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Objetivos

General

Utilizar el modelo regional climatico RegCM para caracterizar la canicula en el
territorio geografico de Guatemala, durante el periodo temporal comprendido entre
los anos 2011 al 2016.

Especificos

1. Describir las condiciones generales de la temporada de lluvias.
2. Identificar las areas que se ven més afectadas por la canicula.

3. Estimar la magnitud y duraciéon de la canicula para el periodo de tiempo

estudiado.

4. Evaluar las variaciones en la precipitacion, temperatura superficial y en el

viento antes, durante y después de la canicula.

5. Definir el papel que juega la orografia en la presencia de la canicula en dife-

rentes regiones del pafis.

6. Obtener una primera aproximacion del comportamiento del modelo sobre Gua-
temala comparando los resultados de las simulaciones con datos de estaciones

meteorologicas.

XIIT






Introduccion

La temporada de lluvias en el hemisferio norte del planeta tiene un periodo
bien definido, de mayo a octubre. Esta temporada, en la region del Sur de México,
Centro América y partes del Caribe, se caracteriza por tener una distribuciéon con
dos maximos en los meses de junio y septiembre y minimos en los meses de julio y
agosto. Esta disminucion relativa de precipitacion es coloquialmente llamada cani-
cula o Mid Summer Drought (MSD) en inglés [21].

De estudios en toda la region se ha encontrado que la canicula no implica au-
sencia de lluvias, sino una disminucién en aproximadamente un 40 %. También se
reporta que la disminuciéon de lluvias méas marcada sucede en la parte oeste de Cen-
tro América, cerca de las costas del Pacifico [29]. Adicionalmente, se menciona que
en la temporada que se instala la canicula la intensidad de los vientos aliseos dismi-
nuye lo que provoca la disminucién de actividad convectiva en la region del Pacifico.
En este punto la orografia juega un papel muy importante, ya que gracias a esta se
definen los patrones caracteristicos de precipitacion en las partes cercanas al Paci-
fico o al Caribe. Junto a esto, también se observa la disminucién de la temperatura
superficial del mar, en el lado del Pacifico, consecuencia de la alta convergencia de

vientos en esta zona y la alta actividad convectiva [21].

Se ha tratado, a lo largo de los anos, describir el mecanismo que da lugar a
la canicula, sin embargo las propuestas no contemplan procesos de otras regiones
haciendo que el fendmeno sea algo aislado. Debe agregarse que la canicula no es un
fendémeno tnico en el planeta, pues se han encontrado senales de esta alrededor de

los tropicos en muchas partes del mundo [I§].

En este trabajo de graduacion, formado por cuatro capitulos, se aprovecha
la alta resolucion que brinda el modelo climatico regional RegCM para recrear las

condiciones climaticas del territorio guatemalteco durante los anos 2011-2016 y, a
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partir de los resultados y tomando como base los estudios previos sobre toda la
region, caracterizar la canicula en todo el pais. Ademas de esto, se busca comparar
datos de algunas estaciones meteorolégicas para evaluar el desempeno del modelo

sobre ciertas regiones con diferentes caracteristicas de la superficie terrestre.

En el primer capitulo se hace una breve revision de los conceptos basicos que
se necesitan para entender y describir el movimiento a gran escala de la atmosfera.
Se inicia con la aproximacion hidrostatica y luego, se desarrollan las ecuaciones de
movimiento para un fluido en un marco de referencia en rotaciéon, como lo son la
atmosfera y el océno. A partir de estas ecuaciones y de una serie de simplificaciones
y consideraciones, se explica de manera cualitativa, la circulacion general de la at-

mosfera y los mecanismos que la provocan.

En el segundo capitulo, se introduce de manera cualitiva y general a los mode-
los climéaticos. Primero, se explican los componentes del sistema climatico, los cuales
incluyen una gran variedad de procesos que influyen directamente en el clima del
planeta; luego, se presentan algunos ejemplos de modelos climéticos, dentro de los
cuales se destacan los Modelos de Circulacion General (GCMs), que son represen-
taciones tridimensionales de la atmosfera y el océano en términos de las ecuaciones
fundamentales descritas en el capitulo 1, que son las mismas que se utilizan para
describir la dindamica de los Modelos Climaticos Regionales (RCMs). Al final de este
capitulo se describe el modelo climético RegCM y se hace una pequena revision de
cada uno de los esquemas que se utilizan para describir los procesos que se conside-

ran en este modelo.

En el capitulo tres se describe la canicula en la region de México, Centro Amé-
rica y el Caribe. Primero se hace un analisis de su distribuciéon espacial y temporal.
Luego se consideran tres fases clave de la canicula, cada una definida durante la
instalacion, el desarrollo y el fin de la misma. Es en cada una de estas fases que
se evaluan los cambios en algunas variables climatolégicas, como la distribucion de
lluvias, presion superficial y direccion del viento. Al final de este capitulo se incluye
una breve discusion acerca de los factores que se considera dan lugar a la canicula
y, por tltimo, la distribucién espacial alrededor de la Tierra de eventos de precipi-

tacién con caracteristicas similares a las de la canicula.

Finalmente, en el cuarto capitulo se presentan los resultados obtenidos. Estos

XVI



resultados pueden ser divididos en dos partes: la caracterizacion de la canicula y la
comparacion de lo obtenido con la simulacion y datos tomados por un conjunto de
estaciones meteorologicas. La primera parte se logra en términos de la magnitud,
duracion y distribucion espacial de la canicula; ademas de la variacion de parédme-
tros climaticos como precipitacion, temperatura superficial y direccién del viento
durante las tres diferentes fases consideradas. La segunda parte se logra mediante
el contraste de los datos obtenidos de la simulacién y datos observacionales de esta-
ciones meteorologicas ubicadas en distintas partes del pais para tener una idea del
comportamiento del modelo sobre regiones con diferentes caracteristicas topografi-

cas.

