinacion del
filtro de Kalman (KF, por sus siglas en inglés) y el método convencional de superposicion de
area (AOL, por sus siglas en inglés), permitiendo llevar a cabo un seguimiento automatico de los
SCMs mostrados en las imagenes satelitales infrarrojas (Huang et al., 2018; Chen et al., 2019).

El producto final de este algoritmo es una base de datos en formato ASCII que alberga ciertas
caracteristicas de los SCMs, por ejemplo: su posicion, temperatura del tope de nube, tamafio y su
tiempo de vida (Huang et al., 2018). EIl algoritmo opera en dos fases: la primera consiste en la
deteccion del SCM vy la segunda en la determinacidn de su posicion en cada imagen, asi como el
trazo de su trayectoria a lo largo de su ciclo de vida (Fig.2.4). Durante la fase 1, el algoritmo uti-
liza dos umbrales para identificar SCMs, uno basado en el brillo de la temperatura méaxima (BT,
por sus siglas en inglés) y otro basado en el area minima. Los umbrales de BT establecen la tem-
peratura mas alta que puede alcanzar el tope de nube de un SCM para ser tomado en cuenta por la
técnica. El algoritmo emplea dos umbrales de BT: uno para el escudo nuboso estratiforme y otro
para los nucleos nubosos convectivos (Huang et al., 2018; Chen et al., 2019). Por lo tanto, los
umbrales de BT permiten definir donde podria presentarse un SCM. Mientras menor sea la BT
que registren, mas profunda sera la conveccion asociada al SCM (Adefisan and Okewu, 2018).
Esto implica que, al elegir un umbral muy bajo, la muestra estara conformada Unicamente por los

SCMs mas profundos.

Sin embargo, durante las fases de madurez y disipacion, un SCM no sélo estéd constituido por
celdas convectivas, sino también por una region estratiforme. Esta ultima no alcanza valores de
BT tan bajos, asi que un umbral menor o igual a -54°C permitird obtener una mejor representati-
vidad de la extension del SCM durante sus etapas de madurez y disipacion que un umbral mas

restringido.

Por su parte, el segundo tipo de umbral preestablecido utilizado durante la fase 1, corresponde al
area minima que debe poseer un conjunto de pixeles que cumplan con los umbrales de BT para
que el sistema pueda ser caracterizado como un SCM. Asi, el algoritmo también utiliza dos um-

brales de area minima, uno para el escudo nuboso estratiforme y otro para los nucleos convecti-
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vos. La fase 2 del algoritmo se lleva a cabo partiendo del método AOL. Este Gltimo identifica a
un SCM como la superposicion entre dos areas de pixeles a través de dos 0 mas imagenes conse-
cutivas (Williams and Houze, 1987; Huang et al., 2018). En este caso, las imagenes se conocen

como pasos de tiempo de 3 h.

La técnica AOL establece dos umbrales mas: un umbral de porcentaje minimo de superposicion y
otro para definir el periodo minimo que debe durar un SCM (Huang et al., 2018). El primero
permite saber si el sistema que se observa en un paso de tiempo consecutivo es el mismo que se
ha observado en los pasos de tiempo anteriores (Fig.2.4). Si el sistema si cumple con estos dos
umbrales, asi como con los dos umbrales utilizados durante la fase 1, entonces se considera como
un SCMs. Sin embargo, si no cumple con el umbral de superposicion de area, entonces el algo-
ritmo aplica el método KF para determinar su posicion. La desventaja de la técnica AOL recae en
que asume que los SCMs seran siempre lo suficientemente grandes y lentos para que su posicion
y area no cambien significativamente en el tiempo (Huang et al., 2018; Chen, D. et al. 2019). Si
un SCM no es lo suficientemente grande o se mueve rapido, no podra alcanzar el umbral de su-
perposicion minimo requerido en el siguiente paso de tiempo. Por lo que, el algoritmo interpreta-

ra que el SCM anterior se disip0 y que el SCM actual es un nuevo sistema.

También hay que considerar que un SCM no conserva su tamafio durante todo su ciclo de vida, y
conforme éste transcurre su velocidad disminuye. Durante las fases de formacion y disipacion de
un SCM, frecuentemente ocurren procesos de fusién y division (Williams and Houze, 1987; Ar-
naud et al., 1992). Un proceso de fusion implica la union de uno o mas SCMs, mientras que un
proceso de division implica la fragmentacién de un SCM en dos 0 mas sistemas. Para el primer
caso, dos 0 mas SCMs de un tiempo t, corresponden a un SCM en un tiempo t+1 (Fig. 2.4). En el
segundo caso tendriamos que un SCM en un tiempo t, corresponde a dos 0 mas SCMs en un
tiempo t+1. En ambas situaciones y bajo el método AOL, el unico SCM que seria tomado en

cuenta para continuar con la trayectoria del sistema seria el mas grande.

Por ello, el método KF se adiciona a la técnica con la finalidad de evitar errores en la determina-
cién de las trayectorias (Chen et al., 2019). Este método se encarga de predecir la posicién y ve-
locidad de un SCM en cada paso de tiempo y corrige estas predicciones con mediciones. A través
de dichas mediciones, en cada paso de tiempo consecutivo actualiza los parametros del SCM y

corrige la prediccion realizada anteriormente. Después, utiliza la prediccidn corregida como con-
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dicion inicial para repetir el procedimiento con el siguiente paso de tiempo. Las ventajas de usar
el KF es que no se basa en umbrales de superposicion de areas, por lo que puede detectar SCMs
grandes y pequefios, asi como con velocidades bajas o altas, lo que hace posible cubrir todo el
ciclo de vida de cada sistema detectado (Huang et al., 2018).

La técnica se corre en Matlab y como datos de entrada emplea las imagenes de CLAUS (Huang
et al., 2018; Chen et al., 2019). El script del codigo permite modificar los valores de los umbrales
a discrecion del usuario y de esta manera realizar evaluaciones de sensibilidad que den pauta so-
bre los criterios mas convenientes a emplear en el estudio. En este trabajo se empleé el algoritmo
de Huang et al. (2018) y, posteriormente, se descartaron los SCMs detectados sobre la superficie
ocednica, ya que el objetivo de este trabajo es producir una climatologia sobre las regiones de
estudio a evaluar (Fig. 2.1).

Step1
Area-overlapping Area-overlapping Kalman Filter
= Al pA
Step2 @ G- 0

po' s pB

A(C2,B1)>A(C2,A1)

| @ 14|

D(pC2,pB2)<D(pC2,pA2)

Step3 -

a D

Figura 2.4: Esquema que muestra las diferencias entre los métodos AOL y KF para determinar las posi-
ciones y trayectorias de los SCMs. El paso 1 (Step 1) representa la fase 1 del algoritmo, cuando éste
identifica los SCMs potenciales presentes en los datos. El paso 2 (Step 2) representa la fase 2 del algo-
ritmo, donde se trata de determinar cual SCM del tiempo t1 corresponde al SCM del tiempo t2. El Gltimo
paso (Step 3), define la trayectoria del SCM analizado, es decir, es la asociacién de los SCMs de tiempos
anteriores con el SCM del ultimo tiempo. En el caso del método AOL, se puede apreciar que, tanto el
SCM A1, como el B1 se superponen al SCM C2; sin embargo, el B1 es el que mas se superpone al C2,
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por tanto, en el paso 3, es este el que se vincula en la trayectoria del SCM del tiempo t2. Por otro lado,
cuando no hay superposicion de ninguno de los sistemas con el sistema C2, el método AOL falla, puesto
que determina que C2 no corresponde a la continuacion de ninguno de los SCMs del tiempo t1. Sin em-
bargo, al usar el modelo KF para el caso en el que ningln sistema se superpone, éste pronostica la pro-
babilidad de la posicion de los sistemas Al y B1 (pA2 y pB2). Entonces, al pasar a la imagen correspon-
diente a t2, donde aparece C2, estima la distancia mas pequefia que hay entre las posiciones pronostica-
das y la del sistema C2. En este caso, B1 fue el sistema, cuya posicion pronosticada se acercd mas a la
posicion de C2, por lo que el modelo de KF determina que B1y C2 son el mismo SCM, mientras que Al
es un SCM diferente. Por altimo, en el paso 3, el KF traza la trayectoria del SCM analizado, al igual que
en el primer caso analizado mediante el método AOL. Fuente: Huang, et al. (2018).
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Capitulo 3

3. Resultados y Discusion

3.1. Pruebas de sensibilidad en las temperaturas de brillo

Se corrieron cuatro pruebas usando el algoritmo de Huang et al. (2018) con la finalidad de
evaluar la sensibilidad de los SCMs dependiendo de los umbrales de BT vy area.

Las pruebas que se realizaron fueron las siguientes:
e Prueba 1: se utilizé un umbral de BT < —68 °C y un umbral de &rea minima de 5000 km2,

e Prueba 2: se emple6 un umbral de BT < —68°C y un umbral de area minima igual a
3000 kmz,

e Prueba 3: se utiliz6 un umbral de BT < —65 °C y un umbral de area minima de 5000 km?.
e Prueba 4: se empled un umbral de BT < —65 °C y un area minima de 3000 km?.

Todas las pruebas usaron el mismo valor tanto para el escudo nuboso, como para el nucleo con-
vectivo de los SCMs ya que pruebas previas (no mostradas aqui) no mostraron que estos valores
tuvieran algun impacto en la frecuencia de los SCMs, tal como se ha reportado en otros trabajos
(Salio et al., 2006). Los umbrales de temperatura -68 °C y -65 °C se eligieron de acuerdo a la lite-
ratura, ya que los nacleos convectivos suelen alcanzar temperaturas de hasta -65 °C tanto en la
region tropical como subtropical e inclusive en latitudes medias (McAnelly and Cotton, 1986;
Velasco and Fritsch, 1987; Cotton et al., 2011). Valores de umbrales de BT menores a estos valo-
res corresponden a nubosidad que no pertenece a SCMs. Por su parte, el area minima que rastrea
el algoritmo corresponde a los valores observados en los clusters de latitudes medias, debido a
que este tipo de SCMs predomina tanto en regiones tropicales como en latitudes medias (Salio et
al., 2006; Cotton et al., 2011).
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3.2. Frecuenciay distribucion de los SCMs en México

Las principales caracteristicas (distribucion, tamafo, frecuencia, velocidad) de los SCMs
fueron analizadas por esta por regién de estudio. Los meses de enero, febrero y marzo se conside-
raron como representativos del invierno. Los meses de abril, mayo y junio pertenecen a la prima-
vera. Por su parte, los meses de julio, agosto y septiembre pertenecen la estacion de verano. El

otofio esta representado por los meses de octubre, noviembre y diciembre.
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Figura 3.1. Densidad promedio de las trayectorias de SCMs [ ron de Tox L ] ocurridos para

el periodo 1984-2008 sobre la Replblica Mexicana, promediando los resultados que se obtuvieron
en cada prueba para invierno (a), primavera (b), verano (c) y otofio (d).

Las trayectorias de los SCMs que se obtuvieron durante el periodo 1984-2008 sirvieron para ela-
borar una densidad promedio de trayectorias por estacion durante el periodo de estudio. La densi-

dad representa el nimero promedio de trayectorias que se contaron en un area de 1°x1° (Fig. 3.1).
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En el invierno (Fig. 3.1.a), todo el pais muestra una densidad promedio de trayectorias cercana a
cero, lo que significa que las condiciones sindpticas promedio en esta época del afio favorecen
una troposfera baja estable (seca y/o fria de acuerdo a Barret et al., 2020) que inhibe la formacion
de conveccion profunda, haciendo que el aire alcance su punto de saturacién maxima a alturas

mas bajas, aln en regiones costeras y méas célidas como el suroeste de México.

Durante la primavera (Fig. 3.1.b) se observa un incremento de la densidad promedio en casi todo
el pais, siendo menos evidente en el noroeste de México (regién 1). El sureste muestra las mayo-
res densidades promedio (cercanas a 4 SCMs por grado). Esto indica que, en los meses de abril a
junio, la tropésfera baja es méas calida y himeda en comparacion con los meses de enero, febrero
y diciembre, lo cual sumado a los mecanismos de forzamiento convectivo como los frentes frios
en la region del Golfo de México que influencian el noreste y sureste del pais, propician la for-
macion de SCMs.

