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1. Introducción

1.1. Sobre las lluvias y la disponibilidad de agua en México

La disponibilidad de agua en la mayor parte de México depende fundamentalmente de la

lluvia de verano (entre mayo y octubre). La agricultura depende de esta fuente natural de

irrigación por tratarse en su gran mayoría de cultivos de temporal. La temporada de lluvias

de verano tiene una amplia variabilidad interanual. Pronosticar la duración e intensidad de

la temporada de lluvias ha sido una idea no sólo muy atrayente sino importante, pues un

pronóstico confiable permitiría la oportuna planeación de actividades preventivas ante

posibles condiciones climáticas adversas o benéficas para el desarrollo de actividades

agrícolas, pesqueras y de urbanización.

La variabilidad interanual de las lluvias está asociada a fenómenos meteorológicos de gran

escala. Por ejemplo, El Niño 1997-1998, el más intenso registrado hasta ahora (Magaña,

1999a), provocó una intensa sequía en México. Las pérdidas ocasionadas por este evento

se estiman en más de dos mil millones de dólares, debido principalmente a los grandes

volúmenes de granos básicos que tuvieron que importarse para reemplazar los granos

perdidos. Además, los incendios forestales fueron deplorables (Magaña, 1999a). La sequía

fue tan severa que cerca de dos millones de hectáreas sembradas con granos básicos se

vieron afectadas. En ese año, las importaciones de maíz y sorgo fueron de 4,716 millones

de toneladas. Efectos tan negativos en la economía, llevan a considerar mecanismos para la

prevención de desastres asociados a condiciones extremas en el clima.

Países avanzados en estudios sobre impactos regionales de El Niño han establecido planes

de acción preventiva utilizando pronósticos de El Niño. Desafortunadamente, en México
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esta labor no se ha desarrollado. El Centro de Ciencias de la Atmósfera (CCA) de la

UNAM ha sido pionero en la creación y difusión de pronósticos estacionales de lluvias con

base en la dinámica y termodinámica de los fenómenos meteorológicos y no sólo en la

estadística. A pesar de esto, existe poco conocimiento y uso de esta información. Más aún,

los potenciales usuarios desconocen cómo usar un pronóstico climático en la planeación de

actividades económicas. Y sólo unas cuantas organizaciones de agricultores toman en

cuenta los pronósticos del CCA para planear sus actividades.

La labor del CCA incluye la determinación de las condiciones climáticas dominantes a

escala regional, sus fluctuaciones y la relación entre éstas y El Niño (Magaña y Morales,

2000). Un ejemplo de este trabajo existe en Tlaxcala (Conde et al, 1999). Considerando

los impactos de El Niño, ha sido necesario elaborar pronósticos de inicio y fin de

temporada de lluvias, lluvia acumulada y anomalías de temperaturas en ese estado. Los

pronósticos se preparan anualmente desde 1997 para invierno y verano. Se considera que

los resultados han sido buenos pues, por ejemplo, algunos campesinos ya aprovechan esta

información para escoger el cultivo más adecuado a las condiciones climáticas

pronosticadas (Orozco, 2000).

Aunque El Niño es un fenómeno importante, algunos estudios regionales en el nordeste de

México han mostrado que no es el único factor que modula la variabilidad climática

(Uribe, 2000). De hecho, en algunos casos ni siquiera es un factor importante de dicha

modulación (Suárez et al, 1999). Esto se debe a que El Niño no explica por sí mismo las

anomalías de la lluvia en México, sino que afecta a los mecanismos que la producen. Estos

mecanismos son (Magaña, 1999a):



i. La Zona Intertropical de Convergencia (ZITC)

ii. El Monzón Mexicano

iii. Las Ondas del Este

iv. Huracanes en el Océano Pacífico del este, Mar Caribe y Golfo de México

La importancia de cada uno de estos mecanismos se debe apreciar localmente. Por

ejemplo, el efecto de las Ondas del Este es mayor en la costa este de México (por tratarse

de perturbaciones originadas en el Océano Atlántico Oriental Tropical que viajan al este,

hacia el Mar Caribe), pues la extensión de su impacto en nuestro país está fuertemente

limitada por la Sierra Madre Oriental. De hecho, la compleja orografía del país es uno de

los principales factores responsables de las diferencias en los patrones de lluvia a escala

regional.

En la costa sudoeste de México, desde Oaxaca hasta Sinaloa, las Ondas del Este, la ZITC y

los huracanes son los principales generadores de lluvia. En este estudio se muestra la

preponderancia de la ZITC como moduladora del clima en la costa sudoeste de México, y

se establece un esquema de diagnóstico y pronóstico de la fecha de inicio de la temporada

de lluvias en dicha costa, con base en la intensidad y ubicación de la ZITC. Para ello es

necesario analizar la dinámica que modula las variaciones en la posición de la ZITC, como

cuando ocurre El Niño, y cómo afectan esas variaciones el inicio de la temporada de

lluvias.



1.2. El inicio de la temporada de lluvias

Una de las principales características de la lluvia en México es su carácter monzónico.

Aunque hay diferencias regionales, generalmente se considera que la temporada de lluvias

ocurre entre mayo, y octubre, pues el resto del año la lluvia es normalmente poca. El

elemento más importante en las lluvias de la costa sudoeste de nuestro país es la migración

latitudinal de la ZITC en el Océano Pacífico del Este. La migración de la ZITC hacia el

norte, durante verano, coincide con el inicio de la temporada de lluvias en la costa sudoeste

de México. Con base en dicha relación, se trata de establecer un esquema de diagnóstico y

pronóstico del inicio de la temporada de lluvias.

Higgins et al. (1999) definió una climatología de la fecha de inicio de la temporada de

lluvias en la costa sudoeste de México. Según dicho estudio, la estación lluviosa inicia el 5

de junio en el estado de Oaxaca. Posteriormente, la estación de lluvias se propaga hacia el

noroeste, sobre la costa, y llega por último al extremo norte de Sonora alrededor del 29 de

junio (Fig. 1). Si suponemos que este patrón de propagación se mantiene, es posible

determinar, mediante un pronóstico estadístico, el inicio de las lluvias para todas las

estaciones sobre la costa, partiendo del pronóstico de una sola estación, como Puerto

Ángel, Oax.

Es importante notar que Higgins et al define el inicio de la temporada de lluvias en

Oaxaca como el primer día con lluvia mayor a 9mm. Sin embargo, es mejor definir la

fecha de inicio como el primer día del periodo de transición de lluvias invernales a lluvias

estivales y no como el primer día en que se presentan los valores máximos de lluvia, como

hace Higgins et al, pues la lluvia en periodos de transición largos puede ser también muy
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importante. Por lo cual, el inicio puede definirse como la fecha correspondiente a la

primera de cinco pentadas en las que al menos tres, incluyendo la primera, presentan

lluvias mayores a 3.5mm/díá. Bajo este criterio, se concluye que el inicio de la temporada

de lluvias se presenta climáticamente la cuarta semana de mayo en Puerto Ángel

(aproximadamente diez días antes de la fecha propuesta por Higgins et al., Fig.l).



26-7

24

Fecha de inicio de la
temporada de lluvias

-116 -114 -112 -110 -108 -106 -104 -102 -100 -96 -94

Figura 1. Estaciones meteorológicas de la fiase de Datos de Información Sinóptica, arreglo de
boyas TAO a 95°W y ciclo anual de la lluvia en Puerto Ángel. Se indica la fecha de inicio de la
temporada de lluvias a lo largo de la costa sudoeste de México (Higgins et ai., 1999; ver texto).
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1.3. Dinámica de la Zona Intertropical de Convergencia (ZITC)

De todos los fenómenos que caracterizan la región tropical, quien manifiesta más

vividamente la interacción entre hemisferios es la ZITC. La ZITC constituye la rama

ascendente de la celda de Hadley. Además, el mínimo de presión en superficie, la

convergencia de viento y el transporte de humedad, asociados a convección, nubosidad y

precipitación intensas, son frecuentemente referidos en la definición del ecuador

meteorológico. El calor latente liberado en dichos sistemas convectivos vuelve a la ZITC

una componente crítica en el balance atmosférico de energía (Simpson, 1958). La

nubosidad asociada a estos sistemas constituye una importante contribución al albedo

planetario. Por lo tanto, la posición, estructura y migración de la ZITC son factores muy

importantes en la definición y el análisis del clima a escala global.

Cabe mencionar que la ZITC rara vez aparece sobre los océanos como una banda continua

de nubosidad intensa. Generalmente, está compuesta de grupos de nubes, con escalas de

cientos de kilómetros, separados por regiones con cielos relativamente despejados

(Schubert, 1992. A pesar de lo anterior, en este estudio se considera la posición de la ZITC

como el promedio zonal en el Océano Pacífico del Este de la latitud en que se encuentra el

máximo de agua precipítable.). Además, la ZITC, en la mayoría de las ocasiones, no se

encuentra sobre el ecuador geográfico y su posición e intensidad son variables en espacio y

tiempo (Waliser et a/., 1993).

El valor mínimo de presión en superficie y los valores máximos de temperatura en la

superficie del mar (TSM) y de convección asociados a la ZITC no se encuentran

superpuestos. Hastenrath (1988) señala que hay una confusión al creer que todas estas



características, frecuentemente referidas como la ZITC, son de escala similar y están

necesariamente sobrepuestas. Cuidadosos análisis regionales (Ramage, 1974) han

mostrado que la superposición no existe, pues las escalas laterales de convergencia,

nubosidad y convección son mucho más pequeñas que las escalas de presión de superficie

y de TSM. Si el máximo de convección estuviera asociado simplemente al máximo de

TSM, ¿cómo podría ser mantenido su valor extremo en una región de mínima insolación?

La pregunta primordial es entonces, ¿por qué los máximos de convección y de

precipitación residen en una posición particular con respecto a la distribución de presión en

superficie y de TSM?

Al respecto, Tomas y Webster (1997) sugieren que existen dos modos de organización de

la convección tropical. En el primero, cuando el gradiente meridional de presión es fuerte,

no existe una superposición entre el mínimo en la presión de superficie, el máximo en la

TSM y la convección o convergencia. En el segundo, cuando dicho gradiente es débil, la

superposición entre la convección, el máximo de TSM y el mínimo en la presión de

superficie es observada con más frecuencia. Lo anterior indica que algún mecanismo actúa

para incrementar la fuerza o eficiencia de la convección en regiones fuera del ecuador,

compensando las débiles TSM presentes.

La hipótesis de Tomas y Webster (1997) es revisada posteriormente mediante el desarrollo

de un modelo zonalmente simétrico de la capa límite (Tomas et al, 1999; en el Apéndice

(apartado 7.6) se ha incluido un análisis detallado de las implicaciones de esta evaluación).

Un análisis de la versión lineal de dicho modelo indica que aunque el flujo observado en

estas regiones satisface el criterio de la parcela para inestabilidad, no satisface el criterio de



estabilidad lineal, debido a la influencia estabilizadora de la disipación y la escala vertical.