XVII






1. Dinamica de la Atmosfera

La atmosfera es un fluido que se encuentra bajo las influencias de la rotacion
de la Tierra, la gravedad y el calentamiento producido por la radiacion del Sol. Para
describir su comportamiento general es necesario hacer una serie de consideraciones
tanto mecénicas como dindamicas que permiten entender su estructura y como su

comportamiento influye en el clima del planeta.

En este capitulo se revisardn brevemente los conceptos necesarios que permiten
entender la circulacion de la atmosfera a gran escala. Se vera que, a partir de con-
sideraciones, como el equilibrio hidrostatico, puede hacerse valiosas observaciones
acerca del comportamiento de la atmosfera respecto a la altura. Ademaéas, como la
atmosfera es un fluido que se encuentra en un marco de referencia no inercial, prime-
ro sera necesario encontrar la forma en que las cantidades varian dentro de un fluido
y, luego, como la rotacion de la Tierra influye en su comportamiento, encontrando
asi, las ecuaciones de movimiento para la atmodsfera. A partir de estas ecuaciones
y unas cuantas consideraciones, como incompresibilidad y balance hidrostatico, se
analizara el comportamiento de la atmosfera en el plano horizontal, encontrando que
los gradientes de presion y temperatura tienen una gran influencia en la velocidad
del viento y como esta se relaciona con la aceleracion de Coriolis, que es provocada
por la rotaciéon de la Tierra. Finalmente, se tratara de explicar, de manera cualita-
tiva, la circulacién general de la atmosfera y los mecanismos que la generan. Esta
circulaciéon es el comportamiento promedio de los vientos a lo largo del ano, que se
caracteriza por tener una distribucién zonal de cinturones de viento con diferente
direccion; cuyo comportamiento es impulsado por circulaciones meridionales y zo-

nales, provocadas por la diferencia de temperatura entre el ecuador y los polos.



1.1. Aproximacién hidrostatica

Si se asume que la atmosfera esté en equilibrio, puede decirse que la presion a
cualquier altura depende del peso del fluido que se encuentra justo més alto que el

punto que se evaliia. Este balance es llamado equilibrio hidrostdtico.

(p+dp)dA

Figura 1.1. Diagrama de una columna de fluido en equilibrio. Fuente: Tomado de [22],
pdgina 27.

Para encontrar una expresion que relacione la presion de un fluido con la altura
se recurre a la Figura [T, que muestra una columna vertical de fluido de area
transversal § A y altura dz. La columna del fluido tiene una masa M y densidad p(z)
y esté ubicada a una altura z. Asumiendo que la columna de fluido no es acelerada

verticalmente y haciendo sumatoria de fuerzas, se tiene

Donde P, = p, P, = p+dp y lamasa M = pdzdA. Reduciendo términos y despejando

para dp/dz se obtiene la expresion

dp_
dz

La expresion en ([1.2)) es la ecuacion de equilibrio hidrostdtico y describe como cambia

—gp- (1.2)

la presion con la altura, en proporciéon a la cantidad de masa que se encuentra sobre
la capa que se estudia [22]. Puede notarse también, que si se integra en z : 2’ — oo

se encuentra la presion a cualquier altura 2’

W) =g [ o) (13)

!

Ahora bien, puede notarse que la ecuacion (|1.3]) no dice nada de como p(z’)
es, puesto que no se conoce p(z). Para determinar la forma de p(z’) se utiliza la

ecuacion de estado (gas ideal), para encontrar la relacion entre p y p.
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1.1.1. Estructura vertical de la presion

Usando la ecuacion del gas ideal p = pRT la ecuacion ((1.2) puede reescribirse

de la siguiente manera

dp gp
Y __Jr 1.4

dz RT (14)
Sin embargo, esto no es muy diferente a la expresion encontrada por equilibrio hi-

drostatico, pues de igual forma no se conoce el comportamiento de p y T' con la

altura. A pesar de esto, puede hacerse una aproximacion.

Resulta que el perfil de temperatura absoluta de la atmosfera varia muy poco
respecto a la altura. A lo largo de los ~ 10km en los que se distribuye la troposfe-
ra, desde la superficie a la parte mas alta, la temperatura absoluta oscila entre los
200K a 280 K. De manera que varfa un 15 % del valor medio 240 K [22]. Siguiendo
este razonamiento, se puede tomar un valor constante para la temperatura absoluta,

igual al valor medio T, = 240 K.

Reescribiendo la ecuacion ((1.4]) y usando ahora una temperatura absoluta cons-
tante, se encuentra la cantidad RT,/g = H, llamada escala de altura, cuya dimen-

sional es de longitud. Resolviendo ahora para p en términos de z se tiene

p(z) = poe M. (1.5)

Esta es la relacion entre presion y altura, considerando una atmosfera isoterma. La
magnitud de H es ~ 8km y es 1til pues establece que la presion decrece en un factor
1/e del valor en la superficie. A pesar que la ecuacion (1.5)) es una aproximacion,

puede observarse en la Figura que esta representa bien el perfil de presion [4].

En el caso de una atmosfera no isoterma, la ecuacion ([1.4)) puede reescribirse
de la siguiente manera

dp _ p

dz  H(z)

(1.6)

donde H(z) es la escala de altura para la atmosfera en el punto z, con temperatura

T'(z), como se muestra en la siguiente expresion

_ RT()
- B

H(z)
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Figura 1.2. Presién versus altura. La linea solida representa la atmosfera estandar de
Estados Unidos; la punteada es un ajuste exponencial, usando H = 7.29km, para esta
distribucion de presiones. Fuente: Tomado de [Jl], pdgina 56.

