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Capitulo 1: Introduccion

1.1. Laregion

Entender los procesos atmosféricos que generan clima en Mesoamérica para
diversas escalas espaciales y temporales es importante para producir informacion
climdtica que ayude a la planeacion de diversas actividades socioecondémicas
(Anderson, 1991; Imbach et al. 2010). Mejor entendimiento de la dindmica del clima
regional permitird hacer mejoras a los modelos de circulacion atmosférica y mejores
prondsticos climdticos. De igual manera, los estudios de procesos que resultan en
clima y su representacion en modelos, permiten establecer en qué medida los
escenarios de cambio climdtico regional resultan de los procesos identificados en la

actualidad.

La regién mesoamericana abarca desde el centro de México hasta el sur de
Centroamérica. Dicho dominio se define en términos geogrificos y de similitudes
culturales, por lo que algunos estudios extienden dicha regién incluso hasta algunas
zonas de Colombia. Pero la regiéon mesoamericana y la regién del Caribe también

tienen similitudes en cuanto al tipo de fendmenos que determinan su clima (e.g., la
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actividad de ciclones tropicales en el Caribe o el flujo de humedad de los vientos
alisios sobre el mar Caribe). Por ello, se puede hablar del clima de las Américas
tropicales en su parte norte, incluyendo a los mares intra americanos (IAS, por sus

siglas en inglés), las islas del Caribe y la region mesoamericana (Fig. 1.1).

GOLFO DE
MEXICO

OCEANO PACIFICO
TROPICAL

2

MAR CARIBE

> a2,

Fig. 1.1 Mapa de la region de Mesoamérica (gris) y los IAS (azul).

La region de estudio tiene un clima con una temporada de lluvias que se extiende de
forma general de mayo a octubre. Los principales sistemas meteoroldgicos que
producen lluvias en estos meses son: la zona de convergencia intertropical (ITCZ,
por sus siglas en inglés), las ondas del este, los ciclones tropicales, frentes frios y
otros fendmenos de mesoescala como tormentas convectivas (Magafia et al. 1999,
Giannini, et al. 2000). El clima observado en la region, en términos de temperatura y
precipitacion es el resultado de diversos procesos dindmicos y fisicos. En el primer
caso, destacan las interacciones entre condiciones de diversas escalas de espacio y
tiempo: tropicos- extra tropicos (e. g. Schultz et al. 1998), transientes- flujo medio
(Molinari et al. 1997). En el segundo caso, los flujos entre el océano y la atmdsfera
son parte esencial del clima de la regi6n por tratarse de una zona rodeada por las

llamadas albercas de agua caliente tropicales (Wang y Enfield, 2001, 2003).
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1.2. Interacciones

La riqueza de fendmenos de interaccion flujo medio con perturbaciones
atmosféricas, océano—atmosfera y tropicos—extra tropicos, hace de la regioén de las
Américas tropicales una zona de interés cientifico para las ciencias de la atmdsfera,
lo que ha despertado el interés por realizar proyectos de gran escala alrededor del
tema: ECAC (Ambrizzi y Magafia, 2002), EPIC (Bretherton et al. 2004), IASCLIP
(referencia al final), VAMOS-CLIVAR (Amador, 2008, mas referencias al final). A
pesar de dichos esfuerzos, los retos para entender el clima y su variabilidad en esta

Zona permanecen.

Las interacciones entre circulaciones atmosféricas tanto zonales como meridionales
en la region de los IAS, la conveccidn tropical y temperatura de superficie del mar,
representan un ejemplo de intercambio de energia (calor sensible, calor latente,
energia cinética), humedad y momento entre el océano y la atmdsfera en escalas de
tiempo cortas (ciclones tropicales), de semanas, meses y afios. En escalas
intraestacionales, dichos procesos resultan en variaciones caracteristicas de la region
mesoamericana que se manifiestan en lo que conocemos como la canicula o
veranillo (e. g., Herrera et al. 2015). Las condiciones climdticas de gran escala
varian en periodos relativamente largos y se manifiestan en la Oscilacion Decadal
del Pacifico o la Oscilacion Multidecadal del Atlantico (PDO y AMO
respectivamente, por sus siglas en inglés). AMO y PDO modulan condiciones
regionales del clima relacionadas con variaciones interanuales como El Nifo-
Oscilacion del Sur (ENSO, por sus siglas en inglés) o condiciones de sequia en
Norteamérica (Méndez y Magaiia, 2010). Lo anterior da muestra de la gran variedad
de procesos de interacciones océano-atmdsfera en escalas de tiempo que van de

meses a décadas.
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1.3. Ciclo anual: temperatura superficial del mar (SST), precipitacion

y vientos

La region de los IAS se caracteriza por la presencia de vientos alisios, cuyas
fluctuaciones en intensidad y direccidon determinan en gran medida el clima de la
region. En la mayor parte de Mesoamérica la amplitud del ciclo anual de la
temperatura es relativamente pequefia. Sin embargo, las fluctuaciones estacionales
de la precipitacion son tan marcadas que se puede hablar de un clima con lluvias
intensas entre mayo y octubre y una temporada seca entre noviembre y abril. Las
fluctuaciones estacionales e interanuales de las precipitaciones estdn en gran medida
relacionadas con las caracteristicas de los vientos, el transporte de humedad y su
interaccion con la topografia. La existencia de dos albercas de agua caliente

rodeando Mesoamérica es un elemento clave para entender las lluvias.

La region de los IAS alcanza temperaturas de superficie del mar mayores a los 28°C
en los meses de verano boreal, al igual que lo que ocurre en el Pacifico NE frente a
las costas de México, desde los meses de primavera hasta el otofio. La dindmica de
las SST en las dos albercas de agua caliente no es coherente, por lo que, ademds de
estar separadas por una extension continental estrecha espacialmente (Fig.1.2),
muestran un comportamiento diferente en sus caracteristicas oceanogrificas
(Herrera et al. 2015). La conveccion tropical sobre el mar Caribe es por lo general
poco intensa excepto en el SW de esta region (Amador 1998, 2008), lo que da como
resultado una precipitacion anual en algunas regiones (Caribe del este) inferior a 400
mm/afio, lo que puede considerarse anormal para estas latitudes (Albignat y Reed,
1980). En contraste, la precipitacion anual al sur de la alberca de agua caliente del
Pacifico del este puede ser mayor a los 2000 mm/afio. Asi, aunque se trata de dos
albercas de agua caliente en el sentido de SST>28°C, el tipo de clima en cada zona

puede ser contrastante.
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Fig. 1.2 Cambio de posicion de las albercas de agua caliente observando la

temperatura superficial del mar (°C): a) mayo, b) junio, ¢) julio, d) agosto,

e) septiembre y f) octubre. Promedios de SST V2 (Reynolds et al., 2002).
La evolucién de la actividad convectiva en la region es marcada. La temporada de
lluvias en la mayoria de los IAS y Mesoamérica tiene lugar en verano, esto es, entre
mayo y octubre. Durante julio y agosto, el clima en la regién Pacifico de
Mesoamérica es menos lluvioso, lo que se conoce como la Sequia del Medio Verano
(MSD, por sus siglas en inglés) (Magaiia et al., 1999). En septiembre y octubre, las
precipitaciones aumentan nuevamente alcanzando un segundo méaximo. La lluvia en

la regién disminuye a fines de octubre-noviembre. En algunas regiones de la costa
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caribena de América Central hay precipitaciones abundantes durante practicamente
todo el afio, con un méximo en julio, cuando se presenta la MSD en el resto de la
zona. La precipitacion maxima en la region se localiza en lugares especificos de

Mesoamérica (Fig. 1.3).
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Fig. 1.3 Climatologia (2003-2013) de Precipitacion acumulada (mm) en julio,
sobre las Américas tropicales (CMORPH).

Es en julio cuando los vientos alisios sobre el mar Caribe alcanzan un maximo en la
parte baja de la troposfera, generando lo que muchos consideran una corriente en
chorro (Amador, 1998, 2008). El llamado Jet del Caribe de niveles bajos (CLLJ, por
sus siglas en inglés) estd presente durante la mayor parte del afio sobre el mar Caribe
y constituye una de las caracteristicas de circulacién mds importantes en la regién de
los TAS. El CLLJ es un viento intenso cerca de los 925 hPa, que alcanza velocidades
de alrededor de 15 m/s, y comienza desde las Antillas Menores hasta la costa del
Caribe de Nicaragua (Fig. 1.4). Latitudinalmente el CLLJ se extiende entre 10 y
15°N. En invierno, el CLLJ también puede observarse pero con una intensidad
menor (Maldonado et al., 2016). Aunque algunos tratan de explicar esta circulacion
como resultado de un balance geostréfico con el campo de presiéon de la alta

subtropical del Atlantico (Wang et al. 2007), diversos diagndsticos indican que su
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origen es diferente (Herrera et al. 2015). Es necesario un balance de momento

preciso para establecer la fuente de momento del CLLJ.
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Fig. 1.4 Climatologia del vector viento (flechas) y su magnitud (contornos) a

925 hPa para julio (1979-2016) ERA-Interim.
Los vientos intensos del CLLJ producen transporte de Ekman en la costa del Caribe
de América del Sur, lo que se traduce en afloramientos de agua relativamente fria
con temperaturas de superficie del mar relativamente menos cdlidas frente a las
costas de Venezuela que en el resto del mar Caribe. En la region de entrada del
CLLJ hay divergencia en los niveles bajos, SSTs<28°C, pero sobre todo subsidencia
atmosférica que resultan en poca conveccion profunda. Solo el paso de transientes
como las ondas del este o los ciclones tropicales logran generar movimientos
ascendentes intensos y precipitacion importante en el Caribe. En la region de salida
del CLLJ se tiene convergencia en niveles bajos que se traduce en maximos de
precipitacion frente a Costa Rica y Nicaragua, con mas de 4000 mm/afio (Amador,

1998, 2008).
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1.4. Procesos del clima en el verano boreal

a) Las albercas de agua caliente sobre las Américas tropicales

Se conoce como albercas de agua caliente a 4reas persistentes de océano que
presentan SST igual o mayor a 28°C, en donde la actividad convectiva tiende a ser
intensa como en el Pacifico del oeste (Webster, 1994). Sin embargo, en la zona de
las Américas tropicales, la alberca de agua caliente en el Caribe no sigue el
comportamiento que relaciona una mayor SST con mayores precipitaciones (Wang y
Enfield, 2001, 2003). Incluso, en la alberca de agua caliente del Pacifico NE el
patrén espacial de actividad convectiva no coincide espacialmente con la estructura
de la zona con SST>28°C. Lo anterior implica que no se puede explicar las lluvias
en Mesoamérica a partir de la termodindmica de la zona (relacion de Clausius-

Clapeyron), sino que es necesario afiadir los procesos dindmicos.

El ciclo anual y las variaciones interanuales en el clima de México, Centroamérica y
el Caribe presentan un comportamiento coherente respecto al inicio y término de la
temporada de lluvias y los afios secos o hudmedos. Sin embargo, también es
importante mencionar que existen ciertas relaciones temporales fuera de fase en las
lluvias dominadas por flujo de humedad del Caribe o por flujo de humedad del
Pacifico. Aumentos en precipitaciones en el lado del océano Pacifico parecen
corresponder con disminuciones en el lado del mar Caribe del Istmo
Centroamericano (Magafia et at., 1999). La evolucion de las SSTs parece crear un
contexto de fondo en donde las circulaciones de niveles bajos inducen humedad
hacia el continente que al interactuar con la topografia se traducen en lluvias. Las
variaciones intraestacionales en la actividad convectiva dependen de la actividad de
transientes atmosféricos (e. g., ondas del este).

La dindmica de la actividad convectiva en la ITCZ controla gran parte de las lluvias
en la zona centro—sur de México y en Centroamérica. La celda de Hadley local en el

Pacifico del este genera subsidencia que inhibe la conveccion en el norte de México.

17



Similarmente, la celda de circulacion casi estacionaria entre la ITCZ de Pacifico NE
y el Caribe inhibe los movimientos ascendentes profundos que podrian generar
lluvias intensas en el Caribe. Esta subsidencia hace que aparezcan pocas nubes del
tipo cumulunimbus en el Caribe central y la precipitacion sea poca, aun cuando se
trata de una region tropical con gran contenido de humedad atmosférica (Magafa y

Caetano, 2005; Durdan-Quesada et al., 2010, 2017).

Los flujos de calor latente en el Pacifico del este y en el mar Caribe indican una
relacion con el comportamiento mensual de la actividad convectiva regional. En
pocas palabras, los mares proveen de humedad a la atmoésfera de las Américas
tropicales pues se trata de albercas de agua caliente con flujos de calor latente
importantes (Durdn-Quesada et al., 2010, 2017). La ocurrencia de lluvias escasas o
fuertes es por tanto controlada por procesos dindmicos de la zona. Sin embargo,
tratandose de interacciones océano-atmosfera es necesario analizar, no sélo como las
albercas de agua caliente determinan los procesos convectivos y de circulaciéon
atmosférica en niveles bajos (Lindzen y Nigam, 1987), sino que también es
necesario analizar como las circulaciones atmosféricas locales afectan la estructura

de las albercas de agua caliente y su cantidad de calor.

La evolucion de la MSD en donde las lluvias presentan un comportamiento bimodal
en el tiempo constituye una oportunidad para analizar la respuesta de la componente
ocednica a variaciones en la intensidad de vientos superficiales, cambios en la
cantidad de radiacién solar que llega a la superficie o el efecto mismo de las lluvias
en el océano (Webster, 1994). En el caso de las albercas de agua caliente de las
Américas se han realizado estudios para conocer como es el ciclo anual de los flujos
de calor latente y su relacion con las lluvias de la regidn, para conocer su impacto en

la atmésfera (Amador et al., 2006, 2016a, 2016b).
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b) Ondas del este y ciclones tropicales

Dado que la sola presencia de albercas de agua caliente no es suficiente para
explicar la actividad convectiva en las Américas tropicales, es necesario analizar los
procesos dindmicos que inducen lluvias en la zona. Las ondas del este, al igual que
los ciclones tropicales son fendmenos atmosféricos asociados con lluvias intensas en
las Américas tropicales (Serra et al. 2010, Dominguez y Magafia, 2018). Las ondas
del este son un tipo de perturbacion atmosférica, con zonas de alta y baja presion
correspondientes a ondas tipo Rossby modificadas por la conveccién. Su
importancia como mecanismos generadores de lluvia en Mesoamérica ha sido
documentada desde los afios 1960s. Incluso, algunas teorias proponen que son
responsables de inducir lluvias en el noroeste mexicano en relacion con el monzon
de Norteamérica (Stensrud et al., 1993). Con frecuencia, las ondas del este en el
Caribe se convierten en ciclones tropicales que son la expresion mdas extrema de

actividad convectiva sobre las Américas tropicales.

Las ondas del este en los IAS se mueven hacia el oeste con una velocidad de fase
entre 6-12 ms’!, tienen una longitud de onda que oscila entre los 2000 y 4000 km y
un periodo entre 3-10 dias (Salinas, 2006; Serra et al. 2010). Su guia de propagacién
se ubica entre los 10°N y los 20°N aunque algunos trabajos sugieren que se tienen
dos guias de onda en dos latitudes diferentes saliendo desde Africa. La temporada de
lluvias de verano en Mesoamérica esta relacionada positivamente con la actividad de
ondas del este en los IAS (Salinas, 2006). Sin embargo, hasta la fecha es poco claro
qué determina una mayor o menor actividad de ondas del este sobre los IAS, pero es
probable que esto esté determinado por las caracteristicas del CLLJ (Stensrud,
1996). Dado que se trata de ondas modificadas por la conveccién es importante
analizar tanto las caracteristicas del flujo en el que se desarrollan, como la condicién

de frontera subyacente relacionada con la condicién de las SST.
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Riehl (1945) fue uno de los primeros en presentar un estudio detallado de la
estructura tridimensional de las ondas del este en el Caribe. Desde entonces, varios
estudios han documentado que entre junio y octubre se presenta la mayor actividad
de estos transientes atmosféricos (Yanai, 1961; Reed y Recker, 1971; Burpee, 1972;
Thorncroft y Hodges, 2001; entre otros). Amador (1998), reconocié que el CLLJ es
barotropicamente inestable lo que permite dar o recibir energia de perturbaciones
atmosféricas del tipo de ondas del este, es decir, lleva a interacciones entre el flujo
medio y los llamados transientes atmosféricos. Salinas (2006), encontré incluso una
estacionalidad en la interaccion de este tipo sobre el Caribe, determinante en la

dinamica de la MSD.

Dado que las ondas del este estin relacionadas con las caracteristicas del flujo medio
en el que se desplazan, es importante analizar si su actividad varia sobre el Caribe y
Pacifico del este en relacion con la sefial de la MSD. Un jet como el CLLJ puede
aportar energia a las ondas del este, pero también puede tomar energia de éstas
dependiendo de su intensidad y de las caracteristicas mismas de las ondas. Salinas
(2006) sugiere que las ondas del este son el mecanismo mediante el cual el CLLJ se
intensifica o debilita, por lo que la relacién que guarda el proceso interaccion
transientes- flujo medio debe ser establecida si se intenta explicar la evolucion

intraestacional de las lluvias en las Américas tropicales.

Las ondas tropicales son el origen de aproximadamente el 60% de los ciclones
tropicales del Atlantico y de aproximadamente el 85% de los huracanes intensos
(Categoria 3 y mayores) del Atlantico (Landsea, 1993). Los ciclones tropicales se
originan en sistemas de baja presion donde las SST y la evaporaciéon son lo
suficientemente altas, y la cizalladura vertical del viento es baja (Emanuel, 1991).
Las ondas del este son la perturbacién necesaria para dar circulacion ciclénica a los
complejos convectivos de mesoescala que eventualmente resultan en ciclones
tropicales. La regién de los IAS cumple con las condiciones que favorecen la

formacion de ciclones tropicales. Sin embargo, se debe notar que un CLLJ puede
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resultar en una cizalla vertical del viento que inhiba la formaciéon de ciclones
tropicales. El mdximo en el flujo de niveles bajos en el Caribe en julio podria llevar
a dicha condicién, lo que eventualmente se traduciria en menos transientes que

produzcan lluvia en la region (Magafa et al. 1999; Inoue et al. 2002).

c) Jet del Caribe de niveles bajos (CLLJ)

El término corriente en chorro de bajo nivel (Low-level jet stream, LLJ, por sus
siglas en inglés) se utiliza para definir una zona horizontal estrecha de flujo de alta
velocidad que se extiende por una distancia considerable. Un LLJ puede estar
restringido horizontalmente a una regién geografica pequefia o puede ocurrir sobre
un drea tan grande que no hay cizallas de viento horizontales a gran escala
significativas (Stensrud, 1996). Es hasta finales de los 1990s que se pone mas
atencion a la presencia del CLLJ (Amador, 1998). Como en muchos otros casos de
LLJ, el del Caribe transporta grandes cantidades de humedad, no sélo hacia
Centroamérica sino también a algunas regiones de Norteamérica (VAMOS, 2000;
Duran-Quesada et al., 2010, 2017). Sin embargo, el papel del CLLJ en la dindmica
del clima mesoamericano es también importante en términos de su interacciéon con
las ondas del este, ya que se ha encontrado que puede ser modulador de su amplitud
e incluso inducir la formacién de ciclones tropicales en el Pacifico del este (Molinari
et al. 1997). El CLLJ tiene una componente zonal dominante que atraviesa el Istmo
Centroamericano sobre Nicaragua, pero también se bifurca con una componente
hacia el noreste de México y sur de Estados Unidos, pasando por el Golfo de
Meéxico. El origen de esta rama que surge del CLLJ es poco clara a pesar de que
algunos estudios resaltan su importancia en relacion con la sequia prolongada que se

presenta en el norte de México (Méndez y Magana, 2010).

El comportamiento temporal del CLLJ alcanzando un maximo de velocidad de

viento en julio (Fig. 1.5), sugiere que su evolucidn en el tiempo estd relacionada con
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el minimo de actividad convectiva en Mesoamérica referido como la MSD. Es
necesario analizar en qué medida dicha relacion CLLJ-MSD se produce a través de
modulaciones en la actividad de ondas del este y ciclones tropicales o es
simplemente un cambio de la cantidad de flujo de humedad sobre Centroamérica y

el Pacifico del este.
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Fig. 1.5 Climatologia de viento zonal (ms”) para junio, julio y agosto (2003-2013),
con datos diarios de radiosondeo (12Z) en la Isla de San Andrés.

d) Sequia de medio verano (MSD)

El nimero de estudios que analizan la MSD ha crecido significativamente desde la
propuesta original de Magana et al. (1999). Las teorias para explicar esta
caracteristica del ciclo anual en las lluvias mesoamericanas son diversas. A pesar de

ello, la més aceptada sigue siendo la de un modelo en donde las SST, el flujo medio,
22



y la actividad de transientes se combinan para dar una estructura bimodal a la
estacionalidad de las lluvias de verano (Magafia y Caetano, 2005; Amador 2008). La
forma de documentar la MSD usando diversas variables meteoroldgicas sugiere que
se trata de un modo robusto del clima mesoamericano (Magafia et al., 1999; Cortez-
Viéazquez, 2000; Curtis, 2004; Mapes et al; 2005; Magana y Caetano, 2005; Small et
al., 2007 y muchos otros). A pesar de ello, esta forma de comportamiento
intraestacional en la actividad convectiva, no es adecuadamente capturada por los

modelos climaticos actuales (Rauscher et al., 2008; Diro et al., 2012).

De acuerdo a Magaiia et al. (1999), la MSD ocurre principalmente sobre la alberca
de agua caliente del NE del Pacifico tropical y en una gran porcion de Mesoamérica.
Sobre el mar Caribe también ocurren dos maximos en la precipitacion de verano,
pero éstos durante mayo y octubre, aunque cerca de la costa Centroamericana son
minimos (Magaia et al., 1999; Giannini et al., 2000; Curtis y Gamble, 2007) (Fig.
1.6). Dicha diferencia en duracién del minimo en precipitacién entre dos maximos
sugiere que la dindmica de las sefiales proviene de procesos diferentes. A pesar de
ello, algunos autores se refieren a la MSD como una sefial para todas las Américas
tropicales del norte, pasando por alto algunos elementos del clima regional como el
maximo en conveccion tropical en la costa del caribe centroamericano cuando se
presenta la MSD en el resto de la regiéon. Por ello, es necesario establecer las
diferencias en los procesos que podrian explicar la bimodalidad en las lluvias de

verano en el Caribe y en el Pacifico del este.

Algunas teorias hacen referencia a teleconexiones que afectan la alta subtropical del
Atlantico como inhibidor de las lluvias. Esencialmente se plantea que una expansion
de dicha alta inhibiria las Iluvias tanto en el Caribe como en Centroamérica (Mapes
et al., 2005, Romero-Centeno, 2007). Sin embargo, dicho planteamiento no puede
explicar el porqué de una sefial mas clara de la MSD en el Pacifico del este y el
porqué del méximo de lluvia en el Caribe del oeste en julio. Una propuesta similar,

en donde un mecanismo de gran escala inhibe las lluvias, ha sido planteada
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considerando el efecto que la oscilacion de Madden-Julian podria tener sobre las
lluvias en Mesoamérica (Amador, 2008, 2018; Perdigén-Morales et al. 2019). Uno
de los mayores problemas con este planteamiento es la complicacidon que se tiene
para explicar el porqué la fase de la MSD es en julio. Adicionalmente, dichas teorias
adolecen de mecanismo para explicar el contraste en la actividad convectiva entre la

costa este y oeste de Centroamérica, pues la MJO inhibiria la lluvia de igual forma

en ambos lados del Istmo.
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Fig. 1.6 a) Distribucion de la separacion (dias) entre los dos mdximos de
precipitacion, para el Pacifico (region MSD en rojo) y para la region del Caribe
central (en azul). Cada serie de precipitacion (GPCP) fue suavizada con series de
Fourier (1981-2010). Esquemas que ejemplifican la ocurrencia de los mdximos de
precipitacion para: b) el Pacifico tropical del NE y ¢) para el mar Caribe central.
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La falta de una teoria que de forma integral explique las caracteristicas espacio —
temporales de la MSD sugiere que la temporada de lluvias en Mesoamérica
involucra diversos procesos, los cuales actian aparentemente en conjunto
relacionando interacciones transientes— flujo medio y océano— atmosfera. El
experimento climético en las albercas de agua caliente (ECAC) llevo a concluir que
el modelo propuesto por Magafia et al. (1999) resulta insuficiente para explicar la
MSD vy por ello se han venido construyendo teorias mas complejas sobre el tema.
Resulta complicado pensar que a falta de una teoria robusta para dilucidar qué
forzante genera la MSD, se hagan escenarios de cémo ésta puede cambiar bajo

cambio climatico (Rauscher et al. 2008).

A pesar de los retos que plantea una explicacion de la MSD, se hacen esfuerzos por
entregar prondsticos adecuados de la temporada de lluvias en Mesoamérica, pues de
ello dependen numerosas actividades humanas como la agricultura, la generacién de
energia hidroeléctrica, el turismo, etc. En otras palabras, es necesario abordar el
problema de la variabilidad interanual o de mas largo periodo de fenémenos como la

actividad de ondas del este, el CLLJ, o la MSD.

1.5. Variabilidad del clima de verano: ENSO, PDO, AMO

Existe una relacién entre los cambios del fluyjo medio y ENSO. En particular, el
CLLJ cambia su intensidad en relacién con condiciones El Nifo o La Nifia (Fig.
1.7). En afos EI Nifio (1982, 1983, 1986, 1987, 1992, 1994, 1997, 2002 y 2009), la
intensidad del CLLJ es mayor que en afios La Nifia. Dicho cambio en el flujo
conlleva cambios en las interacciones transientes -flujo medio y océano-atmdsfera.
Es de esperarse que esto se refleje en las caracteristicas de la MSD, y en general, en
el clima de la region de México, Centroamérica y el Caribe (Peralta-Herndndez et al.

2008).
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Por otra parte, varios estudios han demostrado que existe variabilidad interanual
importante en la actividad de ondas del este (Salinas, 2006; Serra et al. 2010). En los
afos 1981, 1985, 1988, 1993, 1995 y 1999 hubo gran actividad de ondas del este en
el Caribe respecto a la media. En los afios 1980, 1986, 1990, 1994, 1997 y 2001 esta
actividad fue menor. A mayor actividad de ondas del este, la precipitacion sobre el

Caribe y en el sur de México aumenta y viceversa.

Higgins et al. (1999) y Curtis (2002) realizaron andlisis de la variabilidad interanual
en las regiones del Monzon de Norteamérica (NAM, por sus siglas en inglés) y de la
MSD, respectivamente, encontrando que la MSD fue intensa en el verano anterior a
El Nifio, y que el NAM fue débil en el sur de México. Curtis (2002) sugirié que la

influencia de ENSO sobre la MSD podia estar relacionada a cambios en la posicion
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e intensidad de la ITCZ. Higgins et al. (1999) propusieron que cambios en las SST
en la alberca de agua caliente adyacente a la costa del Pacifico mexicano

modificaban el contraste de la temperatura océano-continente y por tanto el NAM.

Méndez y Magaina (2010) encontraron que fenémenos de mas baja frecuencia como
la Oscilaciéon Decadal del Pacifico (PDO, por sus siglas en inglés) y la Oscilacion
multidecadal del Atlantico (AMO, por sus siglas en inglés) estan ligadas a las
sequias sobre México. Por ello, es de esperarse que entender el clima de la region
mesoamericana y del Caribe requiera de establecer el papel de los procesos de
interaccion océano —atmosfera, tanto en el Pacifico como en el Atldntico. Pero para
poder convertir dicha influencia en impacto sobre la lluvia de la region, es necesario
establecer el mecanismo por medio del cual se teleconecta lo ocurrido en el océano
con lo que pasa con el clima continental. Este andlisis involucra interacciones
transientes — flujo medio. Por tanto, el estudio del clima de esta zona y su

variabilidad requiere considerar conjuntamente estos elementos.