Cuando llega el verano (Fig. 3.1.c), todo el pais muestra un aumento de SCMs de hasta 4 SCMs o
mas por unidad de area de 1°x1°. Para la region del noroeste (region 1), esto es resultado del
NAM, mientras que en el noreste (region 2), el incremento de SCMs ocurre paralelo a la costa
oriente de México y a la Sierra Madre Oriental. Este factor podria indicar que la presencia de la
Sierra Madre Oriental y el suministro del flujo de humedad, que circula de manera paralela, dan
paso a un forzamiento orografico que genera una densidad de hasta 2 0 mas SCMs por grado en
los estados de Coahuila, Tamaulipas, Nuevo Leon y el sureste de USA. Esto coincide con estu-
dios previos (Wang, 2007; Feng et al., 2016; Algarra et al., 2019) que indican que la presencia
del CLLJ transporta humedad desde el Mar Caribe y propician la formacion de SCMs. En cuanto
a la regidn centro (region 3), se aprecia que las mayores densidades promedio ocurren en los es-
tados de Nayarit y Jalisco (superiores a los 4 SCMs por grado). Es probable que estos SCMs sean
modulados por el NAM, en combinacion con la Sierra Madre Occidental. Por su parte, en el Va-
lle de México, la densidad de SCMs es menor (por debajo de los 2 SCMs por grado). En el sur-
oeste y sureste del pais (regiones 4 y 5), se presentan valores maximos de 4 SCMs o mas por gra-
do lo que podria deberse a la presencia de la ZCIT, ciclones tropicales y ondas del este que gene-
ran condiciones de inestabilidad tan fuertes que dan paso a la formacién de SCMs (Huang et al.,
2018; Feng et al., 2016; Adefisan and Okewu, 2018; Huang et al., 2018).
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Finalmente, en el otofio las densidades promedio vuelven a mostrar un decremento generalizado
en todo México, indicando una tropdsfera baja més estable y la desaparicion de sistemas sindpti-
cos como el NAM, los ciclones tropicales, las ondas del este, asi como el debilitamiento del
CLLJ y la migracién al sur de la ZCIT. El pais es s6lo afectado por el paso de frentes frios que

mantiene ligeramente activa la region sureste y la actividad de la corriente en chorro subtropical.

Los resultados por region muestran que el noreste de México solo reporta SCMs durante el in-
vierno usando los umbrales de la prueba 4 (Tabla 2). Por otro lado, en promedio, anualmente se
presentaron 4 SCMs durante la primavera y el verano, para después disminuir hasta ~1 SCMs
durante otofio (Tabla 2). Cabe resaltar que entre la prueba 1 y 4, existe la mayor diferencia en
cuanto al nimero de SCMs (43% en primavera y del 50% en el verano y otofio). Mientras que
entre las pruebas 1 y 2 esta diferencia es nula para el otofio y minima para la primavera (14%).

Durante el verano, la menor diferencia se observa entre las pruebas 2 y 3 (10%, aproximadamen-

te). El tamafio promedio de los sistemas oscila de 26-36 x 10%km?® en las diferentes estaciones.
El tamafio més grande se encuentra usando los umbrales de la prueba 3. Lo anterior podria ser
debido a que esta prueba usa una BT < -65°C y un tamafio minimo de 5,000 km?2. Por su parte,
los SCMs en esta region tienden a ser mas rapidos durante primavera, alcanzando velocidades de
47.1 km/h en promedio. Por el contrario, en promedio, su velocidad disminuye a 39.5 km/h du-
rante el verano y vuelve a aumentar a 43.4 km/h durante otofio (Tabla 1). Las diferencias entre
los valores del tamafio y la velocidad usando diferentes umbrales son minimas (menos del 20%).
Se sugiere que como trabajo futuro se realicen otras pruebas con umbrales de conveccion mas

profunda y coberturas menores en la region noreste.

Por su parte, la region del noroeste de México solo tiene un SCMs registrado durante invierno,
pudiendo ser un evento atipico registrado por la prueba 3 y 4 (Tabla 3). Las condiciones sinopti-
cas de esta época del afio no favorecen la ocurrencia de la conveccién profunda. Sin embargo, el
méaximo nimero de SCMs se encuentran en verano, con un promedio anual de 28 SCMs y des-
pues, disminuye drasticamente a ~1 durante otofio (Tabla 3). Cabe resaltar que el NAM se pre-
senta durante el verano, incrementando en mas del 90% el nimero de SCMs en todas las pruebas,
porque su circulacion favorece la entrada de humedad de niveles bajos-medios hacia la parte con-

tinental de México, lo que favorece la formacion de SCMs (Cerdn-Hernandez, 2020). EIl tamafio

promedio de los SCMs oscila de 25-29 x 10%km? durante primavera, verano y otofio. Con res-
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pecto a la velocidad promedio, no se encontré una gran diferencia en los valores reportados en las

estaciones, ya que oscilan de 40-50 km/h en las diferentes pruebas (Tabla 2).

En el centro de México, s6lo la prueba 4 reportd6 un SCM durante el invierno (Tabla 4). Este
comportamiento también se observa en las regiones anteriores y esta relacionado con una trop6s-
fera baja que es fria y estable, lo cual inhibe el desarrollo de la conveccion (Salio et al., 2006).
Por otro lado, en promedio, la region central estd mas activa en términos de SCMs durante pri-
mavera que en las regiones del norte. EI méximo nimero de SCMs también se presenta durante
verano, disminuyendo también drasticamente para otofio. Por su parte, en términos del tamafio de

los SCMs, los tamafios tipicos suelen ser mas pequefios en comparacién con la regién del noreste.

En promedio, los SCMs de esta region alcanzan 22-27 x 10%km”® en las diferentes pruebas y es-

taciones. De igual manera, su velocidad promedio no varia demasiado entre las diferentes pruebas

y estaciones, oscilando de 35-43 km/h (Tabla 4).

Tabla 2. Promedios estacionales del nUmero de SCMs, su tamafio y velocidad en la region Noreste

P1: irueba 1, P2: irueba 2, P3: irueba 3, P4: irueba 4 i su iromedio

Invierno P1 0 0 0
p2 0 0 0
P3 0 0.01+0.02 0 6,689.2+0 0 35,5+ 0
P4 0.04+0.2 6,689.2+0 35.510
Primavera P1 3.242.8 34,304.9+23,043.8 50.7+15.9
P2 3.7+2.9 30,215.6+22,797.9 | 33.216.7+ 49.2+15.7
= 4.31+0.9 . (e - 47.14+3.1
P3 4.61+3.6 - 38,761.4+27,474.2 3,678.5 45.6+15.6 -
P4 5.6+4.2 29,584.9+23,287.6 42.8+14
Verano P1 3+2.3 27,909.9+18,644.6 38+12.5
P2 4.6+3.2 20,522.9+14,235.5 | 26.453.1+ 38.5+13.6
— 47+1.1 . e - 39.5+1.3
P3 5.1+3.5 - 27,794.6+18,657.2 3,496.3 40.4+13.2 -
P4 6+4.3 29,584.9+23,287.6 41+13.6
Otofio P1 0.5+1 34,909+27,051.6 40.7+12.4
P2 0.5+0.9 29,781.6+26,910.6 31,854.8 43+16.8
— 0.74+0.2 ' - ' - 43.4+1.8
P3 0.6+0.8 - 35,811.5+27,793.4 +3,662.8 45+16.2 -
P4 1+15 25,917+25,073.4 44.9+15.7
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Tabla 3. Promedios estacionales del nUmero de SCMs, su tamafio y velocidad en la region Noroeste

P1: irueba 1, P2: irueba 2, P3: irueba 3, P4: irueba 4 i su iromedio

Invierno P1 0 0.1+0.1 0 13,485.4+ 0
P2 0 0 16,443.1 0
P3 0.140.3 40,276.5+20,273.8 90.9+48.2 34.7137.9
P4 0.140.3 13,665.1+3,807.6 47.948.3
Primavera P1 0.740.9 14405 | 26,160.3+10,790 | 25,2915 44.9+12.5
P2 1.1+15 22,647.3+13,272.8 | £1.699.7 49.1+12.3
P3 1.742.1 27,235.9+15,132.3 435+12.4 43.1+15
P4 2.142.7 25,122.4+14,603.4 40.8+13.3
Verano P1 20.5+8.1 | 28.245.9 | 31,503.3+18,487.3 | 29,607.4 43.2412.1
P2 25.9+10.1 27,370.2+17,934.8 | £3605.9 42.3+12.9
P3 205496 34,433.8+21,054.7 a24+124 | 4241045
P4 36.7+11.7 25,122.4+14,603.4 41.8412.2
Otofio P1 0.610.8 0.840.2 | 28,032+19,176.9 | 29,264.3 44.3+16.2
P2 0.7+1.1 27,655.4423,865 | 14882 39411.9
P3 0.8+1.1 30,086.5+23,193.4 4574255 43.913
P4 1.2416 31,283.3+7,948 46.6427.7

Los SCMs del sureste son méas activos durante invierno que en las regiones anteriores (Tabla 5).
Es probable que esta actividad esta asociada al paso de los frentes frios que traen consigo masas
de aire frias que, al interactuar con las masas de aire méas calido en esta region, forman SCMs
(Tabla 5). Peculiarmente, durante esta época del afio, los SCMs alcanzan su mayor tamafio y ve-
locidad promedio. Durante primavera, se presentaron ~10 SCMs, aumentando a ~17 SCMs en el
verano (Tabla 5). Cabe mencionar que cuando el CLLJ se intensifica (julio - agosto), se aprecia
una disminucion de la precipitacién acumulada en esta region (Herrera, 2011). Después, a media-
dos de agosto y durante septiembre, el CLLJ disminuye en intensidad, por lo que esto puede fa-
vorecer que las variables medioambientales (humedad, cizalla y vorticidad) sean favorables para
la formacion de los SCMs. Ademas, es notable que esta region es mucho mas activa en el nimero
de los SCMs durante otofio en comparacion con las demas regiones. Lo anterior podria estar vin-
culado a que los sistemas tropicales contintan afectando esta region hasta finales de noviembre,

lo que implica una mayor entrada de humedad que favorece la formacion de SCMs (Dominguez

et al. 2020). Por su parte, el tamafio oscila de 21-31 x 10%km®en las diferentes pruebas y estacio-
nes. Con respecto a su velocidad promedio, los SCMs de esta region alcanzan desde los 37 km/h

hasta los 47 km/h durante primavera, verano y otofio (Tabla 5).
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Por ultimo, el suroeste mexicano reporta la formacion de algunos SCMs durante el invierno en

todas las pruebas (Tabla 6). Es probable que los fuertes vientos asociados al paso de los frentes

frios force la formacion de SCMs en la regidbn montafiosa del suroeste, ya que esta region perma-

nece humeda durante gran parte del afio. De manera parecida a los resultados encontrados en el

sureste, la maxima velocidad promedio de los SCMs ocurre en invierno. Cabe resaltar que la re-

gion suroeste es la regidn mas activa en términos de nimeros de SCMs por estacion, alcanzando

su maximo durante verano. Ademas, durante otofio, también se forman mucho mas SCMs que en

cualquier otra region (Tabla 6). Con respecto al tamafio, en promedio, no superan los 27x

10%km® en todas las pruebas y durante todo el afio. Su velocidad promedio varia de 36 km/h a 41

km/h durante primavera, verano y otofio (Tabla 6). En conclusion, el suroeste tiene las condicio-

nes ideales para desarrollar la conveccion profunda y el crecimiento de las tormentas severas.

Tabla 4. Promedios estacionales del nimero de SCMs, su tamafio y velocidad en la region Centro
rueba 3, P4:

P1:

rueba 1, P2:

rueba 2, P3:

rueba 4 y su promedio

Invierno P1 0 0.01+0.02 0 4,367.3+0 0
P2 0 0 0
P3 0 0 0 73.610
P4 0.0440.2 4,367.3+0 73.640
Primavera P1 7.21+3.4 9.71+2.1 25,427.5+19,086.6 | 24,586.9+ 42.91+14.3
P2 8.5+3.6 22,570.5+16,689.3 18231 42.5+14.3
P3 10.4+4.7 27,153.5+20,436.3 41.7+14.3 42+ 07
P4 12.8+4.7 23,195.9+18,409.4 414133
Verano P1 23.748.3 | 307+ 57 | 24,427.6+16,744.3 | 23,693.3+ 40.6+12.7
P2 27.8+10.3 21,661.4+16,009.3 1426.3 40.2412.3
P3| 32.3+107 25,488.3+18,246.8 406+126 | 405102
P4 39+12.5 23,195.9+18,409.4 40.6+12.4
Otofio P1 2.6+1.7 3.340.4 | 26,329.3+17,769.3 | 24,627.7 36.5+11.8
P2 3.442.3 23,679.9+16,774.8 | *1,729.9 35.5+12.4
P3 33417 26,237.3+18,792.9 36+11.4 36104
P4 3.842 22,264.4+13,485.4 36+12.8
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Tabla 5. Promedios estacionales del nUmero de SCMs, su tamafio y velocidad en la region Sureste