Integrando la ecuacion (1.6 respecto de la altura, la presion queda

p(z) = po exp (— OZ HCZ,%) (1.7)

donde p, es la presion en la superficie. Puede notarse que si H(z) = H la expresion

para la presion es la misma para una atmosfera isoterma, como se espera [22].

1.2. Ecuaciones de movimiento de los fluidos

1.2.1. La derivada material

Para describir el movimiento (flujo) de un fluido es posible utilizar dos puntos
de vista: el Euleriano y el Lagrangiano. Desde el punto de vista Euleriano cada una
de las propiedades del fluido son determinadas por la posicion en el espacio y por el
tiempo, por ejemplo la propiedad B = B(z,y, z,t); cuya derivada parcial da la razon
de cambio local en un lugar y tiempo determinado. En el caso del punto de vista
Lagrangiano, las propiedades del fluido son determinadas dependiendo del pedazo
de materia (parcela) que se esté estudiando y el tiempo, de manera que B; = B;(t)

es la propiedad B de la parcela i en el tiempo ¢ [I], 22].
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Sucede que las propiedades de una parcela de fluido no s6lo cambian debido
a las fuerzas o procesos que actian sobre ella. Estas propiedades varian también,
porque la parcela se ha desplazado de un punto a otro [I], de manera que ahora no
sOlo interesa la variacion temporal de la propiedad sino también la variacion en el
espacio de dicha cantidad. Asi pues, para una cantidad A = A(z,y, z,t) la derivada

temporal total es

%—%4_%@4_%@4_%% (18)
dt ot Oxdt Oydt Ozdt '
donde las derivadas dz/dt, dy/dt, dz/dt son las componentes de la velocidad del
fluido T = uw i+ j + w k. Reescribiendo la ecuacion 1} usando las componentes
de U se tiene
dA 0A 0A 0A 0A
= — tv—+

E‘E+“ax dy Yo

De la expresion anterior puede identificarse que los tltimos tres términos pueden

(1.9)

escribirse como ¢ - VA. Usando esto y usando el simbolo D/Dt para identificar la

derivada siguiendo el movimiento, la ecuacion ((1.9) es

DA 0A

La ecuacion (1.10) es conocida como derivada material y relaciona los dos
puntos de vista que se describieron anteriormente, el Euleriano y Lagrangiano. Esta
expresion establece que la variaciéon de una propiedad cualquiera de una parcela de
fluido esta determinada por la variaciéon temporal de la propiedad y, ademés, de la
velocidad a la que el fluido se desplaza y del cambio de esa cantidad en el espacio

(expresado por el gradiente) [22].

1.2.2. Ecuaciéon de continuidad

Uno de los enunciados mas importantes en mecanica de fluidos es que la masa
se conserva. Para describir la conservacion de la masa es necesario que se considere
como la densidad varia en presencia de divergencia o convergencia para mantenter

constante la masa total [1], [3].

Para obtener la ecuacion de continuidad se considera un volumen fijo en el

espacio, como en Figura [1.3| el cual es atravesado por un fluido, a una velocidad
b P b

5
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Figura 1.3. Fluido moviéndose a través de un volumen fijo, con volumen dV = dadydz.
Fuente: Tomado de [1], pdgina 51.

Uv=wui+wvj+ wk, de masa m

m—[[[ pazaya. (1.11)

El fluido se acumula a una razén igual al flujo total hacia adentro menos el
flujo total hacia afuera, en cada una de las caras del volumen. De esta manera puede

expresarse la razéon de cambio de masa dm/0t dentro del volumen como

/ / pu)e — (PU)ztds) dydz+

// pv)y — (PV)ytay) drdz+ (1.12)

/ / pw); — (PW)z1az) dxdy.

El lado izquierdo de la expresion anterior es la razén de cambio de la masa m y cada
uno de los términos del lado derecho corresponden al flujo total de masa en todas

las caras del volumen. Usando las ecuaciones ((1.11)) y (1.12)) se tiene

%///pdmdydz = //(pU)x — (pU) oy dadydz+

/ / (p0)y — (p0), aydadt (1.13)

//(pw)z — (pw) z4a-dxdy.
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La expresion anterior puede simplificarse de esta forma

O [ pasyi =~ [[[ 20 Ao O g

de manera que

dp (f‘XpU) L 9pv) 5(pw)) | (1.15)

ot ox dy 0z
En la ecuacion (1.15) puede identificarse que el lado derecho tiene la forma de la
divergencia V - (pv). Por lo tanto, la ecuacion de continuidad es
dp
L1V (p?) =0. 1.16
LY (o) (1.16)
Usando la derivada material, definida en la seccion [I.2.1] y tomando en cuenta
que V - (pv) = pV -7+ U - Vp la ecuacion de continuidad puede reescribirse de la
forma
Dp

— U =0. 1.1
Dt+va 0 (1.17)

La ecuacion de continuidad escrita de esta forma resulta ser una expresion mas util

para los casos que se consideran en este trabajo [22] [1].

1.2.3. Ecuaciones de movimiento en un marco de referencia

inercial

Partiendo de la suposiciéon que la atmosfera es un fluido Newtoniano clasico,
continuo en su estructura y propiedades fisicas, puede usarse la segunda Ley de
Newton para describir su movimiento. En este caso, se trata de un campo de materia
continuo con densidad variable, por lo que es mas sencillo describir el movimiento
utilzando fuerzas por unidad de masa. De manera que la segunda Ley de Newton,
para una parcela de fluido de volumen 0V = dz dydz y masa dm = pdV, tiene la

forma
F  Di
om Dt

El lado derecho es la aceleracion del fluido, expresada como la derivada material

(1.18)

de la velocidad del fluido «. De esta forma se tiene una expresion que determina
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la aceleracion del fluido, sujeto a fuerzas conocidas, en cualquier situacion. Ahora
pues, para examinar el movimiento de la atmosfera el siguiente paso es considerar

las fuerzas que acttian sobre ella [11, [32].