De hecho, una cortante de viento zonal más grande que la observada es necesaria para la

inestabilidad lineal. De cualquier manera, se observa que cuando el criterio de la parcela se

cumple, uno de los términos no lineales que fue despreciado en el análisis lineal puede

tener una importante influencia en el flujo. En dicha revisión, varios experimentos son

realizados integrando completamente el modelo no lineal para probar si las distribuciones

de vorticidad, viento y convergencia observadas son bien simuladas. Así, se encuentra que

varias de las simulaciones llegan a un estado estacionario que refleja las observaciones

hechas por Tomas y Webster (1997). Sin embargo, la respuesta del viento meridional a la

intensidad del gradiente de presión es cuasilineal para valores pequeños y grandes del

forzante, pero altamente no lineal para los valores intermedios. Se sugiere que esta

respuesta no lineal puede jugar algún papel en el establecimiento repentino de las

circulaciones monzónicas.

A pesar de que la hipótesis de Tomas y Webster (1997) carece de una consideración no

lineal, que reflejaría mejor las observaciones hechas por Tomas et al. (1999), se considera

que puede cubrir las necesidades de este estudio. Por lo cual, el esquema de inicio de la

temporada de lluvias planteado en el capítulo 2 está basado en dicha hipótesis.

1.4. La posición de la ZITC

A pesar de la importancia de la ZITC, existe poco consenso acerca de su origen y el

mecanismo que define su localización. Al respecto, existen dos clases principales de

hipótesis. En la primera, la posición de la convección ecuatorial es determinada casi

9



exclusivamente por la distribución de la TSM (Manabe, 1969). La segunda clase de

hipótesis se basa en la dinámica de las perturbaciones cerca del ecuador (Chamey, 1971).

Una tercera hipótesis, en la que se basa este estudio, es la propuesta por Tomas y Webster

(1997), que estudia el mecanismo que define la localización e intensidad de fa ZITC. Esta

hipótesis supone circulaciones resultantes de la inestabilidad inercial del flujo en bajos

niveles que es generada por el desplazamiento del contorno de vorticidad absoluta (?y) nula

por intensos gradientes transecuatoriales de presión.

En las observaciones existen varios antecedentes que dan sustento a la hipótesis de Tomas

y Webster (1997). Un ejemplo es el estudio realizado por Krishnamurti et al (1983) sobre

el flujo de bajos niveles en la región del Monzón índico. Mediante un modelo de alta

resolución, área limitada y capa límite planetaria, forzado por los campos de presión

observados, Krishnamurti encuentra que la capa límite está en balance geostrófico al norte

de la ZITC y en balance advectivo (parcelas acelerándose) al sur de ésta. Otro antecedente

existe en el experimento BALSAMINA. Reverdin y Sommeria (1981) analizaron las

trayectorias de globos a la altura de Ikm sobre el Mar Arábigo, y encontraron que los

globos experimentaban una componente de la aceleración que se oponía al movimiento

cuando se ubicaban al sur del ecuador. Esta componente de la aceleración se invertía y

apuntaba en la dirección de la trayectoria del globo después de cruzar el ecuador.

Krishnamurti et al (1983) notó que "justamente al norte del ecuador el flujo es acelerado,

con poca dificultad, hacia el mínimo de presión...".

10



Retomando la hipótesis de Tomas y Webster (1997), el análisis de vientos en la región

oeste del Océano índico en verano muestra que el contorno de vorticidad absoluta nula en

la troposfera baja se encuentra al norte del ecuador. Lo cual implica que el flujo es

inercialmente inestable. Tomas y Webster observan que (Fig. 2):

i. En medio de los océanos, lejos de las masas continentales y de las regiones

monzónicas, la vaguada ecuatorial (mínimo de presión en superficie) y los

máximos de convección y TSM aparecen superpuestos cuando hay un gradiente

transecuatorial de presión en superficie débil o nulo (Océano Pacífico Ecuatorial

del Oeste en Fig. 2).

ii. En las regiones monzónicas, el gradiente transecuatorial de presión en superficie es

intenso gracias a la distribución de la TSM y al calentamiento diferenciado entre

océano y continente. Ahí, la convección está localizada en el hemisferio en que se

encuentra el mínimo en la presión de superficie; y la convección no está colocada

sobre dicho mínimo sino entre eí ecuador y él (Océano Pacífico Ecuatorial del Este

en Fig. 2).

iii. Los máximos de convección y de TSM no están sobrepuestos a menos que la

convección sea débil (Fig. 2).

Estas relaciones son retomadas en el planteamiento de la hipótesis propuesta para

pronosticar el inicio de la temporada de lluvias (Capítulo 2).
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Figura 2. Distribuciones de (a) la radiación saliente de onda larga (ROL; W m~2), de la TSM (°C) en
contomos sombreados, y (b) de ta presión en superficie (mb) en el Océano Pacífico durante julio
de 1992. Las áreas sombreadas en (a) denotan ROL<220 W m'2 y sólo son mostradas fas áreas
con convección profunda (ROL<240 W m"2). Las áreas punteadas en (b) indican un gradiente
transecuatorial de presión débil; las áreas rayadas, un gradiente fuerte. Las líneas negras gruesas
indican, en ambas figuras, el contorno de vorticidad absoluta nula en superficie (figura tomada de
Tomas y Webster, 1997).

1.5. Objetivos

El objetivo de este estudio es establecer un esquema de diagnóstico y pronóstico de la

fecha de inicio de la temporada de lluvias en la costa sudoeste de México con base en la

intensidad y ubicación de la ZITC. Para ello es necesario analizar la dinámica que controla

FALLA DE ORIGEN
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las variaciones de la ZITC y el efecto de dichas variaciones en el inicio de la temporada de

lluvias.

En el capítulo 2 se presenta la posible secuencia de eventos responsables del inicio de la

temporada de lluvias con base en la hipótesis sobre la migración de la ZITC propuesta por

Tomas y Webster (1997). En el capítulo 3 se da cuenta de las fuentes de datos empleadas

en este estudio. En el capítulo 4 se revisan las observaciones en la costa y en el Océano

Pacífico Ecuatorial del Este para corroborar la existencia de la sucesión de eventos

propuesta en la hipótesis. Además, se trata de explicar la variabilidad inter e intranual de la

lluvia y de la fecha de inicio de la temporada con base en la teoría de inestabilidad inercial

mediante el análisis de El Niño y la Canícula, respectivamente, para corroborar la

efectividad de dicha teoría. En el capítulo 5 se revisa detalladamente la variabilidad

intranual de la sucesión de eventos propuesta y, de acuerdo con ese análisis, se propone un

esquema de pronóstico del inicio de la temporada de lluvias. También se revisan algunos

pormenores del esquema de pronóstico y se establece un criterio que permita evaluarlo. Al

final se incluye un apéndice que da cuenta detalladamente de la definición e implicaciones

de la inestabilidad inercial mediante el análisis de las ecuaciones correspondientes.
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2. Hipótesis

La ZITC aparece fuera del ecuador en regiones de gradientes transecuatoriales de presión y

de TSM intensos, localizándose hacia el polo del contorno de vorticidad absoluta cero, que

también se encuentra fuera del ecuador (Tomas y Webster, 1997). Cuando el contorno de

vorticidad absoluta nula se encuentra fuera del ecuador, se tiene la condición necesaria

para inestabilidad inercial. Se propone que esta forma de inestabilidad es la responsable de

la migración de la ZITC.

2.1. Teoría de la Inestabilidad Inercial y su relación con la ZITC

El concepto de inestabilidad inercial surge a partir del concepto de inestabilidad simétrica.

Solberg (1936) hace uso del método de la parcela, de manera que la inestabilidad simétrica

es vista como el resultado de dos fuerzas que son prácticamente perpendiculares entre sí.

Una que actúa en dirección horizontal: la fuerza resultante de las fuerzas del gradiente de

presión y de Coriolis; y la otra, en dirección vertical: la fuerza resultante de las fuerzas de

gravedad y de gradiente vertical de presión, que define la fuerza de flotabilidad. El criterio

para definir la inestabilidad simétrica es el siguiente:

Si la vorticidad absoluta del flujo tiene signo opuesto a la componente planetaria de la

vorticidad local (vorticidad absoluta localmente anticiclónica) en una superficie

isentrópica, el flujo es simétricamente inestable.

En la troposfera tropical baja la variación de la temperatura potencial en una superficie de

presión constante es pequeña en escalas espaciales grandes (miles de kilómetros). Por ello,
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las superficies isentrópicas son prácticamente paralelas a las superficies isobáricas en

latitudes bajas (Tomas y Webster, 1994). Por lo tanto, para movimientos a lo largo de

superficies de temperatura potencial constante, la fuerza de flotabilidad es cero y la

inestabilidad simétrica se reduce a la inestabilidad inercial.

El criterio de inestabilidad inercial es el siguiente: si la vorticidad absoluta del flujo tiene

signo opuesto al componente planetario local de la vorticidad (vorticidad absoluta

localmente anticiclónica) en una superficie de presión, el flujo es inercialmente inestable.

Por lo cual, la similitud de las superficies isobáricas e isentrópicas en la cercanía del

ecuador hace innecesaria la interpolación de datos en superficies isobáricas a datos en

superficies isentrópicas. De esta manera, se evita la introducción de errores asociados a

dicha interpolación.

El criterio de inestabilidad inercial puede ser aplicado a regiones como el Océano Pacífico

del Este cuando el gradiente de presión es intenso y la vorticidad local es anticiclónica. La

figura 3 esquematiza esta situación durante verano. Las letras C, P y R representan

respectivamente las componentes meridionales de las fuerzas de Coriolis, gradiente de

presión y la resultante de estas dos fuerzas. Como el contorno de vorticidad absoluta nula

(r¡=0) se encuentra fuera del ecuador, la atmósfera es inercialmente inestable entre el

ecuador y ese contorno.
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Figura 3. Esquema sobre los procesos responsables de la posición de la 2ITC. Las letras C, Py R
representan respectivamente las componentes meridionales de las fuerzas de Coríolis, gradiente
de presión y la resultante de estas dos fuerzas. También se muestra la región afectada por una
posible circulación océano-continente.
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Considérese una parcela en balance geostrófico, al tiempo t = tx, que se encuentra

localizada, justo al norte del ecuador, en una región donde r\<0. Cuando esta parcela es

desplazada hacia el norte (t = t2), la velocidad zonal cambia, pues la fuerza resultante

(R>0) acelera la parcela hacia el norte. De esta manera, cuando el contorno de vorticidad

absoluta cero se encuentra fuera del ecuador durante verano, el viento es acelerado, en

dirección del desplazamiento, en la región que se encuentra entre el ecuador y el contorno

de vorticidad absoluta cero (el análisis completo de esta situación se realiza y fundamenta

detalladamente en el apéndice (Capítulo 7)).

Si lo anterior se cumple en el Océano Pacífico del Este, la señal de estos procesos será

evidente en el campo de la divergencia de viento. Así, deberá existir divergencia al sur del

contorno de vorticidad absoluta cero; y, convergencia, asociada a la convección de la

ZITC, al norte del contorno. Por lo tanto, la magnitud de la inestabilidad inercial es

proporcional a la intensidad de la convección en la ZITC y a su latitud. Es decir, mientras

mayor es la inestabilidad inercial, la ZITC tiende a encontrarse más hacia el norte. Bajo

estos fundamentos, se establece a continuación una hipótesis sobre los procesos

responsables de la migración de la ZITC, y la asociación de ésta con las lluvias en la costa

sudoeste de México.