P1:

rueba 1, P2:

rueba 2, P3:

rueba 3, P4:

rueba 4 y su promedio

Invierno P1 0.1+0.4 0.2+0.1 50,531.2+30,151.3 | 33,140.2+ 52.9+5.8
P2 0.140.3 7,879.7+11.1 16,692.9 52+7.2
P3 0.340.7 45,533.9+33,893.8 55.943.7 54.2+1.8
P4 0.24+0.6 28,616 +28,377.2 56.1+3.8
Primavera P1 78+44 | 98+ 16 28,758+20,267.9 | 28,335.2+ 42.3+14.5
P2 9.1+4.5 25,569.7419,925.5 2,216.6 40.9+13.8
P3 10.1+4.5 31,637.6+22,363.8 42.6+13.8 41.9+ 0.7
P4 12.244.3 27,375.44+21,664.2 41.7+13.9
Verano P1 12+6.4 16.843.8 | 25838.9+16,097.6 | 25505.9+ 46+15.1
P2 1547 25,696.7+15,314.1 1,104.3 45+15
P3 18.247.2 26,759.4+17,655.6 461+153 | 426107
P4 22.148.2 23,728.5+16,724.3 45.4+15.1
Otofio P1 44428 | 52+06 | 238346+15755.6 | 24,3113 40.5+15.2
P2 4.943 212848415442 | £2:4493 375415
P3 5.5+3.5 28,121.1+19,633.7 379+136 | 38611
P4 6.14+4.2 24,004.94+17,932.1 38.4+13.2

Tabla 6. Promedios estacionales del nUmero de SCMs, su tamafio y velocidad en la region Suroeste

P1:

rueba 1, P2:

rueba 2, P3:

rueba 3, P4:

rueba 4 y su promedio

Invierno P1 0.044+0.2 0.1+0.03 13,475.8+0 23,277+ 48.2+0 51.3+4.9
P2 0.140.4 14,090.6+2,207.1 13,403 48.2+0.2
P3 0.0410.2 22,026.9£0 48.410
P4 0.0810.3 12,071.5 £7,704.2 59.7413.9
Primavera P1 165459 | 20.8+3.4 25,032.7+16,479.4 | 24,231.2+ 41.64+13.7 40.940.6
P2 19.646.8 22,082.8+16,062.7 17127 40.8+13.5
P3 21.446.4 26,573.3+18,686.8 41+13.4
P4 25.847.4 23,236.1417,464.9 40+12.9
Verano P1 46.8+14. | 58.8+9.4 23,649.3+16,394.6 | 22,978.4+ 40.4412.9 40.540.2
2 1,388.8
P2 54.8+16 20,674.6415,545.6 40.2412.7
P3 61+13.5 24,353.7+16,392.9 40.7+13.2
P4 72.5+15. 23,236.1+17,464.9 40.6+13.4
4
Otofio P1 59436 | 7.6+1.3 | 24,813.4+15700.23 | 24,388.6+ 36.3+12.9 36.4+0.2
P2 7.3%4 22,121.7 + 14,641.44 1698.2 36.1+12.4
P3 7.9+45 26,813 + 19,536.7 36.6+12.4
P4 9.4+5.1 23,806.2 + 18,686.6 36.6+12.7
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3.3. Frecuencia relativa horaria del inicio de SCMs por region

Los resultados obtenidos utilizando diferentes umbrales de BT y de area minima coinci-
den en todas las regiones. Para la region del noreste, aproximadamente el 20% de los SCMs se
forman entre las 15 hrs y las 18 hrs (hora local). Por su parte, el 40% de los SCMs se forman en-
tre las 18 hrs y las 21 hrs (hora local). Ademas, ~10% de los SCMs se forman entre las 21 hrs y
24 hrs, mostrando que la actividad convectiva se forma preferentemente después de las 15 hrs
(Figura 3.2a). En el noroeste, més del 50% de los SCMs se forman entre las 18 hrs y las 21 hrs,
siendo menos del 20% su formacion en horas anteriores (15hrs-18 hrs) u horas posteriores (21 hrs
y 24 hrs) (Figura 3.2b). En la region del centro, es interesante notar que menos del 10% de los
SCMs se pueden formar entre las 0 hrs y 3 hrs (hora local). La mayor parte de la formacion de los
SCMs ocurre durante la tarde. Por ejemplo, menos del 10% ocurre entre las 15 hrs y las 18 hrs.
Ademas, mas del 40% de los SCMs se forman entre las 18 hrs y las 21 hrs y menos del 15% ocu-
rre después de las 21 hrs (Figura 3.2c). En la region del sureste, ~70% de los SCMs se forman
entre las 15 hrs y las 21 hrs (Figura 3.2d). Por su parte, la region del suroeste muestra un compor-
tamiento diferente. Mas del 55% de los SCMs se forman entre las 18 hrs y las 24 hrs, pero ~15%
puede ocurrir durante las primeras horas de la noche (entre las Ohrs y las 3 hrs) (Figura 3.2e). De
acuerdo con los resultados anteriores, la formacion de los SCMs ocurre principalmente después
de las 15 hrs en todo el pais. Sin embargo, alrededor del 10% de los SCMs podrian ocurrir en las

primeras horas del dia.

También se obtuvieron las frecuencias relativas de la hora de inicio por estacion (Apéndice 2),
revelando que el comportamiento de los SCMs entre la temporada calida-himeda y fria-seca
coincide en la mayoria de los casos. Esto confirma un ciclo de vida de los SCMs fuertemente
regulado por las condiciones de la capa limite, que poseen un ciclo diurno de la temperatura y la
humedad de la troposfera baja y media. Durante la primavera y el verano, los SCMs, con excep-
cién del sureste, inician con mayor frecuencia hacia las ultimas horas de la tarde y primeras horas
de la noche. En el sureste, los SCMs tienden a comenzar antes, a partir de las 15 h. En cambio,
las frecuencias menores ocurren entre las primeras horas de la mafiana para el noreste y sureste
del pais, y este comportamiento se extiende hasta el mediodia para el noroeste y el suroeste. Sin
embargo, en el centro, a partir de la media noche dejan de formarse los SCMs. Por otro lado, du-

rante el otofio, los SCMs del centro, noreste y del sur de México inician con mayor frecuencia a
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ultimas horas de la tarde, mientras que en el noroeste esto se recorre hacia las 15 hrs. En cuanto a
las horas con menores frecuencias registradas, éstas corresponden a las primeras horas de la ma-
fiana (entre las 6 hrs y las 9 hrs). Finalmente, en el invierno, a excepcion del sureste, los SCMs
inician a partir de las primeras horas de la noche (21 hrs) y hasta las primeras horas de la mafiana
(6 hrs). En el sureste el horario se recorre mostrando una mayor frecuencia de inicio durante la
tarde (desde las 15 hrs, hasta las 18 hrs).

a) b)
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3.4. Frecuencia anual de SCMs por region

La frecuencia anual de los SCMs en las regiones de México presenta una variabilidad
bien definida. En la region del noreste, los SCMs pueden variar desde 1 hasta 32 SCMs anuales,
en el noroeste de 6 a 71, en el centro de 15 a 78, en el sureste de 10 a 60 y en el suroeste de 36 a
141. De acuerdo con el indice Oceanico del Nifio (ONI, por sus siglas en inglés) reportado por la
NOAA, los promedios del indice para los meses de mayo a noviembre de 1984 al 2008, reportan
2 episodios fuertes de la fase calida del ENSO (valores del indice mayores a +1.0) en 1987 y
1997 y 2 episodios fuertes de la fase fria (valores del indice menores a — 1.0) en 1988 y 1999.
Cuando la fase calida del ENSO (EI Nifio) se presenta, los frentes frios incrementan su actividad
durante el invierno y primavera (Magafa et al. 1998), favoreciendo posiblemente la formacion de
SCMs en el norte del pais.

Como se observa para el norte de México (Fig. 3.3a y 3.3b), hay un comportamiento opuesto
entre el noroeste y el noreste durante el evento de El Nifio fuerte de 1987, pues las cuatro pruebas
indican que hubo un decremento promedio respecto a la media de SCMs del ~43% en el noroes-
te; mientras que en el noreste hubo un incremento promedio del ~34%. También el centro mostro
un incremento promedio del ~8% durante este afio. Sin embargo, el sur present6 una ligera dis-
minucién (0.3%) de SCMs, mientras que el sureste fue de 2.3%. Por otro lado, durante El Nifio
de 1997, todo el pais resintio una disminucion promedio en los SCMs del 45% en el noreste, del

34% en el noroeste, del ~42% en el centro, del ~36% en el sureste y del ~38% en el suroeste.

En cuanto a los eventos de La Nifia fuerte (fase fria del ENSQO), como en 1988, hubo una dismi-
nucion del 7% de los SCMs en el noreste y del 12 % en el noroeste. Sin embargo, desde la region
centro hasta el sur del pais, durante este afio hubo un aumento del ~18% en el centro, 12% en el
sureste (siendo uno de los afios con un valor maximo para esta region) y del 1.33 % en el suroes-
te. Por otro lado, durante La Nifia de 1999, todo el pais tuvo un decremento promedio en la fre-
cuencia de SCMs de ~48% en el noreste, del 30% en el noroeste, del 37% en el centro, del ~22%

en el sureste y del 18% en el suroeste.

Cabe resalar que los afios de un ENSO fuerte solo explican los valores minimos de 1997 para el
suroeste y noreste, pero no explican la variabilidad de otros afios como los minimos registrados
en 1986 en el noreste, centro y sureste, los valores del noroeste y suroeste en 1991 y los valores

minimos en el norte del pais durante 1995. De igual manera, no existe una relacion estrecha con
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los mé&ximos registrados en el noroeste, centro y sur del pais durante 1994, en el centro y oriente

del pais (noreste y sureste) durante el 2002, entre otros. Los afios anteriormente mencionados

corresponden a fases El Nifio o La Nifia débiles (valores del ONI entre +0.5-+0.99). Por lo que,

la variabilidad de los SCMs esté relacionada posiblemente con otras teleconexiones que podrian

ser atenuadas/fortalecidas por otras variabilidades de alta frecuencia (por ejemplo, la MJO).

a)

35
30
25
20
15

10 1

5

90
80
70
60
50
40
30
20
10

160
140
120
100
80
60
40
20

D

Promedio = 9.6 A %

Y Vo

Y

1984 1

1986 -

1988 -
1990 -
1992 -
1994 -
1996 -
1998 -
2000

2002

2004

2006
2008

1986

1988
1990
1992

2004 1

2006 1
2008

/\ Promedio = 87.3 N\/

VA

1984

1986 -

1988
1990
1992
1994
1996
1998
2000 1

2002

2004

2006 A
2008

b)

80
70 1

Promedio = 30.4

1994 -
2006
2008

d)

1984

1986
1988
1990
1992
1994
2006 1
2008

Figura 3.3. Frecuencia anual de SCMs para la
region Noreste (a), Noroeste (b), Centro (c), Sures-
te (d), Suroeste (e) durante 1984-2008. Las lineas
negras corresponden a los SCMs detectados por la
prueba 1, las lineas rojas representan la prueba 2,
las lineas azules representan la prueba 3 y las li-
neas verdes representan la prueba 4. El area som-
breada muestra la diferencia entre los valores ma-
Ximos y minimos por afio, obtenidos en las pruebas.
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3.5.  Comportamientos estacionales de las variables meteorologicas
al inicio de los SCMs

Los primeros puntos detectados por la técnica de rastreo sirvieron para analizar las condi-
ciones sindpticas en las que ocurri6 su formacion. Se utiliz6 una region de 3°x3° para definir el

valor de las variables meteoroldgicas que influyeron en este proceso.

3.5.1 Cizalladura del viento entre los 1000 y 700 mb

Houze (2014) sefiala que, la magnitud de la cizalladura en el entorno de la tormenta a ni-
veles bajos determinaré la naturaleza de las tormentas. Los valores de las cizalladuras cercanas a
cero corresponden a celdas convectivas individuales. Las tormentas multicelulares tienen valores

de 15 m/s y las supercélulas tormentosas tendran valores entre 25 y 45 m/s.

Durante el invierno (Fig. 3.4a) en el centro y sur de México, los SCMs que se forman ocurren en
un entorno con cizalladura baja (entre 6 y 14 m/s). Lo que podria indicar que, durante las prime-
ras horas de vida, el SCM esta conformado por tormentas individuales y dispersas. También,
puede apreciarse que al sur de USA se presentan las cizalladuras mayores a 28 m/s. En la prima-
vera (Fig. 3.4b), los SCMs se desarrollan en entornos de baja cizalladura (3-6 m/s), siendo muy
pocos casos los que superan los 10 m/s. En el sureste de México, los valores de cizalladura supe-
ran los 10 m/s (celdas convectivas jovenes poco organizadas). Esto podria estar vinculado al paso
de frentes frios y al primer pico de la intensificacion del CLLJ que ocurre en febrero, mantenien-
do las condiciones idéneas en la Peninsula de Yucatan para desarrollar una cizalladura mas inten-

Sa.