1.6. Objetivo y estructura de la tesis

El presente estudio tiene por objetivo mejorar nuestro entendimiento de los procesos
que influyen en el clima de México, Centroamérica y el Caribe y en la variabilidad
en escalas intra e interestacionales, considerando el papel de las interacciones
océano-atmésfera y transientes-flujo medio de forma conjunta. En particular, en este
trabajo se prueban algunas hipétesis sobre el papel de las albercas de agua caliente
que rodean a las Américas tropicales, de la importancia del CLLJ y de la actividad
de las ondas del este para explicar el ciclo anual y las lluvias de verano, asi como

algunos aspectos de la variabilidad interanual del clima.

La tesis tiene la siguiente estructura: en el Capitulo 2 se describen las bases de datos

utilizados en el trabajo, asi como la metodologia seguida para el estudio de las
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interacciones transientes y flujo medio; el Capitulo 3 estd enfocado en mostrar las
interacciones aire-océano encontradas en la region de la MSD y se discute su
importancia. En el capitulo 4, se presenta el estudio de las interacciones entre flujo
medio y transientes y el forzamiento de transientes cuya actividad es de relevancia
para entender una temporada himeda o seca en la region. Para finalizar en el
capitulo 5, se presentan algunas conclusiones y recomendaciones para abordar el

reto del prondstico climatico estacional.
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Capitulo 2

2.1. Meétodos, datos y procedimientos

Para caracterizar el clima y los procesos relacionados a su variabilidad se han usado
varias fuentes de datos para representar: i) la actividad convectiva tropical, ii) las
circulaciones atmosféricas y 1iii) las condiciones de frontera en superficie.
Estimaciones de precipitacion diaria se tomaron de la base de datos de CMORPH
con resolucion de 8 km x 8 km, para el periodo de 2003-2013 (Joyce et al. 2004).
Los datos del proyecto climdtico de precipitacion global (GPCP, por sus siglas en
inglés) con resolucion espacial de 0.5° x 0.5° y resolucién temporal de pentadas para
el periodo 1982-2011 (Huffman et al., 2009) también se usaron como una fuente de

datos.

Algunas de las sefiales del clima de la regiéon quedan mejor representadas con lluvia
acumulada de estaciones, por ejemplo, de la region media de Centroamérica. Dicha
informacién se encuentra disponible en el International Research Institute (IRI) for
Climate and Society, dentro de la red historica global de estaciones climaticas

(GHCN, por sus siglas en inglés). El uso de bases de datos alternativas para el
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andlisis de la precipitacion mantuvo las caracteristicas espaciales, no cambid los

resultados y conclusiones de ninguna manera importante.

Algunas de las interacciones aire—océano relacionadas al clima se han examinado
con los datos promedios de SST provenientes de la base de datos EMC CMB
GLOBAL usando el método OAA Optimum Interpolation (OI) SST V2 (Reynolds
et al., 2002), con resolucién de 1.0° x 1.0°. Datos de temperatura de la capa de
mezcla ocednica en las Américas tropicales se tomaron de LEVITUS98: World
Ocean Atlas 1998 (Conkright et al., 1998), y corresponden a campos hechos con
andlisis objetivo para la mayoria de pardmetros ocednicos en escala temporal
mensual. También se utilizaron los promedios mensuales de la evolucion de flujos
de calor latente sobre las albercas de agua caliente usando la base de datos de Da

Silva 94 (Da Silva et al., 1994).

Para analizar las circulaciones atmosféricas se usan campos de viento promediados
mensualmente a diferentes niveles troposféricos, los que se obtuvieron de la base de
datos NOAA NCEP-NCAR CDAS-1: Climate Data Assimilation System I; NCEP-
NCAR Reanalysis Project (Kalnay et al., 1996). Aunque estos datos tienen
resolucién espacial baja (2.5° x 2.5°), es adecuada para capturar la dindmica, por
ejemplo, de la MSD en la regiéon de las Américas tropicales, principalmente en

relacion con la dindmica del CLLJ. Ademas sirvieron para comparar resultados.

Ademéds, del Centro Europeo para Previsiones Meteorolégicas a Mediano Plazo
(ECMWF) ERA-Interim (Dee et al. 2007), se utilizaron datos diarios (media de
cuatro veces al dia) y mensuales en el periodo de 1979 a 2016 (38 afios) para los

niveles de 1000, 925, 850, 700, 500, 300 y 100 hPa.

Transientes de alta frecuencia se obtienen por medio de un filtro pasa bandas con
una respuesta maxima en torno a la frecuencia de (5 dias)!, y 50% de respuesta en la
banda de frecuencia (3 dias)! y (10 dias)!, usando un filtro Butterworth como el

descrito en Murakami (1979).
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Para revisar la confiabilidad de los datos de viento zonal en el nivel de 925 hPa

particularmente de la base de datos ERA-Interim, se compararon datos observados

por radiosondeo en Isla de San Andrés (Colombia) situada en 12°35°00’N y

81°42°00"°W para 11 afios (2003-2013) siempre que hubiese datos para el periodo

01 junio — 30 agosto. Obteniendo que los datos de reandlisis se ajustan relativamente

bien a los observados, para afios con suficientes datos y con poco ruido.

Las variaciones en la magnitud del viento en la region del CLLJ, los datos de

reandlisis comparan adecuadamente con las observaciones

de radiosondeo,

principalmente en las variaciones de baja frecuencia (Fig. 2.1).
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——Gan hndrés

—81.75m,

12.75%

16-jun. 01-jul. 16-jul. 31-jul. 15-ago. 30-ago.
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12.75%

16-3un. 01-jul. 16-3ul. 31-3ul. 15-ago. 30-ago.
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—81.75W, 12.75N
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0 -

5
01-3un.

——3zr Aroras
—81.70W, 125N
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Fig. 2.1 Comparativo de datos diarios de viento zonal (m/s) entre datos de ERA-
Interim (rojo) y datos de radiosondeo (12Z) en la Isla de San Andrés (azul), para
cuatro anios: 2003, 2005, 2011, 2013; en 925 hPa.
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2.2. Sobre la inestabilidad barotrépica

Las corrientes en chorro han resultado circulaciones de gran interés meteorolégico
por ser fuente de energia para que crezcan ciertas perturbaciones, por ejemplo, a
través de inestabilidades hidrodindmicas. El estudio de la inestabilidad barotrépica
se inicid en las décadas finales del siglo XIX y ha sido un problema abordado por
varios investigadores durante por lo menos 90 afios (1880-1970). La investigacion
de la estabilidad de un flujo paralelo U(y) de un fluido no viscoso, homogéneo e
incompresible, limitado por paredes rigidas con respecto a disturbios o
perturbaciones de onda de dos dimensiones, basada en la ecuacion linealizada de
vorticidad es un problema cldsico en hidrodinamica (Lin, 1955). Rayleigh (1880)
prob6 que cuando existen disturbios inestables, el cambio meridional de la corriente
media debe tener en algin lugar puntos criticos, es decir, d?U/dy*=0 en algin lugar
entre las barreras. Tollmien (1935) mostr6 que la condicién antes descrita es

suficiente para la inestabilidad de distribuciones de velocidad simétricas.

Kuo (1949) y Foote & Lin (1950) aplicaron la teoria de la inestabilidad a corrientes
zonales en la atmdsfera tomando en cuenta la rotacion de la Tierra. Ellos mostraron
que la corriente media barotropica es estable si el gradiente de la vorticidad absoluta
tiene el mismo signo dentro de la corriente zonal. También encontraron en esos
estudios, que el efecto de la rotacion del planeta es reducir la inestabilidad de la

corriente media.

Lipps (1962, 1965) extendio6 el trabajo de Kuo y estudi6 la inestabilidad de una
corriente zonal simétrica y una anti-simétrica. En 1963 Lipps también hizo un
analisis de la estabilidad barotropica para un sistema de fluido incompresible de dos
capas. Jacobs y Wiin-Nielsen (1966) discutieron la estabilidad de una corriente
zonal barotrépica en una atmdsfera estratificada, encontrando que existen diversos

modos internos inestables.
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En general, se acepta que el papel de la inestabilidad barotropica en la dindmica de
los disturbios de gran escala en relacion con los vientos del oeste de latitudes medias
no es tan importante como la inestabilidad baroclinica. Sin embargo, se ha sugerido
que la inestabilidad barotropica puede tener cierta importancia en la estratosfera

(Murray, 1960) y en latitudes bajas (Yanai, 1961).

Cuando se desea examinar la estabilidad de corrientes zonales con varios perfiles de

velocidad, es necesario hacerlo con métodos numéricos.

Eliassen (1954) introdujo métodos de aproximacion de diferencias finitas y series de
Fourier para obtener las caracteristicas de estabilidad de corrientes barotropicas no
divergentes. Wiin-Nielsen (1961) utiliz6 el método finito de series de Fourier para
determinar las propiedades de estabilidad de corrientes barotropicas divergentes y no
divergentes. Haltiner y Song (1962) investigaron la estabilidad de una corriente
zonal sencilla (single-jet) y de una doble usando varios modelos casi barotropicos

por el modelo de diferencias finitas y por el método de series de Fourier.

Para el estudio realizado en esta tesis, las caracteristicas de estabilidad—inestabilidad
de la corriente zonal media barotrdpica fue estudiada basdndose principalmente en
los trabajos de los siguientes investigadores: Kuo [1949], Haltiner y Song [1962],
Yanai y Nitta [1968].

En ausencia de los términos solenoidal, de divergencia y de inclinacién, tomando en
consideracion que toda columna vertical de aire individualmente debe satisfacer la
condicién de conservacion de vorticidad absoluta, tal que, definiendo a la vorticidad
absoluta como 7, tenemos: 7 = {+f = constante; donde f es el pardmetro Coriolis, es
decir, la componente vertical de la vorticidad debida a la rotacién de la Tierra, { la
componente vertical de la vorticidad del movimiento del aire relativo a la superficie
de la Tierra. De la definicion anterior de vorticidad absoluta se sigue que los

cambios temporales de vorticidad absoluta son nulos:
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Pp="er D=0, (1)
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como el pardmetro de Coriolis no tiene variacion respecto a la longitud, ni al tiempo,

se obtiene que:

Dy _of dy

Dt dy dt:ﬁv ’ @)
donde S = df / dy, entonces por la ecuacion (1) se tiene que
D¢
Dt v 3)

Usando la ecuacion (3) para el caso de una corriente zonal con velocidad constante
U, homogénea en la vertical (z), sobre la cual se superpone una perturbacién con
componentes de velocidad u’ y v’, entonces la suma total de velocidades serd u =
U+u’ y v=v’. Como la corriente zonal U es independiente de x y y (aqui se toman
x y y las coordenadas cartesianas dirigidas hacia el este y al norte, respectivamente)

se obtiene que { = ({".

Ademaés, la ecuacion de vorticidad (3) se puede expandir usando la aproximacion del

plano f:
dg , 9d¢ dg
2yt pp o= o
o ot oy P )
y sustituyendo u y v, se obtiene:
9¢ ;96 | 96 ,9¢ ,
24U 24| 2V 2 == :
o ax {” ox oy T A ®)
Tomando a y como la funcién de corriente y recordando que u’= — ow/0y, v’'= Owl/0Ox

para fluidos incompresibles bidimensionales, ademas (=", " = V 2y, se tendra:

oo

ot ox ox |\ dx dy ox J\ dy
d 0 \wn 17
v %1\v ~_U)2¥ =
= [atJrUaxj y+(B U)ax 0, (©6)
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que es la ecuacion de vorticidad no divergente linealizada.

Para este trabajo se utiliz6 un método de diferencias finitas similar al utilizado por
Haltiner y Song (1962) y por Yanai y Nitta (1968) pero para una region diferente,
para estudiar la estabilidad de una corriente zonal barotrépica confinada entre dos
latitudes. En base a la ecuacion (6), tomando a U (y) como la corriente media y los
términos primados denotando una diferenciacion meridional. Se asume que i tiene

la forma:
=gyt (7

donde ¢ (y) es la amplitud. Entonces, se puede reescribir la ecuacién (1) como:

U =e)l¢"-w9)+ (B-U")p=0 ®)
donde u es el nimero de onda y c es la velocidad de fase compleja, ¢ = ¢ + ici.

Si ¢; # 0, entonces la amplitud serd una funcién exponencial del tiempo t; para c¢; > 0,
la amplitud crecerd exponencialmente con el tiempo y se dice que la onda es
amplificada; si por otra parte ¢; < 0, la amplitud decrecerd con el tiempo y la onda
serd amortiguada. Si ¢; = 0, la amplitud permanecerd constante y se dice que las

ondas son neutrales.

En la atmésfera, los perfiles de velocidad de los vientos generalmente tienen cierta
simetria con respecto a alguna latitud, por lo que para este estudio y como se
discutird en el capitulo 4, primero se utilizaron por simplicidad perfiles simétricos y

posteriormente perfiles mas apegados al observado.

La ecuacién (8) es de segundo orden y se resolverd para las condiciones de frontera

impuestas para dos latitudes: y = 0y y = 2b como ¢ (0) = ¢ (b) = 0.

El intervalo 2b se divide en N subdivisiones (se us6 N=20 para nuestro estudio) de
ancho d por (N-1) puntos igualmente espaciados dentro del intervalo fundamental

0 <y < 2b. La figura 2.2 muestra un perfil de velocidad zonal como una curva seno.
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Y: es el punto de inflexion y Yk es el punto critico donde se cumple la condicion de

inestabilidad barotrépica, que se discute ampliamente en el capitulo 4.

Lineas punteadas muestran las subdivisiones usadas en el método de diferencias

finitas con el cual se obtienen c y ¢.

YLLLLLLL LLLLLLLLS LSS L S LT LLLLLLLL L ya 0

—_——— e e ] I e —_ 1
e e e e N e — 2
2b U
Y
_— YR.E———— e N-2
O - B - N

¥ : § . T
TTTI T T 77 777777777777 7777777777777 ///////////////N

min K Wt max

Fig. 2.2 Perfil teorico simétrico de una corriente zonal.

Teniendo una relaciéon matricial (B-cD) ¢ = 0, donde (B-cD) y ¢ son la matriz de

coeficientes y un vector columna, respectivamente.

Si D no es singular, la condicién para soluciones no cero de ¢ es:
Det(D'B-cI)=0 9)

donde D! es la matriz inversa de D e I la matriz unitaria. Por lo que las velocidades
de fase c¢ son los valores propios (eigenvalores) de la matriz D'B y las tasas de

crecimiento (uci) se pueden determinar conociendo c.

El andlisis de estabilidad de un flujo del este, por ejemplo el CLLJ, resulta

fundamental para establecer interacciones transientes-flujo medio y su impacto en el
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clima regional. Uno de los mayores retos en el presente estudio es determinar si el
CLLJ alimenta o recibe energia de los transientes, porque esto resultaria
fundamental para establecer como lo ocurrido en el Caribe puede terminar teniendo

efecto en gran parte de Mesoamérica.
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Capitulo 3

3.1. Interaccion océano-atmdosfera sobre la region de los IAS

La precipitacion del verano boreal estimada en varios lugares sobre el océano Pacifico
NE y Mesoamérica exhibe un minimo local espacialmente coherente durante julio y

parte de agosto como se aprecia en la figura 3.1.

20 - dia

Jan-98
Apr-98 1
Jul-98
Oct-98
Jan-99 1
Apr-99 7
Jul-99 1
Oct-99
Jan-00 7
Apr-00
Jul-00
Oct-00
Jan-01
Apr-01 7
Jul-01 7
Qct-01
Jan-02
Apr-02
Jul-02
Oct-02 7
Jan-03
Apr-03
Jul-03 7
Cct-03 7
Jan-04
Apr-04
Jul-04
Oct-04 7
Jan-05
Apr-05 7
Jul-05 1
QOct-05
Jan-06
Apr-06
Jul-08
Oct-06
Jan-07
Apr-07 7
Jul-07
Oct-07

Fig. 3.1 Tasa de precipitacion (mm/dia) media mensual para el periodo 1998-2007 para
seis puntos (96.25°W, 16.25°N), (93.75°W, 16.25°N), (91.25°W, 16.25°N), (91.25°W,
13.75°N), (88.75°W, 13.75°N), (86.25°W, 11.25°N) (lineas delgadas) y su promedio
espacial (linea gruesa). Las barras grises corresponden al periodo julio-agosto (GPCP).

Por otra parte, la conveccion tropical sobre el mar Caribe central y del este también

muestra una estructura bimodal, pero con miximos en mayo y octubre. El ciclo
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anual de la precipitacion sobre la mayoria del Pacifico NE y la regiéon
mesoamericana estd muy relacionado al ciclo anual de la SST (Alfaro, 2000);
mientras que sobre la alberca de agua caliente del mar Caribe se observa actividad
convectiva débil debido a subsidencia, excepto sobre la zona oeste de la region

(Hastenrath, 1984).

La intensidad del campo de viento en niveles bajos afecta las SSTs en la region. De
marzo a mayo, las SSTs sobre el océano Pacifico del NE se incrementa hasta
alcanzar casi 30°C, cuando los vientos del este se debilitan. Durante mayo, la ITCZ
se desarrolla a lo largo de la banda 12°N-15°N sobre el Pacifico NE tropical, antes
del inicio de la temporada de lluvias sobre Mesoamérica. Conforme la conveccion
tropical se intensifica dentro de la ITCZ, se desplaza hacia el oeste desde 90°W-—
100°W (region de la MSD) hasta 110°W—-120°W de junio a julio, junto con un
fortalecimiento de los vientos del este de nivel bajo (gap flow o flujo canalizado).
Esto ocurre en fase con una ligera disminucién de las SSTs de alrededor de 0.5°C.
Con un CLLJ fuerte, el gap flow se intensifica también y enfria las SSTs en las
costas de Centroamérica que dan al Pacifico. Una reduccién pequefia en las SSTs
sobre el Pacifico tropical del NE puede implicar cambios grandes en la conveccion
tropical dada la naturaleza exponencial que hay en la relacién entre SSTs y
precipitacion. Al moverse la convergencia de nivel bajo en el Pacifico tropical del
NE, resulta en condiciones menos favorables para la conveccion tropical durante
julio y agosto, lo cual corresponde a la MSD. Durante septiembre, el CLLJ y el
correspondiente gap flow se debilitan sobre América central y las SSTs se
incrementan alrededor de 0.5°C (Fig. 3.2). Este ligero calentamiento de la SST y un
desplazamiento hacia el este de la convergencia de nivel bajo 90°W-110°W,
permite un segundo maximo en la actividad convectiva sobre la alberca de agua

caliente del Pacifico tropical NE. Por lo tanto, el desplazamiento hacia el oeste y
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Fig. 3.2 Diagrama Hovmoller de la climatologia (1979-2006) de precipitacion (1979-2005) en

pentadas (GPCP) en mm/dia, temperatura superficial del mar (°C) lineas rojas y viento a 925
hPa promediado semanalmente entre 12.5y 15°N desde 140 a 60°W (Méndez, 2006).

posteriormente al este de la posicién media sobre el Pacifico NE tiene una sefial
como la de la MSD. Tal evolucién temporal del patrén espacial de la conveccién en
relacion con los vientos y la estructura de las SST constituye una sefal robusta

encontrada en otros andlisis (e. g., Magaifia y Caetano, 2005).

En fase con la MSD, se desarrolla un nicleo de precipitacion intensa, localizado a lo
largo de la costa del Caribe en la mitad de Centroamérica, entre 10°N y 12°N. Este
maximo es apenas visible con los datos de GPCP durante julio y agosto alrededor de
85°W dada la gruesa resolucion espacial, pero claramente se observa con datos de
alta resolucion espacial como CMORPH, asi como con datos de precipitacion en

estaciones de Nicaragua y Costa Rica (Fig. 3.3).
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Fig. 3.3 Histograma de la precipitacion mensual media (mm) en estaciones de la

costa en Centroamérica.
La precipitacion media acumulada para julio sobre la costa del Caribe de
Centroamérica es al menos el doble que la cantidad observada en las regiones
circundantes. Para alcanzar precipitaciones acumuladas de 900 mm/mes, se requiere
una gran convergencia de humedad y un movimiento ascendente intenso. Dicho
convergencia y movimiento ascendente ocurren donde el terreno es mayormente
plano y sobre el océano, en la regiéon de salida del CLLJ. Por lo que, el nicleo de
maxima precipitacion no estd relacionado al efecto orogréfico, pero la convergencia
de flujo de humedad en la salida del CLLJ puede reducir la estabilidad atmosférica
(Amador, 2008). Esta parte de Centroamérica con una precipitacion mensual para
julio cercana a 900 mm mes™!, puede ser considerada por mucho, una de las regiones

tropicales mds humedas de la region.

El resto de los IAS muestran muy poca actividad convectiva, aun cuando las SSTs
son muy cercanas o mas altas que 28°C y el agua precipitable también es alta

(Magafa y Caetano, 2005).

41



Algunos estudios (Wang et al., 2006) han referido al Pacifico tropical NE y a las
albercas de agua caliente (IAS) como una simple alberca de agua caliente del
hemisferio oeste (WHWP, por sus siglas en inglés). Sin embargo, el ciclo temporal
de calentamiento es diferente ya que estin separadas por una masa de terreno

apreciable, al igual que su relacion con la conveccion tropical (Fig. 3.4).

En la alberca de agua caliente del Pacifico tropical NE (116.5°W, 13,5°N) hacia la
zona del Pacifico central, entre julio y septiembre los valores de SST son maés altos
que 28°C y la precipitacién es generalmente superior a 40 mm mes™! (Fig. 3.5a).
Sobre la region de la MSD (alrededor de 96°W, 13.5°N) frente a la costa del
Pacifico de Centroamérica, las SSTs que superan los 28.5°C son observadas de
mayo a octubre, con precipitacién arriba de los 40 mm mes™! ocurriendo entre junio
y septiembre (Fig. 3.5b). La precipitacion mensual de junio y septiembre es
usualmente mayor que la precipitacién en julio y agosto, aun cuando las SSTs son
mayores a 29°C. Esto implica, que otros elementos ademds de las SSTs, modulan la
conveccion tropical en la region. Sobre la mayor parte del Caribe occidental
(alrededor de 81.5°W, 13.5°N) (Fig. 3.5¢), la precipitacién es mayor para valores
por encima de 28°C. Sin embargo, la precipitacion mds intensa (arriba de 40 mm
mes™!) tiende a ocurrir en julio. Algunas estaciones en la costa Caribe de Nicaragua
reportan hasta 800 mm mes™! en julio. Este maximo de precipitacién ocurre cuando
el CLLJ es mas intenso. Sobre el Caribe del este (alrededor de 63.5°W, 13.5°N)
(Fig. 3.5d), la precipitacién mensual por encima de 40 mm ocurre pocas veces, aun
con SSTs mas altas de 28°C y valores altos de agua precipitable, mayores a 50
mm/dia (Magana y Caetano, 2005). En esta region, el efecto de forzamiento por
ondas del este o ciclones tropicales seria necesario para producir precipitacion, ya

que la subsidencia en los IAS es intensa.
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Fig. 3.4 Dispersion entre temperatura superficial del mar (°C) en el eje horizontal y precipitacion (mm)

en el eje vertical, con datos de 1981-2010 en pentadas, promedios por drea de 2.5° x 2.5°. GPCP.
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Fig. 3.5 Dispersion entre temperatura superficial del mar SST (°C) y precipitacion

PCP(mm), para cuatro diferentes dreas a lo largo de la longitud 13.5°N, desde el Pacifico

del este central hasta el mar Caribe. Los simbolos (columna derecha) corresponden a los

meses entre 1981-2010, linea solida negra es el promedio climatologico que muestra la
secuencia del ciclo anual. (a) 116.5°W, (b) 96.5°W, (c) 81.5°W y (d) 63.5°W. GPCP.

Sobre la region de la MSD (Fig. 3.5b), el diagrama SST — PCP muestra que cuando

los valores de media mensual climatoldgica se conectan siguiendo la secuencia del

ciclo anual, hay dos curvas exponenciales que se pueden ajustar a una relacion del

tipo Clausius-Clapeyron: una para el periodo anterior a la MSD y otra para el
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periodo posterior de la MSD. La evolucion de las SST al principio de la temporada
de lluvias de verano indica valores mas altos en junio que en septiembre en la zona
de la MSD. Esto sugiere menor estabilidad atmosférica, por lo que podria esperarse
que la conveccién iniciara aun con valores menores de SST. Sin embargo, la
actividad de transientes en junio es menor que la de transientes en septiembre. Por
ello, el primer maximo de actividad convectiva (junio) requiere de mds energia para
ocurrir (valores mayores de SST) que el segundo médximo.

kg/m?
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Fig. 3.6 Agua precipitable promedio (kg m?) en la region (10°N — 15°N) y (100°W —
90°W). NCEP (1979-2018).

Aun cuando las SSTs en septiembre tienden a ser mds bajas que en junio, la
precipitacion puede ser intensa debido a que la actividad de transientes (e. g.

ciclones tropicales) tiende a ser mayor que en junio.

La intensidad de la actividad convectiva puede ser analizada utilizando la radiacion
de salida de onda larga (OLR, por sus siglas en inglés). Cuando la OLR se compara
con las SSTs, se obtiene un comportamiento similar y consistente al obtenido

usando la precipitacion.
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3.2. Flujos de calor océano-atmosfera

Las altas SSTs tienden a aumentar los flujos de calor y humedad del océano a la

atmosfera, principalmente el flujo de calor latente (Frn):

F, =pLC, ‘V‘(QX_QQ)’ (10)

donde p es la densidad del aire, L el calor latente de evaporaciéon, Cg es el
coeficiente de transferencia “bulk” para el vapor de agua, |V| es la magnitud del
viento a una altura de 10 m, Qs es la humedad especifica de saturacién y Q. es la
humedad especifica cerca de la superficie medida en un nivel atmosférico (10 m).

La presencia del CLLJ se refleja como un flujo intenso no solo sobre el Caribe, sino
que al pasar a través del Golfo de Papagayo, afecta el océano Pacifico frente a las
costas de Centroamérica mediante un proceso de mezclado de la capa somera del
océano que se enfria en los primeros metros (Xie et al., 2005; Amador, 2016). Este
efecto es mas claro cuando el CLLJ es mds intenso, principalmente entre julio y
agosto, haciendo que las SSTs en la region de la MSD disminuyan. El efecto de
enfriamiento en la capa limite (somera, primeros 10 m) ocednica sobre el Pacifico
tropical NE dura alrededor de dos meses (julio y agosto) (Fig. 3.7a), hasta que las

SSTs vuelven a valores cercanos a los 29°C en septiembre.

Una relacion viento — SST similar se da sobre el mar Caribe del oeste (e. g. 81.5°W,
13.5°N), donde la reduccion de la SST es alrededor de 28 a 27°C durante julio (Fig.
3.7b). Sin embargo, las SSTs se recuperan a valores cercanos a 29°C sélo hasta

octubre.

Frente a la costa del Pacifico de Centroamérica, flujo de calor latente vertical
proveniente del océano tiene un maximo en junio (110 Wm) y otro en septiembre

(110 Wm2), con un minimo relativo durante julio (<100 Wm2).
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Fig. 3.7 Diagrama Hovmoller de la temperatura ocednica media (°C) desde la
superficie hasta una profundidad de 200 m, (a) sobre la alberca caliente del
Pacifico tropical NE (96.5°W, 13.5°N) y (b) sobre el mar Caribe del oeste-central
(81.5°W, 13.5°N). Levitus98.
En el oeste del mar Caribe, el flujo de calor latente alcanza 130 Wm en julio y
menos que 120 Wm™ en otros meses relativos al verano. La evolucién temporal de
los flujos de calor latente en la regién de la MSD y en el oeste del mar Caribe esté
fuera de fase en los meses de verano (Fig. 3.8). En julio, el contraste zonal en el
flujo de calor latente es mayor a 30 Wm2 entre el oeste del mar Caribe y el Pacifico
tropical NE alrededor de 13°N. El intenso viento de nivel bajo en la region de salida
del CLLJ incrementa el flujo de calor latente vertical, contribuyendo a reducir la

estabilidad atmosférica y permitiendo un méaximo en el movimiento atmosférico

ascendente y por lo tanto, conveccion.