2.2. Procesos previos al inicio de la Temporada de Lluvias

Se propone la siguiente sucesión de procesos, ilustrada por la figura 3,con base en el

esquema iniciado en el apartado anterior:
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i. Advección transecuatorial de vorticidad absoluta. El gradiente transecuatorial de

presión de gran escala debe ser lo suficientemente fuerte para producir un campo

divergente de vientos que advecte vorticidad absoluta a través del ecuador.

ii. Estado inercialmente inestable. La advección de vorticidad absoluta a través del

ecuador hace que la atmósfera en el hemisferio norte sea inercialmente inestable,

pues genera vorticidad absoluta ciclónica local.

iii. Circulación secundaria reforzante. Para relajar la inestabilidad inercial, se forma

un dipolo de convergencia-divergencia en la vecindad del contorno de vorticidad

absoluta nula que produce vorticidad ciclónica para compensar la advección local

de vorticidad anticiclónica. Este dipolo intensifica la convección, pues la

convergencia (divergencia) local requiere movimiento ascendente (descendente)

para cumplir la ley de conservación de masa.

ív. Inestabilidad termodinámica condicional Si la atmósfera es condicionalmente

inestable, !a velocidad vertical asociada con la convergencia permite el desarrollo

de convección profunda (ROL < 240Wm"). El estado de estabilidad o inestabilidad

convectiva local de la atmósfera depende de su estructura y de la magnitud de la

TSM en la región subyacente (Fig. 4).

v. Inicio de la Temporada de Lluvias en la costa sudoeste de México. Si el gradiente

meridional de presión es intenso, también la inestabilidad inercial. Entonces, la

ZITC es forzada a moverse hacía el norte. Así, se encuentra más cerca de la costa

sudoeste de México; e incluso, sobre ella, promoviendo una mejor temporada de

lluvias con su intensa convección y humedad. Se propone que el viento del sur

generado por la inestabilidad inercial también promueve una mejor temporada de

lluvias mediante el transporte de humedad asociada a la ZITC o la intensificación
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de una circulación océano-continente en la costa sudoeste de México. Esta

circulación eventualmente se encuentra con la Sierra Madre Occidental y asciende

su ladera norte en caso de que la atmósfera sea condicionalmente inestable. Así, las

parcelas de aire se enfrían, el agua se condensa y llueve, reforzando la componente

de la lluvia orográfica.

160

170

300
25.0 25.5 26.0 26.5 27.0 27.5 28.0 28.5 29.0 29.5 30.0 30.5 31.0 31.5 32.0

TSM( *C)

Figura 4. Diagrama de dispersión de TSM contra ROL para el Océano Pacífico Ecuatorial del Este
(-30°N a 30°S), construido con medias mensuales de 1974 a 1997 (tomado de Medina, 1999).

Se considera necesario distinguir entre (iv) y (v) porque la lluvia en la costa sudoeste de

México no siempre es provocada directamente por la convección asociada a la ZITC. En

FALLA DE ORIGEN
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realidad, la ZITC puede favorecer también la lluvia por su migración hacia el norte porque

intensifica la circulación océano-continente e implica una mayor cantidad de humedad.

Como se puede apreciar, las dos primeras partes del proceso propuesto se refieren a la

formación de la inestabilidad inercial; mientras que los siguientes apartados, a su

mitigación. Por lo cual, en el capítulo correspondiente a las observaciones e interpretación

(Capítulo 4) se revisan en ese orden los procesos involucrados.

Aunque la ZITC rara vez aparece como una banda zonal continua, en este estudio

mencionamos constantemente la latitud de la ZITC. Dicho valor ha sido definido como el

promedio zonal en el Océano Pacífico del Este de la latitud en que se encuentra el máximo

de agua precipitable. Este valor, si no exacto, es representativo de la latitud en que se

encuentra la ZITC. Al final de cuentas, el interés principal es saber si la ZITC se encuentra

más, o menos, cerca de lo normal de la costa para favorecer su temporada de lluvias.
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3. Datos

Los datos utilizados en esta investigación incluyen arreglos matriciales y datos puntuales.

Mientras estos últimos están constituidos por estaciones meteorológicas, los arreglos

matriciales están constituidos por datos de reanálisis, que tienen poca resolución espacial y

temporal (Tabla 1). Estos arreglos se emplearon para obtener los resultados generales que

posteriormente constituyen la base para del análisis regional.

Los datos de reanálisis (Tabla 1) incluyen datos de las bases de datos DAO 4D

Assimilation Pentad Subset (http://daac.gsfc.nasa.gov/CAMPAIGN DOCS/SIESIP/dao pentads.html)

y los análisis de Reynolds de TSM {Reynolds SST Analysis; Reynolds et al., 1994;

http://podaac.jpl.nasa.gov/pub/sea surface temperature/reynolds/oisst/doc/oisst.html). De la primera

base se incluyeron datos de viento, agua precipitable, lluvia y presión. El periodo estudiado

con estas bases de datos abarca desde marzo de 1980 a noviembre de 1993. Como el

análisis general se realiza en pentadas, es necesario interpolar linealmente los datos de

Reynolds para generar datos con la misma resolución temporal.

Para el análisis regional se utiliza la Base de datos de Información Sinóptica editada por el

Instituto Mexicano de Tecnología del Agua (IMTA), de donde se toman datos de algunas

estaciones a lo largo de la costa sudoeste de México. Dicha base nos permite conocer las

variables necesarias para calcular el agua precipitable, que es la variable central de

humedad en este trabajo. También se requirió incluir los datos de una boya (95°W, 8°N;

Fig. 1) del Arreglo de Boyas TA0/TR1TR0N (Tabla 2; McPhaden, 1998;

http://www.pmel.noaa.gov/tao/data deliv/deliv.html) para revisar con mediciones el estado del

Océano Pacífico Ecuatorial del Este. Sin embargo, es necesario añadir una variable para
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calcular el agua precipitable partiendo de estos datos, por lo cual se incluyeron los datos de

presión de la base del NCEP/NCAR Reanalysis Project (Tabla 1; Kalnay et al., 1996;

http://ingrid.ldeo.columbia.edU/SOURCES/.NOAA/.NCEP-NCAR/.CDAS-l/.DAILY/.Intrinsic/.MSL/.press

ure/). El periodo estudiado a partir de este segundo grupo de variables abarca desde 1992 a

1999.

Cabe mencionar que se trató de realizar este estudio regional a partir solamente de

mediciones, pero hizo falta una variable adicional para calcular el agua precipitable. Esta

variable adicional no se encontró en las mediciones en ese momento. Por lo cual, fue

necesario incluir datos de presión de reanálisis. Sin embargo, desde hace aproximadamente

dos meses, el Arreglo de Boyas TAO/TRITON reporta datos de presión en superficie, que

parten de finales del año 2000. Estas mediciones podrían sustituir los datos de reanálisis.

Así, los datos empleados en estudios similares o pronósticos estañan conformados

completamente por mediciones.

Tabla 1. Bases de datos creadas por modelos mediante la asimilación de observaciones.
Base de datos

DAO 4D Assimilation

Pentad Subset

Reynolds SST Analysis

NCEP/NCAR Reanalysis

Project

Resolución

X

2.5°

1°

2.5°

y

2.0°

r

2.5°

t

5d

7d

Id

Periodo

Reportado

marzo 1980-

noviembre 1993

noviembre

1980-a la fecha

enero 1948-a la

fecha

Variables

Viento, humedad relativa,

lluvia y presión

TSM

Presión en superficie

22



En el estudio de la inestabilidad inercial, las variables más importantes incluyen los

gradientes transecuatoriales de TSM y de presión atmosférica en superficie. Aunque

Tomas y Webster (1997) trabajan con gradientes estrictamente transecuatoriales (las

diferencias entre 10°N y 10°S, y entre 20°N y 20°S), en este estudio se utiliza, en cambio, el

gradiente meridional en el hemisferio norte (la diferencia entre 10°N y 2°N), pues la

diferencia entre ambos gradientes es prácticamente despreciable, dada la manifestación a

gran escala de los gradientes de presión y de TSM (ver figuras 5a y 5b).

Tabla 2. Estaciones Meteorológicas.
Base de datos

Base de Datos de

Información Sinóptica

Arreglo de boyas

TAO/TR1TON

Resolución

t

3h

Id

Periodo

1973-1999

1992-a la

fecha

Variables

Viento, lluvia, presión, temperatura y

temperatura del punto de rocío

Viento, lluvia, humedad relativa,

temperatura y TSM
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4. Observaciones e Interpretación: Relaciones de Diagnóstico

4.1. Formación de la Inestabilidad I riere ¡a I

En este apartado se revisan los procesos responsables de la inestabilidad inercia!

planteados en la hipótesis. Se inicia mediante el análisis de los ciclos anuales de los

campos de TSM y de presión en el Océano Pacífico del Este, pues, como se propone en la

hipótesis, son, en ese orden, los responsables de las condiciones que establecen la

inestabilidad inercial.

Durante los primeros meses del año, los ciclos anuales de la TSM (Fig. 5a) y de presión en

superficie (Fig. 5b) se muestran aproximadamente simétricos con respecto al ecuador, es

decir, los gradientes transecuatoriales son prácticamente nulos. Sin embargo, los valores de

la TSM en la costa sudoeste de México aumentan desde principios de abril debido a la

formación de la Alberca de Agua Caliente. La formación de la Lengua de Agua Fría en el

Océano Pacífico Ecuatorial del Este también intensifica el gradiente meridional de TSM y

se extiende hacia el sur, abarcando cada vez una mayor extensión. De esta manera, la

diferencia meridional de TSM entre 15°N y 15°S de latitud alcanza su valor máximo en

septiembre con 4.5°C.
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Figura 5. Cicío anual promedio a lo largo del Océano Pacífico Ecuatorial del Este (95°W) entre
16°S y 16°N de (a) TSM {contornos cada 0.5°C); (b) agua precipitable (contornos cada 0.5g/cm2) y
presión en superficie (contornos sombreados cada 100Pa); y (c) viento en superficie. La zona
punteada en (a) indica convergencia de viento. Los contornos en (c) indican los valores del viento
meridional (contornos cada 1.5m/s); la zona sombreada, los valores negativos de esta variable; y
la línea gruesa, la latitud donde la vorticidad absoluta es cero.
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Se ha observado que el gradiente meridional de presión se genera por diferencias

meridionales en la TSM aunque también puede contribuir a su desarrollo el calentamiento

meridional diferenciado, por la presencia de océano y de continente en la misma longitud

pero diferentes latitudes (Tomas y Webster, 1997). En el caso del Océano Pacífico

Ecuatorial del Este se presentan ambos casos. Durante verano el contraste meridional de

temperaturas es generado por la Alberca de Agua Caliente (TSM>28°C alrededor de 14°N)

y la Lengua de Agua Fría (TSM<24°C en el ecuador), pero también existe calentamiento

meridional diferenciado, pues las inercias térmicas del Océano Pacífico del Este y el

continente mexicano son diferentes.

- b)

5:

I

0 2 4 6
Gradiente meridional de TSM (°C)

- 2 0 2 4

Latitud de vorticídad absoluta nula (°)

Figura 6. Diagramas de dispersión entre (a) el gradiente meridional de TSM y el gradiente
meridional de presión en superficie; y (b) la latitud de la vorticidad absoluta nula y ei viento
meridional en el Océano Pacífico Ecuatorial del Este. Las cruces indican datos dentro de la
temporada de lluvias; los diamantes/datos fuera de ella.