Durante el verano (Fig. 3.4c), los valores mayores a 8 m/s predominan en la region sur, centro y
noroeste del pais, sobre todo en las regiones costeras. En la costa oeste del pais, los SCMs jove-
nes muestran un incremento en su frecuencia en entornos de cizalladuras iguales o0 mayores a 8
m/s, donde existe la Sierra Madre Occidental. Dolores et al. (2019) menciona que las regiones
que se encuentran sobre montafas requieren de valores mayores de cizalladura elevados para que
la formacion de SCMs pueda ocurrir. Los valores de cizalladura también son altos en la costa este
del pais, principalmente en Veracruz, ya que la mayor parte de la Sierra Madre Oriental se en-
cuentra en este estado. En el noreste del pais, no se observa un cambio marcado en los valores de

cizalla durante primavera y verano, lo que indica que la conveccion ocurre de manera desorgani-
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zada. Finalmente, en otofio (Fig. 3.4d), en el sur y centro del pais predomina una cizalladura dé-

bil. En el norte (regiones 1 y 2), hay pocos casos de SCMs y aunque la mayoria también presen-

tan una cizalladura débil, son las regiones en donde también se presentan casos aislados de SCMs

que se desarrollaron en entornos de cizalladura moderada (~16 m/s). En el noreste, es de espe-

rarse una disminucién en los casos de cizalladuras moderadas puesto que, en octubre, el CLLJ se

debilita y a partir de este mes comienza a disminuir la frecuencia de SCMs en la region (ver Ta-

bla 1, Capitulo 3).
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3.5.2 Cizalladura del viento entre los 700 y 400 mb

La cizalladura en niveles medios también es importante para organizar a los SCMs y la
conveccidn profunda (Chen et al. 2015). Mientras mayor sea la cizalladura entre niveles bajos y
medios (entre 3 'y 7 km), esto significard un entorno mayormente favorable para la formacion de

tormentas individuales o supercélulas.

De acuerdo a la Fig. 3.5, los SCMs presentan un ligero incremento en la magnitud de la cizalla-
dura en niveles 700-400 mb con respecto a los niveles bajos (1000-700 mb) en primavera, verano
y otofio. Sin embargo, durante invierno, los valores mayores de cizalladura se presentan en el
sureste de USA, mientras que, en el territorio mexicano, la cizalla 700-400 mb aumenta de 2-4

m/s en el sureste de México con respecto a la cizalladura en niveles bajos.

Durante la primavera y el verano (Fig. 3.5b y 3.5c), también hay un ligero incremento de la mag-
nitud de la cizalladura entre niveles medios (valores de 6-9 m/s). Es importante notar que en el
este del pais durante la primavera, se aprecian algunos casos de cizalladuras entre los 13 y 15
m/s, probablemente debido al paso de los frentes frios. Sin embargo, durante verano, no existe un
incremento de la cizalladura en 700-400 mb en las regiones costeras en comparacion con la ciza-
Iladura de niveles bajos. Lo anterior es probablemente debido a que las cordilleras ya no son un
obstaculo para los vientos en altitudes mayores a los 3500 m, ya que los picos mas altos las Sie-
rras Madre Oriental y Occidental rondan los 3200 m (ver Figura 2.1). Por su parte, los SCMs del
noreste se forman en ambientes de cizalladura del viento mas grande a 700-400 mb en compara-
cién con niveles bajos. Lo anterior podria deberse a la influencia de la CLLJ en niveles de 700

mb.

Durante el otofio (Fig. 3.5d), no existen cambios grandes entre las cizalladuras de 700-400 mb y
1000-700 mb. Unicamente, la region sureste del pais registra un ligero incremento de cizalladura

igual o mayor a 7 m/s.
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3.5.3 Razon de mezcla a los 500 mb

Houze (2014) establecié que la razdn de mezcla presenta valores mayores a 0.5 g/kg en
alturas superiores a los 4.5 km en las regiones convectivas de los SCMs y de alrededor de 0.1
g/kg en los yunques estratiformes. Estos yunques pueden alcanzar varias decenas de kildmetros
en una direccion (Houze, 2014). Durante el invierno (Fig 3.6a), existen muy pocos SCMs vy la
razon de mezcla a 500 mb (representativa para cada SCM) varia de 0.4 g/kg a 1 g/kg en el no-

roeste y centro del pais, mientras que en el sureste es mayor a 1 g/kg cuando ocurri6 su forma-
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cion. Durante primavera y otofio (Fig. 3.6b y 3.6d), los valores de la razon de mezcla incrementan
en todo el pais a una altura de 5.5 km (500 mb). Sin embargo, existe una notoria division entre el
norte, cuyos valores oscilan de 0.7- 4.0 g/kg) y el centro-sur del pais, cuyos valores oscilan de 1.0
- 4.6 g/kg. Lo anterior es debido a que el norte de México es mas seco, por lo que los diversos
sistemas de mesoescala en combinacion con los sistemas sindpticos inducen un mayor ingreso de

humedad en la trop6sfera media.

En el verano (Fig. 3.6¢), la migracion de la ZCIT hacia el sur de México, la actividad ciclonica
tropical y el paso de las ondas del este causan que la tropdsfera esté mas himeda que en invierno
y primavera. La razon de mezcla a 500 mb se incrementa por encima de los 4.9 g/kg en el suroes-
te y sureste. Por su parte, el NAM induce la generacion de los SCMs en el noroeste y el oeste de
la region central. Por lo que, existe una mayor entrada de humedad en niveles medios (la razon de
mezcla oscila entre 2.5 y 4.9 g/kg). Finalmente, la region del noreste también tiene una troposfera
media mas himeda que el resto del afio, aunque los SCMs no son tan activos en comparacion con
las demas regiones del pais, incluso pueden existir valores bajos de razén de mezcla (i.e. 2.8
g/kg). Lo anterior, podria indicar que sélo un sistema de vientos, como el CLLJ, seria el respon-
sable de la formacién de SCMs en esta region, debido a su transporte de humedad, haciendo que
la troposfera baja sea mas humeda y célida y por ello se dispare la conveccion profunda que su-

pere los 5.5 km y humedezca la troposfera media.
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4.

3.5.4 Temperatura potencial equivalente a los 850 mb y 500 mb

De manera general, durante todas las estaciones, el perfil vertical de la temperatura poten-

cial equivalente (0¢) entre los niveles bajos (850 mb) y los niveles medios (500 mb) durante la

. . o (dO :
formacion de los SCMs es ligeramente positivo (d—; > 0), es decir, la Ge aumenta con la altura,

ya que la e a 850 mb es menor que la e a 500 mb en la mayoria de los casos donde se formaron
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los SCMs (Fig. 3.7; 3.8). Lo anterior, podria significar que hay una mayor saturacion en los nive-
les de 500 mb que 850 mb, ya que fe aumenta en altura cuando el cambio de fase (de vapor a

liquido o de vapor a so6lido) aumenta en altura y viceversa, fe disminuye cuando la saturacion
. . . ] e -
disminuye en altura (Krishnamurti et al., 2013). Lo que demostraria que el uso de d—ze como indi-

ce de estabilidad es mas adecuado para las latitudes medias.

Sin embargo, en latitudes tropicales y subtropicales, el uso de los perfiles de % para indicar

estabilidad podria no ser adecuado para explicar el desarrollo de la conveccion en un sitio, por
ejemplo, el Caribe (Galvés and Davison, 2016). Mientras mas himedo sea el entorno, la parcela
seré saturada méas facilmente. Esto favorece la liberacion de calor latente por condensacion. Sin
embargo, conforme el aire ingresa en niveles medios, se expande adiabaticamente y la humedad
que contiene comienza a condensarse, incrementando la de en la parcela de aire, haciendo que

niveles medios, como 500 mb, tengan aire mas saturado que a 850 mb. Por ello, se observan con-

diciones potencialmente estables en los perfiles verticales de ‘2—9; (Krishnamurti et al., 2013).

La diferencia entre la fe a 850mb y la e a 500 mb oscila de 2K-10K en invierno (Fig. 3.78, 3.8a).
Cabe resaltar que el perfil vertical de la de en la region del noroeste es ligeramente negativo,
mostrando una atmosfera potencialmente inestable en latitudes proximas a las latitudes medias.

Durante primavera, verano Yy otofio (Fig. 3.7b y 3.8b; Fig. 3.7c y 3.8c, Fig. 3.7d y 3.8d, respecti-

db, . . . .
vamente), el - muestra un incremento sustancial en casi todo el pais.

En los trépicos, la conveccidn esta modulada por la disponibilidad de humedad en niveles medios
y bajos de la atmdsfera (Grabowski and Moncrieff, 2004). Por ello, es importante tener entradas
de humedad en las distintas regiones de México para tener condiciones ambientales favorables

para la formacion de conveccidn profunda y organizada, como los SCMs.

Durante el invierno (Fig. 3.7a), la fe a 850 mb (niveles bajos) alcanza, en promedio, valores me-
nores a 316 K (42.9 °C) y la fe maxima tiene valores alrededor de 332 K (58.9°C), debido a la
falta de humedad en la tropdsfera baja y a la prevalencia de temperaturas bajas en casi todo el
pais. Durante la primavera (Fig. 3.7b), la fe incrementa en todas las regiones de estudio. En la
region central de México, los valores incrementan a mas de 344K (70.9 °C), debido a que existe

un mayor calentamiento de la superficie durante el dia, en comparacion del invierno.
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Durante el verano (Fig. 3.7c; 3.8c), la #e a 850 mb alcanza valores de hasta 348 K (74.9 °C) y la
fe a 500 mb alcanza valores de 355 K (81.9 °C) en el noroeste de México y estos valores en am-
bos niveles son mayores que en el resto del afio sobre esta region. Lo anterior demuestra que el
NAM es el principal mecanismo para mantener condiciones altas de humedad en la troposfera
baja y media. En otras regiones del pais, como el noreste, centro y sur del pais, también hay un
notorio incremento de la fe. En el sur, la fe aumenta debido a distintos forzantes convectivos
sinopticos, como la migracion de la ZCIT, las ondas del este y los ciclones tropicales, que trans-

portan humedad hasta los niveles medios y favorecen la liberacion de calor latente.

Es interesante mencionar que, durante todas las estaciones (invierno, primavera, verano y otofio),
existe un contraste marcado entre los valores de la de del norte y centro-sur del pais, ya que los
valores de fe son menores en el norte (donde es menos himedo) y son mayores en el sur (donde
es mas humedo), permitiendo mayor liberacion de calor latente. Ademas, los mecanismos de for-
zamiento convectivo solo se presentan en el verano (e.g. NAM en el noroeste; intensificacion del
CLLJ en conjunto con el forzamiento orogénico de la Sierra Madre Oriental en el noreste; paso
de las ondas del este e influencia de la ZCIT en el sur), haciendo los valores de e mas altos que

en el resto de las estaciones.
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3.5.6 Velocidad Vertical del viento a los 500 mb

La velocidad vertical es importante para determinar la conveccién profunda que se puede
desarrollar en la atmdsfera. Sus valores negativos significan movimientos ascendentes (convec-

cion) y sus valores positivos significan movimientos descendentes (subsidencia).

Los SCMs detectados por la técnica en el primer tiempo que se esté analizando (formacién) son
sistemas que podrian tener un cierto nivel de organizacion, ya que el tope de las nubes supera los
—65°C. Por lo que, podrian estar integrados por celdas convectivas profundas y por yunques de
nubes estratiformes. La presencia de humedad en niveles medios implica un mecanismo de retro-
alimentacion positiva que favorece la flotabilidad de las celdas convectivas maduras, que ayudara
a mantener las corrientes ascendentes, las cuales pueden llegar hasta 8 m/s (Houze, 2014). Cuan-
do se conforma el yunque estratiforme del SCM, se produce la corriente descendente de mesoes-
cala, resultado del descenso de hidrometeoros que comienzan a partir de los 5 km de altura. Esta
corriente descendente tiene magnitudes maximas de hasta -60 cm/s o -40 cm/s (Houze, 2014).
Considerando los estudios en México, Ceron-Hernandez analizo los SCMs del noroeste sobre el
monzdn de Norteamérica y encontrd que al inicio de los SCMs la tropdsfera baja presenta movi-
mientos ascendentes. Sin embargo, tres horas posteriores a la formacion se observan movimien-
tos descendentes, posiblemente debido a la formacién de las piscinas frias de los SCMs. A conti-
nuacion, seis horas despues de la formacion, la subsidencia parece retroalimentar un movimiento
ascendente en el frente de racha de los SCMs, induciendo un incremento en la cizalladura entre la
superficie y los niveles medios, lo que mantiene la organizacién de los SCMs. Este comporta-
miento se observa, sobre todo, cuando los SCMs interactian con otros sistemas de escala sinopti-
ca que favorecen su desarrollo, como las vaguadas invertidas; cuando no ocurre asi, la subsiden-
cia seis horas después es débil asi como la retroalimentacion en el frente de racha también, desfa-

voreciendo la cizalladura en la vertical.

Los valores que muestra la figura 3.9 corresponde a los promedios estacionales de la velocidad
vertical en un area de 3° X 3° (90,000 km?, aproximadamente), que representa el ambiente si-
noptico. Por lo que, dentro de esta area, se promediaron valores de regiones de ascenso como de
descenso dentro de los SCMs; es decir, se obtuvo un promedio de la velocidad vertical de la at-
masfera a 500 mb (5.5 km) durante sus primeras horas de vida. Sin embargo, es importante des-

tacar que, dado que los SCMs son tormentas con un radio aproximado de 100 km desde sus cen-
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tros, los promedios de 3° X 3° son calculados Unicamente sobre 3 puntos a lo largo del radio de
los SCMs, por lo que no permite observar a detalle la dinamica de las corrientes ascendentes y
descendentes (Cerdn-Hernandez, 2020).