Estos cambios en la interfaz aire—océano, muestran como en la estacion Bluefields
se alcanza una tasa de precipitacion cercana a los 800 mm mes™!. Sobre la parte oeste
del Pacifico tropical NE, flujo de calor latente vertical también disminuye en julio,
pero la convergencia de flujo de humedad horizontal resulta en un incremento neto

de la humedad (no se muestra).
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Fig. 3.8 Climatologia del ciclo anual del flujo de calor latente (Wm?) a lo largo
de 13.5°N desde 140°W a 60°W. Da Silva 94.
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3.3. Procesos dinamicos asociados a la MSD

Los mecanismos de retroalimentacion entre las SSTs y la actividad convectiva
tropical sobre el Pacifico tropical NE explican parcialmente la MSD (Magana y
Caetano, 2005). La subsidencia también juega un papel clave modulando la
conveccion tropical sobre las albercas de agua caliente. Durante el inicio de la
temporada lluviosa, hay intenso movimiento ascendente en la ITCZ, alrededor de
95°W sobre el Pacifico tropical NE (alrededor de 12.5°N) y frente a la costa del
Caribe de Centroamérica, entre 85°W y 80°W (Fig. 3.9a), mientras que la subsidencia
domina sobre el resto del mar Caribe. Durante julio, la circulacion zonal directa
producida por el aumento de la conveccion tropical entre 100°W y 95°W parece
inhibir los movimientos verticales ascendentes alrededor de 90°W (Magafa y

Caetano, 2005), y la subsidencia también aparece cercana a la superficie (Fig. 3.9b).

El efecto de tener un intenso movimiento ascendente sobre la costa del Caribe de
Centroamérica contribuye a disminuir el movimiento ascendente en los alrededores.
Hay una disminucién de movimiento ascendente alrededor de 90°W y 12.5°N, i.e.
en la region de la MSD, y también un ligero indicio del fortalecimiento de la
subsidencia sobre el este del mar Caribe. Durante agosto, frente a la costa del Caribe
de Centroamérica, el movimiento ascendente se debilita (Fig. 3.9¢), asi como la
conveccion tropical. El movimiento ascendente alrededor de 90°W (region de la

MSD) se intensifica para septiembre, alcanzando un segundo maximo (Fig. 3.9d).

El efecto de la subsidencia, que compensa el intenso movimiento vertical ascendente
en el Caribe del oeste durante julio, se extiende sobre la mayor parte de

Mesoamérica y las albercas de agua caliente (Hidalgo et al., 2015).

Un andlisis de los cambios mes a mes de los movimientos ascendentes y
descendentes, muestra que las fluctuaciones en los movimientos verticales
combinadas con las interacciones aire — mar estin asociadas a la MSD sobre la

mayoria de Mesoamérica y la region del Pacifico NE.
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Fig. 3.9 Corte transversal vertical del campo omega (hPa s”) x 107 a lo largo de 12.5°N entre
120°W 'y 60°W durante (a) junio, (b) julio, (c) agosto y (d) septiembre. NCEP (1981-2010).

El cambio de la velocidad vertical omega a 850 hPa de junio a julio, muestra como
el movimiento ascendente se intensifica en la region de salida del CLLJ (Fig. 3.10a),
mientras disminuye en los alrededores, donde la precipitacion decrece. El
movimiento ascendente también se incrementa al oeste y al sur de la regién de la
MSD. Después de julio, la conveccion tropical y el movimiento vertical ascendente
se debilitan en el oeste del mar Caribe (Fig. 3.10b), pero crecen en la region de la
MSD. Para septiembre, el movimiento ascendente se recupera y permite un segundo
maximo de la precipitacion frente a la costa del Pacifico de Centroamérica y sobre la
mayoria de Mesoamérica (Fig. 3.10c). La intensidad de la subsidencia sobre las
Américas tropicales es crucial modulando la conveccidén tropical en escalas

espaciales de algunos cientos de kildmetros.
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Fig. 3.10 Diferencias mes a mes del campo omega (hPa s') x 10 a 850 hPa: (a)

Jjulio menos junio, (b) agosto menos julio y (c) septiembre menos agosto. NCEP
(1981-2010).
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Como se ha descrito en este capitulo, conforme el jet se acelera y llega a su maxima
velocidad en el mes de julio, las regiones convectivas sobre el océano Pacifico se
trasladan hacia el oeste creando una circulacion secundaria. Sobre esa region (120-
110°W) el aire que asciende debido a la conveccion, pierde parte de su humedad al
precipitar y al llegar a niveles entre 700-500 hPa se mueve hacia el este hasta
encontrarse con flujo proveniente del este debido a la conveccién que en ese tiempo
se estd desarrollando sobre el mar Caribe occidental (85-80°W), el resultado es
convergencia en niveles medios y subsidencia sobre la region MSD en el Pacifico
NE. La otra parte del fluyjo emergente de la conveccién sobre el mar Caribe
occidental se dirige hacia el este, hasta encontrarse con flujo del este y
perturbaciones del tipo ondas del este, lo que lleva a que exista convergencia
también en niveles medios en ese lugar y se produzca subsidencia (70-60°W), que a
su vez impulsa y proporciona momento al flujo de niveles bajos y retroalimenta a su

vez al jet.

La figura 3.11 esquematiza lo explicado arriba, incluyendo lo hecho para las figuras

3.9y 3.10, para el momento en que tanto la MSD como el jet del Caribe estan muy

cercanos a sus maximos.
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Fig. 3.11 Esquema que muestra las circulaciones asociadas a la intensificacion
de la MSD y del CLLJ durante el mes de julio (Herrera et al., 2013; Hidalgo et
al. 2015).

52



Como es de esperarse, la sefial para la divergencia en el Caribe concuerda con lo
mostrado en las figuras 3.10 y 3.11, en el nivel de 700 hPa presenta divergencia en

la salida del jet y convergencia en la entrada (Fig. 3.12).

24N- %
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Fig. 3.12 Divergencia (x10° s') para 700 hPa durante el mes de julio
(climatologia), NCEP (1981-2010).
Ademads, en la region de entrada del jet, para el mes de julio esa convergencia sélo
se presenta en una capa alrededor de 700 hPa, es decir, como consecuencia de las
circulaciones secundarias descritas. Como resultado de: 1) la convergencia del flujo
proveniente a partir de la conveccion cercana a la costa caribefia de Centroamérica y
2) del flujo y perturbaciones provenientes del este (Figura 3.13) sumado a flujo

proveniente del norte.
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Fig. 3.13 Seccion transversal de la divergencia (x10° s™'), centrada en 72.5°W de
longitud, durante el mes de julio (climatologia), NCEP (1981-2010).

3.4. Conclusiones y retos

26N

La MSD constituye una caracteristica unica de la precipitacion del verano boreal en

las Américas tropicales. Aunque varias teorias se han formulado para explicarla

(Magaia et al., 1999; Curtis, 2004; Mapes et al., 2005; Magafia y Caetano, 2005 y

otras), ninguna ha considerado simultdneamente varios de los elementos que estan

involucrados. La mayoria de las teorias sobre la MSD tienden a simplificar su

dindmica en términos de explicarla mediante la variacion de baja frecuencia de las
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circulaciones casi estacionarias de gran escala. Mientras que la relacion de este tipo
de circulaciones puede explicar parte de la distribuciéon temporal bimodal de la
disminucién de la conveccidn tropical sobre la mayoria del mar Caribe, no es
adecuada para retener las caracteristicas de la MSD sobre la alberca de agua caliente

tropical del Pacifico del NE o en Mesoamérica.

De forma general la hipdtesis relativa a la alta presion del Atlantico Norte (NASH,
por sus siglas en inglés) sugiere que conforme este sistema casi—estacionario se
intensifica, el jet del Caribe se acelera, y que cuando el anticiclon se debilita el jet se
desacelera. Pero la hipdtesis no se sustenta con la evidencia, ya que si la
intensificacion de la NASH conduce a una aceleracion del CLLJ, esta aceleracion
deberia ser homogénea en la mayor parte del Atlantico tropical, es decir, no s6lo en
el Caribe. Para revisar esto ultimo, se analiz6 lo que ocurre con el campo de altura
geopotencial y de viento comparando las variables mencionadas en dos puntos fijos
en longitud y latitud correspondientes al Atlantico tropical central y a la region del
jet, para los meses de junio y julio en 925 hPa. En el primer punto (47.5°W, 15°N)
en el mes de junio se tienen vientos con intensidad de 11 m/s, después en el mes de

julio se tienen vientos con intensidad de 10 m/s (Fig. 3.14).

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

del CLLJ.

Este comportamiento no funciona con la hipétesis de la intensificacion de la NASH
en forma homogénea. Tampoco se explica de donde obtiene energia el sistema casi-
estacionario, por lo que se puede afirmar que la aceleracion del jet s6lo ocurre
localmente. Por otro lado, si se mantiene un balance geostréfico local (en el Caribe),

el campo de masas se tiene que ajustar al campo de vientos.
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Interacciones aire—-mar, asi como factores dindmicos asociados a subsidencia
deberian ser considerados cuando se examina a la MSD. En particular, la evolucion
temporal del CLLJ y la actividad convectiva intensa concentrada en la regiéon de
salida del jet forman parte de la dindmica de la MSD y deben considerarse. Aqui se
argumenta que la evolucion temporal del CLLJ es crucial no s6lo produciendo un
movimiento hacia el oeste de la conveccion tropical sobre el Pacifico NE tropical a
través del gap flow, también induciendo fuerte conveccion sobre la costa Caribe de
Centroamérica. Atn mas, el CLLJ puede también afectar la actividad de ondas del
este y de ciclones tropicales, elementos que producen un gran porcentaje de la
precipitacion sobre Mesoamérica y el Caribe, gracias a intercambios barotrépicos de
momento y energia (Molinari et al., 1997; Salinas, 2006), por lo que es importante

su estudio y se hace una aproximacion a ese tema en el siguiente capitulo.

Las causas de la intensificacién del CLLJ durante julio no son claras del todo. La
aceleracion del flujo zonal de niveles bajos ha sido asociado con la amplificacion de
la NASH (Wang et al., 2007), tomando una aproximacién de balance geostréfico.
Sin embargo, comparando el radio de deformaciéon de Rossby (Lr) sobre el mar
Caribe con la longitud de escala zonal del CLLJ se sugiere que el campo de masa se
ajusta al campo de viento y no al revés. Valores caracteristicos del rango de Lr estidn
entre 2700 y 5000 km sobre el mar Caribe (Tabla 3.1) y son valores mds grandes
que el tamafno del CLLJ (L~1500 km). Cuando L << 2z Lg, el campo de masa
tiende a ajustarse al campo de viento (Gill, 1982). La amplificacion meridional de la
NASH hacia el mar Caribe puede verse como una manifestacion del ajuste
geostrofico de esta circulacion casi estacionaria por la intensificacion del CLLJ. Asi
entonces, la fuente de momento para la intensificacion de julio del CLLJ es atin
materia de investigacion (Salinas, 2006). Estudios hechos con modelos climéticos,
se han dirigido a simular la precipitacion de verano sobre las Américas tropicales,
pero atn presentan deficiencias (Rauscher et al., 2008; Martin and Schumacher,

2011).
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Latitude N H Abs Vort (n) f 2NH V(nf) 2nle

(°N) (1/s) (km) (1/s) (1/s) (km/s) (1/s) (km)
15 0.009 5.0 3.0E-05 3.775E-05 0.09 3.365E-05 2675
15 0.011 5.0 3.0E-05 3.775E-05 0.11 3.365E-05 3269
15 0.013 5.0 3.0E-05 3.775E-05 0.13 3.365E-05 3863
15 0.015 5.0 3.0E-05 3.775E-05 0.15 3.365E-05 4458
12 0.009 5.0 3.0E-05 3.032E-05 0.09 3.016E-05 2984
12 0.011 5.0 3.0E-05 3.032E-05 0.11 3.016E-05 3647
12 0.013 5.0 3.0E-05 3.032E-05 0.13 3.016E-05 4310
12 0.015 5.0 3.0E-05 3.032E-05 0.15 3.016E-05 4973

Tabla 3.1 Variacion del radio de deformacion de Rossby 2nLg en la region del

CLLJ, para varios diferentes valores caracteristicos de N (la frecuencia de

Brunt-Vaisala, H la profundidad del disturbio (km), f el pardmetro de Coriolis

y 11 la vorticidad absoluta.
La mayoria de estos intentos de simular a la MSD con modelos regionales del clima,
predeterminan la evolucion temporal de la SST o incluyen alguna forma de ajuste
del flujo en la interfaz aire — mar, induciendo la estructura de dos picos en la

precipitacion de verano. Sin embargo, ellos desprecian interacciones complejas entra

aire — mar y procesos dindmicos involucrados en la MSD.

Finalmente, el andlisis presente de la MSD puede conducir a examinar algunos
aspectos de su variabilidad interanual. Por ejemplo, la MSD puede ser mds o menos
intensa dependiendo de las condiciones de El Nifio/Oscilacion del Sur (Poveda et al.,
2006; Small et al., 2007) que modulan la magnitud del CLLJ. Vargas (2006) mostr6
que la sefial de la MSD en la parte sur de México es mayor bajo condiciones El Nifio
que bajo condiciones La Nifa. Por lo tanto, si se quiere implementar prondsticos
estacionales, se deberd representar adecuadamente los procesos termodindmicos

tanto entre aire — mar, como dindmicos observados regionalmente.
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Capitulo 4

4.1. Interaccion entre flujo medio y transientes

En la regién de Mesoamérica en los meses de verano, el jet del Caribe (CLLJ) tiene
un papel importante en la dindmica de otros procesos atmosféricos como la sequia
de medio verano. Un CLLJ intenso estd relacionado con anomalias de precipitacion
negativa para el verano en la mayoria de la region de los IAS (Cook y Vizy, 2010).
Generalmente durante afos El Nifio, el jet es andmalamente intenso, produciendo
mayor surgencia en la costa caribena al norte de Sudamérica, donde SST's menores
que en el resto del mar Caribe y una cizalla de viento vertical intensa tienden a
inhibir la actividad de ciclones tropicales sobre el mar Caribe (Magaifia et al., 2003).
En escalas intraestacionales, la existencia de la MSD esta relacionada a la dinamica
del CLLJ ya que implica un maximo estacional de velocidad con una intensa
convergencia de humedad frente a la costa de Nicaragua y cielos mayormente

despejados en el resto de la region (Salinas, 2006; Amador, 2008).

Para escalas interanuales, el fendmeno de El Nifio tiende a aumentar la intensidad
media del CLLJ con una disminucién de la precipitaciéon en verano en la costa

Pacifico de Centroamérica. Aun mads, para escalas de tiempo interdecadales, un
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CLLJ persistentemente intenso lleva a periodos prolongados de sequia sobre
Mesoamérica (Méndez y Magafna, 2010; Hidalgo et al., 2019). Por lo tanto, la
intensidad media del CLLJ parece un factor clave para promover o inhibir la
actividad convectiva en la regiéon del Caribe e incluso en el Pacifico del este. Sin
embargo, no hay una teoria unificada y sélida que explique cdmo los mecanismos
involucrados modulan la actividad de las lluvias o como cambia la intensidad del
CLLJ en escalas que van de lo intraestacional a lo interdecadal. Si bien el efecto de
Coriolis explica el porqué de la dominancia de vientos del este en la mayor parte de
los trépicos, es poco clara la fuente que cambia el momento y que resulta en la
aceleracion del flujo en ciertas zonas tropicales como el mar Caribe. Es posible que
la convergencia de momento por transientes de alta frecuencia contribuya a acelerar

el flujo en zonas particulares del Caribe como lo sugirié Salinas (2006).

La intensidad de un flujo estacionario del este que cede o recibe energia
barotrépicamente a/de perturbaciones, ha sido examinada por diversos estudios, que
parten de las ideas originales de Kuo (1949) y otros (Haltiner y Song, 1962; Yanai y
Nitta, 1968). Dichas teorias tienen como propdsito analizar la interaccién entre
transientes y flujo medio que amplifique a los primeros o intensifique al segundo en

un proceso de inestabilidad barotrépica (Molinari et al. 1997).

Para que una perturbacién como una onda se amplifique tomando energia del flujo
medio, es necesario que la parte compleja de su velocidad de fase sea positiva
(Holton, 1979), lo que lleva a que la condicion de inestabilidad barotrépica para una
corriente zonal es la existencia de un cambio meridional de signo de la vorticidad

absoluta (), es decir,
n=pB-U"=(f-U") =0. (1)

Donde las primas indican diferenciacién meridional. Entonces, encontrar los puntos
criticos de la curva de vorticidad absoluta (f —U’) es suficiente para garantizar la

existencia de la inestabilidad alrededor de esos puntos.
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Para el andlisis de la inestabilidad del CLLJ, se us6 la climatologia del viento zonal
medio, fijando la longitud en 75°W y el nivel a 925 hPa, donde el jet muestra su
maxima velocidad, haciendo esto se obtuvieron los perfiles mensuales de viento

medio zonal con su variacion meridional (Fig. 4.1).

may =— —aug \

b)

-18 -15 -12 -9 -6 -3 0

-1 ms

ms

Fig. 4.1 Climatologia de los perfiles meridionales de viento zonal mensual, con longitud
fijada a 75°W 'y en 925 hPa. Utilizando: a) datos de NCEP y b) de ERA-Interim.
El perfil medio de viento zonal para el mes de julio satisface el criterio de
inestabilidad barotrdpica antes mencionado (Fig. 4.2). Para dicho perfil de viento,
los puntos criticos estdn alrededor de 11°, 17°, 24° y 27° de latitud norte, en donde,

una perturbacion podria interactuar con el flujo medio en la forma descrita.

Para construir una solucién numérica de las caracteristicas de la perturbacién y del
flujo medio que pueden interactuar en un esquema de inestabilidad barotrdpica es
necesario aproximar los perfiles meridionales observados de intensidad de viento
zonal con perfiles mas simples, pero aproximados. Asi por ejemplo, el perfil para el
mes de julio fue aproximado con una funcién tipo U(y) = Umax sen’(my/2b), donde
Unmax corresponde a la maxima intensidad alcanzada por el CLLJ, y 2b es la distancia

meridional usada en el analisis (Fig. 4.3).
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Fig. 4.2 Variacion latitudinal de la vorticidad absoluta media (x107 s™), para
julio con longitud fijada a 75°W y en 925 hPa. Puntos denotan donde se cumple el
criterio de inestabilidad barotropica. Utilizando datos de NCEP.

Para este tipo de perfil, la solucién tedrica de longitud de onda critica, Lk, (Ia menor
de las perturbaciones inestables) es Li=2.31b6 (Kuo, 1949). Para los perfiles
mostrados, la distancia meridional 2b vari6 entre 2b~13°~1444 km (8-21°) y
2b~20°~2222 km (8-28°); es decir, b=722 km en el primer caso y b=1111 km en el
segundo caso. Por ello, para el primer caso Ly=1668 km y para el segundo L; =2566
km. Las velocidades criticas fueron menores a la velocidad médxima para la

inestabilidad.
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Fig. 4.3 Perfiles meridionales de viento zonal (m s™'), para julio con longitud fijada a 75°W
y en 925 hPa. Utilizando datos de NCEP (linea solida negra) y con ajuste con una funcion
U(y)=A sen’(y) interiormente (linea con guiones gris) y exteriormente (linea sélida gris).

Para obtener resultados mads realistas, los perfiles para los diferentes meses fueron
aproximados y suavizados usando andlisis de Fourier, obteniendo con esto funciones
continuas con las ventajas de que resulta mas facil dividirlas en partes y
diferenciarlas (Figuras 4.4a, 4.4b 4.4c con datos NCEP y 4.5a, 4.5b, 4.5¢c con datos
ERA-Interim).

La inestabilidad barotropica para el viento zonal medio a 925 hPa descrito fue
analizada usando el método de diferencias finitas. En el analisis de estabilidad, cada
perfil meridional de viento zonal se subdividié en 20 partes en el intervalo de 7-
30°N para NCEP y 9-26.5°N para ERA-Interim. Las condiciones de frontera del
problema fueron definidas para los intervalos NCEP y ERA, los cuales se tomaron

de forma arbitraria con valores de 0 m/s.
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Fig. 4.4 a) Perfil meridional de viento zonal: climatologia (linea delgada negra) y aproximacion por series
de Fourier para mayo (linea gris gruesa) y junio (linea azul gruesa), con datos NCEP.
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Fig. 4.4 b) Igual que la anterior pero para julio (linea azul gruesa) y agosto (linea gris gruesa), NCEP.
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Fig. 44 ¢) Igual que la anterior pero para septiembre (linea azul gruesa) y octubre (linea gris gruesa), NCEP.
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Fig. 4.5 a) Perfil meridional de viento zonal: climatologia (linea delgada negra) y aproximacion por series
de Fourier para mayo (linea gris gruesa) y junio (linea azul gruesa), con datos ERA-Interim.
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Fig. 4.5 b) Igual que la anterior pero para julio (linea azul gruesa) y agosto (linea gris gruesa), ERA.
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Fig. 4.5 ¢) Igual que la anterior pero para septiembre (linea azul gruesa) y octubre (linea gris gruesa), ERA.
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Se obtuvieron los coeficientes de las series de Fourier para cada aproximacion del
perfil meridional de viento zonal correspondiente a cada mes desde mayo a octubre
utilizando las bases de datos de NCEP y ERA-Interim, resultando que en general los

coeficientes para generar cada perfil son similares, principalmente los de baja

frecuencia (Fig. 4.6).
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Fig. 4.6 Coeficientes de las series de Fourier para cada perfil mensual meridional de
viento zonal aproximado, usando datos de NCEP (arriba) y ERA-Interim (abajo).

Como resultado de la aplicacion del método de diferencias finitas se obtuvieron las

tasas de crecimiento (growth rates) para cada mes desde mayo a octubre con las dos

bases de datos: NCEP y ERA. En particular, para el mes de julio las ondas inestables

con longitud de onda alrededor de 2700 km tienen la mayor tasa de crecimiento, la

cual es de 1.7x10% s! (de 6 a 7 dias) utilizando datos NCEP y longitudes de onda

alrededor de 2500 a 2700 km con tasas de crecimiento entre 2.2 y 2.6x10° s! (de 4 a

5 dias) utilizando datos ERA-Interim, como se muestra en la figura 4.7 a) y b).
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Para el resultado con datos ERA (Fig. 4.7 b), se muestran tres diferentes curvas de
tasas de crecimiento para las diferentes series de valores propios obtenidas. La curva
de mayor tasa de crecimiento y la que le sigue, corresponden a perturbaciones con
longitudes de onda muy similares de alrededor de 2700 km. Cercana a la longitud

critica obtenida para un perfil que se ajusta exteriormente.
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Fig. 4.7 Dispersion de las tasas de crecimiento (uci) en el eje vertical contra

longitud de onda (L) en el eje horizontal, de disturbios amplificados para el perfil

de velocidad zonal climatologico de julio a 925 hPa, fijado en 75°W usando datos
de: a) NCEP y b) ERA-Interim.
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Considerando el andlisis de estabilidad para el CLLJ, se estudiaron los meses de
mayo a octubre. Las tasas de crecimiento para las diferentes longitudes de onda que
se obtuvieron estdn entre 3-7 dias (Figuras 4.8 y 4.9). Hay un rango de longitudes de
onda para el cual las tasas de crecimiento son las mayores. Dichas longitudes de

onda estdn entre 2200 y 3400 km para el caso de los datos NCEP.

14

-13

-12

-10

9 10

L (km) x10°

Fig. 4.8 Tasas de crecimiento (x10° s7') de disturbios amplificados en funcion del
viento zonal (U) y la longitud de onda (L) para la climatologia de mayo a octubre.
Tomando 20 niveles, de 7-30°N, con datos NCEP.
Para el caso de datos ERA (Fig. 4.9), el rango de longitudes de onda para el cual las
tasas de crecimiento son mayores se encuentra entre 2200 y 4500 km. En las
regiones tropicales y en particular sobre los IAS, los transientes en verano en el
rango de periodos de 3 a 10 dias son los mas importantes en relacion a ondas del

este y ciclones tropicales.
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Fig. 4.9 Tasas de crecimiento (x10° s7') de disturbios amplificados en funcion del

viento zonal (U) y la longitud de onda (L) para la climatologia de mayo a octubre.

Tomando 20 niveles, de 9-26.5°N, con datos ERA.
Las longitudes de onda de las ondas del este que cruzan el mar Caribe estdn entre
2500 y 4000 km. El resultado anterior sugiere que es posible la interaccién entre el
CLLJ y las perturbaciones que se propagan desde el este como son las ondas
africanas (Serra et al., 2010). Uno de los retos para establecer la direccion del
intercambio de energia cinética entre flujo medio y transientes estd relacionado con
las caracteristicas mismas de las perturbaciones: frecuencia, longitud de onda,
inclinacién de su eje, y la velocidad del flujo medio. En escalas intraestacionales

como las relacionadas al ciclo de la MSD se pueden detectar variaciones coherentes
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entre flujo medio y la actividad de transientes, las cuales sugieren una estrecha

relacion entre intensidad del flujo y la energia de los transientes.

4.2. Energia Cinética de Perturbacion

Como una medida de la actividad de los transientes de alta frecuencia se define la

energia cinética de perturbacion (PKE) por unidad de masa como:

PKE:%(F+72), )

usando el promedio de PKE para cada mes entre mayo y octubre (Fig. 4.10), se
observa que la PKE se intensifica hacia el inicio del verano (de mayo a julio), en la
region de entrada del jet en el Caribe. Conforme aumenta la PKE, el CLLJ se
intensifica. Para agosto el CLLJ se debilita y la PKE parece disminuir en la parte
este del Caribe, a pesar de que se sigue incrementando en el resto del Atlantico
tropical. En septiembre sin embargo, hay una nueva intensificacién del PKE sobre el

este del Caribe, que vuelve a desaparecer hacia octubre y el resto del afo.

La secuencia de intensificacion del CLLJ y variaciones de PKE puede ser
establecida de forma més adecuada usando diferencias mes a mes que caracterizan la
evolucion de la interaccion (Fig. 4.11). Conforme la actividad de ondas del este
inicia, entre mayo y junio la PKE crece, principalmente sobre la region del océano
Atlantico tropical, alcanzando la zona del mar Caribe del este (Fig. 4.11a y 4.11b).
De julio a agosto hay un descenso en la actividad de PKE relacionado a menos
actividad de transientes como pueden ser las ondas del este o los ciclones tropicales
(Fig. 4.11c). Un segundo maximo de PKE se genera de agosto a septiembre en
relacién con la mayor generacion y paso de ondas del este y formacion de ciclones
tropicales sobre el Caribe (Fig. 4.11d). Después de septiembre disminuye la PKE en
el Atlantico tropical por lo que la actividad y el paso de ondas del este hacia
Mesoamérica decrece (Fig. 4.11e).
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Fig. 4.10 PKE (m’s) en 700 hPa usando transientes de alta frecuencia (3-10 dias)”’

para a) mayo, b) junio, ¢) julio, d) agosto, e) septiembre y f) octubre. NCEP.
Los niveles predominantes para la actividad de transientes del tipo ondas del este
son 700 y 850 hPa, por lo que en el mes de julio para la regiéon del Caribe debe
existir algin mecanismo dindmico tal como una clase de circulacién que lleve al
CLLJ a alcanzar un méaximo, transfiriendo momento hacia esa zona. Este tipo de
circulacion fue discutida en el capitulo 3 y también por Herrera et al. (2015). Al sur
de salida del jet se crea conveccion y el aire que asciende, al alcanzar la atmdsfera
media (700-500 hPa) diverge. Parte del flujo se dirige hacia el oeste y parte al este,
la rama que se dirige al este al avanzar se ralentiza conforme interacciona con los
vientos y las ondas del este. Cuando ocurre eso, se crea convergencia en la region
sobre la entrada del jet y ahi una parte del flujo conforma una corriente descendente

que transporta momento a los niveles bajos.
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frecuencia (3-10 dias)” para a) junio menos mayo, b) julio menos junio, ¢) agosto menos
Jjulio, d) septiembre menos agosto y e) octubre menos septiembre. NCEP



Con un diagrama de secciéon transversal de PKE se puede observar ese
comportamiento también (Fig. 4.12), al notar que existe gran PKE hacia el norte
(latitudes medias) y desde niveles medios a superiores como se esperaria, pero hay
un maximo en la zona donde se desarrolla el jet, es decir en una regién tropical y en

niveles bajos (12°N y 925 hPa).
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Fig. 4.12 Seccion transversal vertical de la climatologia de PKE (n?s?) usando
transientes de alta frecuencia (3-10 dias)”" para julio, fijando la longitud en 75°W. ERA.