Las fuerzas que actian sobre un fluido pueden clasificarse en tres tipos: las
fuerzas de cuerpo, fuerza de linea y las fuerzas de contacto. Las fuerzas de contacto
son todas aquellas fuerzas que involucran contacto directo entre varias parcelas de
fluido, como la presion. Las fuerzas de cuerpo son aquellas donde el fluido esté en
contacto con un campo de fuerza, como la gravedad. Finalmente, las fuerzas de linea
son aquellas que actian a lo largo de una linea; un ejemplo de ellas es la tension
superficial, que actia en las interfaces de las superficies. Esta fuerza es importante
cuando se consideran fronteras, como las que hay entre la atmosfera y el océano,
pero en este trabajo no se considera este tipo de fuerzas [Il, 32]. A continuacion se
describen cada una de las fuerzas que actian sobre un fluido que se encuentra en

un marco de referencia inercial.

1.2.3.1. Gravedad

El efecto de la gravedad que actiia sobre una parcela de fluido esta dada por:

F, = —gp oV k, (1.19)

donde ¢ es la magnitud de la aceleracion gravitacional, con valor constante, y k es
un vector con direccién hacia arriba; por lo que la direccion de la fuerza de gravedad

es hacia abajo [22].

1.2.3.2. Gradiente de presién

Otra fuerza que actia sobre una parcela de fluido es la provocada por la pre-
sion. Como se explico anteriormente, esta fuerza tiene lugar dentro del fluido y es
generada por una parcela adyacente. Para derivar la forma que tiene esta fuerza, se
considera una parcela infinitesimal de fluido cuyo volumen es 6V = dx dy dz, como

se muesta en la Figura

Si se consideran las caras paralelas al eje x, caras A y B en la Figura la
fuerza sobre la cara A de la parcela es la presién sobre esa superficie multiplicada

por el area de la superficie A4 = dy dz. Asi, la fuerza en la cara A es
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Figura 1.4. Componente en x de un gradiente de presiéon que actiia sobre una superficie
de area A de una parcela de fluido. Fuente: Tomado de [1l], pdgina 60.

Fa=padydz, (1.20)

donde ps = p(x). Para la cara B se procede de manera similar, pero la fuerza es en

sentido contrario que la fuerza en la cara A, de manera que

Fp=—ppdydz, (1.21)

con pg = p(z+dz). Dado que son las tnicas fuerzas, debido a la presion, que acttian

en el eje x, la fuerza resultante en esa componente es

F, = (p(z) — p(x + 0x)) dydz. (1.22)
Haciendo una expansion en series de Taylor alrededor de = se tiene que la
componente en x de la presion es de la forma

dp

F,=— (%> 0x dydz. (1.23)

Para las componentes en y y z se procede de manera similar, quedando

__(op _(op
F,=—- (83/) 0x 6y dz y F, = (82) 0x by dz. (1.24)

De manera que la fuerza neta ejercida por la presion sobre una parcela de fluido

esta dada por el vector

Ops Ops Op ) (1.25)

F,=— Li+ i+ 2k
b oxdydz (8x1+8y‘]+82

Puede identificarse claramente que la suma del lado derecho de la ecuacion



(1.25) es el gradiente de la presion Vp. Por lo tanto, la expresion para la fuerza

ejercida sobre una parcela de fluido, debido a la presién puede escribirse como

E, = —Vp bz by bz (1.26)

A partir de la ecuacion ([1.26) se hace evidente que la fuerza neta depende del
gradiente de presion Vp y no de la presiéon por si misma. Eso quiere decir que esta

fuerza existe solamente si hay una diferencia de presion de una parcela a otra [T, 22].

1.2.3.3. Fuerza de friccion (viscosidad)

La fuerza ejercida por la viscosidad se debe al movimiento de las moléculas
dentro del fluido. Sus efectos, en el flujo a gran escala de la atmosfera, son des-
preciables en una primera aproximaciéon. Sin embargo, si se considera un fluido de
densidad constante, esta fuerza se vuelve importante cuando se habla del balance

de energia; pues es la unica forma en que la energia puede removerse del fluido [11, [32].

Para la mayoria de los fluidos Newtonianos, la fuerza que ejerce la viscosidad

tiene, en una buena aproximacién, la forma

E, = uV*i 6V, (1.27)

donde la constante 4 es la viscosidad del fluido [32].

Ahora bien, para los flujos oceanicos y atmosféricos tipicos, los efectos de la
friccion son despreciables excepto en las fronteras donde la atmosfera interacciona
con la superficie de la Tierra, llamada capa limite de la atmdsfera. Debido a que
la superficie terrestre es muy irregular el intercambio de momento entre el aire y
la Tierra en esta capa es mayor que en capas superiores. Ademads, es una capa
turbulenta en la que se desarrollan fuertes remolinos a pequena escala que pueden
provocar que el momento se transfiera méas efectivamente que con la viscosidad.
Debido a esto, la forma que toma la fricciéon dependera de la situaciéon en la que se

trabaje y, para fines de este trabajo, se expresa de la manera mas general posible

Fy = F ém. (1.28)