Durante invierno (Fig. 3.9a), la mayoria de los SCMs en sus primeras horas de vida estan domi-
nados por corrientes ascendentes con magnitudes maximas superiores a 36 cm/s. Durante prima-
vera (Fig. 3.9b), en todo el pais dominan corrientes convectivas de 30 cm/s 0 mas en los niveles
medios de la atmosfera. Sin embargo, se puede observar que algunos SCMs estan dominados por

ambientes de corrientes descendentes que van de 3-6 cm/s o incluso mas.

Durante verano (Figura 3.9c), incrementa la frecuencia de SCMs en todo el pais. Los SCMs se
forman en entornos con velocidades verticales en direccion ascendente y descendente en todo el
pais, excepto en el noreste de México (region 2), donde sélo existe un caso con velocidad vertical
positiva. Es interesante mencionar que las velocidades verticales positivas de los SCMs que se
formaron cerca de la costa en la region noroeste y suroeste pueden estar asociadas a una circula-
cion de brisa terrestre que, aunada a la presencia del forzante orografico, causan un movimiento
descendente cerca de las costas del Golfo de Cortés, donde se ubican los SCMs con velocidades
verticales positivas. Lo anterior es apoyado por los resultados mostrados en la figura 3.2, que
indica que los SCMs ocurren despues de las 18 hrs (hora local). Por ltimo, durante otofio (Fig.
3.9d), se tienden a formar mas SCMs localizados hacia el sur del pais. Los valores negativos do-
minan gran parte del pais (noreste y centro-sur), aunque existen algunos SCMs que ocurren en

movimientos descendentes.
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Figura 3.9. Velocidad vertical del viento (Pa/s) en cm/s a los 500 mb. Los puntos corresponden a la

ubicacidn de los Sistemas Convectivos de Mesoescala en la prueba 1, 2, 3y 4.

3.5.7. Energia Potencial Convectiva Disponible (CAPE)

Durante invierno (Fig. 3.10a) y otofio (Figura. 3.10.d), la tropdsfera se mantuvo estable debido a

que esta mas seca y fria en comparacion de primavera y verano. En estas estaciones, los valores

méaximos del CAPE en los que se formaron los SCMs estan entre un ~45.7% y un ~23.8%, res-

pectivamente, por debajo de los valores maximos alcanzados en primavera y verano (temporada

calida y himeda). Los valores maximos de CAPE de los SCMs que se formaron en invierno osci-
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lan cerca de los 1140 J/kg, y ocurrieron en el sureste de USA y el sureste de México. La forma-
cion de estos SCMs estd influenciada por el paso de frentes frios que pueden generar fuerte co-
rrientes ascendentes y descendentes por la interaccion de una masa caliente con una masa de aire

frio, que a su vez favorece la conveccion profunda en estas regiones.

Durante primavera (Fig.3.10b), las condiciones son més propicias para el desarrollo de SCMs en
el pais, especialmente en el oriente (noreste, sureste, y la parte oriental del centro de México), ya
que los valores de CAPE son superiores a los 2100 J/kg, mientras que el resto del territorio na-
cional tienen valores menores a 1000 J/kg. Lo anterior podria deberse a los procesos de calenta-
miento superficial y de flujos turbulentos que promueven la inestabilidad de la tropésfera baja y
media. En menor medida, también podria deberse a que la regién oriente del pais aun esta in-
fluenciada por el paso de frentes frios y la llegada de las primeras ondas del este, que transportan

humedad y propician condiciones inestables en el centro-sur del pais.

Por su parte, durante verano (Fig. 3.10.c), los valores de CAPE de los SCMs que se formaron en
México superaron los 2100 J/kg. Cabe resaltar que los valores mas altos estan ubicados en la re-
gion del noroeste, a lo largo de la Sierra Madre Occidental, y en el sureste. El forzante orografico
y el Monzdn de Norteamérica juegan un papel principal en la generacién de ambientes ideales
que den origen a los SCMs (Ceron-Hernandez, 2020). Por su parte, en la region del sureste, las
ondas del este, los ciclones tropicales y los canales de bajas presiones pueden estar jugando un
papel principal en el transporte de humedad y organizacidn convectiva que propicie la formacion
de los SCMs (Dominguez et al. 2020).

Sin embargo, es importante resaltar que los valores mostrados en verano (Fig. 3.10) estan subes-
timados con respecto a los mostrados en trabajos anteriores que utilizaron radiosondeos (Farfan et
al., 2020). Los valores de CAPE muestran una diferencia estacional en el comportamiento de los
valores de CAPE durante las primeras horas de formacién de los SCMs. Sin embargo, esta subes-
timacion de CAPE puede estar relacionada con una falta de representacion realista del relieve
continental de México en el modelo que usa el ECMWEF para producir el reanalisis ERA5. Asi
mismo, el CAPE disminuye conforme la conveccion profunda se desarrolla, por lo que, para ob-
tener los valores representativos de los entornos potenciales para la generacion de SCMs, deben
extraerse aquellos previos a su formacion. Por ultimo, durante otofio, los valores de CAPE estan

por encima de los valores registrados en invierno desde 100 J/kg hasta 460 J/kg. En el centro y
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sur del pais, CAPE puede superar 1300 J/kg. En conclusion, algunos valores de CAPE pueden
alcanzar 1600 J/kg durante otofio. Sin embargo, este valor no es caracteristico de una conveccion

profunda, pudiendo estar relacionado con las limitaciones del reanalisis.
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Figura 3.10. Energia potencial convectivamente disponible (J/kg) durante: a) invierno, b) primavera, ¢)
verano, d) otofio. Los puntos corresponden a la ubicacion de los Sistemas Convectivos de Mesoescala en
lapruebal, 2,3y4.
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3.6. Indice Galvez-Davison: diagndstico de entornos ideales para el inicio de

SCMs en México.

Dada la naturaleza tropical de la atmésfera en México, el GDI podria ser una herramienta
atil para diagnosticar lugares que tengan la capacidad de desarrollar SCMs. En este caso, el deto-
nante de la flotabilidad en una regién es la humedad que ingresa en niveles medios a partir de
forzantes convectivos. Para ello, se calcularon los valores del GDI (ver Apéndice 1) durante las
primeras horas de vida de los SCMs, realizando un promedio del area 3° X 3°, que se menciond
previamente. Cabe resaltar que estos valores corresponden al momento en que se formé el SCM y
no corresponde a la formacion de nubes cumulunimbos, sino mas bien a la integracion de la con-
veccidn estratiforme con la conveccion profunda, ya que por lo menos los topes nubosos alcanzan

-65°C. Los valores altos de GDI implican condiciones favorables para la conveccion (ver Tabla

2, Capitulo 2); es decir, puntos en donde 6, incrementan con la altura (%>

0,ver Fig. A.I,regimenes de No TWI o Weak TWI).

En el caso de las primeras horas de vida de los SCMs de invierno (Fig. 3.10a), la mayor parte de
los valores del GDI en el pais son positivos. En el noroeste, los valores minimos oscilan entre 8.1
y 13.5, indicando que los entornos son favorables para la conveccion superficial aislada o disper-
sa, con una duracion breve. En el sureste, los valores del GDI oscilan alrededor de 30, implicando
condiciones favorables para la conveccion poco profunda, dispersa y que tenga tormentas eléctri-

cas aisladas.

Durante la primavera (Fig. 3.10b), la 8, aumenta conforme se adquiere mayor altura (Figura.
3.7b y 3.8b), indicando un régimen de entorno favorable para la conveccion. Lo anterior coincide
con los valores de GDI mayores a 15 que se observan en todo el territorio nacional (Fig. 3.10b).
Existe un gradiente positivo del GDI de norte a sur, incrementandose a partir del centro hacia el
sur del pais. En el norte, se presentan valores que rondan entre los 15 y 55; es decir, los entornos
varian desde favorables para la conveccion superficial aislada o dispersa con algunas tormentas
eléctricas aisladas, hasta aquellos potencialmente favorables para formar tormentas eléctricas y
conveccion profunda (valores mayores a 45). Mientras que, en el centro y sur, predominan valo-
res de 35-60, indicando una transicién entre ambientes de conveccion poco profunda (somera)
hasta ambientes con un alto potencial de tormentas eléctricas y conveccién profunda que puede

producir lluvias intensas (GDI>45), durante las primeras horas de vida de los SCMs.
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En verano (Fig. 3.10c), los valores del GDI incrementan en todo el pais incrementan durante las
primeras horas de vida de los SCMs. Es interesante notar que el gradiente en los valores de GDI
en el norte y el sur sigue existiendo, mostrando que los entornos varien capacidad para convec-

cion poco profunda hasta ambientes con un alto potencial de tormentas eléctricas y conveccién
o : . e :
profunda. Esto coincide con los incrementos mas altos de d—z"’ que se observan en esta época del

afio (Fig. 3.7c; 3.8¢c).

Finalmente, durante el otofio, los valores del GDI vuelven a decrecer, adquiriendo valores mini-
mos de 12-18 (entornos favorables para la conveccion dispersa y algunas tormentas eléctricas
aisladas) sobre todo al norte del pais. Algunos valores de hasta 66 se pueden encontrar en el cen-
tro-sur de México. Esto demuestra que el GDI si es un indicador adecuado para definir los entor-
nos favorables para ciertos tipos de conveccion. Ademas, la variacion positiva de 6, con respecto
a la altura concuerda con los valores de GDI, donde un incremento de 6, con la altura indica una

mayor saturacion del aire y determina el tipo de conveccion.

Asi mismo, es interesante notar que los resultados de CAPE y GDI difieren cualitativamente. Por
ejemplo, durante primavera y verano, CAPE muestra valores maximos en la region oriente del
pais y el GDI determina que las condiciones ambientales son mas favorables para conveccion
mas profunda hacia el centro y sur de México. Por otro lado, durante el verano, el GDI se muestra
homogéneo en casi todo el pais, mientras que el CAPE muestra maximos en las regiones de la
Sierra Madre Occidental y al sureste del pais. Probablemente, estas diferencias en las regiones
favorables para la formacién de SCMs muestran que los valores de CAPE deben ser reajustados
para que no subestimen los ambientes potenciales para la formacion de SCMs, sobre todo durante
la temporada calida y himeda, como verano. Los resultados de GDI y CAPE durante invierno y
otofio son similares. Como trabajo futuro, seria interesante comparar los valores de los topes nu-
bosos de cada SCM (como una métrica de la intensidad de la conveccion) con los valores de GDI
y CAPE.
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Figura 3.11. GDI durante la formacion de los SCMs en: a) invierno, b) primavera, ¢) verano y d) otofio.

Los puntos corresponden a la ubicacion de los Sistemas Convectivos de Mesoescala en la prueba 1, 2, 3y

3.7. Climatologia de la precipitacion producida por los SCMs en México

El analisis de la lluvia que producen los SCMs es importante para determinar su papel en

el clima de México. Asi, se obtuvo la distribucidn espacial de la precipitacién anual media aso-

ciada a los SCMs durante todo su tiempo de vida en el periodo de estudio (1984-2008). Se defi-



nioé que la lluvia asociada a un SCM esta dentro de su tamafio definido por la técnica desarrollada
por Huang et al. (2018), asi se hizo el seguimiento para todos los SCMs de las diferentes pruebas.
Ademas, se analizd su contribucion (%) a las luvias anuales y a las lluvias de verano (julio, agos-

to y septiembre).

La climatologia anual de la precipitacion para el periodo de 1984-2008, usando los cuatro umbra-
les impuestos en las diferentes pruebas (Fig. 3.12), muestra que la maxima contribucién de los
SCMs a las lluvias anuales es del 4% en las cinco regiones. Sin embargo, analizando sélo las Ilu-
vias de verano, la contribucién de los SCMs es mayor al 24% (Fig. 3.13). Es interesante observar
que los SCMs no son importantes para la parte central del norte, pero su relevancia es grande
cerca de las costas y al suroeste del pais tanto a una escala anual, como estacional. En el norte del
pais, existen dos nucleos de precipitacion importantes en la climatologia anual (Fig. 312) y la del
verano (Fig.3.13), especificamente en la region del Monzon de Norteamérica y en el norte de

Tamaulipas (donde se concentra la humedad transportada por el CLLJ en su maximo del verano).