Con la informacién obtenida se conjetura que las ondas del este observadas sobre el
mar Caribe pueden ser por una parte ondas africanas propagandose hacia el Caribe y
por otra, perturbaciones locales que se amplifican (amortiguan) en la regién del
CLLJ. El anélisis de PKE muestra que el maximo registro sobre el Atldntico se

alcanza en julio, justo cuando el CLLJ alcanza también su médxima intensidad. Sin
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embargo, es necesario analizar por qué a pesar del aumento en PKE sobre el
Atlantico, en el Caribe ocurre una disminucion de PKE en agosto. De acuerdo al
analisis de inestabilidad barotrépica mostrado anteriormente, conforme se intensifica
el CLLJ las perturbaciones pueden amplificarse y la PKE aumentar. En julio, luego
de que el CLLJ alcanza un maximo alrededor de 15 m/s, su intensidad comienza a
disminuir, con ello el proceso de amplificacion de perturbaciones en la zona del
Caribe se vuelve menos eficiente y en principio debe continuar asi por el resto del
verano. Sin embargo, la actividad de PKE se vuelve a incrementar hacia el mes de
septiembre, a pesar de que el CLLJ se sigue debilitando. Por ello, es necesario
establecer cudl es el forzante que modula las variaciones observadas en la PKE
durante el verano sobre la region del Caribe. La actividad de PKE o de ondas del
este sobre el Caribe es determinante para explicar las lluvias sobre Mesoamérica. El
patrén de variacidn en las lluvias durante afios con gran actividad de ondas del este
comparado con afios de poca actividad indica que dichas perturbaciones son factor
clave en incrementar la precipitacion sobre el Caribe y la costa del Pacifico de
Centroamérica (Salinas, 2006). Sin embargo, una mayor actividad de ondas del este

genera menos precipitacion en la costa del Caribe (Fig. 4.13).
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Fig. 4.13 Razon de precipitacion (mm/dia) julio a octubre: 1981, 1988, 1985, 1993,
1999 menos 1980, 1986, 1990, 1994, 1997 y 2001 (Tomado de Salinas, 20006).
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Lo anterior coincide aproximadamente con la evolucion de las lluvias en relacion
con la MSD (ver figura 6, Magana et al. 1999). De esta forma, las ondas del este son
un elemento a tomar en cuenta en las teorias encaminadas a explicar la dindmica de

la MSD.

4.3. Forzamiento de transientes en el flujo medio

La interaccion de transientes y flujo medio sobre la regiéon del Caribe tiene
implicaciones adicionales sobre la dindmica del clima regional. Los transientes
pueden modificar las circulaciones casi estacionarias imprimiendo un caricter
espacial caracteristico. Por ejemplo, Orlanski (1998) analiz6 el efecto que tienen las
ondas de Rossby en latitudes medias sobre la corriente en chorro en la troposfera
alta. Bajo consideraciones de balances de vorticidad concluyé que la corriente en
chorro tiende a deflectarse hacia el norte por el efecto de las perturbaciones en la
parte correspondiente a la salida del jet. En el Caribe, las ondas del este interactian

con el CLLJ y pueden alterar la direccion del flujo.

Bajo consideraciones dinamicas basadas en el vector-E (Hoskins et al. 1983), se
puede analizar la retroalimentacion entre los transientes y el flujo medio. El flujo de
vorticidad de perturbacion estd determinado mediante una aproximacion en términos
de la convergencia del vector E, la forma y direccién de este flujo en relacion con la
velocidad de grupo puede ser determinada por el vector E. En nuestro caso de
estudio utilizamos el vector horizontal, que consta de dos componentes, por una
parte, la componente zonal que es la diferencia de varianzas: (v —u ) que estd
relacionada con la anisotropia de las perturbaciones; mientras que la componente
meridional como la covarianza: —u'v’ que corresponde a menos el flujo meridional
de momento zonal de perturbacidn. El flujo de momento del oeste efectivo puede ser
dado en términos de —-E. Donde E sea divergente hay un forzamiento de la

circulaciéon media horizontal consistente con una tendencia a incrementar el flujo
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medio del oeste. Donde E sea convergente, el forzamiento de la circulaciéon media es

consistente con una tendencia a disminuir el flujo medio del oeste.

Por otro lado Orlanski (1998) estudié la contribucién de los términos: (v'2 - P) y

u’v' en la vorticidad inducida para un jet del oeste que interacciona con ondas
baroclinicas, examinando cuanto contribuye cada uno de los términos al flujo de
vorticidad total y a la circulacion. Haciendo un andlisis esquemdtico similar al de
Orlanski para un jet del este, el fluyjo de momento meridional debido a las
perturbaciones se representa en la Fig. 4.14a, de tal forma que la vorticidad inducida
es anticiclonica en la parte norte del jet (poleward side) y ciclonica al sur del jet
(equatorward side); la tendencia de la funcién de corriente tendrd el mismo signo

que los flujos de momento.

Los contornos de la parte anisotropica que se muestran en la Fig. 4.14b exhiben un
maximo cerca de la region de salida del jet. Cambiando el signo a los cambios
meridionales del término de anisotropia (-0/0y) (\72 - F) seran negativos/positivos

hacia el norte/sur de los ejes de méxima anisotropia. La vorticidad inducida por el

cambio longitudinal del cambio meridional de la anisotropia (6/0x) (0/0y) (v'2 - F)
mostrard un patrén de cuadrupolo, como muestran los vectores punteados en la Fig.
4.14b, con tendencias anticiclénicas al noreste y suroeste, y tendencias ciclonicas al

noroeste y sureste.

Los efectos combinados de los dos términos (Fig. 4.14c) es inclinar el eje de

trayectorias hacia una orientacion noroeste-sureste.

Para nuestro caso, el término de anisotropia es el que domina sobre el término de
flujo de momento meridional y los dos tienen un comportamiento de dipolo parecido
al de la Fig. 4.14a por lo que el efecto combinado también es muy similar a éste

(Fig. 4.15).
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Fig. 4.14 Esquema de patrones de flujos de momento (contornos), circulacion inducida

(vectores punteados) y signo de la funcion de corriente inducida (+/-). a) Flujo meridional

de momento zonal y su circulacion como dipolo. b) La varianza de la velocidad v' menos

la varianza de la velocidad zonal u', y la circulacion como un cuadrupolo. ¢) Respuesta

total al forzamiento por transientes. Para un jet del este, modificado de Orlanski (1998).
El patrén referido de dipolo con vorticidad anticiclénica/cicldonica inducida hacia el
norte/sur significa para el término de fluyjo de momento meridional de momento
zonal en el nivel de 700 hPa, que en la region de vorticidad anticiclonica/ciclonica el

fluyjo de momento zonal es llevado hacia el sur/norte (Fig. 4.15a); es decir, en la

region del jet hay convergencia de transientes.

Ademaés, el patron estd de acuerdo con la aceleracion del jet, ya que sabemos que
ouldt ~ (— u'v')Idy que se aprecia claramente negativo. En este caso cuando la parte
positiva del forzamiento es mds intensa que la negativa (como en la figura), el jet

serd aumentado y desplazado hacia el sur (Orlanski, 1998).

Por otra parte, para el término de anisotropia en la regién de vorticidad

anticiclonica/ciclonica la varianza de velocidad meridional de perturbacion es
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mayor/menor que la varianza de velocidad zonal de perturbacion (Fig. 4.15b), lo que

se esperaba teniendo un jet con vorticidad de cizalla hacia el norte y sur y en sus

regiones de entrada y salida con el mismo patron pero con vorticidad de curvatura.
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Fig. 4.15 a) Flujo meridional de momento zonal (m’s?

meridional y zonal (n?s?

) ¥ b) Diferencia de las varianzas
), para transientes de alta frecuencia (3-10 dias)" en 700 hPa,

para el mes de julio. Con datos NCEP.
Al combinar los dos términos de flujo meridional de momento zonal y el de la
diferencia de varianzas se obtuvo la figura 4.16, con el resultado de un patrén de
dipolo, mostrando como respuesta al forzamiento de transientes que la trayectoria
que seguird el flujo a partir de la region de salida del CLLJ serd con una marcada

deflexion hacia el norte y con una pequeiia hacia el sur.
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Fig. 4.16 Respuesta total del forzamiento por transientes (m?s*?). Utilizando datos
de: a) NCEP y b) ERA-Interim, para transientes de alta frecuencia (3-10 dias)” en
700 hPa, para el mes de julio; ¢) esquema de dipolo para la suma.

80



El resultado obtenido en la figura 4.16 estd acorde con las desviaciones que tiene la
circulaciéon media mensual para julio (Fig.4.17), en donde se aprecia que a partir de
la region de salida del CLLJ el flujo se bifurca hacia el noroeste, cruzando la
peninsula de Yucatédn y siguiendo hacia el Golfo de México y llegando al noreste de
Meéxico y por otra parte hacia el suroeste cruzando Centroamérica por Nicaragua y
su frontera con Costa Rica y llegando a la region del océano Pacifico (lineas rojas);
al norte del Caribe se aprecia una desviacion del flujo hacia el norte que se dirige
paralelo a la costa este de Florida (Estados Unidos) y que claramente es diferente a

lo que ocurre a la salida del CLLJ y que puede ser asociado a la alta subtropical de

Norteamérica (linea azul).
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Fig. 4.17 Climatologia del vector viento (flechas) y su magnitud (contornos) a

925 hPa para julio. Desviacion del flujo en la region de salida del CLLJ (lineas

rojas) y desviacion del flujo al norte del Caribe por NASH (linea azul). ERA.
Se hizo el mismo andlisis para niveles inferiores a 700 hPa, tanto para 850 hPa como
para 925 hPa, notando que conforme se desciende en altura, la sefial de los
transientes en los términos de anisotropia, de flujo meridional de momento zonal y
en su combinacion, se va perdiendo y se hace cada vez mds ruidosa. Resultado
esperado, tomando en cuenta lo visto en el capitulo 3, que entre junio y julio, parte

del momento de los transientes en la region de entrada es llevado hacia niveles
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inferiores, cediéndolo hacia el flujo medio y acelerandolo. Se puede decir que
durante la aceleracion del CLLJ, los transientes al llegar a la region de Caribe

pierden parte de su estructura de onda.

4.4. Discusion sobre la inestabilidad barotropica

El estudio de flujos atmosféricos barotrépicamente inestables indican que dentro de
un rango de intensidad del flujo medio, las perturbaciones con ciertas caracteristicas
espaciales pueden ser amplificadas. En el caso de la dindmica del clima de verano
sobre el mar Caribe, el CLLJ corresponde a una circulaciéon de verano casi
estacionaria barotrOpicamente inestable, que puede favorecer la amplificacion de

transientes tales como las ondas africanas que se mueven sobre el océano Atlantico.

Sin embargo, si el CLLJ es més intenso que un cierto margen, las perturbaciones
tipicas que se aproximan al mar Caribe podrian no amplificarse bajo las condiciones
de inestabilidad barotrépica. Esto es lo que parece suceder durante julio y agosto, o
durante afios andmalamente intensos del jet, dado que la PKE de alta frecuencia

como medida de la actividad de transientes tiende a decrecer bajo tales condiciones.

La determinacion de las diferentes fuentes de momento zonal que son responsables
por la amplificacion del CLLJ es un problema relevante si se desea mejorar de forma
adecuada los prondsticos estacionales. El presente andlisis muestra evidencia
empirica que sustenta que en periodos de intensificacion del CLLJ, la actividad de
transientes sobre el mar Caribe y la precipitacion sobre una region grande de las

Americas tropicales del norte tienden a descender.
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Capitulo 5: Conclusiones

El clima de la region de Mesoamérica en verano tiene varios componentes de
diferentes escalas espaciales y temporales, los cuales ademds pueden tener
interacciones entre ellos. Lograr un buen entendimiento de los mecanismos Yy
procesos dindmicos que estdn involucrados y de sus interacciones tiene la finalidad
de incorporar esa informacién para mejorar las habilidades de los modelos
climdticos para diferentes escalas y realizar prondsticos estacionales confiables, para
poder planear y lograr un manejo 6ptimo de la informacién climética incluso para

mejorar el manejo de riesgo.

En relaciéon a la MSD, en el afno de 2019 se cumplen veinte afos del trabajo de
Magaiia et al. (1999), a partir del cual se ha avanzado en su entendimiento, pero
todavia hay cuestiones no resueltas. En parte, el trabajo de Magana et al. (1999) ha
servido de referencia para denotar el ciclo diurno de la precipitacién en la region,
pero sobre los mecanismos asociados y su entendimiento, no existe una teoria
aceptada aun. Desde el trabajo de Magafia et al. (1999) se estableci6 que el CLLJ
tenfa una interaccion importante con varios fendmenos que causan precipitacion en

la regién de Mesoamérica como son las ondas del este y los ciclones tropicales, pero
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todavia no se establece cuantitativamente el efecto de la disminucion de
precipitacion y la intensidad del CLLJ, sin tomar en cuenta fendmenos de baja
frecuencia como ENSO. Sin embargo, es un hecho que el tema de la MSD esta
ligado con diversos mecanismos dindmicos y termodindmicos, desde los cambios en
las circulaciones medias en el verano, como con las trayectorias de los ciclones
tropicales tanto sobre el océano Atlantico como el Pacifico, con las regiones de
preferencia de guias de onda, cambios de las SSTs, dindmica de la ITCZ, etc. Es
decir, lograr el entendimiento de la MSD conlleva el entendimiento de las
interacciones de los fendmenos anteriores en nuestra region, por lo que no se trata de
sOlo de enfocar el estudio a revisar una o dos variables para tres o cuatro semanas
entre julio y agosto, lo que se quiere es comprender como se dan esos cambios
anteriores, de qué dependen, cuéles son sus rangos y que no es explicado con lo que

se tiene.

Como se ha descrito anteriormente, para la regién de Mesoamérica la interaccion
entre el flujo medio y perturbaciones es de gran importancia por varios motivos.
Para el centro, sur y sureste de México y parte de Centroamérica el resultado de esa
interaccion estd ligada a una disminucién de precipitacién importante en la escala
intraestacional, tanto por el efecto de la falta de precipitacién por la no llegada de las
ondas del este al continente, como por la aceleracién del jet de Caribe y su
consecuente alza en la cizalla vertical de viento en la zona del Caribe, no dejando

que se desarrollen ciclones tropicales.
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Desafortunadamente, la aproximacion al entendimiento de los procesos por diversos
investigadores (Rauscher et al. 2011, Martin y Schumacher, 2011; etc.), se ha
basado hasta ahora en preestablecer las SSTs, considerando sélo la parte
termodindmica, sin tomar en cuenta aspectos dindmicos en sus procesos. Ademas,
como se menciond previamente en el capitulo 3, prevalece considerar a las albercas
de agua caliente del Pacifico NE y del Atlantico-Caribe como una sola, al igual que
sus regimenes de precipitacion, principalmente porque para ambas albercas se
aprecia un comportamiento bimodal, pero que como se ha estudiado no tienen las

mismas caracteristicas (Fig. 5.1).
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Fig. 5.1 Ciclo anual de la precipitacion promedio (mm dia’) para CMAP (negro),
observaciones GPCP (puntos negros); ensamble promedio de simulaciones CMIP3 20C
(verde) y CMIP3 AlB (puntos verdes), simulacion CTL para ICTP AGCM (azul) y AIB
(puntos azules) en (9°-24°N, 95°-60°W). Rauscher et al. 201 1.
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Pero preestablecer SSTs no resuelve el problema y plantea otros, como qué
mecanismos controlan las SSTs y es conocido por la experiencia en el prondstico de

ENSO que ese tema no es trivial.

Lo anterior lleva a que los prondsticos climaticos tengan dificultad al mostrar los
diferentes procesos para la resolucion de la region de la MSD o del Caribe donde
ocurre la aceleracion del jet. Entonces, no presentan la aceleracion del CLLJ y
cuando intentan capturar al jet, la precipitacion no tiene el comportamiento conocido

tipo MSD (Fig. 5.2).
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Fig. 5.2 Ciclo anual observaciones (linea solida), promedio CMIP (guiones), promedio AMIP
(puntos). En rojo el promedio de los modelos que capturan MSD y en azul el promedio de los
modelos sin MSD: a) viento zonal; b) Precipitacion promediada en el drea 10°-25°N, 90°-55°W;
¢) SLP; d) Gradiente de SLP en 12.5°-17.5°N, 70°-80°W; e) SST y f) Gradiente de SST en 12°-
16°N, 70°-80°W. Martin y Schumacher 201 1.
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Resumen

Se analiz6 la dindmica de las inundaciones mds importantes ocurridas en Tulancingo, Hidalgo,
centrdndose en la caracterizacion de la amenaza de eventos de precipitacion extrema. El estudio de
la climatologia de la precipitacidén permitié determinar patrones temporales y espaciales, asi como
las fechas de los eventos extremos. Con base a una investigacion hemerografica se relacionaron
los casos de eventos extremos con desastres (inundaciones) registrados. Los patrones espaciales
asociados a los desastres registrados permiten establecer estrategias de prevencion basadas en el

prondstico de precipitacion.

Abstract

We analyzed the dynamics of the more significant floods in Tulancingo, Hidalgo, by characterizing
the extreme precipitation hazard. Studying the precipitation climatology allows us to determine the
occurrence of extreme events and its temporal and spatial patterns. The extreme events were
associated with disaster hemerographic records. Disaster-related spatial patterns allow establishing

prevention strategies using precipitation forecast.

Introduccién

Las inundaciones son fendmenos que tienen inherente una parte natural y una social, cuando se
presentan en lugares poblados pueden afectar a la ciudadania considerablemente; esta afectacion
tiene componentes tanto espacial como temporal; por lo que su estudio conecta diferentes

disciplinas como la Meteorologia, Climatologia, Hidrologia, Geografia, Economia, Ingenieria,
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Relacién entre eventos extremos de precipitacion con inundaciones. Estudio de caso: Tulancingo, Hidalgo

Politica, etc. Por ello, entender el problema de manera satisfactoria requiere un esfuerzo
multidisciplinario conjunto (Berz, 2000).

En México, en diversas localidades costeras, han ocurrido inundaciones severas a lo largo
de su historia, varias se han estudiado a detalle. De los dltimos quince afios se tienen, por ejemplo,
las sucedidas en Veracruz en 2005 y 2010 (Tejeda-Martinez, 2006 y 2011), en Tabasco en 2007
(Gama et al., 2010; Rivera-Trejo et al., 2010) y en Guerrero en 2013 (Pedrozo-Acuiia et al., 2014).
En contraste, el estudio de eventos extremos de precipitacion e inundaciones en localidades dentro
del continente se ha realizado para pocos sitios, por ejemplo: Ciudad de México (Magaiia et al.,
2013), Guanajuato (Matias-Ramirez et al., 2007), Ciudad Juarez (Dena-O., et al. 2012), etc.

Estos estudios son importantes debido a que el crecimiento de la poblacién en varias
ciudades no costeras ha mostrado de forma evidente cudnto también ha crecido su vulnerabilidad
a eventos de precipitacion intensa o extrema. Asi, tener una mejor comprension de la amenaza, que
en este caso es la precipitacidon extrema, ayuda a determinar qué factores contribuyen de mayor
forma a la vulnerabilidad, por ejemplo: el mismo crecimiento de poblacion, asentamientos
irregulares, sistema de drenaje deficiente, mal manejo de presas y embalses, etc., y con ellas,
amenaza y vulnerabilidad bien caracterizadas, es posible disefiar estrategias para el manejo de riesgo
(Zufiga y Magaia, 2018).

En Tulancingo, Hidalgo, a lo largo de la historia se han presentado diversas inundaciones,
en particular, las de los afios 1955, 1999 y 2007 se catalogan como las de peores consecuencias
para la poblacion. Bonasia et al. en el afio 2017 realizaron un estudio para evaluar la amenaza de
inundacion en Tulancingo, basado en escenarios hidroldgicos para la cuenca de la presa ‘La
Esperanza’, construidos con un modelo hidrologico. Sus resultados son ttiles para visualizar las
regiones de mayor afectacion ante distintos escenarios, pero sin considerar la caracterizacion de la
precipitacion.

El objetivo principal de este trabajo es encontrar una relacion entre eventos extremos de
precipitacion e inundaciones. En particular, se desea: a) identificar el patrén espacial y temporal de
la precipitacién en la region de estudio; b) obtener las fechas de eventos extremos de precipitacion
y su relaciéon con fendémenos meteorologicos (Magafa et al., 2003) y c) analizar la conexion de
estos eventos con su impacto social, en especial los desastres producidos por la inundacion.

Para este fin, el trabajo se ha divido asi: en la siguiente seccién se mencionan tanto las bases

de datos como la metodologia utilizada. Posteriormente, en la seccion de resultados se presenta la
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climatologia de la precipitacion, la estadistica para las diferentes estaciones meteoroldgicas y su
relacion con diferentes fendmenos meteoroldgicos. Al final de esa seccidn, se presenta la conexion
de los eventos extremos con el desastre mediante algunos ejemplos hemerograficos. Por dltimo, la

seccion de conclusiones.

Datos v metodologia

El Valle de Tulancingo, se ubica en la regién hidrolégica Cuenca del Rio Pdnuco, ubicada al
centro-noreste de la Republica Mexicana. La subregiéon corresponde al Alto Panuco del Rio
Moctezuma, del cual es afluente el rio que recibe diferentes nombres: Quetzalapa, Amajac,

Metztitlan y Rio Grande Tulancingo (Figura 1).
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Figura 1. a) Ubicacion de Tulancingo en el estado de Hidalgo, México. b) Rios
principales de la cuenca que rodea Tulancingo (lineas azules) y localizacion de las
estaciones meteoroldgicas usadas (puntos en amarillo).

La informacion de precipitacion diaria se extrajo de la base de datos ERIC III V2 (IMTA), para
siete estaciones meteoroldgicas al oriente del estado de Hidalgo (Tabla 1); de ellas, la estacion
denominada ‘Presa La Esperanza’ (013082) es la que se considera central para este andlisis tanto
por la cercania a la ciudad de Tulancingo, como porque se encuentra justo en la presa que Bonasia
et al. (2017) utilizaron para hacer su estudio; por lo mismo, parte de la estadistica se hizo con
referencia a esa estacion. No todas las estaciones tuvieron el mismo nimero de datos y tampoco

todas estan completas, por lo que se seleccionaron los datos para un periodo donde la mayoria

N° 21, Vol. 10 (2), 2018. ISSN 2007 — 0705, pp.: 191 — 206
-193 -



Relacién entre eventos extremos de precipitacion con inundaciones. Estudio de caso: Tulancingo, Hidalgo

coincidiera, asi los datos diarios de precipitacion tomados de estaciones meteoroldgicas abarcan

principalmente del 1 de enero de 1973 al 31 de diciembre de 2003.

Tabla 1. Nimero, nombre de cada estacion meteoroldgica y coordenadas geograficas.

No. Estacion Nombre Longitud (°) Latitud (°) | Altitud (m)
013027 SAN JERONIMO, TEPEAPULCO -98.483 19.817 1528
013029 SAN LORENZO ZAYULA -98.350 19.967 2350
013031 SANTIAGO TULANTEPEC -98.367 20.050 2180
013042 ZACUALTIPAN -98.650 20.650 1980
013061 ALCHOLOYA, ACATLAN -98.450 20.217 2210
013062 BINOLA, TEZONTEPEC -98.350 20.167 2000
013082 PRESA LA ESPERANZA -98.333 20.050 2210

Para el andlisis espacial se utilizaron las bases de datos en malla de las siguientes variables:
precipitacion mensual (mm/mes) del CCA/UNAM para el periodo (1973-2002) a una resolucion
de 0.5°x0.5°, precipitacion diaria de TRMM (mm/dia) para el periodo (1998-2014) a una
resolucion de 0.25°x0.25°, para un dominio que contempla la region de estudio (Huffman et al.
2007). También se utilizé la base de datos propia del grupo Clima y Sociedad del Instituto de
Geografia de la UNAM (IGg-UNAM) para precipitacion diaria corregida a una resolucion de 9 km
y ademads, prondsticos de precipitacion con el modelo WRF (The Weather Research and
Forecasting) a la misma resolucion.

Para determinar la fase del fendmeno El Nifio Oscilacién del Sur (ENOS) que prevalecia
durante la ocurrencia de un evento extremo, se utilizaron las anomalias mensuales de temperatura
superficial del mar, obtenidas de la base de datos de NOAA (National Oceanic and Atmospheric
Administration).

La ciudad de Tulancingo se encuentra al sureste del estado de Hidalgo y al poniente del
Corredor Bioldgico de Bosque Meséfilo de Montafia Region 111, perteneciente a la sierra madre
oriental y justo al este del corredor seco que atraviesa el poniente del estado desde el noroeste hacia

el sureste, registra en promedio una precipitacion acumulada anual alrededor de 1000 mm (Figura

2).
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En la misma Figura 2, se puede apreciar que el patrén espacial de precipitacién acumulada
anual es similar para dos bases de datos diferentes (UNAM y TRMM) y para periodos diferentes

también, manteniendo el corredor seco antes descrito y con dos maximos justo sobre la sierra.

100.5W  100W  89.5W 99W 98.5W 9EW 87.5W QW 96.5W 9 100.5%  100W  99.5W 99w 98.5W 8w 97.5W 97N 96.5W 96w

Figura 2. Climatologia de Precipitacion acumulada anual (mm), para los periodos: a)
1973-2002 (UNAM), y b) 1998-2014 (TRMM).

El ciclo anual de la precipitacion acumulada sigue un patrén bimodal, con un minimo relativo a
fines del mes de julio e inicios del mes de agosto, y mayor variabilidad para el segundo maximo,
entre los meses de septiembre y octubre (Figura 3). Por ello, se dividi6 la temporada lluviosa en
dos subperiodos; el primero para el inicio de la estacion lluviosa considerando los meses de mayo,
junio y julio (MJJ), y el segundo para el final de la temporada, con los meses de agosto, septiembre
y octubre (ASO). Por otra parte, la precipitacion en el segundo subperiodo sobre la region de
estudio tiene un comportamiento mas homogéneo, lo cual se aprecia en el coeficiente de
correlacién de la serie de cada estacion con la serie de referencia, estacion 013082 (Presa ‘La
Esperanza’). En general, la correlacion de las series temporales aumenta para el periodo de ASO,
al igual que lo hace el porcentaje de varianza explicada (Tabla 2).