Donde F es la fuerza de friccion por unidad de masa y considera todos los tipos de

friccion que puedan tener lugar [22].
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Poniendo todas las fuerzas consideradas en las ecuaciones ((1.19)), (1.26)) y (1.28)

en la segunda Ley de Newton, ecuacion (|1.18)), la ecuacién de movimiento para una

parcela de fluido en un sistema inercial es

Di 1 .
e k — . 1.2

Dt = 5 ( gp 0xdydz Vp dxdydz + F 5m> (1.29)
Tomando en cuenta que dm = p dx dy dz y despejando para F, la ecuacion del

movimiento queda de la siguiente manera

—

Du

~ 1
kt-vp=F 1.
D +g +pr F (1.30)

1.2.4. Movimiento en un marco de referencia en rotacion

Como la Tierra esté rotando alrededor de su propio eje, es conveniente utilizar
un marco de referencia fijo en la Tierra. Este es un marco de referencia no inercial
porque por su propio movimiento imparte aceleraciéon extra al movimiento de cual-
quier cuerpo que se considere dentro del mismo. La velocidad angular de la Tierra

Q) tiene un valor muy pequeno:

2

=11= 7.292 x 107°s~ L.

Q

Para muchos de los fenémenos estudiados los efectos de esta velocidad son desprecia-
bles; sin embargo, para las escalas temporales y espaciales de muchos de los procesos

atmosféricos sucede que su influencia es muy importante y debe ser incluida [1J.

Para transformar el movimiento de un marco de referencia inercial a uno no
inercial se necesita encontrar como la derivada material D /Dt acttia sobre un vector.
A partir de la Figura puede observarse que un vector en el sistema inercial w; y

uno en el no inercial u, se relacionan de la siguiente manera

U =1+ QX T, (1.31)

donde 7 es la posicion de una parcela en el marco que rota a una velocidad angular €.
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Figura 1.5. Vector de velocidad visto en un marco de referencia no inercial. Fuente:
Tomado de [22], pdgina 9.

Utilizando el marco de referencia en la Figura [1.5] un vector cualquiera puede

escribirse

A=A i+ A,j+ Ak, (1.32)

donde (A;, Ay, A.) son las componentes del vector expresadas en términos de las
coordenadas que estan rotando. En el marco que estd rotando estas coordenadas

estan fijas, por lo tanto

[ — 1+ y"_’_
Dt .

DA DA, DA DAZR
Dt Dt Dt

Sin embargo, desde el marco inercial la direccion de las coordenadas del marco

en rotacion no estan fijas; estas rotan a la razon {2, por lo cual

Di Dj Dk .
— | =Qxi =] =Qxj — | =0xk.
(Dt), *h (Dt), X3y (Dt), X

Aplicando la derivada material sobre la ecuacion (|1.32)), simplificando y agru-

pando términos se tiene que la trasnformacion queda de la siguiente manera

DA DA .
(ﬁ) | = (E) + QO x A. (1.33)

Ahora bien, si se utiliza el vector de posiciéon de una parcela en el marco que

rota, 7, se llega a la ecuacién (1.31]). Para encontrar la razon de cambio de la veloci-
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dad de una parcela de fluido en un marco de referencia que rota, es decir (Dwu;/Dt),,
se utiliza la ecuacion ([1.31]) en la ecuacion ((1.33) y se obtiene

Du; D, = = =
7 — s — —». 1.4
(Dt)i (Dt)T—i-Qqur—i—Qxer (1.34)

Dr .
— | =u.
Dt),
Utilizando la ecuacion ([1.34]), a partir de la ecuacion ([1.30)), la ecuacion de

movimiento para un fluido en un sistema de referencia no inercial es

Por definicién se tiene

—

Du
Dt

Puede notarse que la ecuacion (1.35]) es la misma que la ecuacion ((1.30)), pe-

ro con dos aceleraciones extra, que son introducidas por la rotaciéon del marco

~ ] - - =
+9k+-Vp=F-20xu—QxQxT. (1.35)
p

de referencia. Estas aceleraciones tienen nombres. Una es la aceleracion centrifu-

ga —Q x O x 7y la otra es la aceleracion de Coriolis —20 x @ [22].

A continuaciéon se explicara el efecto que tienen estas aceleraciones extra en

objetos moviéndose en un marco de referencia no inercial.

1.2.4.1. Aceleracion centrifuga

Esta aceleracion depende de la razén de rotacion y de la distancia de la parcela
al eje de rotacion. Esta dirigida radialmente hacia afuera, perpendicular al eje de
rotacion, mientras que la gravedad apunta hacia el centro del planeta. La fuerza
resultante toma una direcciéon intermedia, que coincide con la direccion de la verti-
cal del lugar, como se ve en la Figura [1.6] Es por esto que, en ausencia de fuerzas
externas, un objeto en reposo en la superficie del planeta no sale disparado hacia
afuera [3], 22].

La aceleracion centrifuga puede ser expresada como el gradiente de un potencial

2.2
QXQXF—V(Q2T>,

donde 7 es la distancia normal al eje de rotacion. De aca es conveniente combinarlo

con gR = V(gz), que es el gradiente del potencial gravitacional, y reescribir la
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Figura 1.6. Esquema donde se muestran la aceleracion centripeta y de gravedad, en donde
se refleja como la resultante de estas dos aceleraciones se alinean con la vertical local, de
manera que se alcanza el equilibrio. Fuente: Tomado de [3], pdgina 45.

ecuacion (|1.35)) de la siguiente forma

Dud 1 N
E+V¢+;Vp—}"—2ﬂxu, (1.36)
donde
922
O =92+ ; :

La expresion anterior es un potencial gravitacional modificado, que es el medido en
el marco de referencia en rotacion, que dependeré de la distribucién de materia en

el lugar donde se ubique el objeto [3] 22].