Ademas, los resultados de la figura 3.12 y 3.13 muestran que las regiones donde existen mas
SCMs, la contribucién a la precipitacién es mas grande. En el noroeste y el centro, los SCMs
pueden llegar a rebasar el nimero de SCMs en el sureste durante el verano, produciendo asi mas
lluvia al sur de Sonora, Sinaloa y en las costas de Nayarit y Jalisco. También, la velocidad de los
SCMs puede influir en la cantidad de precipitacion que produzcan, ya que mientras menos tiempo
permanezcan sobre una ubicacion, menor sera su aporte a la precipitacion sobre un punto y tende-
ran a afectar mas localidades. Por ejemplo, el centro del pais tiene los SCMs mas veloces durante
invierno y primavera. También, los SCMs del sur son veloces en invierno. Por su parte, los SCMs
de las regiones del norte son rapidos en primavera. Durante el verano, los SCMs del sureste son
los mas veloces. Finalmente, durante el otofio, los SCMs mas veloces se encuentran en las regio-
nes del norte (Tablas 2-6).
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71



Durante el verano, en el noroeste, los SCMs tienen los tamafios mas grandes y las veloci-
dades mas grandes que en el resto del pais (Tabla 2). Estos tamafios y velocidades influyen en la
cantidad de precipitacion que producen (Fig. 3.13). Sin embargo, el nimero de SCMs parece ser
la variable mas importante para determinar la cantidad de precipitacién. Por ejemplo, los SCMs
que se forman en el suroeste son pequefios y lentos durante casi todo el afio, pero esta region tie-
ne altos porcentajes de contribucion de SCMs a la precipitacion de verano. Esta region tiene la
mayor frecuencia de SCMs del pais y por ello, su contribucion a las lluvias estacionales es mayor
(Tabla 5). Es interesante mencionar que, aunque la region del noreste registrd una frecuencia baja
de SCMs durante todo el afio (Tabla 1), existe una contribucion relevante a la precipitacion en el
norte de Tamaulipas, debido probablemente al transporte de humedad del CLLJ durante su ma-
ximo de velocidad que ocurre en el verano y que permite un incremento en el tamafio de los

SCMs, como se explicaré en la siguiente seccion.

Por ultimo, se puede observar que en la prueba 4 (Fig. 3.12d y 3.13d) disminuye la con-
tribucion de lluvia en comparacion con las demas pruebas de forma uniforme en el territorio. Esto
podria deberse a que la prueba 4 ocupd los umbrales de BT y cobertura menos restrictivos, permi-
tiendo que un mayor nimero de tormentas debiles, en cuanto a cobertura y profundidad de la
conveccion, fueran incluidas en la muestra. Aunque se registre un mayor niumero de SCMs en
esta prueba, la precipitacion que producen es debil en comparacion con las otras pruebas (Fig.
312d; 3.13d). Sin embargo, todas las pruebas coinciden con la distribucion espacial de los por-

centajes de contribucién a la precipitacion anual o de verano.
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3.8. Impacto del CLLJ en el comportamiento de los SCMs en la regién no-
reste de México

Todas las pruebas realizadas muestran que existe un maximo en la frecuencia estacional
de SCMs en el noreste durante los meses de junio a agosto (Figura 3.14). Herrera (2011) mencio-
na que este periodo corresponde a la intensificacion del CLLJ a 925 mb en la region del Caribe
con impactos en el noreste del pais. Asi que para estudiar la posible relacién entre el periodo de
intensificacion del CLLJ y el incremento en el nimero de SCMs en el noreste, se buscaron las
fechas en las que existieron pulsos de intensificacion de los vientos a 925 mb, que viajan desde la
region del Mar Caribe (85°0-77°0 y 10°N-16°N), donde el CLLJ registra su maxima velocidad,
hasta el noreste de México (region 2: 103°0-97.5°0 y 23°N-28°N); durante los meses de junio a
agosto. Ademas, se busco una relacion entre la llegada del pulso de vientos mas intensos y un
flujo mayor de humedad que interactuara con el relieve de la region y favoreciera la conveccion

profunda, como los SCMs.

Hasta la fecha, no hay estudios que analicen diferencias temporales entre los maximos de vientos
que se registran en el Caribe y en la region del noreste a un nivel de 925 mb. Por ello, la hipotesis
se centra en que cuando ocurre un episodio de intensificacion del jet (pulso) en el Mar Caribe, se
esperaria observar la misma intensificacion en dias posteriores en el noreste de México. Asi que,
se plantean como ambientes previos, ideales para la formacién de SCMs en el noreste, cuando la
intensidad del viento a 925 mb incrementa en el noreste y decrece, al mismo tiempo, en la region
del Mar Caribe. Por su parte, se supone que los ambientes posteriores a la disipacion del SCM
deberian mostrar una disminucién en la intensidad del viento a 925 mb en el noreste con respecto
a los dias previos a su formacion. Para determinar la magnitud del viento en las regiones de estu-

dio se empled la ecuacion (2) (ver Capitulo 2, inciso ¢ para mas detalle en la metodologia).

En total, hubo 123 SCMs que se formaron en la region noreste durante el periodo de estudio en
los meses de interés. La Tabla 6 muestra que mas del 60% de los SCMs se originaron en periodos
previos al debilitamiento de los vientos en el Mar Caribe. Mas del 52% corresponden a una inten-
sificacion previa de los vientos a 925 mb en el noreste y un debilitamiento de los vientos durante
y/o después de la disipacién del SCM. De estos casos, 31.7% corresponden a un debilitamiento
posterior a la disipacion del SCM, es decir, estan a favor de la hipotesis de la llegada de un pulso

desde el Mar Caribe. Con respecto a los casos que no concuerdan con la hipétesis, 24 SCMs
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(19.5%, no mostrados en la Tabla 7) corresponden simultdneamente a un caso de intensificacion
de los vientos en el Mar Caribe y a un debilitamiento de los vientos en el noreste de México pre-
vio a la formacion del SCM.

Ademas, se observé una intensificacion de los vientos posterior a la disipacion del SCM en el
noreste; es decir, estos SCMs se formaron en condiciones contrarias a la hipotesis planteada del

pulso que viaja desde el Mar Caribe hacia el noreste del pais.
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Fig. 3.14. Promedio mensual de SCMs en el noreste de México del periodo de 1984-2008 usando los
umbrales de a) la prueba 1, b) la prueba 2, ) la prueba 3 y d) la prueba 4.
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Tabla 7. Resumen de resultados tras el anlisis de la relacién entre la formacién de SCMs y la llegada de
pulsos de intensificacion del viento a 925 mb en el Mar Caribe y el noreste de México.

Resultados Mar Caribe

Resultados noreste de México

Descripcion de NUmero Porcentaie Descripcion de | NUmero Porcentaie
€asos de casos J casos de casos J
Clasificacion | Total de casos de 123 100% Total de casos de 123 100%
de Resultados | SCMs formados SCMs formados
respecto ala | en el noreste de en el noreste de
hipdtesis Meéxico México
planteada
Afavordela | Casos con una 74 60.2% Casos con una 65 52.8%
hipotesis menor  intensi- mayor intensi-
dad del viento dad del viento
antes de la for- antes de la for-
macion de los macion del SCM,
SCMs, respecto respecto a la
a la intensidad intensidad del
del viento duran- viento  durante
te y/o después de y/o después de la
la formacion del formacion del
SCM. SCM.
En contrade | Casos con una 49 39.8% Casos con una 58 47.2%

la hipotesis

mayor intensi-
dad antes de la
formacion de los
SCMs, respecto
a durante ylo
después de su
formacion.

menor  intensi-
dad antes de la
formacion de los
SCMs, respecto a
durante y/o des-
pués de la for-
macion.

Con la finalidad de analizar la humedad transportada, por pentada, durante los casos que apoyan

la hipdtesis (31.7%) vs los casos contrarios (19.5%), se realizaron dos compuestos con datos de

humedad especifica (g) a 925 mb. Este analisis permitié comparar la cantidad de humedad que

existio en niveles bajos durante la formacion de los SCMs en ambos tipos de casos. Se encontro

gue existen vientos mas intensos, que corresponden al CLLJ, y mayor humedad en los casos que

apoyan la hipétesis (Fig. 3.15a) en comparacion con los casos contrarios (Fig. 3.15b). De acuerdo

a lo anterior, existe un mayor transporte de vapor de agua desde el Mar Caribe y el Golfo de Me-

xico hacia el noreste (Tamaulipas y norte de Nuevo Leo6n), induciendo una mayor inestabilidad

que origina la formacion de SCM, en comparacién con el compuesto del CLLJ débil sobre el no-

reste. Como trabajo futuro, podria usarse un modelo de conveccion permitida para analizar estos

casos mas a detalle.
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Fig. 3.15. Compuestos de humedad especifica (g) en [g/kg] para la regién noreste de México a 925 mb.
El compuesto (a) representa el promedio de g durante las pentadas previas a los dias de formacion de
SCMs cuando los vientos a 925 mb se intensificaron en el noreste y se debilitaron en el Mar Caribe
(31.7% de los casos). Por su parte, el compuesto (b) representa el promedio de g durante las pentadas
previas a los dias de formacion de SCMs en los que los vientos a 925 mb se debilitaron en el noreste y
se intensificaron en el Mar Caribe (19.5% de los casos). En color rojo se muestran los vectores de
viento a 925 mb.
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Capitulo 4

4. Conclusiones y Trabajo a Futuro
4.1. Estacionalidad y frecuencia anual de los sistemas convectivos en México
Este estudio analiz6 la frecuencia anual y estacional de los Sistemas Convectivos de Me-
soescala (SCMs) que se formaron en la parte continental de México. Se utilizo la técnica creada
por Huang et al. 2018 para rastrear los SCMs y se utilizaron cuatro umbrales: 1) temperaturas de
brillo < —68°C y un umbral de area minima de 5000 km?, 2) temperaturas de brillo < —68°C y
un umbral de &rea minima igual a 3000 km?, 3) temperaturas de brillo < —65°C y un umbral de
area minima de 5000 km?, 4) temperaturas de brillo < —65°C y un area minima de 3000 kmz2.
En el invierno, la frecuencia de SCMs es cercana a cero debido a las condiciones de estabilidad
que dominan en el pais. Sin embargo, los SCMs ocurren en el sur de México, probablemente aso-
ciado al paso de frentes frios. En la primavera, la tropdsfera incrementa su inestabilidad y la fre-
cuencia de SCMs aumenta en todo el pais, sobre todo al sureste de México. Al llegar el verano, la
presencia del NAM favorece la formacion de los SCMs en el noroeste. En el centro-sur, una tro-
posfera calida y humeda, la migracion al norte de la ZCIT, el paso de los ciclones tropicales y las
ondas del este favorecen mayores entradas de humedad que propician la formacion de SCMs.
Finalmente, durante otofio en el centro-sur, el nimero de SCMs vuelven a decrecer, transicionan-

do hacia una troposfera estable y fria.

También, se encontré que los SCMs son mas lentos durante verano, mientras que en primavera
son mas grandes y veloces en el noreste. En el centro del pais, existen mas SCMs durante la pri-
mavera que en las regiones del norte; y suelen ser mas pequefios que los del noreste. En el sures-
te, los SCMs incrementan en el otofio en comparacion con las demas regiones; posiblemente de-
bido a la presencia de otros sistemas tropicales que prevalecen hasta finales de noviembre. Cabe
mencionar que el suroeste es la region mas activa de formacion de SCMs por estacion, alcanzan-
do el maximo en el verano y manteniendo un tamafio menor a los 27x 10%km® en todas las prue-

bas y durante todo el afio.

Por su parte, todas las pruebas coinciden en la hora mas comun de inicio de los SCMs por region,
ocurriendo después de las 15 hrs en todo el pais. Durante la primavera y el verano, la mayor parte

de los SCMs inician hacia las Gltimas horas de la tarde y primeras horas de la noche, cuando ya
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se han presentado las condiciones de inestabilidad necesarias para detonar su formacion al sures-

te, los SCMs suelen adelantar su inicio a partir de las 15 h.

Los resultados muestran una variabilidad interanual de los SCMs durante el periodo de estudio.
Durante El Nifio fuerte de 1987, existe un decremento respecto a la media de los SCMs en el no-
roeste, suroeste y el sureste, asi como un incremento con respecto a la media en el noreste y al
centro. Durante EI Nifio de 1997, existié una disminucion generalizada con respecto al promedio
en todo el pais. Por otro lado, en La Nifia fuerte de 1988 hubo una disminucién de SCMs en el
norte de México y un incremento en el nimero de SCMs con respecto al promedio en el centro-
sur del pais. La Nifia de 1999, produjo un decremento en la frecuencia de SCMs. En conclusion,
las fases de EIl Nifio-Oscilacion del Sur (ENSO, por sus siglas en inglés) no explican por si solas
la variabilidad anual de los SCMs en México y es posible que su variabilidad esté fuertemente
modulada por otras oscilaciones subestacionales, como la Oscilacion Madden-Julian (MJO, por

sus siglas en ingles).