Para determinar los valores extremos méiximos de precipitacion se utilizé la distribucion

gamma (Wilks, 1995), definida como:

(%)H e(_%j x,a, >0

Br(a)

fx)= (1)
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Donde I'(a) es la funcién gamma y los parametros a y f se calculan por medio de la estimacién de
Thom (1958),

4D ’ a’
Y
_ 1<&
D=nn(x)-_in(x) 3)

Donde x; es cada dato diario en el que se registr6 lluvia, datos con precipitacion nula no se tomaron

en cuenta; x con barra encima es el promedio del periodo.
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Figura 3. Precipitacion acumulada mensual (mm) para la estacion 013082 (Presa ‘La
Esperanza’), climatologia (1973-2003) en color negro y para cada afio en color gris.

Con la distribuciéon gamma se determinaron los valores extremos para cada subperiodo (MJJ y
ASOQO) y para cada ano (Figura 4), puesto que la lluvia en cada temporada cambia de magnitud por
diversos factores como son la interaccion de sistemas sindpticos y de meso-escala como por
variabilidad climética de baja frecuencia. Entonces, los valores extremos se tomaron como aquellos
mayores o iguales al percentil 99.
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Tabla 2. Coeficientes de correlacion y cuadrado de éste con referencia a la serie de la estacion
013082, para cada temporada (MJJ y ASO). En color amarillo se denota r>0.5.

Nimero de MJJ ASO
Estaciéon r r r r
013027 0.2770 0.0767 0.3698 0.1367
013029 0.5917 0.3501 0.7556 0.5710
013031 0.6837 0.4674 0.5816 0.3383
013042 0.3078 0.0948 0.5084 0.2585
013061 0.3297 0.1087 0.5541 0.3071
013062 0.2910 0.0847 0.3024 0.0914
013082 1.0000 1.0000 1.0000 1.0000

Ademds, se trabajé una estadistica para los valores maximos, se identificaron cudndo las lluvias
extremas estdn asociadas a fendmenos de meso-escala locales, tales como grandes nubes de
tormenta, que pueden causar lluvia intensa en un sélo dia; y cudndo la precipitacion se asocia a
fenémenos de escala sindptica que pueden ser casi estacionarios y produzcan precipitacion que
dura varios dias. Dicho andlisis se hizo para cada serie de datos, al observar dias consecutivos de

luvia.
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Figura 4. Histograma de Precipitacion diaria (en mm, en el eje horizontal) con barras azules y ajuste
de distribucién gamma (linea negra) para la estacion 013082, ajuste de distribucién gamma para el
resto de estaciones (lineas en gris). Para a) MJJ, b) ASO, ambos en el periodo (1973-2003). Los

ejes verticales denotan frecuencia relativa (izquierdo) y absoluta (derecho).

Por ultimo, con base en las fechas correspondientes a los eventos extremos de precipitacion
obtenidos por el método anteriormente descrito, se hizo una buisqueda tanto en la Hemeroteca
Nacional como en los registros de DesInventar (2013), para revisar si alguno de esos eventos

extremos estaba relacionado con una inundacion.

Resultados
Se separaron las series temporales de cada afio en dos subperiodos estacionales del periodo total
de lluvias (MJJ y ASO), se obtuvieron las cotas para determinar qué valores de precipitacion
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quedaron por encima de ellas para cada temporada lluviosa y para cada afio; es decir, al tomar los
datos diarios de precipitacion para cada estacion se obtuvo la cota de percentil 99 para la
distribucién gamma para la climatologia de cada temporada y también para cada afio (Figura 5).
Con esos resultados se determiné que, en general, el nimero de eventos extremos es casi el
doble al final de la temporada lluviosa (ASO), comparados con el inicio de la temporada (MJJ),
como se observa en la Tabla 3, este resultado ya se anticipaba por la observaciéon de mayor
variabilidad del segundo maximo de precipitacion. Esto se debe principalmente a que hacia los
meses de ASO la alberca de agua caliente del Golfo de México y del Caribe presenta su maximo
de calentamiento y es precisamente en esos meses donde se produce un maximo en la generacion
de ciclones tropicales en esas regiones (DeMaria y Kaplan, 1994, Wang y Enfield, 2001) y por lo
tanto la probabilidad que un ciclon tropical toque tierra en la region del Golfo aumenta.
Precisamente, respecto a los eventos relacionados a tormentas y ciclones tropicales que impactan
al estado de Veracruz (centro-Puerto de Veracruz y norte-Tuxpan) y que tienen afectacion
importante en la regién de Tulancingo, tienen una probabilidad alta, mayor a 60% de impactar esas
zonas cada afio (Palma-Grayeb et al., 2011). En la Tabla 3, también se especifica la fase ENOS
que prevalecia durante la ocurrencia de cada uno de los eventos extremos, obteniendo que para los
dos subperiodos el 39.2% ocurri6 en fase La Nifia y el 51% en fase Neutra, debido a que
generalmente durante la fase El Nifio hay una disminucién en la precipitacion para las regiones
centro, sur y sureste de México; contrariamente a lo que ocurre en fase La Nifia (Magafia, 2004).

Ademas, se determinaron periodos de precipitacion acumulada mayor a 40 mm durante once
dias consecutivos, s6lo se contabilizaron aquellos que fueran méximos y que no se traslaparan. Un
valor aproximadamente igual a 40 mm, fue el valor promedio minimo para los miximos de
precipitacion en un dia (Figura 5) y en promedio cada bloque de once dias contuvo 7.5 dias que
registraron precipitacion. También los valores extremos de precipitacion se ajustaron a una
distribucién gamma.

La Figura 6 refleja lo anteriormente descrito para el caso de precipitacion acumulada para las
dos temporadas MJJ y ASO, un 94.6% de todos los periodos se mantuvo en un rango de
precipitacion acumulada entre 40 y 150 mm. Pero, para el caso de la inundaciéon de 1999 (linea
rojo oscuro), la precipitacion acumulada se eleva hasta valores cercanos a 400 mm. Esos registros

de méximos representan aquellos que son superiores al 99.9 percentil.
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Figura 5. Datos diarios de precipitacién (mm, en azul) para cada estacién contra tiempo en
afios. Linea de percentil 99 para la distribucién gamma para la climatologia de cada
temporada (verde) y para cada afio (naranja).
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Tabla 3. Fechas para eventos extremos de precipitacion iguales o mayores que el
percentil 99 para los dos subperiodos de la temporada lluviosa MJJ y ASO, s6lo para la
estacion Presa ‘La Esperanza’ (013082). Denotados por su fase ENOS: La Nifia (azul),

Neutra (negro), El Nifio (rojo).

MJJ ASO
24/06/1973 15/06/1991 20/09/1974 02/09/1988 20/10/1995 05/10/1999
04/07/1974 06/07/1991 09/09/1975 04/09/1988 22/08/1996 24/09/2001
28/05/1975 30/06/1995 07/10/1976 21/09/1989 02/10/1996 07/09/2002
15/07/1975 07/07/1996 27/08/1977 07/08/1990 01/10/1998 15/09/2002
07/06/1978 17/05/1997 17/09/1979 17/08/1991 04/10/1998 05/09/2003
10/06/1979 25/06/1999 29/10/1979 23/10/1992 06/10/1998 10/10/2003
07/07/1987 14/06/2000 27/08/1981 30/08/1993 05/09/1999
03/07/1988 16/05/2002 28/08/1981 10/08/1995 29/09/1999
30/07/1989 01/07/2003 07/09/1983 01/09/1995 04/10/1999
mm MJJ mm ASO

450 430

Figura 6. Precipitacién acumulada (mm) en periodos de once dias que supera 40 mm, para

MJJ y ASO para la estacion 013082 (Presa ‘La Esperanza’) para 1979-2003. Periodos que

incluyen un dia de maxima precipitacién (negro), que incluyen dos (naranja) y tres (rojo).
Los que no incluyen ningtin dia (gris).

Derivado de la investigacion hemerografica, asi como de los registros de DesInventar se obtuvieron
para la ciudad de Tulancingo 15 fechas con alguna afectacion, todas las fechas obtenidas dentro
del intervalo (1973-2003) estan incluidas en el conjunto de eventos extremos que se obtienen en
este estudio, ya sea por fecha de extremo o por lluvia acumulada en uno de los bloques de once
dias, con excepcion de fechas posteriores a 2003, s6lo porque los registros de estaciones no
cubrieron esos periodos. Lo que indica que la metodologia seguida permite fijar umbrales para
eventos extremos y su relacion con el desastre. De la investigacion hemerografica se obtuvieron

registros en periddicos nacionales y locales, para los maximos en los que se presenté algun tipo de
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dafio (Figura 7). Por lo que, de la Tabla 3, el 27.5% de los eventos extremos correspondieron a
algun tipo de desastre.

Aunque no hubo los suficientes datos provenientes de las estaciones para cubrir la
temporada lluviosa del afio 2007 (s6lo una tenia registros, la 013027), importante por la dltima
gran inundacion en la ciudad de Tulancingo, se estudio su efecto con el patrén espacial de la lluvia
acumulada en un periodo de once dias y se observa que el patrén es similar al de otros eventos
extremos (Figura 8), remarcando que en la regién tanto por su configuracién orografica, como por
la interaccién de diferentes fendémenos atmosféricos se produce un modo de distribucién espacial
de la precipitacion caracteristico. Que el patrén espacial de la precipitacion tenga modos similares
alos de la climatologia tiene efectos importantes en el escurrimiento, al tomar en cuenta que cuando
se presentan inundaciones, los escurrimientos provienen principalmente del este, sureste y sur.
También es notable que el patron espacial para el caso de la inundacion de 1999, presenta un
maximo mayor a todos los obtenidos.

Los principales fendmenos causantes de eventos extremos de precipitacion sobre la zona de
estudio son: a) la interaccion de frentes con flujo del este, lo que crea convergencia en la zona,
ademds esto ultimo se agrava si se trata de una situacion estacionaria que puede durar varios dias;
b) tormentas y ciclones tropicales, que llevan gran cantidad de agua precipitable a la region,
recalcando los procedentes del Golfo de México y que impactan al estado de Veracruz en la parte
centro y norte; c¢) ondas del este, que también provocan entrada de humedad y lluvias.
Especificamente, para los eventos extremos de 1999 y 2007 se trat6 de los casos a) y b),
respectivamente.

Aun cuando todavia es tema de investigacion averiguar cudnta humedad puede contener y
transportar cualquiera de los fendmenos antes descritos y de qué depende, se pueden establecer
acciones para la consideracion de posibles dafos por lluvias relacionadas a ellos. El poder del
prondstico estd fuertemente ligado al de prevencion, ya que haciendo diferentes corridas y
simulaciones se obtienen resultados espaciales con las localidades que tendrdn mayor probabilidad
de ser afectadas. Para los casos de inundacion que han afectado a Tulancingo, se hizo precisamente
una corrida de prondstico para la ultima ocurrida en el afo 2007 debida al huracdn Dean; usando
el modelo WREF y se obtuvo el prondstico por hora para las siguientes 72 horas a partir de las 0Z

horas del dia 21 de agosto 2007 (19:00 horas en el horario de verano local del 20 de agosto).
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Figura 7. Primera plana del periddico El Universal del dia miércoles 06 de octubre de 1999,

obtenida de 1a Hemeroteca Nacional.
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Figura 8. Precipitacién acumulada (mm) durante once dias, para las siguientes fechas como
dato central: a) 02/10/1998, b) 03/10/1999, ¢) 15/09/2002 y d) 26/08/2007, datos de IGg-
UNAM.

Las Figuras 9a, 9b y 9c muestran la precipitacion acumulada (mm) para: a) 24, b) 48 y ¢) 72 horas
respectivamente, donde se aprecia que el patron espacial de precipitacion acumulada esperada
después de 72 horas (Figura 9¢) concuerda con el de precipitacién acumulada observada (Figura

8d), es decir, el modelo tiene buena habilidad de prediccion.

Conclusiones
Para el caso de Tulancingo, Hidalgo se identific6 la dindmica de la amenaza que en parte provoca
las inundaciones de la ciudad. Los principales fendmenos meteoroldgicos que estin relacionados a

eventos extremos son los que crean gran convergencia en la region, como son la interaccion de
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ondas del este con flujo del oeste y por otra parte ciclones tropicales provenientes del Golfo de

México.
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Figura 9. Pronéstico (WRF) para precipitacién acumulada (mm) a partir de las 0Z del dia
21/08/2007 (19:00 horas local de verano del 20/08/2007): a) para 24 horas, b) 48 horas, c) 72
horas. IGg-UNAM.

Los patrones espaciales de la climatologia de la precipitacion coinciden en lluvia acumulada al
norte, noreste y este de la ciudad, aunque para los eventos extremos obtenidos en este estudio,
precipitaciones intensas (40 mm) al este, sureste y sur de la ciudad representan casos de alerta por
el escurrimiento desde las zonas altas y mds si esas lluvias estdn relacionadas a fenémenos que
provoquen precipitacion con una duracion de varios dias, lo cual favorece la posibilidad de
inundacion.

Se determiné que existe un incremento de probabilidad de que se presente un evento
extremo en los meses de agosto a octubre s6lo tomando en cuenta temperaturas superficiales del
mar en el Caribe y en Golfo de México (Wang y Enfield, 2001) y actividad de ondas del este.
Aunado a lo anterior, se produce un incremento en la humedad del suelo en dicho periodo (ASO),
lo que conlleva a la presencia de suelos saturados y por ende, mayor tendencia para
encharcamientos e inundaciones.

Es imperativo que las autoridades de proteccion civil como las que rigen el manejo de presas
y embalses, tomen de forma acoplada los prondsticos meteoroldgicos junto a los mapas de riesgo
ante fendémenos que tienen la posibilidad de producir precipitacion intensa en la region, ademas del
hecho que la ciudad y la presa han aumentado su vulnerabilidad por diversas razones, por ejemplo,
que ha crecido la poblacion que vive en zonas de alto riesgo, que el tiempo de vida de la presa ‘La

Esperanza’ ha concluido y su capacidad ahora se ha reducido al 40% del volumen original (Bonasia
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et al., 2017); factores que sumados tienen como consecuencia que el tiempo de retorno del desastre

disminuya y pueda presentarse con mayor frecuencia.
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Abstract: The Mid Summer Drought (MSD) over the Mesoamerican region constitutes a unique
feature of its precipitation seasonal cycle. The MSD is a relative minimum in convective activity
during July and August that coincides with an intensification of the Caribbean Low Level Jet (CLLJ)
(mean flow at 925 hPa). There is not a unique theory on what maintains the CLL] is, but the effect
of the mean meridional convergence of easterly momentum related to tropical extratropical
interactions over the Caribbean Sea, appars to play an important role. The barotropicaly unstable
nature of the CLL] shows that when this mean circulation is intense the amplification of high
frequency transients (eg, easterly waves) is inhibited. Empirical observational evidence shows that
as the CLLJ intensifies above a certain magnitude, transient activity decreases. Such transient
activity is related to easterly waves, a key element in producing precipitation over the tropical
Americas. Therefore, the CLL]J acts as a modulator of tropical convection in relation to the MSD, as
the period of relatively minor tropical convection coincides with a decrease in high frequency
Perturbation Kinetic Energy (PKE). Its role in the modulation of convective activity over the tropical
Americas on interannual and even on interdecadal time scales makes it one of the key elements to
understand climate variability over the tropical Americas.

Keywords: MSD; CLLJ; tropical Americas.

1. Introduction

The Mid Summer Drought (MSD) over the Mesoamerican region constitutes a unique features
of its seasonal cycle in precipitation [1]. The MSD is a relative minimum in convective activity during
July and August that coincides with an intensification of the Caribbean Low Level Jet (CLLJ]) (mean
flow at 925 hPa). Until now, it is not clear what the mechanism that maintains the CLL] is, but it
appears that the effect of the mean convergence of easterly momentum, by means of tropical
extratropical interactions over the Caribbean Sea, plays an important role [2]. Cook and Vizy (2010)
observed that an intense CLL]J is related to negative precipitation anomalies in summer over most of
the IAS region [3]. Magana et al. (2003) found that during El Nifio years, the CLL]J is anomalously
strong, producing upwelling off the Caribbean coast north of the South American coast. Cooler SSTs
and enhanced vertical wind shear result in less tropical cyclone activity over the Caribbean Sea [4].

On intraseasonal time scales, the existence of the MSD is related to the dynamics of the CLL]
over the Caribbean. An intense CLLJ in July tends to reduce convective activity over most of the
Mesoamerican region [2]. On interannual time scales, El Nifio enhances the mean intensity of the
CLLJ and a decrease in season summer precipitation is observed [4]. Even on interdecadal time scales,
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an persistently intense CLL] results in prolonged periods of drought over Mesoamérica [5].
Therefore, the mean intensity of the CLL is a key element to generate adequate condition to promote
or inhibit the amplification of transient systems that produce precipitation over the region.

The range of intensity of an easterly barotropically intense flow to amplify perturbation has been
examined in a number of studies, following the original ideas of Kuo [6]. In the present study, we
present eviden on the modulation of transient activity by the intensity of the CLL]. The transient
activity is examined by means of the high frequency Perturbation Kinetic Energy (PKE) in the region
of the Caribbean Sea.

2. Experiments

The data used in this study are the NCEP/NCAR daily reanalyses data with a spatial resolution
of 2.5° x 2.5° for the 1979-2009 period [7]. Zonal and meridional components of the wind and
geopotential height at 1000 hPa, 850 hPa and 700 hPa are used to characterize the mean circulations
over the tropical Americas. From European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF)
ERA-Interim [8], we used daily (four time day mean) and monthly data in the period of 1979 to 2013
(35 years) for 1000, 925, 850, 700, 500, 300, and 100 hPa levels.

High frequency transients are obtained by means of a band pass filter with a maximum response
around the frequency of (5 days)-1, and 50% response in the (3 days)-1 and (10 days)-1 frequency
band, using a Butterworth filter as the one described in Murakami [9].

3. Results
Perturbation Kinetic Energy is defined as
PKE = %5 (u'>+v’?)

and corresponds to a measure of high frequency transients. In the tropical regions, and particularly
over the Intra Americas Seas (IAS), the transients in summer in the range between 3 and 10 days are
mainly related to easterly waves and tropical cyclones. The summer monthly average of PKE shows
that the CLL]J becomes stronger at the beginning of summer in the jet entrance region (from May
through July). In August, as the CLL] turns weake and there is less PKE in the eastern Caribbean. In
September, there is a second maximum in PKE over the Atlantic and the eastern Caribbean, in relation
with more African and easterly wave activity (Figure 1).
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Figure 1. PKE (m?2s?) at 700 hPa using high frequency (3-10 days) transients for a) May, b) June, c)
July, d) August, e) September, and f) October.
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To see more clearly PKE changes we can use monthly differences (Figure 2). As easterly waves
activity begins PKE grows mainly for easterly Atlantic region and almost reach the Caribbean (Figure
2a, and 2b), but from July to August there is a notorious descent (Figure 2c). Prevously it is mentioned
the second maximum in September and in October PKE falls because generation of easterly waves
decreases too (Figure 2d, and 2e respectively).
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Figure 2. Climatological monthly difference of PKE (m?s?) at 700 hPa using high frequency (3-10 days)
transients: a) June minus May, b) July minus June, ¢) August minus July, d) September minus August,
and e) October minus September.

Predominant levels for transients activity as easterly waves are 700 and 850 hPa, then in July at
Caribbean region some mechanism as a circulation drives CLL] to reach a maximum, moving
momentum to this zone. This kind of circulation is refered by Herrera et al. [2] and through PKE
vertical cross section we can notice this behavior too (Figure 3).
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Figure 3. Vertical cross section of climatology of PKE (m?2s?) using high frequency (3-10 days)
transients at 75°W fix for July.

Easterly waves observed over the Caribbean Sea may be the result of African waves propagating
into the Caribbean Sea or local perturbations amplifying at the CLL]J entrance region. The PKE
analyses show that the maximum input of PKE from the Atlantic occurs in July, when the CLLJ
reaches maximum intensity. However, it is not clear why with more PKE over the Atlantic, less PKE
is observed in August over the Caribbean Sea. This may be due to a mean flow condition that does
not favor the amplification of the perturbations once they reach the Caribbean sea. A CLL] of more
than 15 m/s may be too strong for easterly waves with a wavelength of around 2000 km to be
amplified, or may induce an intense vertical wind shear that inhibits the formation of tropical
cyclones in the region [10] The decrease in easterly wave activity from July to August is related to a
decrease in precipitation and the MSD and shows as a decrease in PKE.

A composite analyses of summer precipitation over the northern tropical Americas
shows that during periods of intense easterly wave activity, accumulated rainfall is larger
than during periods of less easterly wave activity.

4. Discussion

The study of atmospheric barotropically unstable flows indicate that within a range of mean
flow intensity, perturbations with certain spatial characteristicc may amplify. In the case of the
dynamics of summer climate over the Caribbean Sea, the CLL] corresponds to a barotropically
unstable quasi.stationary summer circulation that may favor the amplification of transients such as
African waves that move over the Atlantic ocean. However, if the the CLL] is stronger that a certain
thrshold, the typical perturbations that approach the Caribbean sea may not amplify under
barotropically unstable conditions. This appears to be the case during July and August, or during
years of an anomalously strong CLL], given that high frequency PKE, used as a measure of transient
activity tends to decrease under such conditions.

5. Conclusions

The determination of what sources of zonal momentum are responsible for the amplification of
the CLL]J is a relevant problem if more adequate seasonal predictions of precipitation are intended.
The present analysis shows empirical evidence that under periods of intensification of the CLL]J
transient activity in the Caribbean Sea, and precipitation over a large region of the tropical northern
Americas tend to decrease.
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The following abbreviations are used in this manuscript:

MSD: Mid Summer Drought
CLLJ: Caribbean Low Level Jet
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This paper presents a qualitative analysis of the Coriolis force direction using the conservation
of angular momentum and comparing it with quantitative calculation. In order to understand the
implications of the theoretical expression for Coriolis force, we show the theory to students and teachers
in a different way. When an object is on a rotating flat plate or rotating sphere (with constant angular
velocity), has an associated tangential velocity due to rotation. If the object moves toward a larger
(smaller) radius, in order to conserve angular momentum, there must be a force to reduce (increase) the
tangential velocity. If the object moves parallel to tangential velocity, for angular momentum conservation,
when tangential velocity increases (decreases) there must be a force which impels the object toward a
larger (smaller) radius.

Keywords: Coriolis force, angular momentum, physics teaching.

Este trabalho apresenta uma andlise qualitativa da direcao da forca de Coriolis usando a conservagao
do momento angular e comparando-a com cédlculo quantitativo. A fim de compreender as implicagoes da
expressao tedrica para a forca de Coriolis, se mostra a teoria de uma maneira distinta, para alunos e
professores. Quando um objeto estd sobre uma superficie plana ou uma esfera em rotagao (com velocidade
angular constante), possui uma velocidade tangencial devido & rotagdo. Se o objecto se move para um raio
maior (menor), a fim de conservar o0 momento angular, deve haver uma forga para reduzir (aumentar) a
velocidade tangencial. Se o objeto se move paralelo a velocidade tangencial, por conservacdo do momento
angular, quando aumenta (diminui) a velocidade tangencial (diminui) deve haver uma forga impele o
objeto para um raio maior (menor).

Palavras-chave: for¢a de Coriolis, momento angular, ensino de fisica.

1. Introduction This subject is fundamental because of its connec-

tions with other important subjects from Physics
More than 180 years have passed since Gaspard e.g. rotational systems, angular momentum and its
Gustav de Coriolis (1792-1843) published his works conservation, rigid body, etc., which are often only

[1, 2], but their implications remain fresh and have partially understood by students, studying them for
been applied in many and different topics, from  the first time.

serious and scientific ones to informal and anecdotic And a growing number of students in Earth Sci-
ones. ences related disciplines (Atmospheric Sciences, Ocea-
Coriolis force is a classic subject studied in every  pography, Hydrology, Space Physics, etc.) also need
Mechanics course in Bachelor of Physics or Engi- 3 good comprehension of this subject [3-5].
neering, when the aspects related to inertial and We want to show an alternative way to obtain
non-inertial systems are reviewed. the direction of Coriolis force qualitatively by using
the angular momentum conservation, as this is an

*Endereco de correspondéncia: herreraztegui@gmail.com. intuitive help for students in understanding this

Copyright by Sociedade Brasileira de Fisica. Printed in Brazil.
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force. We want to help students develop a physics
based intuition in order to predict the direction of
the Coriolis force, in a way which makes more sense
than the mathematical conclusion “it goes to the
right side of the movement on the north hemisphere”.
Mathematics of course describes it, but it does not
explain why the force operates this way. Schmidt
[6] did an approach to this topic, but in that work
the angular momentum conservation explanation
was not shown explicitly and the author used other
concepts like centripetal force for it.

We briefly present the known theory of Corio-
lis force and angular momentum conservation in
sections 2 and 2.1. Then, by only using angular mo-
mentum conservation we theoretically obtain the
direction which the force should have (qualitatively
and quantitatively) in two and three dimensions
(sections 3.1 and 3.2 respectively), which is the sub-
stantial section of this paper. Finally, in section 4,
the conclusions are presented.

2. The known theory

A vector A (vectors are denoted by bold) has a
time change rate in the inertial reference system
(subscript ) [7, 8],

dA dA
<ﬁ>g-ﬁ+”XA ()

where dA /dt is the time change rate in the rotating
reference frame (non-inertial) and € is the angular
velocity vector.

Applying this to the change of the position vec-
tor r (x,y, 2) of a material point in the Cartesian
coordinate system, we obtain

dr dr
(dt)i—dt—l—ﬂxr, (2)

And defining velocity vector as V= dr/dt =
(dz/dt, dy/dt, dz/dt) = (u,v,w), the Eq. (2) be-
come

Vi=V+Qxr. (3)

It is important to notice that if an object on the
rotating system has V=0, even then it will have an
associated velocity due to rotation: V,= Q x r (Fig.

1).
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Figure 1: Change of the position vector (r) in the inertial
reference system (dr/dt); without movement in the non-
inertial reference frame (dr/dt=0), a) When movement of
the plate is clockwise and b) When movement of the plate
is counterclockwise.

Similarly, the acceleration in the inertial frame is
given by

dV; dV;
(dt )i— 7 +QxV; (4)

Substituting V; on the right side of Eq. (4) from
(3), to incorporate the apparent velocity in the iner-
tial frame, we obtain

(5, =55 (o)
at ), dt dt

(rxcg3>+(ﬂ><V)+Qx(er). (5)

And assuming constant angular velocity, the Eq.
(5) is reduced to

A dVv
— ] =—F+2AxV+OQx (2 xr) . 6
() =G X veax@xn . ©
When the sum of forces (F) is considered on the
rotating system (non-inertial), Newton’s Law or
momentum equation can be written as

F
g:;m_me—ﬂx(ﬂxr), (7)

where —2Q x V and - x (€2 x r) are Coriolis ac-
celeration and centrifuge acceleration respectively.
Equation (7) includes other forces due pressure gra-
dient, gravitation and friction, that we do not discuss
in this paper.

Then, Coriolis acceleration can be expressed as
Coriolis force per mass unit (m) as
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FCoriolis — _90) x V, (8)
m
which it is useful when it is difficult to quantify the
mass, like in the case of moving fluids.

There are different derivations to the previous
one, which has been made in order to not introduce
terms like “fixed” and “rotating” system [9], or from
a geometric perspective [10]. Even so, we consider
the exposed theory in this paper is sufficient to
achieve the goal.

2.1. Aid of Angular Momentum
Conservation

It is possible to make a qualitative description of
Coriolis force predicting its direction. We can do
this by using angular momentum conservation.
Preliminarily, with the previous definitions of po-
sition vector (r) and velocity vector (V;), we can
define the absolute angular momentum (L) as

L=rxp=rxmV,, 9)

where p is the linear momentum. Moreover, if we
assume constant mass, Eq. (9) can be written as

L=m (rxV;), (10)

Using Eq. (3) to get a new equation in terms of
velocity on the rotating system (non-inertial), then
the angular momentum per mass unit will be

(11)

From Eq. (9) it follows that angular momentum
is conserved only in the absence of torque (7), i.e.