Respondiendo a la distribución de la TSM y al calentamiento diferencial entre el océano y

el continente, el gradiente transecuatorial de presión comienza a aumentar a partir de

mediados de abril. Aunque existe un desfase entre los cambios temporales de cada campo
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que permite tener potencial de pronóstico, es posible observar una intensa relación

simultánea entre el gradiente meridional de presión y el gradiente de TSM (Fig. 6a).

El gradiente meridional de presión genera un campo de vientos divergente (Fig. 5a y Fig.

5c). Los vientos son principalmente del sur y son responsables de la advección de

vorticidad hacia el hemisferio norte (Tomas y Webster, 1997). De esta manera, el contorno

de vorticidad absoluta nula (Fig. 5c) es desplazado hacia el norte, fuera del ecuador, es

decir, se forma una región inercialmente inestable limitada por el ecuador y el contorno de

vorticidad absoluta nula. Entre el ecuador y el contorno de vorticidad absoluta nula, el

viento meridional es acelerado positivamente, pues la atmósfera es inercialmente inestable.

Por ello, existe una relación directa entre el viento meridional y la latitud del contorno de

vorticidad absoluta nula (Fig. 6b).

El viento meridional asociado a la región inercialmente inestable es positivo entre el

ecuador y los 12°N (Fig. 5c). Al sur del contorno de viento meridional nulo, el gradiente

meridional del viento meridional es relativamente fuerte. Esto se debe a que el contorno de

viento meridional nulo tiene migraciones latitudinales continuas, siguiendo las

fluctuaciones del contorno de vorticidad absoluta nula, que oscila con un periodo cuyo

promedio es de 4.5 días en una región inercialmente inestable de aproximadamente

2500km de extensión latitudinal (Tomas y Webster, 1997).

Es importante mencionar que la Alberca de Agua Caliente, además de intensificar la

magnitud del gradiente meridional de presión, podría jugar otro papel importante en la
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inestabilidad condicional de la atmósfera, mediante flujos de calor latente y sensible. Asi,

facilitaría la formación de convección profunda (Webster, 1994).

4.2. Mitigación de la Inestabilidad Inercial

Con el objetivo de compensar la advección local de vorticidad anticiclónica se forma un

dipolo de convergencia-divergencia de viento(Fig. 5a) que produce localmente vorticidad

ciclónica. Por la ley de conservación de masa, cada uno de los polos constituye una rama

de una circulación meridional secundaria: el polo de convergencia constituye la rama

ascendente; y el de la divergencia, la descendente. La región de convergencia entre 8°N y

16°N (Fig. 5a) coincide con la ZITC, definida como la región con mayor cantidad de agua

precipitable (Fig. 5b) por fines prácticos, pues el inicio de la temporada de lluvias, nuestro

principa! objetivo, requiere necesariamente de agua. Sin embargo, la ZITC también puede

ser definida como la región donde la ROL es mínima o donde la convergencia es máxima.

A! sur de esa región donde se presenta la convergencia existe divergencia más allá del

ecuador (Fig. 5a; aunque en realidad, el máximo de divergencia, que constituye el extremo

sur de la circulación secundaria, se encuentra cerca del ecuador, alrededor de los 5°S). Lo

cual sugiere que la circulación secundaria asociada al dipolo de convergencia-divergencia

es alimentada por humedad transportada desde el ecuador.

Como se ha mencionado anteriormente, es necesaria la existencia de inestabilidad

termodinámica condicional para el desarrollo de la convección profunda asociada a la

circulación secundaria. En el caso del Océano Pacifico Ecuatorial del Este, la inestabilidad

de la atmósfera depende de los valores de TSM subyacentes. Un valor grande de TSM
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(>28°C) favorece la inestabilidad condicional, pues disminuye la densidad de las parcelas

cerca de la superficie y aumenta su tendencia a ascender, para luego enfriarse, condensar el

agua que contienen y precipitarla.

Es importante considerar que no siempre la ZITC se encuentra sobre la costa sudoeste de

México, y entonces la lluvia no es generada directamente por la intensa convección

asociada a ella. Por lo tanto, existe otro mecanismo responsable de las lluvias sobre el

continente, que es afectado por la intensidad y localización de la ZITC. El ciclo diurno de

transporte de humedad en algunas estaciones sobre la costa sudoeste de México muestra

que este mecanismo es una circulación océano-continente (Fig. 7a) presente durante las

15:00Z y 21:00Z (Hora del Meridiano de Greenwich), aproximadamente las 9 y 15 horas

locales.

Durante ese periodo, el transporte de humedad desde la ZITC y el reforzamiento de la

circulación océano-continente, llevados a cabo por los vientos del sur generados por la

inestabilidad inercial, parecen propiciar la existencia de mayor humedad en la costa

sudoeste de México (Fig. 7b). Dichos procesos podrían ser el origen de la lluvia orográfica

observada en la ladera oeste de la Sierra Madre Occidental (Fig. 7c).
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4.3, La Canícula

El ciclo anual de las lluvias en la costa sudoeste de México presenta la llamada Sequía

Intraestival o Canícula, que corresponde a una disminución relativa de las lluvias entre

julio y agosto. Magaña et al (1999b) consideran que la Sequía Intraestival es generada

después de que la alberca ha estado cubierta por nubes durante el periodo de mayor

convección tropical (por la presencia de la ZITC), generalmente a principios de julio.

Cuando la radiación solar es bloqueada, la TSM de la Alberca de Agua Caliente

disminuye, y así disminuye la actividad convectiva. Al disminuir la convección, disminuye

ia cubierta nubosa. De esta manera, la insolación llega nuevamente a la Alberca de Agua

Caliente y los valores de TSM aumentan. A finales de agosto, los valores de TSM son otra

vez suficientemente altos (mayores a 28°C) para favorecer la convección intensa y, así,

termina un periodo de la Sequía Intraestival.

Si bien la teoría de Magaña et al. (1999b) explica la interacción local entre el océano y la

atmósfera, es necesario considerar la intensa variabilidad intra e interanual de la posición

de la ZITC y la interacción de ésta con el océano, principalmente su efecto sobre la

distribución de TSM, para comprender los motivos de la variabilidad interanual de la

Sequía Intraestival.

Durante verano, la latitud de la ZITC fluctúa alrededor de 12°N en el Océano Pacífico del

Oeste (Fig. 5b). La ZITC se encuentra en continua fluctuación, de hecho, el contorno de

vorticidad absoluta nula, cuya latitud define la intensidad y posición de la ZITC, oscila con

un periodo promedio de 4.5 días y la escala espacial de la inestabilidad inercial es de 2500

km (Tomas y Webster, 1997). Por otra parte, la ubicación del máximo de TSM, que
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constituye el centro de la Alberca de Agua Caliente, vana inter e intranualmente (Fig. 5a).

El ciclo anual de la TSM (Fig. 5a) muestra que este máximo se encuentra alrededor de 8°N

a principios de marzo y posteriormente comienza a migrar hacia el norte para alcanzar su

latitud máxima en las costas de México a una latitud de 16°N en septiembre. Al

desplazarse la ZITC hacia el norte, durante el verano, los valores máximos de TSM

(>28°C) disminuyen a su paso. Así, se comprueba que es la radiación solar la responsable

de mantener a la Alberca de Agua Caliente. Al disminuir los flujos de radiación solar en

superficie, los efectos del viento (que propician la liberación de calor latente del océano y

su absorción por parte de la atmósfera) y de la lluvia, reducen la TSM (figuras 5a y 5c).

Así, la ZITC se encuentra más cerca del ecuador y su convección es menor, pues la

desaparición de la Alberca de Agua Caliente reduce el gradiente meridional de TSM y, en

consecuencia, la inestabilidad inercial. Este proceso resulta en la aparición de la Canícula,

pues la latitud y convección de la ZITC no son suficientemente grandes para seguir

favoreciendo las lluvias en la costa sudoeste de México.

Por lo tanto, pronosticar el inicio y duración de la Sequía Intraestival implica conocer

continuamente la distribución de la TSM en la Alberca de Agua Caliente, la fuente de

energía que hace posible la ubicación de la ZITC en el norte, alrededor de los 12°N,

durante la temporada de lluvias. Dicha fuente de energía es afectada por la convección

asociada a la ZITC, como lo explican Magaña et al. (1999), pero el entendimiento

completo de la Canícula, según lo que se ha mencionado en este apartado, requiere

considerar también la teoría de la inestabilidad inercial (gradientes meridionales de TSM y

presión en superficie) para comprender por qué disminuyen la latitud y convección de la

ZITC.
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Bajo la hipótesis planteada, es posible explicar también la variabilidad interanual de la

Sequía Intraestival simplemente mediante la misma variabilidad intranual de la latitud e

intensidad de la ZITC y de la distribución de la TSM en la Alberca de Agua Caliente. Los

ciclos anuales muestran que la situación más frecuente es aquella en la cual la ZITC

produce una reducción de la TSM en la Alberca de Agua Caliente entre julio y agosto,

periodo asociado con la Sequía Intraestival. Sin embargo, es importante notar que las

condiciones previas a la Sequía Intraestival se pueden presentar en cualquier momento

dentro de la temporada de lluvias. Un ejemplo de lo anterior es ofrecido por El Niño, que

propicia durante toda la temporada de lluvias condiciones similares a las responsables de la

Sequía Intraestival.

4.4. El Niño

Cuando El Niño está presente desde los meses de junio, como en 1997, la ZITC se

mantiene lejos de la costa sur de México (más cerca del ecuador), pues el gradiente

meridional de TSM es menor, debido a que la anomalía positiva de TSM en el Océano

Pacífico Ecuatorial del Este se puede extender hasta el Pacífico Mexicano. Bajo esta

condición, es más difícil que la Alberca de Agua Caliente y la Lengua Fría produzcan un

gradiente meridional de TSM intenso. Al aparecer una sola alberca de agua caliente desde

el ecuador hasta México, la ZITC tiende a coincidir con los máximos de TSM, como en el

Pacífico del Oeste. Así, podría decirse que El Niño propicia una sequía similar a la

Canícula, pero por periodos más largos (escalas interanuales).
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Lo anterior debe ser considerado en estudios dedicados a la Canícula, y su relación con El

Niño. Dos hechos importantes deben tomarse en cuenta:

i. El mínimo de lluvia, asociado a la Canícula, no es evidente porque El Niño propicia

una disminución general de las lluvias desde junio a septiembre,

ii. Como la ZITC no se superpone a la Alberca de Agua Caliente, los valores altos de

TSM no desaparecen. Así, el gradiente meridional de TSM es débil y constante,

disminuyendo entonces la inestabilidad inercial.

Por lo cual, si se define la Canícula mediante una relación entre la lluvia de julio y agosto y

la lluvia del resto de los meses de la temporada de lluvias, los resultados del análisis

estadístico indican que El Niño disminuye la Canícula. Sin embargo, esta interpretación no

es confiable porque El Niño disminuye las lluvias durante toda la temporada y la Canícula

no es evidente. Se recomienda entonces estudiar la variabilidad interanua] de la Canícula

en términos de su cambio, en un año dado, con respecto al valor climático de su lluvia.
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5. Esquema de Pronóstico del Inicio de las Lluvias de Verano

En el capítulo anterior se ha mostrado, a partir de las observaciones, la existencia de la

sucesión de procesos responsables de la lluvia en la costa sudoeste de México, con base en

la teoría de la inestabilidad inercial. En este capítulo se revisa detalladamente la

variabilidad intranual de esta sucesión y se establecen algunos pormenores de los posibles

esquemas de pronóstico, mediante el análisis de la información de los años 1993 y 1990.