1.2.4.2. Aceleracion de Coriolis

Esta aceleracion aparece cuando la parcela de fluido estudiada tiene movimien-
to dentro del marco de referencia no inercial. La aceleraciéon de Coriolis describe
la tendencia que tienen las parcelas de fluido a deflectarse respecto a su direccion

inicial. Ademas, resulta en el aumento relativo del momento angular [22].

Ahora, para expresar la aceleracion de Coriolis en coordenadas esféricas, se
recurre a la Figura[l.7] En la latitud ¢ se define un sistema de coordenadas local en

donde las coordenadas (x,y, z) apuntan de la siguiente manera
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Figura 1.7. Ubicacion de las coordenadas locales (z,y, z), que apuntan en direccion (este,
norte, hacia arriba), sobre una esfera de radio a en un punto de longitud A y latitud ¢, cuya
velocidad angular es €. Usando estas coordenadas el viento tiene la direccion @ = (u, v, w).
Fuente: Tomado de [22], pdgina 102.

r — este y — norte z — arriba

Ademés, las componentes de Q) en esas coordenadas son (0,2 cos p, Qsin ).
Entonces usando las coordenadas locales para expresar la velocidad 4 = (u, v, w), el
producto vectorial O x 7 es

O x 7= (wQ cosp — v sinp, ud sinp, —uf) cos ).

De aca pueden hacerse dos aproximaciones. Primero, la componente vertical
puede despreciarse pues es mucho mas pequena que la gravedad. Segundo, en el
movimiento de la atmosfera, las velocidades verticales son mucho menores que las
horizontales; de manera que puede despreciarse los términos que involucran a la
componente vertical de la velocidad w de la expresion para O x @. De esta manera
el término de Coriolis, en ecuaciéon , puede reescribirse como

20 x T~ —v 20sinp 14+ u 2Qsing j = f k x 4, (1.37)

en donde f es conocido como el pardmetro de Coriolis y tiene la forma

f=2Qsin . (1.38)
Notese que (2sin ¢ es la componente vertical de velocidad de rotacion de la Tierra.
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Ademas, para una parcela de fluido en ¢ > 0 (el Hemisferio Norte) el factor de
Coriolis es positivo, de manera que el movimiento de dicha parcela sera hacia la

derecha, y hacia la izquierda en el Hemisferio Sur (¢ < 0) [II, 22].

Ahora puede reescribirse la ecuacion (1.36]) utilizando el parametro de Coriolis

Du 1 .
— -Vp=F — fk xu. 1.
Dt—l—quH—pr F—fkxi (1.39)

Escribiendo esta ecuacion utilizando el sistema de coordenadas local y considerando

equilibrio hidrostatico se tiene

a) E—i‘;a—x— v :fx,
Dv 10p
b) E + ;a—y +fu _-Fy7 (14())
10p
C) ;g—i-g =0.

El conjunto de ecuaciones ([1.40|) son las ecuaciones a partir de las cuales puede
discutirse la dinamica de un fluido en una esfera que rota, como lo son el océano y

la atmosfera [22].

1.2.5. Ecuaciéon termodinamica

Es la ecuacion que gobierna la evolucion de la temperatura. Se puede derivar
de la primera ley de la termodinamica aplicada a una parcela de fluido. Tiene la

forma

%Cf —cp%—%%. (1.41)
El término D@ /Dt es llamado la tasa de calentamiento diabatico por unidad de
masa. En la atmosfera esto se debe principalmente al calentamiento o enfriamiento
latente y al calentamiento y enfriamiento radiativo. Si la tasa de calentamiento es

cero, entonces

Dr 1 Dp

—_— = 1.42
Dt pcy, Dt’ (142)

lo que implica que, en movimiento adiabatico, la temperatura de una parcela de

fluido descendera mientras esta asciende [22].
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1.3. Movimiento geostrofico

1.3.1. El nimero de Rosby

Para calcular el numero de Rosby R, primero es necesario hacer un anélisis de
escalas en la ecuacion de movimiento de un fluido, ecuaciéon , en sus compo-
nentes horizontales (coordenadas z,y) [22], [I]. Ademas se asume que se analiza la
atmosfera (u océano) libre, por lo que la aceleracion provocada por la friccion se

desprecia, quedando la ecuacién de movimiento
Du
Dt

Para hacer el anélisis de escalas se utilizan los valores de escala para las mag-

=—fkxd.

nitudes de interés las cuales son: la longitud horizontal, el tiempo y la velocidad
horizontal; cuyo valores y simbolos, para la atmoésfera y el océano, se muestran en
la Tabla (1.1)). Ademés de esto, debe expandirse la derivada material y colocar el

valor de escala, para cada uno de los términos, como sigue

D ~ ou N

Fz—kaﬁ:a—?Jrﬁ'Vﬁ—kaﬁ. (1.43)
Colocando las escalas se tiene

ou N U U?

a—?Jrﬁ-Vﬁ—kaﬁ:FJrerfU.

A partir de los valores de la Tabla (1.1]) se concluye que los términos de la ace-
leracion 9/t y adveccion 4 - Vi son aproximadamente iguales, con escala U?/L.
Esto significa que la escala de tiempo a la que cambia el movimiento del fluido esta

relacionada con el tiempo que le toma al fluido moverse una distancia L [22].

Ahora bien, el numero de Rosby se define como la razén de los términos discu-

tidos anteriormente y del término de Coriolis, de la siguiente manera

U
=

El nimero de Rosby es importante pues indica qué tan significativa es la ace-

R, (1.44)

leracion de Coriolis en la dindmica del fluido. Por lo tanto, si el niimero de Rosby es
pequeno (R, < 1), significa que el término de Coriolis es grande comparado con la
aceleracion del viento, por lo que en estos casos los efectos que tiene la rotaciéon de

la Tierra en el movimiento del fluido son muy importantes [1I, [32], como en el caso
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de los flujos a gran escala de la atmosfera y el océano, en Tabla ((1.1)).