L
—:I‘XV+I'X(QXI') .
m

d
if r=rxP_g

dt

=0, (12)

3. Coriolis force direction using Angular
Momentum Conservation and
comparison with its direct calculation
(qualitative vs. quantitative)

In the qualitative description of Coriolis force di-
rection, we study two cases: 3.1) Two-dimensional
motion and 3.2) Three-dimensional motion.

DOI: http://dx.doi.org/10.1590/1806-9126-RBEF-2016-0027
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We suppose instantaneous velocity movements,
hence there is no torque, and angular momentum
is conserved. Friction is neglected. In every case we
refer to movements of a punctual object which has
constant mass (m).

3.1. Two-dimensional motion

The movements of a punctual object on a flat plate
rotating with constant angular velocity () can
be classified into three types: a) Radial, in which
movement is made over a radius of the plate; b)
Tangential, movement is perpendicular to the radius
in which the object is located at that instant, and
¢) A combination of the preceding (Fig. 2).

The object moves with instantaneous velocity V
= (u, v, 0), that is, the considered movements occurs
on XY plane.

3.1.1. a) Radial movements

In this case, movements are made over any radius
(r) and given that r and V are parallel then r x
V is zero. Thus by Eq. (11) we obtain only the
second term r x (€2 x r) for the angular momentum
per mass unit. Finally, in order to conserve angular
momentum, a move toward a larger (smaller) radius
should reduce (increase) the tangential velocity.
Let’s use this qualitative fact about the direction
of the force in the next example: take a flat plate
rotating with angular velocity € = (0, 0, ), let V
= (u, 0, 0) be the velocity of the object, as shown in
Fig. 3a. Observe that the object is moving from a
radius r; toward larger one 73, so that, to conserve
the angular momentum there must be a force (f) to

a) b)

9

Figure 2: Movements on a rotating flat plate: a) radial, b)
tangential and c) linear combination of previous both.

Revista Brasileira de Ensino de Fisica, vol. 38, n® 3, €3304, 2016
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Figure 3: Radial movements (V) on a rotating flat plate
toward: a) a larger radius and b) a smaller radius. And its
forces (f).

reduce the tangential velocity € x ro = (0, Q 72, 0),
and therefore f should have an opposite direction to
it. Then, the force will have the vector form (0, -f,
0), where the negative sign represents that the force
is going the opposite way to tangential velocity.

Now, we want to compare the direction of the
force obtained qualitatively with the analytical cal-
culation of the Coriolis force, with © = (0, 0, )
and V= (u, 0, 0). By Eq. (8) we obtain

FCom'olis
m

=-20xV=-2

=
(=NoN o
I

J
0
0
—2uQ j = (0, —2uf2, 0) , (13)

which is fully consistent with the predicted direction
of the force by using angular momentum conserva-
tion.

Let us consider a move toward a smaller radius
(Fig. 3b) with V= (-u, 0, 0) and keeping €2 = (0, 0,
2) as above. Since the object is going to a smaller ra-
dius, there must be a force to increase the tangential
velocity in order to conserve angular momentum,
then it will have the same direction of the tangential
velocity € x r; and therefore the same sign, i.e., it
will have the form (0, f, 0). Calculating analytically
Coriolis force as in Eq. (13) we have

F . .
= Coriolis _ 9401 § = (0, 2uf2, 0)

m

(14)
which it is also in accordance with the predicted.

3.1.2. b) Tangential Movements

In this case, the velocity of the object V and the
tangential velocity €2 x r are parallels, so they can
easily be added. So V can be expressed as © x r,,
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where 7, is a radius, which is a multiple of its current
radius, i.e., r,=a r1 where « is a scalar.

Suppose the case shown in Fig. 4a, where the
object has a velocity V= (0, v, 0) = € x arj, then
the equation of angular momentum per mass unit
takes the form

= I'1X(V—|—QXI‘1):I'1><(Q><O£I'1)—|—
riXx(Q2xr)=1+a)r; x(2xry), (15)

L
m

V is a times the tangential velocity due to rota-
tion in that point. If « is positive, V has the same
instantaneous direction as the rotation.

There is a circle of radius r9 > 71 such that an-
gular momentum per mass unit is the same as (15).
Let ro= r14/(14a) and V=0, then the angular mo-
mentum per mass unit due to rotation 2 x ro is

= PQX(O+QXPQ):\/1+QP1X
(Qx\/1+ar1):(1+a) r; x (@ xryp).

L
m

(16)

So, for angular momentum conservation, when
tangential velocity increases there must be a force
which impels the object toward a larger radius, hav-
ing the form (f, 0, 0).

X X

a) I b)

Figure 4: Tangential movements (V) on a rotating flat
plate, where: a) the tangential velocity increases and b)
the tangential velocity decreases; and its forces (f). c) Tan-
gential velocity due to rotation (€2 x r) depending on the
radius 7. If the object is in a point P on the plate, the
point P and the center O of the plate define a directed line
segment OP. Radii are considered positive if they have the
same direction of the OP segment, and negative if they
have opposite direction.
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Calculating analytically the Coriolis force for V=
(0, v, 0), we have

FC’oriolis

=20Q0i= (200, 0, 0) .
m

(17)

Again, this result is in agreement with the pre-
dicted one.

When V has the opposite direction than the rota-
tion, reduces tangential velocity that corresponds to
the radius in which the object is located (Fig. 4b),
then the force impels the object toward a smaller
radius r9 as define above. This case occurs when
a < 01in Eq. (16). We need to clarify what is meant
by “smaller radius”. Consider the diameter which
passes through the point where the object is located.
We can define positive and negative radii associated
to a point as directed line segments. If O is the
center of the plate and P the current location of
the object, then the segment OP defines a positive
direction. Then a positive radius is one having the
same direction as OP, and a radius with an opposite
direction is a negative radius. So, if -1 < o <0,
ro is a positive radius between the center of the plate
and rq, and if @ < —1,79 is a negative radius. In
both cases r9 is a smaller radius than r1. To smaller
radii correspond smaller tangential velocities due
the rotation and conversely to larger radii corre-
spond larger tangential velocities due to rotation,
as shown in Fig. 4c.

3.1.3. ¢) Linear combination of previous
movements

If a movement is a linear combination of previous
ones, we can imagine that solution is also a linear
combination of their solutions.

As V has the form (u, v, 0), as shown in Fig. 5,
the object is moving toward a larger radius and is
increasing the tangential velocity. So in order to
conserve the angular momentum, the force should
reduce tangential velocity and should impel the
object to a larger radius, having the form f = (f,
'f Y 0)

Calculating analytically the Coriolis force we have,

Froo o
Coriolis — 2001 — QUQJ
m
= (2092, —2uQ2, 0) , (18)

which is according with the prediction.
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Figure 5: Movements (V) on a rotating flat plate, as linear
combination of radial and tangential movements. And its
forces (f).

3.2. Three-dimensional motion

Let us consider movements on a rotating solid sphere.
In every point on the sphere, using Cartesian co-
ordinates, it can be define a plane tangent to the
surface, where the X axis coincides with a parallel,
the Y axis coincides with a meridian and the Z axis
is orthogonal to the plane.

Movements are considered again with instanta-
neous velocity. As in section 2.1 we denote V= dr /dt
= (dz/dt, dy/dt, dz/dt) = (u, v, w), where move-
ments are linear combination of u, v and w (Fig.
6).

It may be advantageous to name the poles as
north (N) and south (S) and consequently name
east and west, such that movements from east to
west (west to east) correspond to speed u, from

Figure 6: Movements on a rotating solid sphere, a) over a
parallel, b) over a meridian and c) vertical movements.

Revista Brasileira de Ensino de Fisica, vol. 38, n® 3, €3304, 2016
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north to south (south-north) to speed v and from
up to down (down—up) to speed w. In the literature
of atmospheric sciences, these three movements are
known as: zonal, meridional and vertical movements
respectively.

On the sphere, the angular velocity vector (£2) de-
pends on the angle known as latitude (¢). Moreover,
2 has the same magnitude but different direction on
each hemisphere (Fig. 7), where to each hemisphere
correspond similar cases as shown ones on Fig. la
and 1b. From Fig. 8 it can be deduced that angular
velocity vector can be expressed as

Q=(0, Q, Q.)=(0, Q cos ¢, Q2 sing). (19)

From Eq. (8) we can obtain an expression in
Cartesian coordinates for —2€2 x 'V such that

FCoriolis
m

=(20Q sing — 2w cos¢p) i—
2uQ) sing j+ 2u cosp k (20)

Now we can analyze some interesting examples:

Let be a point between North Pole and the Equa-
tor, and let be a movement towards the East with
V = (u, 0, 0), this case is similar to the one studied
on section 3.1.1. in which the tangential velocity
is increasing, then there must be a force (f) which
impels the object toward a larger radius. But, in the

o
D

Figure 7: Oblique view of a rotating solid sphere: a) cut
for North hemisphere (N), and top view, b) cut for South
hemisphere (S), and bottom view. On the top and bottom
views the dot indicates that the vector €2 comes out the
surface and the cross indicates that vector {2 gets in the
surface.

a)

b)

@&
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On the direction of Coriolis force and the angular momentum conservation

Figure 8: Oblique view of a rotating solid sphere, outlining
the components of the vector £ with respect the latitude

angle ¢.

spherical case there are two possibilities for moving
toward a larger radius: i) Moving toward the Equa-
tor and ii) Moving upward (Fig. 9a); so the force
should have the form f = (0, -f,, f.). Substituting
V on Eq. (20) we have

Fcoriotis o
m

—2uQ sing j+2uf cosp k (21)

which coincides with expectations.

Equator

—

_—
< Equator

Figure 9: Movements (V) over a parallel on a rotating
solid sphere and its forces (f) for: a) a latitude between
Equator and North Pole (0° < ¢ < 90°) and b) on Equator

(¢ =0°).
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Changing the previous example a bit, we obtain
another interesting result. Let be the same condition
as before V = (u, 0, 0), but now at the Equator of
the sphere. Likewise as in the previous case, there
must be a force (f) which impels the object toward
a larger radius, but the movement can not be over
a meridian because the object in any case would
move to a smaller radius, then the only possibility
to go to a larger radius is to go upward (Fig. 9b).
So the force should have the form: f = (0, 0, f,).
Calculating Coriolis force analytically with Eq. (20)
and taking ¢ = 0° on Equator we obtain

Frooo
—Coriolis _ 9,0 k = (0, 0, 2u Q)

o (22)

as we wanted.

4. Conclusions

The angular momentum conservation allows us to
predict the direction of Coriolis force of a moving
object on a rotating flat plate or rotating sphere
(with constant angular velocity). If the object moves
toward a larger (smaller) radius, in order to con-
serve angular momentum, there must be a force to
reduce (increase) the tangential velocity. If the ob-
ject moves parallel to tangential velocity, for angular
momentum conservation, when tangential velocity
increases (decreases) there must be a force which
impels the object toward a larger (smaller) radius.

Many of the theories of physics created in the
nineteenth century are complicated for students be-
cause their final form, represented by equations, has
concentrated a number of concepts into an explana-
tion which becomes dense, difficult to follow, and
hard to understand. It is better for didactic reasons,
to analyze the ideas implied by those fundamental
concepts. The explanation could be longer, but al-
lows student to build simpler steps to go thru. The
simple term —2€2 x V involves too many informa-
tion, it resumes all said in this paper without being
obvious all the implications that we have discussed.

The issue is valid in different levels and its relation-
ship with other disciplines take increasing relevance
[11-15].
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ABSTRACT: Summer precipitation over most of the tropical Americas exhibits maxima in June and September, and a
relative minimum in July. The minimum in summer precipitation over the northeastern (NE) tropical Pacific is known as
the midsummer drought (MSD). Several theories have been put forward to explain the origin of the MSD, but most of them
fail at addressing simultaneously the various elements that characterize it. The temporal evolution of summer precipitation over
the NE tropical Pacific warm pool and over the Intra-Americas Seas (IAS) is related, but not the result of the same process.
Over the NE Pacific warm pool, the temporal evolution of convective activity is closely related to sea surface temperature
(SST) variations, whereas over the IAS, the Caribbean low-level jet (CLLJ) with maximum intensity in July appears to be
the key factor. The CLLJ produces ‘gap flow’ over Central America that reaches the NE tropical Pacific and stronger easterly
winds. This low-level flow leads to a decrease in SSTs and a westward shift of low-level moisture convergence that combined
with subsidence result in the MSD. At the CLLJ exit region, intense tropical convection enhances during July reducing the
chances that large-scale circulations, such as the North Atlantic Subtropical High (NASH) inhibit precipitation over the entire
tropical Americas. The strong ascending motion off the Caribbean coast of Nicaragua and Costa Rica contributes to enhanced
subsidence in the surrounding regions and to the MSD. As the CLLJ and tropical convection in the western Caribbean weaken
during August and September, tropical convection increases once more over most of the tropical Americas and produces the
second maximum in precipitation that completes the two peaks distribution of summer precipitation. Therefore, the fluctuations

in the intensity of the CLLIJ appear to be a key dynamical element to explain the MSD.
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1. Introduction

The Mesoamerican region extends from central Mexico to
northern South America. The northeastern (NE) tropical
Pacific warm pool (Xie et al., 2005) and the Caribbean
low-level jet (CLLJ) (Amador, 1998) affect its climate.
Over most of Mesoamerica, the annual cycle in precip-
itation exhibits a relatively dry winter (from November
through April), and a summer rainy season (from May
through October) with two precipitation maxima: one dur-
ing June and another one in September. The relative min-
imum in precipitation during July and part of August is
known as the midsummer drought (MSD; Magafa et al.,
1999). The amplitude of the MSD varies from year to year
but it constitutes a robust signal of summer precipitation
over the tropical Americas. The MSD has been examined
by means of observational analyses (Magaia et al., 1999;
Cortez-Vazquez, 2000; Curtis, 2004; Mapes et al., 2005;
Magaiia and Caetano, 2005; Small et al., 2007, among oth-
ers), and modelling studies (Rauscher ef al., 2008; Diro
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et al., 2012). Several of these studies aim at explaining its
spatial and temporal characteristics but most of them have
only partially addressed the various elements that appear
during the evolution of this phenomenon. This study exam-
ines a number of key elements involved in the MSD in
order to show that, a more adequate theory for this phe-
nomenon should include air—sea interactions and dynam-
ical processes at various spatial scales.

Sea surface temperature (SST) and tropical convective
activity over warm pools are frequently related by the
Clausius—Clapeyron relationship (Zhang, 1993; Webster,
1994). Tropical convection increases exponentially for
SSTs above 27 °C. Over the NE tropical Pacific warm
pool, this relationship approximately holds, mainly where
the intertropical convergence zone (ITCZ) is observed.
However, over most of the Intra-Americas Seas (IAS)
precipitation tends to be meager (Figure 1) even when
SSTs remain over 28 °C. Only over the Caribbean coast of
Costa Rica and Nicaragua, is tropical convection intense,
particularly during July, which makes it one of the rainiest
regions of the world.

According to Magaia efal. (1999), the MSD occurs
mainly over the NE tropical Pacific warm pool and a large
portion of Mesoamerica. Over most of the Caribbean Sea,
two maxima in summer precipitation also occur, but during
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Figure 1. Climatology (2003—-2013) of the July precipitation (mm) over the tropical Americas based on CMORPH data.

May and October (Magaia et al., 1999; Giannini et al.,
2000; Curtis and Gamble, 2007). The coincidence in the
phase of the minimum in precipitation in the NE tropical
Pacific and the Caribbean has led some to consider that
the MSD occurs mainly over the Caribbean (Gamble et al.,
2008) or over the IAS (Mapes et al., 2005) or results from
a single process (Karnauskas et al., 2013).

Different theories have been put forward to explain the
origin of the MSD (Magaifia ef al., 1999; Curtis, 2004;
Magafia and Caetano, 2005; Mapes et al., 2005; Gamble
and Curtis, 2008; Karnauskas et al., 2013), but all of
them only partially address the various processes that
occur simultaneously in the tropical Americas during
summer rainy season, particularly during July. Magafia
and Caetano (2005) proposed that the MSD results from
SST variations, which in turn may be related to the cooling
effect produced by the gap flow associated with the CLLJ
intensification in July. As the gap flow strengthens, trop-
ical convection off the Pacific coast of Central America
shifts westward, resulting in the MSD between 90°W
and 110°W. In this way, the CLLJ acts as a teleconnec-
tion mechanism between the NE tropical Pacific and the
Caribbean Sea (Magafia and Caetano, 2005). Tropical
convection over the western Caribbean Sea reaches a
maximum in July, when the MSD takes place in the sur-
rounding region. The intense ascending motion along the
Caribbean coast of Nicaragua and Costa Rica appears to
induce subsidence around by means of direct circulations.
Giannini ef al. (2000), Mapes et al. (2005) and several
others have proposed that the reduction in precipitation in
July is related to the intensification of the North Atlantic
Subtropical High (NASH), which in turn is related to
distant atmospheric circulations, as the Asian monsoon.
If the dynamical effect of the NASH were responsible for
the MSD, its large-scale effect would include the western
Caribbean and the NE tropical Pacific warm pool. How-
ever, this quasi-stationary circulation does not extend to

© 2014 Royal Meteorological Society

the NE tropical Pacific and, it does not affect the enhance-
ment of vertical ascending motion over the western
Caribbean during the MSD. Only a few studies (Alfaro,
2000; Magaiia and Caetano, 2005) have made reference
to the out-of-phase relationship between the MSD and the
intense convective activity at the CLLJ exit region, or to
the westward shift in the ITCZ over the NE tropical Pacific.
Therefore, a more comprehensive description of the var-
ious dynamic and thermodynamic processes involved in
the MSD is necessary to adequately describe the regional
climate of the Mesoamerica and Caribbean regions.

To coherently address the various processes involved in
the MSD, two aspects should be considered: (1) air—sea
interactions that result in SST — tropical convection rela-
tionships over the tropical Americas warm pools, and (2)
the role of dynamical effects associated with the CLLJ
and subsidence. This work addresses the temporal evolu-
tion and spatial characteristics of the MSD in the context
of some observed air—sea interactions and dynamical pro-
cesses. In Section 2, data and methodologies used in these
analyses are described. Results are presented in Section 3.
Summary and conclusions are given in Section 4.

2. Data and methodology

To characterize the MSD and related processes, various
data sources are used to represent tropical convective activ-
ity and atmospheric circulations. Daily precipitation esti-
mates from the CMORPH database with 8§ km X 8 km res-
olution, for the 2003-2013 period (Joyce et al., 2004),
are used to show a detailed picture of the spatial patterns
of tropical convection. The global precipitation climate
project (GPCP) data (Huffman et al., 2009), with 0.5° x
0.5° spatial resolution and pentad temporal resolution for
the 1982—-2011 period are used as well, as an alternative
source of data. Rain gauge data from stations in the mid-
dle Central America region complement the information
about intense precipitation over Central America. The use

Int. J. Climatol. 35: 1569—-1578 (2015)
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Figure 2. Mean monthly GPCP precipitation rate (mm day~") for the 1998—2007 period at six grid points: (96.25°W, 16.25°N), (93.75°W, 16.25°N),
(91.25°W, 16.25°N), (91.25°W, 13.75°N), (88.75°W, 13.75°N), (86.25°W, 11.25°N) (thin lines), and its spatial average (thick solid line). Grey bars
correspond to July—August period.
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Figure 3. Hovmoéller diagram of the climatology of GPCP pentad precipitation (mmday~'), weekly sea surface temperature (°C) red lines, and
925 hPa weekly winds averaged between 12.5°N and 15°N from 140°W to 60°W (Méndez, 2006).

of alternative data sources for the precipitation analyses
does not change the results and conclusions in any impor-
tant manner.

Some of the air—sea interactions related to MSD have
been examined by means of SST data from the EMC CMB
GLOBAL Reyn_SmithOlIv2 database (Reynolds et al.,
2002). Sea temperature data within the oceanic mixed
layer of the tropical Americas have been taken from the

© 2014 Royal Meteorological Society

LEVITUS9S: World Ocean Atlas 1998 (Conkright et al.,
1998), and correspond to objectively analysed fields of
major ocean parameters on monthly timescales. Monthly
averages of latent heat fluxes evolution over the Ameri-
cas warm pools are also examined using the Da Silva 94
database (Da Silva et al., 1994).

Finally, monthly mean wind fields at tropospheric levels
were obtained from the NOAA NCEP-NCAR CDAS-1:

Int. J. Climatol. 35: 1569—-1578 (2015)
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Figure 4. Histogram of the monthly mean precipitation (mm) at coastal stations of Central America.

Climate Data Assimilation System I; NCEP-NCAR
Reanalysis Project (Kalnay eral., 1996). These data
have coarse spatial resolution but adequately capture the
dynamics of the MSD in the tropical Americas region,
mainly in relation with the CLLJ dynamics.

3. Results
3.1.

Boreal summer precipitation estimates at various locations
over the NE tropical Pacific and Mesoamerica exhibit a
coherent local minimum during July and part of August
(Figure 2). Tropical convection over the central-eastern
Caribbean Sea, also shows a two peaks structure, but with
maxima during May and October. The annual cycle of
precipitation over most of the NE tropical Pacific and
the Mesoamerican region is closely related to the annual
cycle of the SST (Alfaro, 2000), whereas over most of
the Caribbean Sea warm pool, weak convective activity is
observed due to subsidence, except over the western part
of the region (Hastenrath, 1984).

The intensity of the low-level wind field affects the
SSTs in the region. From March to May, the SSTs over
the NE tropical Pacific increase until they are close to
30 °C under weak easterly winds. During May, the ITCZ
along 12°N-15°N over the NE tropical Pacific develops
(Figure 3), prior to the onset of the rainy season over
Mesoamerica. As tropical convection in the ITCZ inten-
sifies, it moves westward from 90°W—100°W (the MSD
region) to 110°W—120°W from June to July, along with a
strengthening of the low-level easterly winds (gap flow).

Air—sea interactions over the MSD region

© 2014 Royal Meteorological Society

This occurs in phase with a slight decrease in SSTs of
around 0.5 °C. With a stronger CLLJ, the gap flow inten-
sifies and cools the SST at the Pacific coast of Cen-
tral America. A small reduction in SSTs over the NE
tropical Pacific warm pool may imply large changes in
tropical convection given the exponential nature of the
relationship between the SSTs and the precipitation. The
low-level convergence in NE tropical Pacific warm pool
moves westward, resulting in less favourable conditions
for tropical convection during July and August, which cor-
responds to the MSD. During September, the CLLJ and
the corresponding gap flow over Central America weaken,
and SSTs increase around 0.5 °C. This slight warming of
the SST and an eastward shift in low-level convergence
to 90°W-110°W allows a second maximum in convec-
tive activity over NE tropical Pacific warm pool. There-
fore, the westward—eastward—westward shifting of the
precipitation mean position over the NE tropical Pacific
shows as the MSD. Such temporal evolution of the spa-
tial pattern in tropical convection may be also observed
in the analyses by Magafa ef al. (1999) and during the
in situ observations conducted during 2001 (Ambrizzi and
Magaiia, 2002).

In phase with the MSD, a localized center of strong pre-
cipitation develops along the Caribbean coast of middle
Central America, between 10°N and 12°N. This maximum
is barely observed in GPCP data during July and August
at around 85°W given its coarse spatial resolution, but it
is clearly observed in higher spatial resolution data such
as CMORPH data (Figure 1), as well as in station precip-
itation data of Nicaragua and Costa Rica (Figure 4). The
mean July accumulated precipitation over the Caribbean

Int. J. Climatol. 35: 1569—1578 (2015)
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Figure 5. SST (°C) and precipitation (PCP) (mm) scatter plot, at four different locations along 13.5°N, from the eastern-central Pacific to the eastern
Caribbean Sea. The symbol (right column) corresponds to a month of the year between 1981 and 2010, and the solid line to the mean climatological
value of particular month connected with the temporal sequence of the annual cycle. (a) 116.5°W, (b) 96.5°W, (¢) 81.5°W and (d) 63.5°W.

coast of Central America is at least twice the amount
observed in the surrounding regions. Even more, it occurs
where the terrain is mostly flat and over the ocean, in the
CLLJ exit region. Therefore, the localized maximum in
precipitation does not appear to be related to the orographic
effect, but to moisture flux convergence in the CLLJ exit
that may reduce atmospheric stability. This part of Central
America, with July monthly precipitation close to 900 mm
month~!, may be considered among the wettest tropical
regions of the world. The rest of the IAS shows very little
tropical convective activity even when SSTs are close or
higher than 28 °C and precipitable water is high (Magafia
and Caetano, 2005).

Some studies refer to the NE tropical Pacific and the
IAS warm pools as a single Western Hemisphere warm
pool (Wang et al., 2006). However, their temporal warm-
ing cycle is different, and so is their relationship with trop-
ical convection. At the western edge of the NE tropical

© 2014 Royal Meteorological Society

Pacific warm pool (116.5°W, 13.5°N), between July and
September, SST values are higher than 28 °C and precipita-
tion is generally above 40 mm month™! (Figure 5(a)). Over
the MSD region (around 96°W, 13.5°N), SSTs higher than
28.5 °C are observed from May until October, with precip-
itation larger than 40 mm month~! occurring between June
and September (Figure 5(b)). June and September monthly
precipitation is usually larger than July and August pre-
cipitation, even with SSTs larger than 29 °C. This implies
that other elements, in addition to SSTs, modulate tropi-
cal convection in the region and result in the MSD. Over
most of the western Caribbean (around 81.5°W, 13.5°N)
(Figure 5(c)), precipitation is large above 28 °C. How-
ever, intense precipitation (above 40 mm month~") tends to
occur in July and in October. The former maximum in pre-
cipitation occurs when the CLLJ is strongest, whereas the
later takes place as the Northern activity begins (Schultz
et al., 1998). Over the eastern Caribbean (around 63.5°W,

Int. J. Climatol. 35: 1569-1578 (2015)
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Figure 6. Hovmoller diagram of mean ocean temperature (°C) from sur-

face to 200 m deep (a) over the NE tropical Pacific warm pool (96.5°W,

13.5°N) and (b) over the western-central Caribbean Sea (81.5°W,
13.5°N).

13.5°N) (Figure 5(d)), monthly precipitation above 40 mm
rarely occurs even with SSTs higher than 28°C and
precipitable water is large (Magafia and Caetano, 2005). In
this region, the forcing effect of easterly waves or tropical
cyclones is necessary to produce precipitation, as subsi-
dence in the IAS is intense.

Over the MSD region (Figure 5(b)), the SST—PCP dia-
gram shows that when the mean monthly climatologi-
cal values are connected following the sequence of the
annual cycle, there are two exponential curves that may
be adjusted: one for the pre-MSD period and another one
for the post-MSD period. Even when SSTs in Septem-
ber tend to be lower than in June, precipitation may be
large as transient activity (e.g. tropical cyclones) tends to
be more intense during the post-MSD period. The previ-
ous analyses indicate that in the MSD region the SSTs
are important for the development of intense convec-
tive activity, and their modulation is associated with the
gap flow.

The CLLJ intensification reflects as stronger easterly
flow through the Papagayo Isthmus. Strong wind-driven
mixing cools the SST in the MSD region and results

© 2014 Royal Meteorological Society
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in entrainment within the Costa Rica dome (Xie et al.,
2005). The cooling effect of the first few meters of the
oceanic mixed layer over the NE tropical Pacific lasts
for about 2 months (July and August) (Figure 6(a)), until
SSTs are back to around 29 °C in September. A similar
wind—SST relationship takes place over the western
Caribbean Sea (e.g. 81.5°W, 13.5°N), where the SSTs
reduce from around 28 to 27 °C during July (Figure 6(b)).
However, SSTs recover to around 29°C only in
October.