Los analisis de las variables meteoroldgicas, promediadas en un area de 90 000 km? con respecto
al punto de formacion de los SCMs, muestran que una cizalladura en la capa 1000 mb- 700 mb
con valores maximos de ~15 m/s ayudan a la formacion de los SCM. Por otro lado, la cizalladura
en la capa de 700 mb-400 mb muestra que se incrementa con respecto a la cizalladura en niveles
mas bajos en la mayoria de las estaciones, con excepcion del otofio. En el noreste de México,
durante el verano y la primavera, se intensifica la cizalladura en 1000-700 mb y 700-400 mb en
comparacion con el resto del afio. Lo anterior, esta relacionado con la intensificacion del CLLJ en
verano (entre julio-agosto). Se encontré que el 52% de los SCMs ocurren cuando existe una in-
tensificacion previa de los vientos a 925 mb en el noreste y a un debilitamiento en los vientos que
durante y/o posterior a la disipacion del SCM. De estos casos, el 31.7% muestran un mayor con-
tenido de humedad en niveles bajos de la atmdsfera en el noroeste. Por su parte, la razén de mez-
cla a 500 mb vy los perfiles verticales de temperatura potencial equivalente con respecto a los ni-
veles bajos y medios demuestran que existen entradas de humedad en niveles medios que favore-
cen el desarrollo de conveccion profunda, sobre todo durante la temporada calida-hiimeda del afio
(primavera y verano). Esto libera calor latente y mantiene cambios positivos en la temperatura
potencial equivalente con respecto a la altura entre los niveles bajos (850 mb) y los niveles me-
dios (500 mb) necesarios para la formacion de conveccion profunda asociada a los SCMs. La

velocidad vertical muestra regiones de ascenso y descenso en todo el pais. Principalmente, en las
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zonas cercanas a la costa se puede ver la influencia de la brisa terrestre en la formacién de los
SCMs. Los valores de CAPE en la formacion de los SCMs indican una distincion entre la tempo-
rada fria y seca del afio (invierno y otofio) y la temporada calida y hmeda (primavera y verano).
CAPE también muestra que las condiciones atmosféricas en el noroeste del pais durante verano
son favorables para la ocurrencia de conveccion profunda a lo largo de la Sierra Madre Oriental,
relacionado con la presencia del Monzdén de Norteameérica. Sin embargo, los valores de CAPE
estan subestimado en gran parte del pais, ya que no indican entornos que favorecen el desarrollo
de conveccion profunda en algunas regiones del pais. Por su parte, el indice Galvez-Davison
muestra valores que corresponden a una organizacion de la conveccion profunda, como los
SCMs, en gran parte del pais. Por ello, su uso es mas adecuado en comparacién de CAPE para
determinar lugares donde pueden ocurrir los SCMs.

4.2. Importancia de los SCMs en las lluvias de México

Las cuatro pruebas mostraron que los SCMs contribuyen anualmente hasta 4% al total de las llu-
vias del pais. Por otro lado, si s6lo se consideran los meses de verano cuando los SCMs son mas
activos en comparacion de las otras estaciones, la contribucion de los SCMs es de hasta 24% a las
lluvias de verano en gran parte del pais, incluso en algunos lugares supero el 40% (no mostrado
aqui). En el centro del pais, la contribucidn a las lluvias de verano oscila alrededor del 4% y 0.4%
-2.0% a las lluvias anuales. Por lo anterior, los SCMs tienen una importante contribucion (supe-
rior al 20%) en diversas regiones de México. En ciudades grandes, como la CDMX, aunque su
contribucion es baja, es suficiente para producir inundaciones cuando los SCMs afectan la ciu-
dad. Estos resultados indican que los SCMs juegan un papel importante en el clima de verano en
el pais, ya que producen un porcentaje considerable de lluvia. Por lo que, seria ideal aprovechar
estos recursos hidricos, sobre todo en regiones semiaridas y aridas donde el régimen de precipita-
cién es bajo (400 mm acumulados al afio). Asi como prevenir y gestionar los riesgos hidrometeo-
rolégicos asociados al paso de los SCMs (rachas de viento intensas, lluvias extremas y deslaves)

en zonas vulnerables.
4.3. Impactos de los resultados en el pronéstico meteoroldgico de SCMs

El diagnostico del GDI demostré que su uso es adecuado para determinar los lugares donde se
pueden formar los SCMs. Por lo tanto, estos resultados se pueden usar para pronosticar ambientes

con potencial de formacion de SCMs en México dependiendo de la temporada, ya que el uso de

79



otras métricas como CAPE o el perfil vertical de temperatura potencial equivalente mostraron
tener un diagndstico erroneo de las condiciones de estabilidad atmosférica, principalmente en las
regiones tropicales de México. Seria interesante que se analizaran los valores del prondstico del
GDI usando las salidas del GFS y se evaluara la habilidad que tiene para sefalar los lugares con
potencial de formacion de SCMs.

4.4. Trabajo a Futuro

A partir de los resultados de este estudio, surgen varias preguntas que podrian ser analizadas en
un futuro. Por ejemplo, el 52.8% de los SCMs se forman cuando existe una mayor entrada de
humedad debido a la intensificacion del CLLJ sobre el noreste. Seria interesante analizar los
cambios horarios en las variables meteoroldgicas y su respuesta al forzante orogréfico, mediante
el uso de modelos de conveccidn permitida. Asi mismo, debe estudiarse el posible vinculo entre
la variabilidad interanual, como el ENSO, en combinacidn con otras oscilaciones subestacionales,
como la MJO, con la finalidad de mejorar el pronostico subestacional y tomar acciones de pre-
vencion ante el paso de los SCMs. Por ultimo, seria interesante obtener otros valores de CAPE
utilizando una topografia realista del pais y determinar que tanto cambian los valores de este nue-

vo CAPE durante la formacion de los SCMs en el pais.
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Apéndice 1

El Indice Galvez-Davison

Debido a que en los tropicos, la conveccion esta modulada por la disponibilidad de
humedad en niveles medios y bajos, cuando existe un ambiente potencialmente estable en
los trépicos, pero con entrada de humedad a estos niveles, el movimiento descendente de
las parcelas de aire himedas provoca corrientes descendentes que van a convergir en la
superficie y que, como consecuencia, desencadenan un movimiento ascendente, generando
un mecanismo de retroalimentacion favorable (Grabowski and Moncrieff, 2004). Por lo
tanto, dada la importancia que la humedad tiene en la conveccién en los trépicos, el
prondstico de ésta ultima requiere determinar, de alguna forma, el potencial de la troposfera
baja y media a adquirir humedad. Una de estas formas es el GDI.

conocido como Humedad-

El GDI se basa en el mecanismo de retroalimentacion

Conveccidn, asi como en la TWI (Figura A.1).
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Figura A.1l: Representacion esquematica de una seccion transversal de las isotermas de la 6,
(contornos negros) bajo cinco regimenes caracteristicos de los vientos alisios. La conveccion y
precipitacién asociada a cada régimen esta sombreado en gris. Los puntos negros son los puntos donde
el GDI debe ser calculado (esto es a los 950 hPa, Layer A, un promedio entre los niveles 850 y 700
hPa, Layer B y a los 500 hPa, Layer C; ver texto para mas detalle del calculo del GDI en cada capa).



El régimen més favorable para la conveccion profunda es en el que no hay TWI (No TWI), en este caso
H ae .- .
la 6, tiene valores altos en toda la columna y el d—ze es positivo. Sin embargo, en el caso de una

inversion TWI fuerte (Strong TWI), disminuye el desarrollo de la conveccion, en especial cuando la
inversion alcanza niveles de hasta 850 hPa. Para una TWI débil (Weak TWI), la actividad convectiva
se reduce a solo unas celdas convectivas someras que producen precipitacion ligera y no sobrepasan
los 700 hPa. La TWI elevada (Elevated TWI) muestra el decremento de la 6, a niveles medios en
comparacion con los niveles altos, por lo tanto, las celdas convectivas pueden desarrollarse hasta la
tropdsfera media y se genera precipitacion moderada. Finalmente, también puede ocurrir el caso de
conveccion elevada (Elevated Convection) cuando la 6, es maxima cerca o por encima de los 700 hPa

(el ‘Z—i‘? es negativo y la atmdsfera es potencialmente inestable).Fuente: Galvéz and Davison (2016).

Ademas, también es necesario emplear los datos de 6, (ver ecuacion 3 del texto principal)
para calcular el GDI. Sin embargo, en este caso, la temperatura de referencia utilizada (T')
es la del Nivel de Condensacion por Ascenso (LCL, por sus siglas en inglés). Sin embargo,
realizando pruebas de sensibilidad, Galvez and Davison (2016) descubrieron que al
reemplazar la temperatura del LCL y utilizar la temperatura del aire a los 850 hPa (T =
Tgs50) Se obtienen diferencias muy pequefias entre los valores finales del indice. Con este
ajuste en la variable a utilizar, se obtiene un proxy de la 6, para el calculo del GDI. Los
proxys de la 6, se calculan en los niveles a 950, 850, 700 y 500 hPa, por lo que también se
necesitan las temperaturas del aire, asi como las razones de mezcla en cada uno de los

niveles. La razén de mezcla se determina con la siguiente ecuacion (Al):

r=2t (Al

mq

En este caso se escoge el nivel de 950 hPa en lugar del nivel mandatorio de 925 hPa para
tener asegurado que se estd tomando en cuenta la informacion de la capa limite cuyos

valores se registran por debajo del nivel de los 850 hPa (Figura A.1).

Con estos niveles de presion también se definen las capas para las que se evalla el indice:
e Capa A (Layer A): representa las condiciones termodinamicas en la capa limite (950
hPa).



e Capa B (Layer B): representa la variabilidad asociada a la TWI utilizando un
promedio entre los datos a los 850 y 700 hPa.

e Capa C (Layer C): representa la trop6sfera media considerando los datos del nivel
de los 500 hPa.

En cada capa se calcula la temperatura potencial (8). En el caso del nivel B (6, g, ecuacion
A2) se obtiene calculando primero los valores de 85 (ver ecuacion 4 del texto principal) a
los 850 y 700 hPa y, posteriormente realizando un promedio de éstos (ver ejemplo en la
ecuacion A3). El valor de la razon de mezcla de la capa B (rz) también se obtiene
promediando los valores de razon de mezcla en ambos niveles (ecuacion A4).
Posteriormente, se calcula 6, en cada capa (ecuacion A2). Cabe sefialar que, a los valores
de 6, calculados para las capas B (6. ) Y C (6. ), se les debe sumar una constante de
ajuste empirica (o) para evitar valores excesivos del GDI en regiones con abundante

humedad en el nivel de 850 hPa o por encima de él:

005 = HBexp[ lo”5 ] +a (A2

cpTgso

05 = 6850;’6700 (A3)

g = T850;T700 (A4)

Donde:
0 = temperatura potencial promedio entre los niveles de 850 y 700 hPa [K]

lo = calor latente de vaporizacion utilizado en el GDI (2.69 x 10° k]—g)
rg = razon de mezcla. Se obtiene a partir del promedio de la razon de mezcla entre los

niveles de 850 y 700 hPa [:—Z adimensional]

¢, = calor especifico del aire seco a presion constante utilizado en el GDI (1005.7 kg]—K)

Tgso = Temperatura del aire de referencia utilizado en el GDI (es la temperatura del aire a

850 hPa)



a = constante de ajuste empirica (-10 K)

De acuerdo a la ecuacion 9 del texto principal, el GDI requiere del calculo de cuatro indices

mas, los cuales se explican a continuacion:

a) Column Buoyancy Index (CBI)

El CBI crece conforme las capas A y C se calientan y humedecen (Figura A.1l). Para
calcularlo se necesita determinar la 6, en la troposfera media (ME, por sus siglas en inglés)
y baja (LE, por sus siglas en inglés). Cuando el LE adquiere valores mayores a cero, el
valor del CBI es diferente de cero, por el contrario, cuando el LE adquiere valores menores

o0 iguales a cero, el CBI es igual a cero.

CBl = {y X LExXME,LE>00,LE<0} (A5)

ME = He_c —_ ﬁ

LE = He_A —_ ﬁ
Donde:
ME = Es la 6, en la troposfera media (la temperatura potencial equivalente en la capa C)
[K].

LE = Es la 6, en la troposfera baja (la temperatura potencial equivalente en la capa A) [K].
f = constante empirica disefiada para establecer un limite mas bajo para la disponibilidad
de calor y humedad en la capa limite y descartar masas de aire demasiado secas y/o frias,
que normalmente hacen que el CBI sea igual a cero (303 K).

y = Escala empirica utilizada para adimensionalizar el indice (6.5 x 1072K 1),

b) Mid tropospheric Warming/Stabilization Index (MWI)

El indice de Estabilizacion/Calentamiento de la tropdsfera media (MWI, por sus siglas en
inglés) es un factor de inhibicion de la conveccion, por lo que adquiere valores negativos
(cuando la temperatura del aire a los 500 hPa excede un umbral 7) o iguales a cero (cuando

la temperatura a los 500 hPa es aiin menor que el umbral 7).

v



MWI:{MXTSOO_TJTSOO_T>OO’TSOO_TSO} (A6)

Donde:

Tso0= temperatura del aire al nivel de 500 hPa [K]:

7 = umbral (263.15K):

p = constante de escala empirica para adimensionalizar los valores negativos del MWI y
controlar su peso relativo en la ecuacion del GDI. (-7 K~1).

c) Inversion Index (I1)

Para calcularlo se deben sumar dos términos adimensionales: un factor de estabilidad (S) y
un factor de secado (D). Cuando la suma es mayor a cero, entonces el indice es igual a cero,

mientras que cuando la suma es menor o igual a cero, el indice es diferente de cero.