En el año de 1993 la lluvia fue menor a lo normal en Puerto Ángel, Oax. La sucesión de

eventos precedentes al inicio de la temporada de lluvias es la siguiente. El gradiente

meridional de presión (Fig. 8.1b) cambia de signo positivo a negativo alrededor del 16 de

abril. Este cambio es acompañado por la inversión de la dirección del viento meridional a

una latitud de 6°N (Fig. 8.1b). Así, el viento meridional se vuelve positivo entre el ecuador

y 6°N. A partir de esa fecha, la ZITC, que se encuentra a 1°N, migra paulatinamente hacia

el norte (Fig. 8.1a). La temporada de lluvias inicia un mes después (Fig. 8.la), el 31 de

mayo, cuando la ZITC se encuentra en 6°N.

La ZITC muestra una variabilidad intranual en su latitud que va de -4°N a 17°N. Cuando

alcanza los 17°N, se encuentra sobre la costa de Oaxaca y provoca los máximos de lluvia

de la temporada (más de I6mm/día). Entre el 10 de julio y el 9 de agosto, la lluvia muestra

una disminución relativa que corresponde a la Sequía Intraestival, que, como hemos

mencionado, se debe a que los valores de TSM disminuyen en la Alberca de Agua

Caliente, pues la ZITC pasa sobre el océano haciendo desaparecer a su paso los valores de

TSM mayores a 28°C. Entonces el valor del máximo de TSM disminuye a 27°C. Y
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posteriormente se recupera, formándose nuevamente la Alberca de Agua Caliente, mientras

la ZITC está en el sur, pues la falta de convección permite que la TSM aumente de nuevo.

•1 2

1 6 -»

Figura 8.1. Variación inter anual a 959W en 1993 de (a) la TSM (contornos cada 1°C); la latitud (q)
de la ZITC indicada por la línea gruesa; la lluvia en Puerto Ángel (mm/dfa), por la línea con puntos;
(b) viento (m/s), por los vectores; y gradiente meridional de presión en superficie (hPa), por la línea
gruesa. La región sombreada en (a) indica valores de TSM mayores a 29°C; y la línea punteada
en (b), el cambio de signo del gradiente de presión.

Por otra parte, en el año de 1990 la lluvia fue superior a lo normal en Pto. Ángel, Oax. En

ese año, el gradiente meridional de presión (Fig. 8.2b) cambia de signo varias veces desde

el 11 de abril, y se vuelve definitivamente negativo el 26 de abril, mientras que el viento
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meridional lo hace el 16 de abril (Fig. 8.2b). El primero se vuelve negativo; y el segundo,

positivo. A partir de entonces, el máximo de agua precipitable (ZITC) comienza a migrar

hacia el norte (Fig. 8.2a).

N D

1m/s 13m/s

Figura 8.2. Como en la Fig. 8.1 pero para 1990.

Es complicado definir cuándo inicia la temporada de lluvias en 1990, pues la lluvia

aumenta paulatinamente pero con gran variabilidad (Fig. 8.2a). Se sugiere que la

temporada de lluvias inicia el 6 de mayo, 10 días después de los cambios de signo, pues es

-«"••vitas w v i j
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la primera ocasión en que la lluvia excede notablemente a la lluvia de los días anteriores y,

además, este hecho se puede asociar a la migración de la ZITC hacia el norte.

La latitud de la ZITC varía entre los 3°N y 18°N (Fig. 8.2a). Además, la existencia de la

Sequía Intraestival es poco evidente, lo cual coincide con la permanencia de valores de

TSM mayores a 28°C en la Alberca de Agua Caliente (Fig. 8.2a).

Aunque generalmente es fácil definir la fecha de inicio de la temporada de lluvias, los años

de 1993 y 1990 ilustran la variabilidad interanual de esta fecha y de sus antecedentes. Sin

embargo, en ambos, años el cambio de signo, de positivo a negativo, del gradiente de

presión en superficie antecede al inicio de la temporada de lluvias. Por lo cual, a

continuación se revisa la posibilidad de establecer un primer esquema de pronóstico del

inicio de las lluvias con base en el gradiente meridional de presión en superficie.

5.1. Pronóstico del Inicio de las Lluvias con base en el Gradiente

Meridional de Presión en Superficie

El gradiente meridional de presión tiene una disminución continua durante los tres meses

previos al inicio de la temporada de lluvias (un promedio de 0.9298Pa por día (Fig. 9a)).

En la mayoría de los casos, el gradiente meridional de presión toma valores negativos antes

de que inicie la temporada de lluvias, y generalmente lo hace un mes antes (Fig. 9a). Dicha

relación constituye la base del primer esquema de pronóstico. Cabe mencionar que, sin

embargo, durante años de El Niño (1982, 1983 y 1987) dicha relación no es tan clara. En

esos años, el valor del gradiente meridional de presión, cuyos valores oscilan anualmente
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entre 600Pa y - 800Pa, tiene variaciones ligeras alrededor de cero antes de mantenerse

definitivamente con valores negativos. Esto se debe a que la presencia de El Niño

disminuye los gradientes meridionales de TSM, pues se manifiesta en el Océano Pacífico

Ecuatorial del Este como una anomalía positiva de TSM. Bajo tales condiciones, la ZITC

tiende a encontrarse más cerca del ecuador, y la tradicional migración de la ZITC hacia el

norte, durante verano, se ve alterada.

Ahora bien, continuando con el planteamiento del esquema de pronóstico, se sugiere el

siguiente procedimiento: 1) Determinar la tendencia del gradiente meridional. 2) Hacer una

estimación (mediante regresión lineal, por ejemplo) de la fecha en que el gradiente

cambiará de signo positivo a negativo. 3) Pronosticar que la temporada de lluvias iniciará

un mes después del cambio de signo del gradiente meridional de presión, pues es

generalmente entonces cuando inicia temporada (Fig. 9a). Este procedimiento es el mismo

para años con lluvias superiores o menores a lo normal (Fig. 10).

Es recomendable que el proceso de pronóstico inicie en abril. De esta manera, se cuenta

con más datos para realizar la estimación del cambio en el gradiente de presión y, en

consecuencia, la certeza del pronóstico aumenta. En caso de que se utilice un modelo

lineal, no es recomendable hacerlo antes de abril porque en invierno la ZITC migra hacia el

sur, en sentido opuesto a la tendencia previa al inicio de la temporada.
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Figura 9. (a) Datos del gradiente meridional de presión en superficie en el Océano Pacífico
Ecuatorial del Este (1982-1993) cuyo cero en la abscisa ha sido definido como la fecha de inicio
de la temporada de lluvias. La línea negra muestra el valor promedio de estos datos; y la línea
negra, el resultado de la regresión lineal de ese promedio en el periodo, con tendencia negativa,
previo al inicio de la temporada de lluvias. Se muestran también (b) los valores de ese gradiente y
de la lluvia en Oaxaca, Oax., para parte del año 2001.
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El esquema propuesto para pronosticar la fecha de inicio de la temporada de lluvias se.

emplea para pronosticar el inicio de la temporada 2001. Se encuentra lo siguiente:

El gradiente meridional de presión (Fig. 9b) se vuelve negativo el 29 de abril. Por lo cual,

se pronostica el inicio de la temporada de lluvias para finales de mayo en Puerto Ángel. El

resultado obtenido mediante regresión lineal pronostica aproximadamente la misma fecha;

el valor climático.

La temporada de lluvias 2001 inició en Oaxaca, Oax., el día 19 de mayo (Fig. 9b), fecha

satisfactoriamente cercana al pronóstico obtenido.

Los años con menos lluvia -a- Los años con más lluvia

£

T5
g

-4 -

-6

Inicio climático de la temporada de lluvias
en Puerto Ángel, Oax.: 26 de mayo

Cambio de signo del gradiente
meridional de presión en

superficie: 26-28 de abril

M A O N D

Figura 10. Gradiente meridional de presión en superficie para los años con más (1984, 1988,
1989, 1990, 1985 y 1992) y con menos lluvia (1982, 1987, 1991, 1993, 1983 y 1986) entre 1982 y
1993.
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5.2. Pronóstico del Inicio de las Lluvias con base en la

Temperatura en Superficie del Mar

Una vez establecido el potencial de pronosticar la fecha de inicio de la temporada de

lluvias con base en el gradiente meridional de presión en superficie, es adecuado

considerar la posibilidad de pronosticar dicha fecha con base en el gradiente meridional de

TSM, dada la estrecha relación entre ambos gradientes (ver Fig. 6a).

Desdichadamente, el gradiente meridional de TSM no guarda una relación evidente con el

inicio de las lluvias, a diferencia del gradiente meridional de presión en superficie, pues la

fecha en que esta variable muda de signo cambia según se trate de un año con lluvias por

arriba o por debajo de lo normal (Fig. 11). En cambio, el gradiente meridional de TSM

parece constituir un buen indicador de la intensidad de las lluvias en el sur de México

(Puerto Ángel, Oax.), pues las lluvias de verano son intensas (débiles) cuando el gradiente

meridional de TSM es mayor (menor). Esta relación puede ser utilizada para realizar

pronóstico estacional de lluvia. De esta forma, se podría predecir el inicio y magnitud de

las lluvias.

Un segundo esquema de pronóstico del inicio de la temporada de lluvias puede basarse en

el gradiente meridional de TSM, según sugiere el análisis de la correlación desfasada entre

el gradiente de presión y variables representativas de la distribución de TSM en el Océano

Pacífico Ecuatorial del Este.
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Los años con menos lluvia •o- Los años con más lluvia |

Figura 11. Gradiente meridional de TSM de los años con más y con menos lluvia entre 1982 y
1993 (definidos de la misma manera que en la Fig. 10).

La figura 12 muestra la correlación desfasada entre el gradiente meridional de presión en

superficie y las siguientes variables: (i) el gradiente meridional de TSM, (ii) la TSM en la

región de El Niño y (iii) la TSM en la Alberca de Agua Caliente. También se incluye la

correlación desfasada del gradiente de presión consigo mismo, que es igual a uno, como

debe ser, cuando el desfase es cero y, además, ilustra la inercia, relativamente baja, del

campo de presión. Debido a que se considera que el gradiente meridional de TSM es

responsable del gradiente de presión, se debe prestar especial atención a los desfasamientos

negativos, pues la magnitud del coeficiente de correlación es proporcional a la dependencia

lineal que existe entre el gradiente de presión y el valor previo de las otras variables (el eje

de las ordenadas en la Fig. 12 indica el número de días previos con números negativos; y el
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de días posteriores, con números positivos). Si el signo del coeficiente de correlación es

positivo, la relación es directa; y si es negativo, inversa.

TSM en El Niño
Gradiente meridional de TSM

-•-TSM en la Alberca de Agua Caliente
— Gradiente meridional de Presión en Superficie

8
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Desfasamiento (Número de días)

Fig. 12. Correlación desfasada entre el gradiente meridional de presión en superficie y la TSM en
la región de El Niño, la TSM en la Alberca de Agua Caliente y la diferencia de TSM entre ambas
regiones, es decir, el gradiente meridional de TSM (ver texto).