Off the Pacific coast of Central America vertical latent
heat flux from the ocean is maximum in June (110 W m~2)
and in September (110 W m™~2), with a relative minimum
during July (<100 W m~2). At the western Caribbean, the
latent heat flux reaches 130 Wm™2 in July and less than
120W m™2 in the other summer months. The temporal
evolution of the vertical latent heat fluxes in the MSD
region and in the western Caribbean is out of phase during
the summer months (Figure 7). In July, the zonal contrast in
latent heat flux is more than 30 W m~2 between the western
Caribbean and the NE tropical Pacific at around 13°N. The
intense low-level wind in the CLLJ exit region increases
vertical latent heat flux, contributes to reduce atmospheric
stability and allows a maximum in atmospheric ascending
motion and convection. These changes in the air—sea
interface show, as precipitation at the Bluefields station
in Nicaragua reach around 800 mmmonth~!. Over the
western part of the NE tropical Pacific, vertical latent heat
flux also diminishes in July, but the horizontal moisture
flux convergence results in a net increase of moisture (not
shown).

3.2. The dynamical effects

Feedback mechanisms between SSTs and tropical convec-
tive activity over the NE tropical Pacific partially explain
the MSD (Magaiia and Caetano, 2005). Subsidence also
plays a key role in modulating tropical convection over the
Americas warm pools. During the onset of the rainy sea-
son, there is intense ascending motion at the ITCZ, around
95°W over the NE tropical Pacific (around 12.5°N) and
off the Caribbean coast of Central America between 85°W
and 80°W (Figure 8(a)), whereas subsidence dominates
over the rest of the Caribbean Sea. During July, the zonally
direct circulation produced by the enhanced tropical con-
vection between 100°W and 95°W appears to inhibit ver-
tical ascending motions around 90°W (Magaiia and Cae-
tano, 2005), and subsidence also appears close to the sur-
face (Figure 8(b)). The effect of intense ascending motion
over the Caribbean coast of Central America contributes
to diminish rising motion in the surroundings. There is
diminished upward motion around 90°W, i.e. the MSD
region, and a slight indication of the strengthening of sub-
sidence over the eastern Caribbean Sea as well. In August,
off the Caribbean coast of Central America ascending
motion weakens (Figure 8(c)), along with tropical convec-
tion. The upward motion around 90°W (the MSD region)
intensifies by September, reaching a second maximum
(Figure 8(d)).
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The effect of subsidence that compensates intense verti-
cal motion in the western Caribbean during July extends
over most of Mesoamerica and the Americas warm pools.
An analysis of month-to-month changes in ascending and
descending motions shows the fluctuations in vertical
motions that, combined with air—sea interactions, produce
the MSD over most of Mesoamerica and the NE Pacific
region. The omega vertical velocity change at 850 hPa
from June to July shows how the ascending motion intensi-
fies at the CLLJ exit region (Figure 9(a)), whereas it dimin-
ishes in the surroundings, where precipitation decreases.
The ascending motion also increases west and south of
the MSD region. After July, tropical convection and ver-
tical ascending motion weaken in the western Caribbean
Sea (Figure 9(b)), but increase in the MSD region. By
September, ascending motion recovers and leads to a sec-
ond maximum in precipitation off the Pacific coast of Cen-
tral America and over most of Mesoamerica (Figure 9(c)).
The intensity of subsidence over the tropical Americas is
crucial in modulating tropical convection on spatial scales
of a few hundred kilometers.

© 2014 Royal Meteorological Society

4. Discussion and conclusions

The MSD constitutes a unique feature of the boreal sum-
mer precipitation in the tropical Americas. Although sev-
eral theories have been developed to explain the MSD
(Magaia et al., 1999; Curtis, 2004, Mapes et al., 2005;
Magaiia and Caetano, 2005, and others), none has simulta-
neously considered the various elements involved. Most of
the MSD theories tend to simplify its dynamics in terms of
the low-frequency variation of quasi-stationary large-scale
circulations, such as NASH. While this relationship may
explain part of the two peaks temporal distribution of mea-
gre tropical convection over most of the Caribbean Sea, itis
not adequate to address the characteristics of the MSD over
the eastern tropical Pacific ITCZ warm pool or Mesoamer-
ica. Air—sea interactions, as well as dynamical factors
related to subsidence, should be considered when the MSD
is examined. In particular, the temporal evolution of the
CLLJ and the concentrated intense convective activity at
the CLLJ exit region are part of the MSD dynamics and
must be considered. We argue that the temporal evolution
of the CLLJ is crucial not only in producing a westward

Int. J. Climatol. 35: 1569—-1578 (2015)
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shift of tropical convection over the NE tropical Pacific
through the gap flow but also in inducing stronger convec-
tion over the Caribbean coast of Central America. Even
more, the CLLJ may well affect easterly wave and tropical
cyclone activity by barotropic exchanges of momentum
and energy (Molinari et al., 1997; Salinas-Prieto, 2000).
These elements produce a large percentage of precipitation
over Mesoamerica and the Caribbean.

The causes of the intensification of the CLLJ during
July are not clear yet. The acceleration of the low-level
zonal flow has been associated with the amplification
of the NASH (Wang et al., 2007), in an approximate
geostrophic balance. However, a comparison of the
Rossby radius of deformation (Ly) over the Caribbean
Sea with the zonal length scale of the CLLJ suggests
that the mass field adjusts to the wind field and not the
other way around. Characteristic values of Lyp range
between 2700 and 5000km over the Caribbean Sea
(Table 1) and are larger than the size of the CLLJ
(L~1500km). When L<2rLg, the mass field tends
to adjust to the wind field (Gill, 1982). The meridional

© 2014 Royal Meteorological Society

amplification of the NASH into the Caribbean Sea may
well be a manifestation of geostrophic adjustment of this
quasi-stationary circulation to the intensification of the
CLLJ. Therefore, the source of momentum for the July
intensification of the CLLJ is still a matter of research
(Salinas-Prieto, 2006).

However, modelling studies have been conducted to
simulate summer precipitation over the tropical Amer-
icas (Rauscher eral., 2008; Martin and Schumacher,
2011). Most of these attempts to simulate the MSD with
regional climate models prescribe the SST temporal
evolution or include some form of flux adjustment in the
air—sea interface, inducing the two peaks structure of
summer precipitation. However, they neglect the complex
air—sea interactions and dynamical processes involved in
the MSD.

Finally, the present analysis of the MSD may lead to
examine some aspects of its interannual variability. For
instance, the MSD may be more or less intense depend-
ing on El Nifio/Southern Oscillation conditions (Poveda
et al., 2006; Small et al., 2007) that in turn modulate the

Int. J. Climatol. 35: 1569-1578 (2015)
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magnitude of the CLLJ. Vargas (2006) showed that the
MSD signal in the southern part of Mexico is larger under
El Nifio than under La Nifa conditions. Therefore, if sea-
sonal forecasts are expected to improve, observed regional
air—sea and regional dynamical processes should be ade-
quately represented.

© 2014 Royal Meteorological Society
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Table 1. Variation of the Rossby radius of deformation 2Ly = 2NH/(5f)"? in the CLLJ region, under various characteristic values
for N the Brunt—Vaisala frequency, H the disturbance depth in kilometres, f the Coriolis parameter and # the absolute vorticity.

Latitude (°N) N (™ H (km) Abs Vort () (s71) ™ 2NH (kms™") \/(r[f) (s™h 27Ly (km)
15 0.009 5.0 3.0E-05 3.775E-05 0.09 3.365E-05 2675
15 0.011 5.0 3.0E-05 3.775E-05 0.11 3.365E-05 3269
15 0.013 5.0 3.0E-05 3.775E-05 0.13 3.365E-05 3863
15 0.015 5.0 3.0E-05 3.775E-05 0.15 3.365E-05 4458
12 0.009 5.0 3.0E-05 3.032E-05 0.09 3.016E-05 2984
12 0.011 5.0 3.0E-05 3.032E-05 0.11 3.016E-05 3647
12 0.013 5.0 3.0E-05 3.032E-05 0.13 3.016E-05 4310
12 0.015 5.0 3.0E-05 3.032E-05 0.15 3.016E-05 4973
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Abstract

We analyze intrinsic features and weather condi-
tions for a hot air balloon (Cantolla’s balloon) ri-
ses, calculating the minimum volume (V) as fun-
ction of its mass (m), without inner air, its tem-
perature (T;) and pressure (p) and external tempe-
rature (7).

V is lower (i.e. that the rise is favored) if m and
T, decrease, and if T; and p grow, the latter condi-
tion indicates an altitude (above sea level sea) redu-
ced. V is proportional to the specific constant of air
(external) and therefore dry atmosphere is favora-
ble. A cold environment, but without inversion, is al-
so favorable. Then standard atmosphere with a ne-
gative vertical lapse rate favors the flight. Natura-
lly, the opposite conditions make it difficult.

Atmosphere is assumed idle, friction is neglected bet-
ween the atmosphere and the balloon, and other
ideal conditions.

We believe that design, build and raise the balloon,
is a playful exercise suitable for theoretical and prac-
tical teaching of many topics in mathematics, phy-
sics and meteorology.

Be careful to play with fire.

Keywords: Archimedes’ Principle, The Ideal Gas
Law, Physics Teaching.

Resumen

Se analizan las caracteristicas intrinsecas y las con-
diciones de su entorno para que un globo de aire ca-
liente, o de Cantolla, se eleve; se calcula el volumen
minimo (V) en funcién de su masa (m), sin el ai-
re interior, la temperatura de éste (7;) y de la pre-
sién (p) y temperatura (T,) externa.

V resulta menor (o sea que el ascenso se favorece)
si m y T, disminuyen, y si T; y p crecen; esta ulti-
ma condicién indica una altitud (sobre el nivel del
mar) reducida. V' es proporcional a la constante es-
pecifica del aire (externo), por tanto una atmosfe-
ra seca es favorable; un ambiente frio, pero sin in-
versién térmica, también lo es; o sea que la atmosfe-
ra estandar, con el gradiente térmico negativo, favo-
rece el vuelo. Naturalmente, las condiciones opues-
tas lo dificultan.

Se supone atmésfera en reposo, despreciable la fric-
cion entre ella y el globo, y otras condiciones
ideales.

Consideramos que diseniar, construir y elevar el glo-
bo, es un ejercicio lidico propicio para la ensenan-
za tedrica y practica de varios temas de matemati-
cas, fisica y meteorologia.

Asimismo, se advierte del peligro de jugar con fuego.

Palabras clave: Principio de Arquimedes, Ley del
Gas Ideal, Ensenanza de la Fisica.

Introduccién

El nombre de estos globos proviene de Don Joaquin
de la Cantolla y Rico (Fig. 1), que vivié en la Cd.
de México a fines del siglo XIX y principios del XX.
Era telegrafista de profesion y aeronauta de aficion.
Tan aficionado era, que construyé sus propios glo-
bos aerostaticos —con una tela llamada manta in-
glesa cosida en gajos— y vol6 en ellos; algunos fue-
ron enormes, p. €j. el que bautizé Vulcano media 20
m de didmetro (Fig. 2) [1 y 2].

Figura 1. Don Joaquin de la Cantolla y Rico ataviado
como en los buenos tiempos el dia de su iltima ascensién,
25 de enero de 1914 [1].
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Figura 2. Cantolla siempre atrajo multitudes a sus as-
censiones. Aqui en la municipalidad de San Angel, ca.
1890 [1].

Los globos de Cantolla actualmente no se tripulan, se
confeccionan con papel de China y llevan dentro una
fuente de calor quemando algtin combustible; por eso
en otros paises se llaman “globos de aire caliente”.
En México tradicionalmente se lanzan en las ferias
populares y son coloridos (Fig. 3). En algunas son
protagonistas e incluso el tema de la feria misma, en
una especie de concurso. Asi sucede en San Agustin
Ohtenco (Milpa Alta, D.F.) el 1 y 2 de noviembre,
en Paracho (Michoacdn) el 25 y 26 de julio, y en San
Andrés Tuxtla (Veracruz) el 16 de septiembre. En
San Andrés se les llama ilamas, que es el nombre de
cierto arbol y su fruta parecidos a la chirimoya y la
guandbana [3].

Para tener idea de la grandeza de estos globos, festi-
vales y competencias, ademas de una leccién de vida,
le sugerimos leer la historia de Miguel Angel Mendo-
za Meza [4], estudiante de Geografia en la UNAM;
una de cuyas obras triunfales se muestra en la
Fig. 4.

Estos globos son un tema divertido para la ensenan-
za de la fisica, de secundaria a licenciatura, pues in-

Figura 3. “El Globo”, de Ramén Cano Manilla, Oleo
1930, MUNAL.

volucra desde conceptos y relaciones tedricas impor-
tantes como densidad, temperatura, presién, Prin-
cipio de Arquimedes, Ley del Gas Ideal, etc.; hasta
la practica de campo de volarlo; pasando por el tra-
bajo experimental de disenio y confecciéon geométri-
ca para la forma y tamano adecuados y deseados;
etc.

El objetivo de este articulo es deducir el volumen
(minimo para que despegue) de un globo en fun-
cién de su temperatura interior y su masa, y de
la presion y temperatura ambientes; asimismo, pre-
sentar los perfiles verticales de la atmoésfera y ver
cémo las condiciones de altura favorecen o dificul-
tan que el globo siga subiendo. Poco nos ocupamos
de la geometria del globo y su confeccién; tampo-
co de la fuente de calor, sus materiales y manufactu-
ra. So6lo mencionamos desde ahora que todo el con-
junto del sistema globo debe ser lo méas ligero posi-
ble. También advertir del peligro de jugar con fue-
go: se debe evitar que el globo (o sus restos) cai-
ga(n) quemando atin combustible, ni lo haga(n) en
algtin lugar que pueda incendiarse; el quemador de-
be apagarse (el combustible agotarse) cuando el glo-
bo todavia vuela y este diseno de la fuente de ca-
lor es un reto adicional para un vuelo exitoso.

Por tltimo, cabe mencionar en esta introduccion va-
rias de las suposiciones que se hacen en el desarro-
llo de este trabajo idealizado: i) se considera una
atmosfera quieta, es decir, que no hay movimien-
to tanto horizontal como vertical, ii) se considera
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Figura 4. Ganador en el Concurso Nacional de Paracho
Michoacan. 25 y 26 de julio 2008, con el globo “ilama” de
1500 pliegos de papel de china, hecho por Miguel Angel
Mendoza Meza [7].

que 1o hay friccién, iii) que no hay turbulencia, etc.
Atn asi, creemos que el desarrollo es 1til para el en-
tendimiento del fenémeno.

Calculo del volumen del globo

Comencemos por el calculo simplificado para obtener
la que llamaremos ecuacién de construccion de un
globo de Cantolla, que nos dard el tamano que debe
tener para que se eleve.

Un objeto sumergido en un fluido estd sometido a
dos fuerzas: su peso (hacia abajo) y el empuje (ha-
cia arriba). El empuje, la fuerza de flotacién que Ar-
quimedes descubrio, es el peso del fluido desaloja-
do. Para el globo de Cantolla, el fluido es por su-
puesto el aire externo; el objeto esta compuesto de
dos partes: el sistema globo (su piel: papel y pega-
mento; el quemador: su estructura, mecha y combus-
tible) y su aire (interno) calentado.

Entonces, el peso del objeto es

mrg = (m+m;)g, (1)

donde mp es la masa total del objeto, m; es la masa
del aire interno del globo y m es la masa del sistema
globo; g es la aceleracion de la gravedad. Llamamos
V' al volumen interior del globo.

Por otro lado, el empuje (F) es el peso del mismo vo-
lumen V' de aire externo, suponiendo que el volu-
men del sistema globo es despreciable,

F =meg. (2)

Para que el globo se eleve, el empuje debe superar
al peso:

Meg > (m + mi)gv (3)

donde los subindices 7 y e se refieren al interior y ex-
terior del globo, respectivamente. Queremos obte-
ner V en términos de presién (p) y temperatura. Pa-
ra tal fin es necesario recurrir a la definicién de den-
sidad (p) como el cociente de masa entre volumen y
a la Ley del Gas Ideal:

p = pRT. (4)

Donde T es la temperatura absoluta (que se da en
K) y R es la constante especifica del aire (seco). Asi,
las masas del aire interior y exterior quedan:

T 14
m; = piV = RT (5)

B PV
me = pV = RT. (6)

eliminando g y sustituyendo (5) y (6) en (3), se ob-
tiene:

V iV
b >m+p

RT. RT; @

y haciendo algebra para despejar V, resulta:

_ LT (8)
peTi _piTe .

V>mR <
La relacién (8) vale para un sistema cerrado, pero
en realidad el globo tiene una boca, que si uno la
reduce el proceso tiende a regirse més por (8). La p;
es algo mayor que la p., por eso el globo se infla, y
la diferencia de ellas se mantiene casi constante.
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Por no estar cerrado el globo, podemos suponer p; =
Pe, con base en que la salida del aire caliente por la
abertura se compensa con la entrada de aire frio.
Entonces, s6lo nos queda la presién atmosférica (p)
v la ecuacion de construccion se reduce a

mR (T;T,
V>p<AT)7 ©)

donde T'=1T; — T,.

Si en el lado derecho de (9) sustituimos los valo-
res de R, m, p, T; y T., obtenemos el volumen mini-
mo para que el globo suba. Llamemos simplemen-
te volumen (V') del globo a ese valor requerido; na-
turalmente, hay que construirlo mayor y entre mas
lo sea volard mejor. Trate de que, como hemos su-
puesto, el volumen del sistema globo sea efectiva-
mente despreciable, si no V' aumenta.

En (9) se nota que:

1. V es directamente proporcional a la masa (m)
del globo, por eso hay que hacerlo con materiales
livianos y usar la menor cantidad de ellos.

2. Hay la restriccién matematica cuando AT < 0,
pero obviamente esos casos no tienen sentido,
pues si el aire interior no se ha calentado o in-
cluso ha sido enfriado, el globo obviamente no
vuela.

3. V es inversamente proporcional a AT y directa-
mente proporcional a T,; entonces, por ambas ra-
zones una T, menor es mas propicia al vuelo, por
eso es preferible lanzar el globo al amanecer. Y

4. V es inversamente proporcional a p; por lo tanto
el vuelo se facilita a altitudes menores, cerca del
nivel del mar.

Queremos ver como depende V de T; en dos con-
diciones atmosféricas diferentes, digamos el puerto
de Acapulco y la Cd. de México. Para ambos supo-
nemos m = 1 kg y R = 287 Jkg !K~! (del aire se-
co). En la prictica, la maxima T; que se puede alcan-
zar estd entre 100°C y 120°C, ya que para tempera-
turas superiores el material de la piel del globo se in-
cendia. Para Acapulco tenemos p = 1013 hPay T, =
293.15 K (i.e. 20°C); para México, D. F. p = 780 hPa
vy T. = 283.15 K (10°C), estas temperaturas son re-
presentativas de la manana. La funcién buscada apa-
rece en la Fig. 5, donde se muestra la grafica de V' vs
AT para ambos sitios. Las dos curvas son muy se-
mejantes debido a que la disminucién tanto de p co-
mo de T, se compensan parcialmente entre si. De

cualquier modo, para AT chicas (< 40°) los volime-
nes difieren mucho uno del otro. Ademds, las cur-
vas son asintéticas; para AT > 60°, V' ya casi no se
reduce.
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Figura 5. Volumen (m®) en funcién de AT (K). Se han
tomado como constantes la masa del sistema globo m =
1 kg, la constante del gas (aire seco) R = 287 Jkg 'K,
Para Acapulco se tomé la temperatura exterior (en la
manana) 7. = 293.15 K (20°C) y presién p = 1013 hPa
(guiones). Para el D. F. se tom¢ la temperatura exterior
(en la manana) T, = 283.15 K (10°C) y presién p = 780
hPa (linea continua).

Sobre la humedad y perfil atmosféricos
Comentamos algunos temas relativos a la atmdsfe-
ra que influyen en las condiciones de vuelo del glo-
bo. Primeramente, la dependencia de la constante es-
pecifica del gas con la humedad del aire; por otro la-
do el tema de los perfiles verticales de temperatu-
ra y presién.

En la férmula (9) —y sus aplicaciones— hemos usa-
do la constante especifica del gas (R) correspondien-
te al aire seco concepto irreal, ya que el aire siem-
pre estd himedo (contiene vapor de agua), en ma-
yor o menor medida. La constante especifica del va-
por de agua es 461.5 Jkg7!K~!, valor que debiéra-
mos usar en el extremo de una atmdsfera constitui-
da por puro vapor de agua; este caso es aun mas
irreal, aunque haga honor a la etimologia del nom-
bre, dado que atmos en griego significa “vapor”. Pre-
sentamos este valor con el fin de mostrar que la cons-
tante especifica del aire himedo debe ser mayor que
la del aire seco.

De todos los conceptos que miden el contenido de va-
por de agua en la atmdsfera, el mas conocido (o men-
cionado) es la humedad relativa, de la cual depende
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nuestro confort bioclimdticoy da el porcentaje de va-
por de agua contenido en la atmosfera, respecto a
la cantidad maxima que puede contener a esa tem-
peratura. Este nivel maximo se llama saturacion; si
se sobrepasa, el vapor de agua comienza a conden-
sarse; el nivel de saturacién —o capacidad del ai-
re para contener vapor— aumenta fuertemente con
la temperatura, en forma exponencial segin la rela-
cién de Clausius-Clapeyron [5 y 6].

Incluso en condiciones de saturacién (humedad rela-
tiva de 100 %), la R del aire es s6lo un 5% mayor
que la del aire seco; por lo tanto, es muy buena apro-
ximacién usar en todos los casos la R de éste. Debi-
do a que la humedad agranda R y ésta va en el nu-
merador de (9), un ambiente seco (lugares dridos o
tiempo de secas) es (son) més favorable(s) para ele-
var el globo.

Hasta aqui hemos considerado soélo las condiciones
(de superficie) para que el globo despegue (se ini-
cie el ascenso). Ahora hablamos algo de los perfi-
les verticales de temperatura y presion, y su efec-
to en la elevacion del globo. La troposfera es la ca-
pa inferior de la atmdsfera, con unos 10 km de es-
pesor; en ella esta contenida el agua atmosférica. En
la troposfera, tanto T, como p decaen con la altu-
ra; la primera lo hace linealmente a razén de 6.5
°C/km, que se llama gradiente térmico; en cambio,
p decrece exponencialmente, o sea mas rapido que
T.. La férmula (9) indica que los decaimientos de T
y p se compensan parcialmente, pero el decaimien-
to de T, ademds agranda AT. Juntando estos efec-
tos atmosféricos, el resultado neto es que las con-
diciones de altura le dificultan al globo seguir su-
biendo y llega un momento en que la gran reduc-
cién de p domina la situacién y el volumen necesa-
rio es mayor que el de construcciéon del globo; en-
tonces deja de subir y se estabiliza en una cierta al-
tura. Se puede suponer que T; se mantiene constan-
te en el ascenso como una buena aproximacién; pe-
ro en realidad al bajar T, la pérdida de calor por ra-
diacién y conduccién desde la piel del globo aumen-
ta y entonces T; disminuye; esto incide principalmen-
te en la respectiva disminucién de AT, que dificul-
ta atin més el ascenso del globo.

Ademads de la situacién tipica (atmosfera estdndar)
donde la temperatura exterior disminuye conforme
se alcanza altura; en momentos y lugares frios, como
son los amaneceres invernales en el Valle de México,
excepcionalmente (en esta ciudad duran una cuan-
tas horas) se presenta inversidn térmica, en que a

lo largo de unos cientos de metros el perfil verti-
cal de la T, se invierte; o sea que en capas supe-
riores la atmésfera es menos fria que en la superfi-
cie. En estas condiciones el globo alcanzara una al-
tura menor, debido a que tanto AT (por el aumen-
to de T,) como p disminuirdn y, por lo tanto dificul-
tarén el ascenso.

Como ejemplo se hace la Fig. 6; para la Ciudad de
México se dan los perfiles de temperatura verticales
en una mafana de invierno como sigue: a) atmosfe-
ra normal, con el gradiente térmico estandar de -
6.5°C/km, b) inversién representativa 1.4°C/230m,
i.e. en los primeros 230 m la temperatura aumen-
ta 1.4°C y luego disminuye con el gradiente térmi-
co estandar.

1000 -

z(m)

400

200

T{°C)

Figura 6. Perfil térmico vertical representativo en la Ciu-
dad de México para una manana de invierno. a) en
atmoésfera normal -6.5°C/km (linea continua), b) con in-
versién representativa -1.4°C/230m (guiones). En el eje
vertical altura (z) en m y en el horizontal temperatu-
ra (T) en °C.

Adicionalmente, con los datos de los gradientes
térmicos y con la relacién (9) se calculé el volumen
necesario para que en cada nivel de altura el globo si-
ga ascendiendo, considerando que la temperatura in-
terior (T;) se mantiene constante durante el ascenso.
Al revisar la Fig. 5 vemos que, logrando una AT ma-
yor a 70 K para el D. F., se necesita un volumen al-
go mayor a 5 m?3, entonces si no hacemos ninguna co-
rreccién por pérdida de calor (7; constante) y si fi-
jamos un volumen de construccién en 5.2 m?, el glo-
bo se hubiera elevado tedricamente hasta una altu-
ra cercana a los 500 m en una atmosfera normal y
no hubiera pasado los 50 m si hay inversién térmi-
ca (Fig. 7).

Ya dijimos que conforme asciende el globo en la
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Figura 7. Volumen (V') en m? necesario para que el glo-
bo siga ascendiendo en cada altura (z) en m. Se usan los
datos obtenidos de los gradientes verticales de la Fig. 6.
a) en atmésfera normal (linea continua), b) con una in-

versién representativa (guiones). Se toma AT constan-
te en todo momento.

atmosfera estandar, la tasa de disminucién de la
presion es mas rapida que el aumento de AT pe-
ro en una inversiéon térmica, la altura alcanzada por
el globo serd menor, ya que ademads de la presion,
la AT disminuird conforme asciende el globo ha-
ciendo rdpidamente necesario un volumen mayor al
construido.

Hemos calculado el volumen minimo del globo pa-
ra diversas situaciones. En cada una de ellas pue-
de usted pensar en hacerlo mas grande para remon-
tar las limitaciones como las impuestas por una in-
versién térmica; sin embargo, tenga en cuenta que al
hacer esto en la relacién (9) la masa del sistema glo-
bo (m) aumenta.

Por cierto que el tema del perfil vertical de tempera-
tura y la estabilidad atmosféricas fue parte del con-
tenido de la Olimpiada Internacional de Fisica de
2008 en Vietnam [7].

Geometria y fuego

Como en primera instancia no pretendemos entrar a
un concurso de globos —y mucho menos ganarlo—
podemos comenzar con formas sencillas; asi el glo-
bo més facil de confeccionar seria un cubo, natural-
mente con un volumen mayor al calculado por (9),
disponiendo su boca (con el quemador y demés) en
un vértice; ya orientado en diagonal para el despe-
gue, parecerd un romboedro mas vistoso que una ca-
ja. Mas interesante es hacerlo esférico, forma maés
atractiva, ademés el drea de su piel disminuye (pa-
ra el mismo volumen) y por tanto la cantidad de pa-
pel y la masa del globo; se hard uniendo gajos trunca-
dos (para generar la boca inferior) a manera de hu-

sos (como los horarios del globo terrdqueo); calcu-
lar el angulo del vértice de cada gajo y el ntume-
ro de ellos que hay que hacer y luego unir es un pro-
blema geométrico ilustrativo. Si la forma del globo
es lo mas cercana a una esfera, se deforma menos res-
pecto al disefio geométrico que si la forma es un cu-
bo, en cuyo caso al inflar el globo tiende a hacer-
se convexo (abombarse), con lo cual el volumen real
aumenta y se cumple mejor la ecuacién (9). Este au-
mento en el volumen V compensa la disminucién
del mismo V por despreciar el volumen del sistema
globo.