Tabla 1.1. Escalas de flujos a gran escala para el océano y la atmosfera. Se muestra el
valor que toma el numero de Rosby para dichos sistemas. Fuente: Tomado de [32], pdgina
85.

Variable Simbolo Significado Atmosfera  Océano
(z,y) L Escala de longitud 10%m 10°m
t T Escala temporal 10%s 105s

(u,v) U Escala de velocidad 10mst  01ms!
R, Numero de Rosby (U/fL) 0.1 0.01

1.3.2. Balance geostroéfico

Partiendo del hecho que R, es muy pequeno (R, < 1) puede hacerse una
serie de simplificaciones en la ecuacion ([1.43]). Primero, por la propia definicién del
numero de Rosby, el término de Coriolis domina al término de adveccion; luego si la
escala temporal del movimiento es de la misma magnitud que la escala de adveccion
(como se discutié en la seccion anterior), entonces el término de Coriolis también
domina al término de la derivada temporal. De manera que el tnico término que
puede balancear al término de Coriolis es el del gradiente de presion [32]. Debido a
estas simplificacion, se tiene

1

fkx i~ —pr. (1.45)

La ecuacion se conoce como balance geostrdfico y es una relacion que
no puede predecir la evolucion del campo de velocidades de un fluido y funciona
para sistemas climéticos de latitud media, pues para latitudes mas bajas el factor
de Coriolis no es lo suficientemente grande en relacion a la aceleracion del fluido, por
lo que el niimero de Rosby no es tan pequeno como se necesita y, en consecuencia,

no puede hacerse la serie de consideraciones con las que se deriva el balance |1, 22].

Para cualquier fluido es posible definir un campo de velocidad horizontal, lla-
mado viento geostrdfico, que es una componente de la velocidad horizontal total que
satisface el balance de fuerzas entre la fuerza de gradiente de presion y la fuerza de

Coriolis [I]. El viento geostrofico se define como

1
fp
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k x Vp. (1.46)
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Las componentes de dicho viento geostrofico pueden escribirse como

1 0p 1 0p
Ug = ~7 oy y o vy = 7 or (1.47)

Con ayuda de la Figura puede observarse como la aceleraciéon provocada
por el gradiente de presion balancea a la que genera el término de Coriolis, ambos
tienen la misma direcciéon y sentido contrario. Ademas, el vector de aceleracion de
gradiente de presion va en sentido contrario que el gradiente mismo; de manera que
si hay un punto de alta presion, el vector de gradiente de presion se dirige fuera de
este punto y, si es un punto de baja presion, se dirige hacia él. De la ecuacion
se ve, ademas, que el vector de viento geostrofico es perpendicular al gradiente de
presion. Esto quiere decir que es tangente a las curvas de presion constante (isoba-

ras), como puede apreciarse en la Figura .

Por ultimo, el balance geostrofico es importante pues ayuda a explicar, por
ejemplo, el movimiento de los ciclones. Si f > 0 (Hemisferio Norte) el movimiento
del fluido en un cicléon es a favor de las manecillas del reloj alrededor de un punto
de alta presion, mientras que alrededor de un punto de baja presion el fluido va en
contra de las manecillas del reloj, como se ve en Figura (1.8 En el hemisferio sur

(f < 0) la dinamica es al contrario [22].

~
Q) &

1\2 Vp
2fzxu

Figura 1.8. Ejemplo de un flujo geostrofico. El vector de velocidad es siempre paralelo a
las lineas de igual presion. Fuente: Tomado de [22], pdgina 111.

1.3.2.1. Viento geostrofico en coordenadas de presion

Para aplicar las ecuaciones geostroficas a observaciones atmosféricas se necesita

expresar las ecuaciones (|1.46)) en términos de gradientes de altura sobre superficies
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de presion.

B
o
Zconstant =Z0 A z
Ox C
‘= 3
900“5@“ X

Figura 1.9. Esquema utilizado para cambiar de gradientes de presién en superficies de
altura a gradientes de altura sobre superficies de presion. Fuente: Tomado de [22], pdgina
112.

Para esto, se considera la Figura[I.9 En ella se ilustra una superficie de altura
constante z, y una de presion constante p,, que se intersectan en el punto A donde
la presion tiene el valor P4 = p, vy cuya altura es z4 = 2,. A altura constante, el

gradiente de presion en direccion de x es

dp\ _ pc — Po
(ax)z_ —. (1.48)

Ahora, el gradiente de la altura a lo largo de una superficie de presiéon constante

puede escribirse como

0z ZB — %o
— ] = . 1.49
(8x> ox (1.49)
p
Como z¢ = 2, ¥y pg = P, puede usarse equilibrio hidrostético, ecuacion ((1.2)),
para escribirse

pc—DPo Ppc—pp __ Op
= =5, =9/
VA

ZB — %o ZB — 2C

Utilizando una derivacion similar a la ecuacion (1.48)), en la direccion de y, se

oy (0 oy (%
Ox Z—gp ox ), Y dy Z—gp /),

De manera que en coordenadas de presion la ecuacion ((1.46) es

tiene que

i, = 2 kp x V,z, (1.50)

AN RS

donde lA<p es el vector unitario dirigido hacia arriba y V), es el operador gradiente,
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ambos en coordenadas de presion. Usando la forma de componentes se tiene

w =992, 902
T foy T fox

La principal ventaja de la ecuacion ([1.50]) es que no depende explicitamente de

(1.51)

la densidad, por lo que puede utilizarse para observaciones directas [22].