Se observa (Fig. 12) que el gradiente meridional de presión es predeterminado por el

gradiente de TSM, y que es posible pronosticarlo confiablemente con base en esta relación

hasta con un mes de antelación. En cambio, El Niño per se no guarda una gran relación

con el gradiente meridional de presión y, por lo tanto, esta relación es poco útil cuando se

pretende pronosticar datos futuros del gradiente meridional de presión con base en datos

actuales de El Niño. Por otra parte, los valores de TSM en la Alberca de Agua Caliente no

muestran una relación tan intensa con el gradiente de presión como lo hace el gradiente de

TSM, pero sí mejor que la TSM en la región de El Niño. Lo anterior ha sido mostrado
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también por Uribe (2000), y constituye un resultado interesante si se considera que los

estudios de variabilidad climática en México están basados principalmente en los efectos

de El Niño.

Por lo tanto, se propone un segundo esquema de pronóstico basado en los diagnósticos y

pronósticos de TSM en el Océano Pacífico del Este. Este esquema genera una buena

indicación del inicio de la temporada de lluvias pero, sobre todo, es especialmente útil en

el pronóstico estacional de la magnitud de las lluvias. Así, en caso de que se pronostique

un mayor (menor) gradiente meridional de TSM, el pronóstico implica un adelanto (atraso)

de una temporada de lluvias intensa (débil; Fig. 11 y 12).

Este segundo esquema también se emplea para pronosticar el inicio de la temporada de

lluvias 2001. Se encuentra lo siguiente:

Los pronósticos de TSM generados en abril de 2001, muestran que las anomalías de TSM

en el Océano Pacífico Ecuatorial del Este son prácticamente nulas de mayo a octubre. Por

lo tanto, se pronostica que la temporada de lluvias no será anómala en magnitud, ni se

atrasará o adelantará notablemente, es decir, iniciará la cuarta semana de mayo, que es la

fecha climática de inicio.

De esta manera, una vez más, el pronóstico del inicio de la temporada coincide

satisfactoriamente con las observaciones, pues la temporada de lluvias 2001 inició en

Oaxaca el 19 de mayo (ver Fig. 9b).
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El año 2001 presentó condiciones muy similares a las climáticas durante los meses previos

a la temporada de lluvias, por lo cual no ha sido necesario elaborar modelos matemáticos

para realizar los pronósticos, sin embargo, es evidente que otras condiciones requerirán

dichos modelos.

5.3. Evaluación

Los esquemas de pronóstico requieren de una evaluación continua para conocer su

efectividad. Todos los pronósticos deben ser evaluados bajo el mismo criterio. Mientras

mayor sea el número de pronósticos evaluados, mayor será el crédito otorgado a la

evaluación.

La fecha de inicio de la temporada de lluvias no puede ser pronosticada

determinísticamente, es decir, es imposible saber con exactitud cuando va a comenzar la

temporada con meses de anterioridad. Por lo cual, el pronóstico es probabilístico, es decir,

se pronostica como fecha de inicio al periodo con mayor probabilidad de que inicie la

temporada de lluvias. Se propone que estos periodos sean de diez días. De esta manera, el

pronóstico dice si la lluvia comenzará a principios (día 1 a 10), mediados (11-20) o finales

(21-28, 29, 30 ó 31) de un mes determinado.

Se propone evaluar el esquema de pronóstico de la fecha de inicio de lluvias mediante una

asignación de confiabilidad regida por una distribución gausiana normalizada, no

acumulada, cuyo valor medio y desviación estándar, para las abscisas, son cero y once

respectivamente (Fig. 13). El eje de las abscisas de esta curva indica la diferencia en días
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entre el centro del periodo pronosticado (definido como 6, 16 o 26 según se trate de

principios, mediados o finales de mes respectivamente) y la fecha observada. El eje de las

ordenadas indica la confiabilidad en porcentaje. Las ventajas que ofrece esta distribución

son las siguientes:

i. Se trata de una distribución simétrica. De esta manera, si la lluvia comienza x días

antes del valor pronosticado, el error es el mismo que cuando la lluvia comienza x

días después.
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Fjg. 13. Distribución gausiana para la evaluación de la contabilidad del esquema de pronóstico de
inicio de la temporada de lluvias. Los datos mostrados se refieren al año 2001 (ver texto).

íi. El valor de la desviación estándar propuesto permite asignar una confiabilidad

mayor a 90% si la lluvia inicia dentro del periodo pronosticado, y la severidad de la

penalización de la confiabilidad es proporcional a la diferencia absoluta entre el
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pronóstico y la fecha observada. Además, como la penalización no es lineal, es

mucho mayor para diferencias grandes que para diferencias pequeñas.

La evaluación del esquema, siguiendo el ejemplo del año 2001, lleva la siguiente secuencia

(Fig. 13):

i. Se define la diferencia en días entre el centro del periodo pronosticado y la fecha de

inicio observada. En el caso del 2001, se pronosticó que la temporada de lluvias

comenzaría a finales de mayo, es decir, entre el 21 y el 31 de mayo. El centro de

dicho periodo se define como el día 26, y la diferencia de esta fecha con la fecha de

inicio observada (19 de mayo) es de siete días "positivos".

ii. Se asigna el porcentaje de confiabilidad a esta diferencia según la curva gausiana.

En el caso del año 2001 la confiabilidad es de 81.67%.

iii. El pronóstico del año 2001 es el primero realizado bajo este esquema, pero la

confiabilidad general del esquema podrá ser determinada mediante el promedio de

la confiabilidad de los pronósticos realizados. Como parte del trabajo por realizar

en el futuro, es posible pronosticar el inicio de la temporada de lluvias de años

pasados, para determinar con mayor certidumbre esta confiabilidad, evitando la

larga espera que implica trabajar con datos actuales. Con cuarenta pronósticos se

podría tener una confiabilidad con peso climático.
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6. Conclusiones

Se ha evaluado la importancia de la ZITC como elemento clave en las características de las

lluvias en la costa sudoeste de México- El estudio utiliza la hipótesis propuesta por Tomas

y Webster (1997) sobre los mecanismos que determinan la migración latitudinal de la

ZITC, según la teoría de inestabilidad inercial. Así se ha podido establecer un esquema

sobre la posible sucesión de eventos responsable del inicio de la temporada de lluvias (ver

Fig. 3).

Mediante el análisis de las condiciones promedio y de la variabilidad ínter e intranual de

dicha sucesión de eventos, se concluye que la ZITC puede favorecer la lluvia en la costa

mediante su presencia misma o mediante el posible reforzamiento de circulaciones océano-

-continente que transportan humedad desde la ZITC y el océano, generando lluvia

orográfica sobre la Sierra Madre Occidental.

La importancia de la distribución de la TSM se manifiesta durante toda la temporada de

lluvias, y no sólo permite pronosticar el inicio de la temporada de lluvias, sino que ofrece

mejores posibilidades de pronosticar estacionalmente la lluvia. De hecho, el contraste de

TSM entre El Niño y la Alberca de Agua Caliente ofrece mayores posibilidades de

pronóstico que El Niño por sí solo (ver Fig. 12).

Se ha podido complementar lo propuesto por Magaña et al (1999b) sobre la Canícula,

aprovechando algunas ideas de la teoría de la inestabilidad inerciaí. Se propone que la

Canícula se presenta como consecuencia de la disminución del gradiente meridional de

TSM en el Océano Pacífico Ecuatorial del Este por la interacción entre la ZITC y el
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océano. Esta disminución implica que la ZITC tenga menor convección y se encuentre

lejos de la costa sudoeste de México, pues disminuye la inestabilidad inercial. Es decir, la

Canícula es reflejo de la variabilidad intranual de la ZITC, que depende, en primera

instancia, de la distribución de la TSM en el Océano Pacífico Ecuatorial del Este.

Actualmente se cuenta con poca disponibilidad de datos en el océano y continente en

México. Por lo cual, algunas veces se complica la realización de estudios regionales. Este

estudio ha mostrado consistentemente la importancia de conocer el estado del Océano

Pacífico Ecuatorial del Este para analizar el clima de México. Por ello, es de gran

importancia la realización de campañas de medición en esa región, como el Experimento

Climático en las Albercas de Agua Caliente de las Américas (ECAC) llevado a cabo

recientemente por el CCA.

Los esquemas propuestos para pronosticar el inicio de la temporada de lluvias pueden ser

útiles más allá de la costa sudoeste de México, pues la ZITC es uno de los principales

moduladores del clima de México y el mundo. Como parte del trabajo por realizar, queda

evaluar la posibilidad de extrapolar el esquema de pronóstico a toda la costa sudoeste de

México partiendo del patrón de propagación de lluvias propuesto por Higgins et al. (1999);

estudiar la posibilidad de extender el esquema propuesto a otras regiones, más allá de la

costa sudeste de México; y realizar y evaluar los pronósticos para temporadas de lluvia

pasadas.
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7. Apéndice

Se ha preferido evitar un riguroso desarrollo matemático de la teoría de la inestabilidad

inercial (Tomas y Webster, 1997) en el cuerpo principal de este estudio con el propósito de

facilitar su lectura, pues se trata de un estudio observacional. Por lo anterior, se ha dejado

para este apéndice la revisión detallada de dicha teoría y las implicaciones de una

evaluación realizada recientemente por Tomas et al. (1999).

7.1. Método de la perturbación

En el método de la perturbación las variables de campo son divididas en dos partes: (i) un

estado básico que usualmente se supone independiente del tiempo y la longitud; y (ii) una

perturbación, que es la desviación estadística del campo de interés. Así, por ejemplo, si

U designa la velocidad zonal promediada temporal y zonalmente, y «'es la desviación de

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

Las suposiciones básicas de la teoría de perturbación son: (i) las variables de estado deben

satisfacer las ecuaciones gobernantes cuando las perturbaciones son nulas; y (ii) los

campos de perturbación deben ser lo suficientemente pequeños para que todos los términos

que involucran productos de perturbaciones puedan ser despreciados. Este último requisito

se cumple en el ejemplo anterior si u/u «1 de manera que

U-
du fdu

u dx
(A.l).
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Mediante la anulación de todos los términos no lineales (productos entre perturbaciones),

las ecuaciones no lineales son reducidas a ecuaciones diferenciales lineales, es decir, sin

productos de perturbaciones. Estas ecuaciones pueden ser resueltas mediante métodos

estándar para determinar el carácter y estructura de las perturbaciones en términos del

estado básico conocido. Usualmente las perturbaciones se suponen como ondas

sinusoidales, cuyas características como velocidad de propagación, estructura vertical y

condiciones para su crecimiento o decaimiento, son determinadas por la solución de las

ecuaciones. La técnica de perturbación es especialmente útil en el estudio de la estabilidad

de un flujo de estado básico bajo el efecto de pequeñas perturbaciones, que es el caso

supuesto en el desarrollo de teoría de la inestabilidad inercial.

7.2. Inestabilidad Inercial

El concepto de inestabilidad hidrodinámica puede ser entendido cualitativamente mediante

la consideración del movimiento de una parcela de fluido en una corriente zonal estable. El

método de la parcela es empleado frecuentemente para derivar el criterio de estabilidad

estática mediante el análisis de las condiciones bajo las cuales una parcela desplazada

verticalmente hacia arriba, sin perturbar sus alrededores, regresaría a su posición original o

se aceleraría en la dirección de su movimiento. Sin embargo, el método de la parcela puede

ser generalizado si el desplazamiento de la parcela tiene una dirección arbitraria. Cuando el

estado básico está estratificado establemente y la corriente zonal tiene una cortante

horizontal y vertical, el análisis es muy complicado. Sin embargo, si la parcela es

desplazada horizontalmente a través del flujo básico, la fuerza de flotabilidad no juega
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papel alguno. Este caso especial, llamado inestabilidad inercial, puede ser analizado

sencillamente si se supone que el flujo básico es geostrófíco.