II={0,S+D>00><(S+D),S+DSO} (A7)
S = Toso — T700

D= He_B - ee_A

Donde:

S=diferencia de temperaturas entre los niveles de 950 y 700 hPa [K]

D = diferencia de las temperaturas potenciales equivalentes entre las capas B y A [K]

o = constante de escala empirica para adimensionalizar los valores del Il y controlar el peso
relativo de la TWI en la ecuacion del GDI (1.5 K1)

Mientras S sea menor, mas fuerte es la estabilizacion debido a un incremento en la
flotabilidad negativa. Por su parte, con D puede explicarse los efectos de la entrada de aire
seco debido a la subsidencia que provoca la inversion. Mientras mas negativo sea D, hay
una mayor entrada de aire seco, el gradiente de 6, es mayor y la atmdsfera, aunque
potencialmente inestable, ve inhibido el desarrollo de la conveccion debido a la inversién.

\Y



d) Terrain correction (TC):
Se refiere a un factor adimensional para interpolar el GDI aplicado solo a regiones cuya
superficie esté por debajo de los 950 hPa. Para calcularlo se utiliza la siguiente ecuacion:

TC = Py — —2 (A8)

Pspc—P1

Donde:

P;= constante empirica (500 hPa)

P, = constante empirica (9,000 hPa)

P; = constante empirica adimensional (18)

Pspc = presion superficial [hPa]

\



Frecuencias relativas estacionales de la hora de inicio de los
SCMs

Tabla I. Frecuencias relativas horarias estacionales del inicio de los SCMs de la region Noreste
con duracion <24 h.

Apéndice 2

Invierno 0h 0 0 0 0 0 0 0 0
3h 0 0 0 0 0 0 0 0
6h 0 0 0 0 0 0 1 100
9h 0 0 0 0 0 0 0 0
12 h 0 0 0 0 0 0 0 0
15h 0 0 0 0 0 0 0 0
18 h 0 0 0 0 0 0 0 0
21h 0 0 0 0 0 0 0 0
Primavera 0h 8 10 10 10.87 10 8.77 14 9.93
3h 1 1.25 0 0 1 0.88 4 2.84
6h 0 0 1 1.09 6 5.26 15 3.55
9h 2 2.50 2 2.17 2 1.75 3 2.13
12h 1 1.25 2 2.17 2 1.75 5 3.55
15h 18 22.50 21 22.83 23 20.18 37 26.24
18 h 36 45.00 40 43.48 49 42.98 57 40.43
21h 14 17.50 16 17.39 21 18.42 16 11.35
Verano O0h 3 4.00 6 5.26 14 11.02 13 8.72

VI



3h 5 6.67 8 7.02 6 4.72 6 4.03
6h 1 1.33 4 3.51 6 4.72 6 4.03
9h 1 1.33 4 3.51 7 5.51 9 6.04
12 h 1 1.33 6 5.26 4 3.15 11 7.38
15h 20 26.67 27 23.68 36 28.35 42 28.19
18 h 34 45.33 50 43.86 42 33.07 48 32.21
21h 10 13.33 9 7.89 12 9.45 14 9.40
Otofio Oh 2 16.67 2 16.67 2 13.33 4 16.67
3h 0 0 0 0 2 13.33 5 20.83
6h 0 0 0 0 0 0 0 0
9h 1 8.33 2 16.67 1 6.67 2 8.33
12 h 1 8.33 0 0 0 0 0 0
15h 1 8.33 0 0 1 6.67 2 8.33
18 h 6 50 6 50 7 46.67 6 25
21h 1 8.33 2 16.67 2 13.33 5 20.83

VI




Tabla ll. Frecuencias relativas horarias estacionales del inicio de los SCMs de la regidn
Noroeste con duracién < 24 h.

Invierno 0h 0 0 0 0 0 0 0 0
3h 0 0 0 0 1 50 1 50
6h 0 0 0 0 0 0 0 0
9h 0 0 0 0 0 0 0 0
12 h 0 0 0 0 0 0 0 0
15h 0 0 0 0 0 0 0 0
18 h 0 0 0 0 0 0 0 0
21h 0 0 0 0 1 50 1 50
Primavera 0h 0 0.00 0 0.00 0 0.00 0 0.00
3h 0 0.00 0 0.00 0 0.00 0 0.00
6h 0 0.00 0 0.00 1 2.38 1 1.89
9h 0 0.00 0 0.00 0 0.00 0 0.00
12h 0 0.00 1 3.57 1 2.38 1 1.89
15h 3 16.67 6 21.43 12 28.57 13 24.53
18 h 12 66.67 18 64.29 24 57.14 33 62.26
21h 3 16.67 3 10.71 4 9.52 5 9.43
Verano 0h 27 5.26 33 5.09 47 6.38 56 6.11
3h 22 4.29 25 3.86 23 3.12 25 2.73
6h 15 2.92 19 2.93 12 1.63 14 1.53
9h 7 1.36 9 1.39 12 1.63 15 1.64
12h 11 2.14 16 2.47 18 244 21 2.29




15h 55 10.72 92 14.20 106 14.38 158 17.23
18 h 305 59.45 368 56.79 419 56.85 531 57.91
21h 71 13.84 86 13.27 100 13.57 97 10.58
Otofio Oh 2 10.00 3 12.50 1 3.70 5 14.29
3h 1 5.00 1 4.71 3 11.11 4 11.43
6h 0 0.00 0 0.00 0 0.00 1 2.86
9h 2 10.00 3 12.50 3 11.11 3 8.57
12 h 4 20.00 2 8.33 2 7.41 2 571
15h 7 35.00 8 33.33 11 40.74 11 31.43
18 h 2 10.00 4 16.67 3 11.11 4 11.43
21h 2 10.00 3 12.50 4 14.81 5 14.29




Tabla lll. Frecuencias relativas horarias estacionales del inicio de los SCMs de la regi6n
Centro con duracién < 24 h.

Invierno 0h 0 0 0 0 0 0 0 0
3h 0 0 0 0 0 0 1 100
6h 0 0 0 0 0 0 0 0
9h 0 0 0 0 0 0 0 0
12 h 0 0 0 0 0 0 0 0
15h 0 0 0 0 0 0 0 0
18 h 0 0 0 0 0 0 0 0
21h 0 0 0 0 0 0 0 0
Primavera 0Oh 16 8.84 21 9.86 20 7.69 28 8.78
3h 6 3.31 8 3.76 12 4.62 19 5.96
6h 5 2.76 6 2.82 8 3.08 1 3.45
9h 6 3.31 8 3.76 7 2.69 8 2.51
12h 1 0.55 2 0.94 5 1.92 4 1.25
15h 23 12.71 27 12.68 30 11.54 50 15.67
18h 7 42.54 92 43.19 125 48.08 152 47.65
21h 47 25.97 49 23 53 20.38 47 14.73
Verano 0Oh 75 12.65 95 13.69 118 14.62 128 13.11
3h 54 9.11 50 7.20 54 6.69 56 5.74
6h 23 3.88 26 3.75 36 4.46 39 4
9h 15 2.53 17 2.45 19 2.35 23 2.36
12h 9 1.52 14 2.02 13 1.61 22 2.25

Xl



15h 39 6.58 53 7.64 57 7.06 106 10.86

18 h 281 47.39 330 47.55 368 45.60 445 45.59
21h 97 16.36 109 15.71 142 17.60 157 16.09
Otofio Oh 7 10.77 9 10.71 9 10.98 11 11.58
3h 5 7.69 8 9.52 9 10.98 11 11.58
6h 4 6.15 2 2.38 7 8.54 6 6.32
9h 3 4.62 5 5.95 2 2.44 1 1.05
12 h 5 7.69 7 8.33 8 9.76 7 7.37
15h 6 9.23 7 8.33 8 9.76 10 10.53
18 h 24 36.92 33 39.29 29 35.37 37 38.95
21h 11 16.92 13 15.48 10 12.20 12 12.63

Tabla IV. Frecuencias relativas horarias estacionales del inicio de los SCMs de la regi6bn

Xl




Sureste con duracion < 24 h.

Invierno 0h 0 0 0 0 0 0 0 0
3h 0 0 0 0 0 0 0 50
6h 0 0 0 0 0 0 0 0
9h 0 0 0 0 0 0 0 0
12 h 0 0 0 0 0 0 0 0
15h 1 33.33 2 100 4 57.14 4 80.00
18 h 2 66.67 0 0 3 42.86 1 20.00
21h 0 0 0 0 0 0 0 0
Primavera Oh 7 3.59 8 3.51 9 3.75 1 3.62
3h 14 7.18 16 7.02 15 5.95 21 6.91
6h 11 5.64 11 4.82 11 4.37 14 4.61
9h 5 2.56 9 3.95 13 5.16 12 3.95
12h 10 5.13 11 4.82 13 5.16 19 6.25
15h 64 32.82 71 31.14 93 36.90 108 35.53
18 h 62 31.79 81 35.53 77 30.56 94 30.92
21h 22 11.28 21 9.21 21 8.33 25 8.22
Verano 0h 20 6.49 17 4.44 25 5.43 34 6.12
3h 11 3.57 12 3.13 11 2.39 16 2.88
6h 9 2.92 17 4.44 23 5.00 22 3.96
9h 13 4.22 15 3.92 21 4.57 25 4.50
12h 24 7.79 32 8.36 38 8.26 52 9.35
15h 126 40.91 164 42.82 207 45.00 247 44.42

X



18 h 80 25.97 93 24.28 98 21.30 118 21.22

21h 25 8.12 33 8.62 37 8.04 42 7.55
Otofio Oh 11 10.09 12 9.60 16 11.51 13 8.44
3h 9 8.26 13 10.40 12 8.63 16 10.39
6h 5 4.59 3 2.40 5 3.6 9 5.84
9h 6 5.50 8 6.40 9 6.47 7 4.55
12 h 12 11.01 13 10.40 16 11.51 17 11.04
15h 22 20.18 28 22.40 29 20.86 34 22.08
18 h 32 29.36 34 27.20 35 25.18 41 26.62
21h 12 11.01 14 11.20 17 12.23 17 11.04

Tabla V. Frecuencias relativas horarias estacionales del inicio de los SCMs de la region

XV




Suroeste con duracion < 24 h.

Invierno 0h 1 100 0 0 0 0 0 0
3h 0 0 1 50 0 0 1 50
6h 0 0 0 0 0 0 0 0
9h 0 0 0 0 0 0 0 0
12 h 0 0 0 0 0 0 0 0
15h 0 0 0 0 0 0 0 0
18 h 0 0 0 0 1 100 1 50
21h 0 0 1 50 0 0 0 0
Primavera 0h 71 17.23 72 14.66 72 13.43 86 13.33
3h 43 10.44 47 9.57 56 10.45 63 9.77
6h 10 2.43 16 3.26 29 541 30 4.65
9h 8 1.94 20 4.07 11 2.05 18 2.79
12 h 11 2.67 15 3.05 11 2.05 20 3.10
15h 45 10.92 61 12.42 78 14.55 115 17.83
18 h 149 36.17 180 36.66 192 35.82 233 36.12
21h 75 18.20 80 16.29 87 16.23 80 12.40
Verano O0h 219 18.72 248 18.10 257 16.79 296 16.29
3h 100 8.55 117 8.54 140 9.14 165 9.08
6h 59 5.04 56 4.09 73 4.77 80 4.40
9h 40 3.42 40 2.92 56 3.66 70 3.85
12h 38 3.25 49 3.58 37 2.42 53 2.92
15h 106 9.06 128 9.34 165 10.78 211 11.61

XV



18 h 370 31.62 464 33.87 537 35.08 660 36.32
21h 238 20.34 268 19.56 266 17.37 282 15.52
Otofio Oh 29 19.59 32 17.49 37 18.69 43 8.44
3h 12 8.11 22 12.02 19 9.60 27 10.39
6h 6 4.05 6 3.28 6 3.03 16 5.84
9h 4 2.70 8 4.37 8 4.04 8 4.55
12 h 13 8.78 10 5.46 15 7.58 17 11.04
15h 13 8.78 15 8.20 14 7.07 16 22.08
18 h 43 29.05 58 31.69 66 33.33 74 26.62
21h 28 18.92 32 17.49 33 16.67 33 11.04

XVI




	Portada 
	Resumen 
	Índice
	Capítulo 1. Introducción 
	Capítulo 2. Datos y Métodos
	Capítulo 3. Resultados y Discusión 
	Capítulo 4. Conclusiones y Trabajo a Futuro 
	Referencias
	Apéndices