Sobre la fuente de calor hay mucho que decir, pe-
ro no es proposito de este articulo; p. e€j., la for-
ma y tamano de su flama debe ser tal que no que-
me la piel del globo; en fin, son problemas de indole
técnica o empirica lejana a nuestra disciplina. Insisti-
mos en las precauciones que hay que tomar al mane-
jar fuego; especialmente evitar que el globo (general-
mente porque se incinerd) se precipite al suelo que-
mando ain combustible y cause perjuicios; al me-
nos debe vigilarse esta caida prematura y apagar-
lo inmediatamente.

Para lugares en los cuales la temperatura minima
es como de 303 K (30°C) o mayor (algunas costas
y otros lugares de México o en paises como Brasil),
se esperard una T = 50° y por lo tanto se tendran
que hacer globos con mayor volumen y serd es-
pecialmente conveniente realizar los despegues al
amanecer.

Brasil se distingue por el tamano y la vistosidad de
sus globos. Tratandose de un pais calido y hime-
do, condiciones ambas adversas al vuelo de globos,
éstos deben ser muy grandes. O sea que el clima ha
obligado a los aficionados brasilenios a construir glo-
bos enormes; su vistosidad proviene seguramente de
su talante nacional alegre.

Ademas, respecto a la mejor estaciéon para inten-
tar los vuelos, se recomiendan las estaciones secas.
De forma general, se puede decir que para el cen-
tro y sureste de México estas condiciones se presen-
tan de noviembre a mayo; pero en el norte y noroeste
del pais privan otras condiciones y aunque si hay llu-
vias en verano, son mas importantes las de invierno.
Dias claros y noches estrelladas son indicativos pa-
ra intentar los vuelos de nuestros globos, en la no-
che o de preferencia al amanecer.

Entre los procesos de transferencia de calor, el mas
importante y eficiente para el calentamiento del ai-
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re interior del globo es la conveccién; aunque las con-
tribuciones de la radiacién y conduccién son mu-
cho menores; ellas tienen relevancia cerca de la fuen-
te de calor. Para el exterior, es la radiacién desde la
piel del globo la que domina.

Existen mas aspectos interesantes que se pueden de-
rivar del estudio del ascenso de un globo de Cantolla,
como sus oscilaciones mientras asciende por el gra-
diente térmico [8]. Por otro lado, buscar el limite in-
ferior fisico para la construccién de un globo de Can-
tolla [9], cudl es el més pequenio que se puede ha-
cer; como el que logré Bartolomeu de Gusmao (Fig.
8) en el siglo XVIII [10].

Figura 8. Pintura que representa a Bartolomeu Lourengo
de Gusmao realizando una demostracién aérea con un
globo de aire caliente, el 8 de agosto de 1709 en la Sa-
la de Audiencias del Palacio Real; vemos sentados de
izquierda a derecha al nuncio apostélico Miguel Angel
Conti, al rey Juan V y a la reina Marfa Ana de Aus-
tria. Consiguié elevarlo 4 m sobre el suelo, dejando im-
presionados a los observadores; nunca mas volvié a rea-
lizar otra presentacién publica; desde entonces fue co-
nocido como el Padre Volador. Cuadro de Bernardino
de Souza Pereira. Oleo sobre tela, 1940, Museo Paulis-
ta [10].

Conclusiones

Para que un globo de Cantolla se eleve, debe ser
grande y ligero; el ambiente atmosférico mas favo-
rable es frio (pero sin inversién térmica), seco y ba-
jo (sobre el nivel del mar). Se calculé el volumen
minimo del globo, en funcién de la diferencia en-
tre su temperatura interior y la exterior, para la
Cd. de México y el puerto de Acapulco, a tempe-
raturas bajas propias de ambos lugares. La inver-
sién térmica dificulta el ascenso; para una represen-

tativa de la Cd. de México se calculé el volumen
necesario para que el globo siga subiendo en cada
altura.

A fin de simplificar el anélisis, se supusieron varias
condiciones ideales; sin embargo, se aprecia que la
construccién y vuelo de un globo de Cantolla invo-
lucra varios temas fisicos, que estos objeto y objeti-
vo lidicos permiten introducir en aula, laboratorio
y campo. El diseno también requiere conocimientos
y ejercicios de geometria. Toda esta teoria y practi-
ca de fisica y matematicas puede interesar y entu-
siasmar a los estudiantes por estas ciencias, inclu-
yendo la meteorologia.
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Resumen

En este segundo trabajo, se continiia con las dis-
cusiones en referencia al vuelo vertical de un Glo-
bo de Cantolla (globo de aire caliente), a partir
de la ecuacién de movimiento vertical. Consideran-
do los casos sin y con friccién. Ademds se hacen
dos simulaciones y se discuten los alcances de los
resultados.

Palabras clave: Principio de Arquimedes, Ley del
Gas Ideal, Ensenanza de la Fisica.

Abstract

In this second work, we continue discussions with
reference to vertical flight of a Cantolla Balloon (hot
air balloon), from the equation of vertical motion.
We take the cases without and with friction. Also
we make two computer simulations and discuss the
implications of the results.

Key words: Archimedes’ Principle, the Ideal Gas
Law, Physics Teaching.

1. Introduccion

En el trabajo previo de Herrera y Garduno [1] se in-
troduce la historia de los globos de Cantolla, se de-
duce su ecuacion de construccion simplificada pa-
ra calcular (en funcién de las variables atmosféri-
cas) el volumen minimo que debe tener el globo pa-
ra que ascienda, se enuncian las condiciones ambien-
tales mas favorables, se analiza el ascenso del glo-
bo con gradiente térmico estdndar y con inversion
térmica. Se trata de motivar un ejercicio teérico, ex-
perimental y de campo para ilustrar algunos con-
ceptos fisicos y meteoroldgicos, en diversos niveles
escolares.

Ahora ampliamos y profundizamos el trabajo ante-
rior. Se analiza la cinemaética del vuelo vertical en
la dindmica del Principio de Arquimedes, sin (sec-
ci6én 2) y con (seccién 3) friccién entre el globo y la
atmosfera. Se andloga la elevacion del globo a la de
una parcela de aire, usual en meteorologia; y se si-
mula el primer minuto de vuelo con dos ejemplos
(casos castigado y generoso, segin las caracteristi-
cas intrinsecas del globo), para un amanecer de la
Cd. de México, con diversos valores del coeficien-
te de arrastre, representativos de formas geométri-
cas que el globo presenta a su avance (seccién 4).
Se obtienen los resultados (seccién 5): altura al-
canzada, tiempo y magnitud de la welocidad ter-

minal. Finalmente, se dan discusién y conclusiones
(seccién 6).

2. Vuelo sin friccién
Siguiendo la deduccién de Herrera y Garduiio [1],
hacemos para comenzar hipdtesis simplificatorias:

1. La atmdsfera estd en reposo.

2. No hay friccién entre el globo y la atmésfera.

3. Tanto el aire interior (del globo), como el exterior
(ambiente) cumplen la Ley del Gas Ideal.

4. El volumen del sistema (o material del) globo es
despreciable. Y

5. La boca del globo es suficientemente chica para
poder diferenciar la temperatura interior de la ex-
terior; pero es suficientemente grande para que
la salida de aire caliente se compense con la en-
trada de aire frio y poder igualar (en las ecua-
ciones) las presiones interior y exterior; de cual-
quier modo, en la realidad la interior es un po-
co mayor que la exterior para mantener al glo-
bo inflado.

Sabemos que un objeto sumergido en un fluido
estd sometido a dos fuerzas: su peso (hacia aba-
jo) v el empuje (hacia arriba). El empugje, una fuer-
za de flotacién que Arquimedes descubrio, es el pe-
so del fluido desalojado. Para el globo de Cantolla, el
fluido es por supuesto el aire externo o del ambien-
te; el objeto es el sistema globo (su piel: papel y pe-
gamento; el quemador: su estructura, mecha y com-
bustible; es decir, el material) ademds del aire (inte-
rior) calentado.

Entonces, por segunda Ley de Newton, el peso del
objeto es

mrg = (m+m;)g, (1)

donde m7 es la masa total del objeto, m; es la masa
del aire interno del globo y m es la masa del sistema
globo (sin aire); g es la aceleracién de la gravedad.

Por otro lado, el empuje (F') es el peso de un volumen
V de aire externo con masa m., donde ese volumen
de aire externo coincide con el volumen del globo
inflado,

F=m.g. (2)
Asi, en una primera aproximacién, sin friccién po-

demos escribir que la fuerza resultante de la diferen-
cia entre empugje y peso es

(m +mi)a = g(me —[m+m]), (3)

donde a es aceleracion del globo.
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Queremos obtener una relacién con variables que
sean faciles de medir, para tal fin es necesario re-
currir a la definicién de densidad (p) como el cocien-
te de masa y volumen, y a la Ley del Gas Ideal:

p = pRT. (4)

Donde T es la temperatura absoluta (que se da en K)
v R es la constante especifica del aire seco, que es una
buena aproximaciéon ya que incluso en condiciones
de saturacién la constante especifica del aire crece
un 5% en relacién a la del aire seco.

Asi, las masas del aire interior y exterior (desaloja-
do) quedan:

1 iV

m; = pV = RT,’ (5)
peV

me = pV = RT.’ (6)

donde los subindices i y e se refieren (como antes) al
interior y exterior del globo, respectivamente.

Sustituyendo (5) y (6) en (3), se obtiene:

piV\ [ pV piV
(m+RE)G_g(RTE [m—&-RE}). (7)

Por la hipotesis 5, igualamos p; = pe = p, que es la
presién atmosférica; entonces en (7) despejamos a:

o (pV(AT) — mRTiTe> 7 (8)

T.[pV + mRT;]

donde AT =T; —T.,.

En meteorologia es comtn analizar parcelas de aire;
es decir, pequenas porciones de la atmédsfera con cier-
tas caracteristicas termodindmicas. Podemos conce-
bir a la parcela como el aire interior del globo, sin ha-
ber sistema globo, o sea que m = 0, y su acelera-
ci6n obtenida de (8) es:

@)

Por otro camino, Salby [2], llega al mismo resultado.

3. Vuelo con friccién
Analicemos ahora el ascenso del globo tomando en

cuenta su friccién con la atmésfera (manteniendo vi-
gentes las otras cuatro hipétesis). En la ley de mo-
vimiento hay que agregar una fuerza f hacia aba-
jo que suele llamarse de arrastre y, suponiendo que
no hay turbulencia, estd dada por [3 y 4]:

1
f= §CpAw2, (10)

donde w es la velocidad (vertical) del globo, A es
el drea (transversal) ezpuesta al medio (la atmdsfe-
ra) de densidad p y C es el coeficiente de arrastre
(adimensional), que depende de la forma del cuer-
po (aunque no sea globo) expuesta a su avance [5 y
6]. En la fig.1 se muestran varias formas (avanzan-
do hacia la izquierda) con su respectivo C; puede ver-
se que si el perfil es mas aerodinamico, el coeficien-
te disminuye. Para un mejor vuelo, podria pensar-
se en un globo aerodinamico, p. €j. ojival; sin embar-
go, seria inestable, se inclinaria y doblaria facilmen-
te, y su ascenso se complicaria, incluso por el ries-
go de que su piel se acerque a la flama.

No siendo el globo un cuerpo rigido, la C' puede va-
riar durante el vuelo: la presién del aire interior le
da una forma maés convexa al avance, disminuyen-
do C; pero la friccién del aire tiende a hacerlo cénca-
vo, aumentando C'. Valores de C' entre 0.4 (cara con-
vexa) y 1.2 (céncava) son realistas para el globo.

En el lado derecho de la ec. (7) agregamos la fuerza
(10) con signo negativo, usamos para p la Ley de
Gas Ideal con p y T, hacemos un desarrollo similar
al que nos llevé de (7) a (8) y obtenemos:

dw  (pV(AT)—mRIT\
ot ~ 9\ T.pV +mRT}]

1 pT; 9
SOp (PR ) A2 11
QCd(Te[pV—i—mRE]) v (11)

Naturalmente, el primer término de la derecha es el
mismo que en (8) y ahora tenemos el término adi-
cional debido a la friccién.

Nombramos
pV(AT) — mRT,T,
= 12
o g( e ) BEE)
1 pT;
= - — | A. 1
p 20d<Te[pv+mRﬂ]> (13)
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Queremos calcular el movimiento del globo duran-
te el primer minuto, en ese tiempo ascenderd unas

FORMA decenas de metros; en ese espacio la T, decae ~ 0.5
C., . K y la p ~ 10 mb; estos cambios, en valores tipi-
= cos de T, de ~ 300 K y p de ~ 800 mb, son insigni-
' ficantes. Ademas, consideramos que durante ese pri-
e 0-#'7 mer minuto la 7; se mantiene casi constante. Por
lo tanto, es buena aproximacién suponer constan-
.q’\) tes a a y (. Adicionalmente,
L 0.38 ) )
a= 6—1: y w= 8—?, (14)
Y,
0#2 donde t es el tiempo y z es la posicién (vertical) del
globo. Finalmente, la ecuacién (11) queda como la
My ecuacién diferencial de movimiento:
[
4 059 ow 0%z 9
- = o = a— fuw. (15)
‘ ’ﬂ\ ot ot
0.80 La solucién de una ecuacién de esta forma es [4 y 7]:
CUBO
My z = 3 In(cosh \/aft) (16)
Joo— 0.50
y
——
EL 0z o
117 w= o =y /B(tanh Vapt). (17)
2252, Simulando el vuelo
! i LI7 Haremos dos ejercicios de simulacién del vuelo del
> globo, desde el suelo de la Cd. de México, al amane-
cer, con las siguientes condiciones atmosféricas:
an
" presion: p = 780 hPa, y
| 142 temperatura: T, = 283 K (10°C);
con las constantes estandar:
VT, especifica del gas (aire seco): R = 287 J kg !K~1y
: [ 33 aceleracién de la gravedad: ¢ = 9.8 ms™2.
j Y caracteristicas del globo: esférico
W masa del sistema: m =1 kg y
R / RALY coeficiente de arrastre: C' entre 0.4 y 1.2 Calculamos
p |.05 dos volimenes con la desigualdad (9) del trabajo de
- — Herrera y Gardurtio [1]:

Figura 1: Coeficiente de arrastre para diferentes formas
geométricas. La flecha indica que el objeto se mueve a la
izquierda.

mR (T;T,
V>p<AT>’

uno casi en el limite de construccién y con una AT
facil de lograr (caso castigado) y otro con V' y AT
mayores (caso generoso). En el primer caso tenemos:
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V=53m? A=370m?y AT =70 K,
Y en el segundo:
V=55m? A=37Tm?>y AT =80 K.

En ambos casos suponemos AT constante durante
el vuelo, consecuencia de nuestra hipdtesis previa de
que en un ascenso de decenas de metros, asi como
T. v T; se mantienen constantes también.

En la fig. 2 mostramos la velocidad del globo cal-
culada con (17), su aceleracién con (11) y su posi-
cién con (16), en las partes a, b y ¢, respectivamen-
te, durante el primer minuto de vuelo, para el pri-
mer caso; y en la fig. 3, lo mismo para el segun-
do caso. En ambos casos simulamos para cinco valo-
res de C' =0.4,0.6,0.8,1.0 y 1.2.

5. Resultados

Comparando los resultados de las dos simulaciones,
se aprecia que el comportamiento en cada una de las
graficas es muy similar.

Referente al coeficiente de arrastre se ve que con-
forme el globo sea més aerodindmico (C' = 0.4) lo-
grara desarrollar una mayor velocidad de ascenso y
llegard mas alto en un determinado tiempo que si se
construye de forma poco aerodindmica (C' = 1.2).

w {m/s) (2a)
0.35

==Cd 1.0 =——cd 1.2

o 1‘0 2‘ a 3‘0 4‘0 50 : 6‘0

T s}
Figura 2 a): Velocidad alcanzada por el globo durante
el primer minuto de vuelo. Con una masa del material
de m = 1 kg, una diferencia de temperatura (A7) de 70
K, con un volumen calculado para tal AT de V = 5.3
m3, A = 3.7 m?, una presién atmosférica de p = 780
hPa, la constante especifica del gas (aire seco) R = 287
J kg7'K™!, la temperatura exterior de T, = 283.15 K
(10°C), g = 9.8 ms™2, variando el coeficiente de arrastre
C entre los valores de 0.4 y 1.2.

Observando a la velocidad se nota que en el pri-
mer caso (fig. 2a) se llega a una velocidad que po-
demos llamar terminal o limite después de 30 se-

a (m/s") (2b)

0.018

0.016

—d 0.4 —d 0.6 —<d 0.8

0.014 |

@,012 |

0.008 +

0.006 |

G.004 |

0.002 |

Figura 2 b): Aceleracién del globo durante el primer mi-
nuto de vuelo; con los mismos parametros que en la fi-
gura anterior, T = 70 K, V = 5.3m?, etc.

z {m) (2e)
16

14 |
12 ¢

10 -+

0 10 20 30 a0 50 60

Figura 2 c): Altura alcanzada por el globo durante el
primer minuto de vuelo; con los mismos pardmetros que
en la figura anterior, AT = 70 K, V = 5.3 m?, etc.

gundos y que estd alrededor de los 0.2 y 0.3 m/s; pa-
ra el segundo caso (fig. 3a) se llega a la velocidad ter-
minal més rédpido (10 segundos) y su valor estd en el
rango de 0.9 a 1.5 m/s.

Respecto a la aceleracién, igualmente las diferencias
son notables, en el primer caso (fig. 2b) a se hace
cero después del primer minuto de vuelo; mientras
que en el segundo caso (fig. 3b) a se hace cero mucho
més rapido, durante los primeros 10 é 15 segundos.

La altura que alcanzara cada globo también cam-
bia, mientras que para el primer ejemplo (fig. 2c)
se llegard entre 10 y 14 m durante el primer minu-
to de vuelo; en el segundo caso (fig. 3c) se puede al-
canzar una altura entre 40 y 80 m.
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w {m/s} (3a)

0.8
0.6
0.4 |
—Ca 0.4 —cd 0.6 —Ca 0.8
0.2
—&d 1,0 —e&d 1.2
0

20 30 40 50 €0

Figura 3 a): Velocidad alcanzada por el globo durante
el primer minuto de vuelo. Con una masa del material
de m = 1 kg, una diferencia de temperatura (AT) de
80 K, con un volumen calculado para tal AT de V =
5.5 m>, A 3.77 m?, una presién atmosférica de p = 780
hPa, la constante especifica del gas (aire seco) R = 287
J kg7 K, la temperatura exterior de Te = 283.15 K
(10°C), g = 9.8 ms™ 2, variando también el coeficiente de
arrastre C entre los valores de 0.4 y 1.2.

Construir el globo con forma aerodindmica, con un
volumen mayor que el minimo requerido y logran-
do que la diferencia de temperatura sea lo mas gran-
de posible, hace que él suba mas rapido y alcan-
ce una mayor altura. Pero es claro que no siem-
pre las condiciones son generosas con el experimen-
tador y podemos pensar en casos como el primero
(castigados).

Coémo sélo se ha tomado el primer minuto de vue-
lo, no se aprecia en las figuras qué ocurre cuando el
combustible se agota y la temperatura interior ya no
se mantiene. Es claro que conforme el aire interior
del globo se enfria el empuje disminuye, igualdndo-
se a la suma de peso y friccién primero, y después ha-
ciéndose menor hasta el punto en que el peso sea ma-
yor que el empuje (recordando que cuando se de-
tiene no hay fuerza de friccién). Entonces, inicia la
caida con aceleracion negativa y pasado cierto tiem-
po ésta se hara cero cuando el resultado de la suma
de peso, empuje y friccién (con direccién hacia arri-
ba durante la caida) se hace cero, llegando a una ve-
locidad lfmite de descenso constante; pero al alcan-
zar el suelo tendremos un cambio brusco de veloci-
dad haciendo que por un instante tengamos de nue-
vo aceleracion positiva.

En la fig. 4 se muestra un bosquejo cualitativo de lo

a (m/s) (3b)

—Cd 0.4 =—Cd 0.6 =——Cd 0.5

—cd 1.2

=0.05

Figura 3 b): Aceleracién del globo durante el primer mi-
nuto de vuelo; con los mismos parametros que en la fi-
gura anterior, AT = 80 K, V = 5.5 m?, etc.

(m) (3c)

5]

90
80 -+

—Cd 0.4 ——Cd 0.6 =——Cd 0.8
70

60 |

—Cd 1.0 —Cd 1.2

50 |

40 |

30

20 1

10

Figura 3 c): Altura alcanzada por el globo durante el
primer minuto de vuelo; con los mismos pardmetros que
en la figura anterior, AT = 80 K, V = 5.5 m?, etc.

que sucederia durante todo el vuelo (ascenso y des-
censo), para cada una de las tres variables verticales
usadas antes: a) velocidad, b) aceleracién y ¢) altu-
ra; sin escala porque sélo se trata de mostrar el com-
portamiento sabiendo que la magnitud puede cam-
biar por diferentes razones durante el vuelo. La fig.
4 tiene siete subdivisiones temporales ¢t = i, ii, iii, iv,
v, vi, vii, y entre esos puntos se han formado seis in-
tervalos, los cuales ayudan a la descripcién cualitati-
va del comportamiento durante el ascenso y descen-
so del globo de Cantolla, se denotan en la parte in-
ferior de la figura.

El instante t = i, es el punto de partida en el que la
velocidad es cero, existe aceleracién positiva (ese in-
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a)

1IN

c)

Figura 4: Bosquejo cualitativo de lo que sucede durante
el vuelo de un globo de Cantolla, para: a) velocidad, b)
aceleracién y c) altura.

cremento de aceleracién hace que desde tierra los que
sostienen el globo sientan una fuerza que ”jala” ha-
cia arriba) y claramente la altura del suelo es ce-
ro (suponiendo que se hace desde el piso). Confor-
me pasa el tiempo se aprecia en el intervalo (1) del
t =1ialt =i que la velocidad aumenta, la acele-
racion disminuye y la altura se incrementa. Pode-
mos decir que las Figs. 2 y 3 con sus incisos mues-
tran el comportamiento sélo del intervalo (1).

En el intervalo (2), que comprende desde el instante
t = ii al instante ¢ = iii la velocidad es constante, se
ha llegado a una velocidad terminal, por lo tanto, la
aceleracion es cero (estdn equilibradas las fuerzas de
empuje, peso y arrastre [friccién]) y la altura cambia
de forma lineal.

En el intervalo (3), entre los instantes ¢t = iiiy t = iv
la velocidad disminuye, el globo se esta frenando de-
bido a que la flama se ha apagado y la temperatu-

ra interior también desciende, lo que hace que la fuer-
za de empuje disminuya. El globo casi llega a la al-
tura méxima. Consideramos otra vez que cuando se
termina el combustible, el enfriamiento del aire inte-
rior es el principal forzamiento para que el globo des-
cienda. Hacemos notar al lector que aunque sabe-
mos por la Ley de Gas Ideal que conforme la tempe-
ratura interior disminuye, la presion también lo ha-
ce, esperando que el globo baje desinflado; esto tie-
ne implicaciones complejas como que durante el des-
censo el globo cambie de forma al desinflarse y por
lo tanto cambie también la fuerza de arrastre.

En el intervalo (4), entre t = iv al y t = v el glo-
bo llega a la altura maxima y durante ese tiem-
po pequeino (en la figura estd exagerado para apre-
ciarlo) tanto la velocidad como la aceleracién son
cero.

En el intervalo (5), entre t = v y ¢ = vi, la veloci-
dad negativa aumenta al igual que la aceleracion, pe-
ro en la mitad del intervalo se observa que después
de haber alcanzado una aceleracién negativa ”maxi-
ma” la aceleracién empieza a disminuir, ya que con-
forme el globo desciende la velocidad se incremen-
ta y esto hace que la fuerza de arrastre (friccién)
también crezca, frena el avance y disminuye la ace-
leracién hasta alcanzar una velocidad constante ha-
cia abajo (de nuevo una velocidad terminal).

En el ultimo intervalo (6), entre ¢ = viy ¢t = vii, la ve-
locidad negativa es constante, la aceleracion es ce-
ro y la altura disminuye linealmente. Las pendien-
tes de las rectas en los intervalos (2) y (6), que co-
rresponden al cambio de altura son diferentes, no-
tando que en el descenso es mas pronunciada, es-
to se debe a que el globo sube mas lento de lo que ba-
ja. Al final del intervalo, exactamente en el instante ¢
= vii, el globo toca el suelo y se presenta un cambio
repentino de velocidad y también un cambio brus-
co de la aceleracién, volviendo al suelo con altura
cero.

6. Discusion y conclusiones

Para algunas ciencias como la Fisica de la Atmdsfe-
ra, ecuaciones como la (11) son importantes; ya que
la medicién del cambio vertical de diferentes varia-
bles proporciona informacién crucial para entender
la dindmica atmosférica. Por lo mismo, en varios lu-
gares incluyendo Estados Unidos, desde la década
de 1930 se usan globos radiosonda que miden cada
una de las variables conforme ascienden a través de
la atmésfera [8]. Estos globos meteorolégicos son ce-
rrados y contienen algin gas menos denso que el ai-
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re, como el Helio; difieren de los globos con fuen-
te de calor en su interior (de Cantolla y aerostati-
cos) en que los meteorolégicos estdn hechos de un
material flexible como el litex y los segundos de
un material ineldstico (papel o tela). Pero, aun con
las diferencias los dos tipos de globos siguen leyes
similares.

Una ecuacién como la (11) es otra forma de escri-
bir la componente vertical de las ecuaciones de mo-
mento (Navier-Stokes). Puede hacerse mas comple-
ja conforme se toman en cuenta mas aspectos como
la velocidad vertical del viento o los cambios de den-
sidad dentro y fuera del globo conforme sube. En-
tre méas compleja sea la ecuacién, resolverla analiti-
camente sera dificil y por lo general se debe ha-
cer con métodos numéricos, ademds es comun que
los cientificos hagan suposiciones como por ejemplo
andlisis de escala, para despreciar algunos térmi-
nos y poder trabajar con ecuaciones mas simples [9].

Hay que hacer notar, que aun resolviendo la ecuacion
de movimiento vertical la solucién obtenida es in-
completa ya que el vuelo del globo también tiene in-
herente las componentes horizontales, por lo que pa-
ra poder determinar la solucién completa del vue-
lo de un globo o de una parcela de aire tenemos
que anadir las otras dos componentes de momen-
to horizontal (Navier-Stokes), junto con otras ecua-
ciones; de manera que en ellas esté incluida précti-
camente la dindmica atmosférica de ese momento.

Hacer un pronédstico completo de lo que le ocu-
rrird a un globo durante su vuelo necesitara de co-
rridas computacionales como las que se hacen pa-
ra la prediccién del tiempo meteorolégico, conside-
rando una parcela de aire. Es decir, dar la posicién
exacta en cada momento del vuelo necesitarda mu-
chos mas calculos que los presentados someramen-
te aqui. Pero, como se ha presentado, se pueden ha-
cer suposiciones 1tiles que nos lleven a una idea de la
solucién. Por ejemplo, notar que el vuelo de un glo-
bo de Cantolla puede no ser tan largo (5-30 minu-
tos) dependiendo del combustible; se puede supo-
ner que las condiciones termodindmicas y dindmi-
cas de la atmésfera casi se mantienen constantes du-
rante ese periodo y que bastard con tener un ter-
modiagrama que presente la estructura atmosféri-
ca en ese momento (radiosondeo). Teniendo la ve-
locidad del viento (horizontal) en cada nivel pode-
mos hacer un cédlculo aproximado del rumbo que
tomard conforme ascienda. Algo asi hicieron Flo-
res et al. [10] para predecir dénde llegaria una ra-

diosonda hecha por ellos, aunque no presentan los
calculos.

Creemos que es importante para los profesores de
ciencias e ingenierias trabajar con temas y experi-
mentos que en un momento pueden parecer muy sen-
cillos como éste de los globos de Cantolla, ya que
ademads de que toca varios temas de fisica, confor-
me el estudiante avanza en su entendimiento pue-
de llegar relativamente pronto a formularse pregun-
tas relacionadas a temas cientificos de frontera.
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