Si se define el estado básico del flujo como

„,--!£ (A. 2),

y se supone que el desplazamiento de la parcela no perturba el campo de presión, las

ecuaciones aproximadas del movimiento son

í = A = / f (A-3)'
dt dt

ff / ( , ) (A. 4).

Considérese una parcela que sigue el movimiento del estado básico geostrófíco en la

posición y = yQ. Si la parcela es desplazada una distancia Sy a través del flujo, se puede

obtener su nueva velocidad zonal mediante la integración de (A. 3):

u(yQ+Sj ) = ug(y0)+f8y (A. 5).

El viento geostrófíco en y0 +8y puede ser aproximado mediante una serie de Taylor de

primer orden como

Sustituyendo (A. 5) y (A. 6) en (A. 4) se obtiene

= \-^l - _ f\ f _ ^L \fty / ^ 7)

dt dt2 [ dy j

Esta ecuación tiene la misma forma matemática que la ecuación de movimiento para una

partícula desplazada verticalmente en una atmósfera estable, es decir, la ecuación que da
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origen aí criterio de estabilidad estática. Dependiendo del signo de la aceleración dv/dt, la

parcela experimentará una fuerza que actúa para regresarla a su posición original o para

acelerarla en la dirección del desplazamiento. Como / - dug Idy es la vorticidad absoluta

(r¡) del flujo básico, se determina la existencia de estabilidad, inestabilidad o neutralidad si

r\ es respectivamente ciclónica, anticiclónica o nula. Por lo tanto, el factor crítico es

determinar s i /es mayor, menor o igual que dug/dy en (A. 7):

(i) Caso inercialmente inestable (f<du/dy (r¡ localmente anticlónica)): Una parcela

desplazada hacia el polo desde su posición de equilibrio se moverá

subgeostróficamente, es decir, más lentamente que el estado básico, y

experimentará una fuerza neta en la dirección del desplazamiento.

(ii) Caso inercialmente neutral (f^dug/dy (t] nula)): Una parcela desplazada hacia el

polo desde su posición de equilibrio se moverá geostróficamente, es decir, a la

misma velocidad que el estado básico, y experimentará una fuerza neta igual a cero.

(iii) Caso inercialmente estable (f>dug/dy (r¡ localmente ciclónica)): Una parcela

desplazada hacia el polo desde su posición de equilibrio se moverá

supergeostróficamente, es decir, más rápido que el estado básico, y experimentará

una fuerza neta opuesta a la dirección del desplazamiento.

En el caso del hemisferio norte, por ejemplo, donde / es positiva, la condición para

determinar la inestabilidad inercial es

_ í>0 estable

/ - — ^ = 0 neutral (A. 8).
oy

<0 inestable
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La distribución del viento geostrófico es determinada por el estado básico del gradiente de

presión dp/dy. Aunque en regiones cercanas al ecuador el gradiente de presión promediado

zonaimente alrededor del globo es muy pequeño, en algunas regiones existen fuertes

gradientes transecuatoriales de presión. En estas últimas, una fuerte cortante geostrófica

puede ser producida, y generar, a su vez, inestabilidad inercial. De hecho, la localización

del contorno de r)=0 fuera del ecuador es prueba de lo anterior.

El criterio de inestabilidad inercial puede ser aplicado a regiones como el Océano Pacífico

del Este cuando el gradiente de presión es intenso y la vorticidad local es anticiclónica. La

figura (A.l) esquematiza esta situación durante verano. Las letras C, P y R representan

respectivamente las componentes meridionales de las fuerzas de Coriolis, gradiente de

presión y la resultante de estas dos fuerzas. Como el contorno r\~0 se encuentra fuera del

ecuador, la atmósfera es inercialmente inestable entre el ecuador y ese contorno.

i S.

3

3

a presiór7[]]>

UzD

Ecuador

c
presiórT^>

* < 0 ,
Convergencia

I J
R>0

Divergencia

R<0
?7<0

Tiempo

Figura A. 1. Esquema que muestra las fuerzas actuando sobre una parcela de aire en el
hemisferio norte durante verano. P, C y R representan respectivamente la fuerza del gradiente de
presión, la de Coriolis y la resultante de estas dos fuerzas. La región donde la vorticidad absoluta
es anticiclónica ha sido sombreada. También se muestra el dipolo de convergencia-divergencia
asociado (tomada de Tomas y Webster (1997)).
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Considérese una parcela en balance geostrófico, al tiempo t - tx, que se encuentra

localizada, justo al norte del ecuador, en una región donde r]<0. Cuando esta parcela es

desplazada hacia el norte (t~t2), la velocidad zonal cambia, pues la fuerza resultante

(R>0) acelera la parcela hacia el norte. Al tiempo t = t3, la parcela alcanza el contorno

rj=O, y entonces la aceleración es nula, pues las fuerzas del gradiente de presión y de

Coriolis se encuentran en balance (R=0). Por último, al tiempo t = í4, cuando la parcela se

encuentra al norte del contorno r¡~0, ésta experimenta una fuerza de restauración en

sentido opuesto (R<0).

Así, cuando el contorno t]=0 se encuentra lejos del ecuador, el viento será acelerado

positivamente entre el ecuador y dicho contorno; y negativamente, entre el contorno r}=0 y

el polo. Si esta interpretación es aplicable al sistema atmosférico real, una señal de estos

procesos debe ser evidente en el campo de viento divergente, pues debe existir un máximo

local en el campo de viento divergente, centrado en el contomo rj=O. Así, la divergencia se

encontraría en el lado ecuatorial del contorno r¡-0\ y la convergencia, en el lado del polo.

A continuación se revisa el campo divergente de vientos para revisar esta suposición.

7.3. Vientos divergentes en niveles bajos

En todas las regiones donde el contorno de vorticídad absoluta nula se encuentra separado

del ecuador, se han observado tres relaciones consistentes entre el campo de vientos y el de

vorticidad, tanto en este estudio como en el de Tomas y Webster (1997):
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i. El viento divergente siempre tiene la dirección adecuada para advectar 77 a través

del ecuador, respondiendo al gradiente monzónico transecuatorial de presión.

Presuntamente, esta advección es la responsable de la t] anticiclónica local,

ii. Existe un máximo en la velocidad del campo divergente que es bisectado por el

máximo de r¡, especialmente en regiones donde el contorno de r\-0 se encuentra

lejos del ecuador,

iii. Son tres las contribuciones a la generación de r¡ en los trópicos según el análisis

aplicado a la ecuación de vorticidad para movimientos tropicales:

^ 7~af (A. 9).

Donde a es un coeficiente disipativo. De manera que la tendencia local de r\ es

determinada por la combinación de su advección, divergencia (o término de 'vortex

stretching") y disipación. Es importante notar que (A. 9) difiere de la ecuación

hallada por Holton (1992), pues incluye la disipación, y el término de advección

involucra no sólo la componente rotacional sino al campo de viento total. Las

observaciones sugieren el uso del campo de viento total, pues se ha encontrado que

aunque la advección transecuatorial de vorticidad absoluta es realizada

principalmente por el viento divergente, en el Océano Indico del Oeste la advección

¡levada a cabo por la componente rotacional es de magnitud similar a la advección

realizada por la componente divergente del viento.

Partiendo de la ecuación (A. 9) y suponiendo de un campo de r\ inercialmente inestable

(localmente ciclónico en todas partes), es claro por qué la advección transecuatorial de r¡ es

el mecanismo responsable de la vorticidad localmente anticiclónica que se ha observado.
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Esto se debe a que los dos primeros términos en el lado derecho de la ecuación (A. 9) son

capaces de hacer contribuciones negativas a la tendencia local. De cualquier manera, en la

ausencia de advección transecuatorial de verticidad, sólo pueden contribuir a la generación

de vorticidad ciclónica, y el término de advección sólo actúa para redistribuir la vorticidad

absoluta ciclónica. El término de divergencia puede hacer contribuciones locales

anticiclónicas a la tendencia si hay divergencia. De cualquier manera, cuando r¡ —» 0, este

mecanismo se vuelve cada vez menos eficiente, pues r\V •V ~>0 (los balances que

existen cerca del contorno r¡ = 0 son discutidos detalladamente en los dos apartados

siguientes).

Así, la ubicación, lejos del ecuador, del máximo de viento divergente y del contorno r\ = 0

es determinada por la inestabilidad inercial. Esto se debe a que el viento divergente es

acelerado positivamente en el lado ecuatorial del contorno de vorticidad absoluta nula y

acelerado negativamente en el lado polar, como lo sugiere la teoría. En contraste, si el

mecanismo propuesto por Walliser y Somervilee (1994) actuara, las máximas velocidades

del viento divergente se observarían en el ecuador, donde la fuerza de Coriolis es cero.

En suma, se propone que la parte divergente del viento juega dos papeles importantes:

i. El viento divergente crea las condiciones para el desarrollo de inestabilidad inercial

cerca del ecuador mediante la advección interhemisférica de r\,

ii. El viento divergente es acelerado localmente para mitigar las condiciones

inercialmente inestables causadas por la advección de rj a través del ecuador.
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En regiones donde la r¡ es localmente anticiclónica, la divergencia se encuentra entre el

ecuador y el contorno r¡=0; mientras que la convergencia se encuentra hacia el polo de

dicho contorno. Se dice que esta configuración particular del patrón de divergencia,

resultado de la aceleración del viento divergente, actúa para reducir la inestabilidad local

inercial. Esta reducción se debe a la contribución local de vorticidad ciclónica mediante la

convergencia (divergencia negativa en la ecuación de vorticidad (A. 9)). Además, la

convección intensa, colocada sobre el máximo de convergencia, es una consecuencia

directa de la convergencia de humedad en la capa límite y de la velocidad vertical positiva

asociada a ella. Esto es, la convección en la ZITC fuera del ecuador es el resultado de una

circulación secundaria estabilizadora, generada por la inestabilidad inercial.

7A Ubicación del contorno de vorticidad absoluta nula

Es claro que la razón de que el contorno de t)~0 se encuentre en el hemisferio de verano es

la advección de r¡ realizada por el flujo generado por el gradiente de presión

transecuatorial. De cualquier manera, aun en regiones donde el gradiente de presión

superficial es muy fuerte, el contorno r¡~0 está localizado entre 5°N-10°N. Por lo cual,

surgen dos preguntas. Primera, ¿qué limita la advección de r\ hacia el polo del contorno

?7=0? Es decir, ¿por qué el contorno r¡=0 no se encuentra en 30°N? Segunda, ¿por qué el

contorno r}=0 fuera del ecuador es una característica observada en la circulación mensual

aun cuando la escala de tiempo de la inestabilidad inercial es mucho menor
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La respuesta a la primera pregunta surge cuando se nota que son dos los procesos, opuestos

entre sí, que determinan la posición del contorno r¡~0. Considere la versión del estado

estable de (A. 9). Una situación especial surge si la advección de t] es balanceada por la

generación de r\ por divergencia y disipación. Schneider (1987) notó que, para el sistema

de aguas superficiales, la disipación es requerida cuando el flujo es no divergente y r\ & 0 .

Es decir,

- 7 . V r ? = ? ? V » 7 + aC (A. 10).

Como la velocidad F"es determinada por la fuerza del gradiente de presión, mientras

mayor es el gradiente de presión, mayor es la advección de rj anticiclónica. De cualquier

manera, la divergencia producida por la circulación secundaria y su convección asociada,

en una atmósfera condicionalmente inestable, son magnificadas cuando la latitud aumenta.

Y, al mismo tiempo, mientras la latitud aumenta, el término de la advección es dominado

por la advección de vorticidad planetaria. Es decir, a mayor latitud,

H > - > (A. 11) y

^-jV*V (A. 12).

De esta manera, los límites del régimen inestable (y, por lo tanto, la convección cerca del

ecuador) se ubican en donde la generación ciclónica de r\ por convergencia balancea a la

advección de r\ anticiclónica menos la disipación por fricción. Así, la advección tiene

limitaciones latitudinales porque la generación de vorticidad ciclónica está incrementando

a una razón de seng?; mientras que la advección de vorticidad decrece a una razón de

cosq>. En otras palabras, mientras la advección disminuye hacia el polo, la eficiencia de la

divergencia aumenta. Por lo cual, sin importar la fuerza del gradiente transecuatorial de

presión hay un límite que depende del régimen de la inestabilidad. De esta manera, la

convección no ocurre muy lejos del ecuador.
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Con respecto a la segunda pregunta, parece haber una razón para que el contorno r)-0

permanezca en el hemisferio sur en escalas de tiempo mucho mayores a la escala de

tiempo de la relajación de la inestabilidad. La razón parece ser que el sistema

continuamente se vuelve inercialmente inestable, pues el gradiente de presión de gran

escala existe en escalas de tiempo mucho mayores a la escala de tiempo de la inestabilidad.

7,5, El máximo de viento monzónico del oeste en bajos niveles

En regiones donde el gradiente transecuatorial de presión es fuerte, se observa

frecuentemente viento del oeste de bajo nivel en la parte rotacional del flujo, fuera del

ecuador, en la vecindad de la convección. Este máximo de viento de bajos niveles se

localiza hacia el polo del contorno r}=0 (Fig. A. 2). Esto es consistente con el balance de r¡

que ocurre en la vecindad del contorno r)=0, según la ecuación de vorticidad.

Parte Divergente

* 4 •

t t f

Parte Rotacional
Vorticidad Relativa

y
Velocidad zona!,

7 = 0 -

Ecuador

Longitud Longitud u(y), i (y)

Figura A. 2. Esquema que muestra la parte divergente (VX)V rotacional (V ) del viento, así como

el corte latitudinal de la vorticidad relativa ( f ( y ) ) y de la velocidad zonal (u(y); tomada de
Tomas y Webster (1997)).
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Cerca del contorno t}=0 se observa un dipolo de convergencia-divergencia. Así, en (A.

10), T}V»V->0en la vecindad del contorno 77=0, pues 77-0 y V « V - » 0 . De esta

manera, el balance depende solamente de los siguiente términos

donde se ha usado V ~VX +VV, la suma de las partes divergente y rotacional del viento

respectivamente.

En 7] = 0, V?7 es finito y Vx tiene un máximo local, pero Vv se vuelve ortogonal a Vr¡,

por lo cual, P^ • V77 —»0. Por lo cual, solamente la parte divergente del viento es

responsable de la advección de r¡ en rj = 0, y está advección debe ser balanceada por la

disipación. Es decir,

- ^ . V í ? = a f | i i = 0 (A. 14)

Como V% tiene un máximo local en r¡ = 0, f debe también tener un máximo local para

satisfacer la ecuación (A. 14). En un contexto zonalmente axisimétríco, este máximo de

verticidad relativa debe resultar de un máximo de cortante zonal. Esto es, mientras 77 —> 0,

debe tender a un valor máximo. Además, eí signo del cortante debe ser consistente

con el signo de la advección, que cambia según se trate del hemisferio norte o sur.

Considérese el caso del hemisferio norte. En 77 = 0, -V^«Vr /<0 , de manera que

£\max <0 y ow/3y >0 para satisfacer (A. 14), Aunque en los trópicos típicamente se

observan vientos del este, en regiones donde el gradiente transecuatorial de presión es

fuerte, la cortante del viento zonal, necesaria para balancear la advección de 77, es capaz de
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transformar al viento en viento del oeste. Además, vientos del oeste deben aumentar

rápidamente su fuerza al norte del contorno r¡ = 0. La figura A.2 muestra un esquema de

los balances en la vecindad del contorno r¡ = 0. En el hemisferio sur, un máximo de

vientos del oeste de bajos niveles al sur del contorno r\ = 0 puede ser justificado por

argumentos similares.

El balance del momento obtenido mediante la integración de (A. 14) con respecto a y,

suponiendo VX-V
XJ y f - ~du¥ Idy , donde vx = constante, es

vx7i=au¥ (A. 15).

En el caso del máximo de v% dirigido hacia el norte y bisectado por el contorno í ] = 0 ,

este balance requiere vientos alisios al sur de ese contorno, velocidad zonal igual a cero en

él y vientos del oeste al norte de él.

7.6. Una evaluación reciente de la teoría de Tomas y Webster

En el presente apartado, retomamos un artículo de Tomas et al (1999) que se encarga de

revisar la teoría establecida en este capítulo. De esta manera, se pretende dar cuenta de las

investigaciones recientes dedicadas al análisis de dicha teoría.

Las inestabilidades estática e inercial son dos tipos posibles de muchos tipos de

inestabilidad hidrodinámica. En general, un flujo básico sujeto a perturbaciones arbitrarias

puede estar sujeto a una variedad de modos de inestabilidad que dependen de la cortante

vertical y horizontal, la estabilidad estática, la variación del parámetro de Coriolis, la
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influencia de la fricción, etc. En sólo unos cuantos casos el método de la parcela puede dar

un criterio satisfactorio de estabilidad. Usualmente se requiere una aproximación más

rigurosa, donde una versión lineal de las ecuaciones gobernantes es analizada para

determinar las condiciones bajo las cuales las soluciones describen perturbaciones con

posibilidad de amplificarse.

El método de la parcela sólo puede dar una condición necesaria para la inestabilidad, pues

la influencia de las perturbaciones de la presión en las aceleraciones del fluido ha sido

despreciada. De hecho, el análisis de las ecuaciones lineales de estabilidad completas para

el caso especial de cortante de viento zonal constante y = duldy (Dunkerton 1981;

Stevens 1983), muestra que sólo para fluidos no viscosos con escala vertical infinitesimal

la ecuación (A. 7) constituye una condición suficiente para la inestabilidad inercial. En la

presencia de disipación y para perturbaciones de escala vertical finita, la cortante de viento

zonal debe exceder algún valor critico, mayor que/, para que se desarrolle la inestabilidad.

En los casos examinados por Tomas y Webster (1997), el desplazamiento del contorno

r¡ = 0 hacia la región de baja presión ocurre en la capa límite y en la troposfera superior,

pero la localización de la convección está claramente asociada con el contorno de 7] = 0 en

la capa límite. En la capa límite, sobre una gran parte de la región oceánica ecuatorial, el

mezclado vertical realizado por fuerzas de flotabilidad crea una capa de mezcla con una

profundidad d e l o 2 km con una escala de tiempo de unas cuantas horas (~ lxlO4^). Esta

escala es mucho más corta que la escala de tiempo del mezclado meridional para

movimientos inercialmente inestables en la región ecuatorial, comparable a un periodo

inercial de varios días (=4xl05s). Así, una perturbación iniciada por la inestabilidad
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inercial en la capa límite ecuatorial debería ser rápidamente mezclada a lo largo de la

profundidad de la capa límite, que es la escala vertical dominante del flujo horizontal cerca

de la superficie. Por !o tanto, (A. 7) no podría constituir una medida precisa de la

inestabilidad inercial lineal debido a la disipación en la capa límite y a la escala vertical

finita del flujo horizontal en la capa de mezcla.

Tomas et al (1999) desarrollaron un modelo simple que provee las bases para el análisis

del papel de la inestabilidad inercial en la presencia de un gradiente de presión

transecuatorial. Así, muestran mediante un análisis de estabilidad lineal que un cortante de

viento zonal mucho mayor que el sugerido por el criterio de la parcela (A. 7) es requerido

para producir inestabilidad inercial lineal en la capa límite ecuatorial.

De esta manera, notan que el cortante de viento zonal observado por Tomas y Webster

(1997) no es suficientemente fuerte para satisfacer el criterio lineal de inestabilidad

inercial. Sin embargo, aunque el flujo zonal promedio observado en regiones donde existe

un gradiente de presión transecuatorial en la troposfera baja no es inercialmente inestable

en el sentido convencional, el desplazamiento del contorno 77 = 0 fuera del ecuador tiene

un profundo efecto en la estructura del flujo. Tomas et al. (1999) emplean un modelo no

lineal de capa límite para demostrar la influencia del desplazamiento del contorno r\ = 0

fuera del ecuador. También muestran ejemplos de los resultados usando gradientes de

presión trans ecuatorial es observados.

La aproximación general en su estudio es asumir que el flujo puede ser considerado

localmente bidimensional, y que la distribución del gradiente de presión es determinada
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por la variabilidad de la distribución de TSM de gran escala y por la distribución del

océano y continente, que proveen un forzante fijo para el flujo cerca del ecuador.

Así, Tomas et al. (1999) encontraron que el flujo de gran escala en la capa límite es

relativamente subgeostrófico y por lo tanto contiene una componente transisobárica. El

efecto que el flujo transisobárico tiene sobre el flujo que va a lo largo de las isóbaras

depende fuertemente del signo de la vorticidad absoluta local. Cuando la vorticidad

absoluta es localmente ciclónica, el flujo transisobárico dirige el flujo a lo largo de las

isóbaras hacia el balance geostrófico. Conforme el flujo se acerca más al balance

geostrófíco, hay una disminución en el flujo transisobárico. Así, hay una retroalimentación

negativa, y el flujo total tiende hacia un estado cercano al balance geostrófico, con una

componente transisobárica relativamente pequeña. Por otra parte, cuando r¡ es localmente

anticiclónica, el flujo transisobárico dirige el flujo a lo largo de las isóbaras fuera del

balance geostrófico. Esto en cambio lleva a un incremento en el flujo transisobárico. De

esta manera, hay una retroalimentación positiva y el flujo total tiende hacia un estado que

es más subgeostrófico y tiene una componente transisobárica significativamente más

fuerte. En este caso, la estabilidad es mantenida por la disipación y la redistribución de

masa. Esta es la razón de que el criterio de la parcela para la inestabilidad inercial tenga

implicaciones importantes para movimientos atmosféricos aunque tales movimientos

implican viscosidad y profundidad diferentes a cero y, por tanto, no se satisface la

condición suficiente para la inestabilidad inercial. De hecho, la interpretación hecha por

Tomas y Webster (1997), de que la rj localmente anticiclónica es responsable de la

aceleración observada del flujo divergente, es correcta a pesar de que el análisis lineal

indica que en todos los casos los flujos son inercial mente estables.
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