1.3.3. Efecto Taylor-Proudman

Una de las propiedades mas importantes del movimiento geostrofico es que si
el fluido tiene densidad constante, entonces el movimiento es en dos dimensiones, y

no varfa en la direccion del vector de rotacion, (2 en este caso [22].

Para derivar esta caracteristica del movimiento, se considera que R, < 1, por

lo que las condiciones de balance geostrofico aplican a la situacion y se parte de la

ecuacion (|1.39). Despreciando la friccion queda

- 1
20} x ﬁ+;vp+v¢=0, (1.52)

donde las componentes horizontales de la expresion anterior representan el balance
geostrofico y la vertical el balance hidrostatico. Aplicando el rotacional a la ecua-
cion los términos que involucran a los gradientes de cantidades escalares, se
hacen cero y, usando identidades vectorialesﬂ y recordando que se trata de un fluido

incompresible, de manera que V - 4 = 0, se llega a que

(- V)i = 0. (1.53)

Operando, se encuentra que la ecuacion (1.53]) es la componente en z del operador

gradiente, por lo que se obtiene, en componentes

Moo Peoy Peo (1.54)

La ecuacion es el teorema Taylor-Proudman e indica que la velocidad
de un fluido incompresible, en equilibrio hidrostatico, en balance geostréfico y de
densidad constante, no varia en direccion del vector de rotacion Q. De manera que
el movimiento toma lugar en planos perpendiculares al eje de rotacion [32, 22], como

se observa en la Figura|1.10]

—

Wx (Qxad)=Q(V-a@)—a(V-Q)+ (@-V)Q—(Q- V)i
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Figura 1.10. Teorema de Taylor-Proudman. Un fluido incompresible bajo condiciones
de equilibrio hidrostatico, balance geostroéfico y densidad constante que no experimenta
friccidn, tiene movimiento sobre un plano, perpendicular al eje de rotacion. Fuente: Tomado
de [22], pdgina 118.

1.3.4. Balance térmico de viento

A partir de las condiciones de balance geostrofico, la ecuacion da a en-
tender que el flujo geostrofico aumenta con las variaciones de altitud; sin embargo, el
teorema de Taylor-Proudman establece que el viento geostrofico no varia con la altu-
ra, de manera que es el mismo a lo largo de una misma columna. Esta contradiccion
se aclara cuando se recuerda que el teorema de Taylor-Proudman se establece bajo
una serie de consideraciones, entre ellas que el fluido tiene una densidad constante.
Partiendo de que, en realidad, la densidad de la atmoésfera o del océano varia a lo
largo de la altura, se llega a que el teorema de Taylor-Proudman no aplica; es por

esto que debe hacerse una modificaciéon en la que se consideran las variaciones de
densidad [22].

Para derivar la modificaciéon, primero se considera que la densidad del fluido

varia en una cantidad ¢* de la siguiente manera
_ *
p - pO +o )
donde p, es una densidad de referencia. Ahora se toma 9/0z de las expresiones en

la ecuacion ((1.46)), quedando en notacion vectorial de la siguiente manera

ot g -~
— =—-——Kk * 1.
o o x Vo (1.55)

Lo anterior indica que si la densidad varia horizontalmente, entonces el viento
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geostrofico lo hard en la vertical. Ahora bien si la ecuacion ((1.55) se escribe en
términos de la temperatura T se encuentra una relaciéon entre la corriente y la
distribucion de la temperatura; para la cual se utiliza una ecuacién de estado de
la siguiente forma p = p,(1 — (T — T,)) [22], donde T, es una temperatura de
referencia y « es el coeficiente de expansion térmica. Usando la expresion anterior
para la densidad, la ecuaciéon puede escribirse asi

iy, ag -
— =—k T. L.
P 7 x V (1.56)

La ecuacion es la ecuacion de viento térmico, que relaciona la variacion vertical
del viento geostrofico con las variaciones horizontales de la temperatura, que puede
entenderse como el balance entre la fuerza de Coriolis y la fuerza de flote. Esta
ecuacion, al igual que las ecuaciones de viento geostroéfico, son de diagnostico y son
utiles para evaluar la consistencia entre los campos de temperatura y los cambios

verticales del viento en las observaciones [I], 22].

1.3.5. Flujo ageostroéfico: La capa de Ekman

En el balance geostrofico se asume que las escalas temporales y espaciales son
tales que los tinicos términos que se toman en cuenta en el movimiento horizontal
del fluido son el término de Coriolis y el gradiente de presion, lo que implica que
R, < 1; ademés se asume que se trabaja en condiciones de atmosfera libre, por lo

que no se toman en cuenta los efectos que tiene la fricciéon en el movimiento.

En algunas condiciones los efectos de la friccion se vuelven importantes, sobre
todo sobre superficies. Estos efectos provocan movimientos turbulentos a pequena
escala, lo que da lugar a variaciones en la velocidad del fluido que se extiende de la
capa mas baja de la atmosfera a capas mas altas (alrededor de los 10 km). La capa
en donde la friccion se vuelve importante es llamada capa de Ekman. Debido a que
no se puede conocer con exactitud la forma que toma la turbulencia se considerarian

las propiedades de la capa de Ekman de manera general [32], 22].

Si se sigue considerando que el nimero de Rosby es pequeno, pero ahora F no
es depreciable, entonces las componentes horizontales de la ecuacion de momento

son
A |
fk><u+;Vp:]-". (1.57)
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El balance de fuerzas se ilustra en la Figura en donde se ve que, a diferen-
cia del balance geostroéfico, el vector de velocidad no es perpendicular al gradiente
de presion, por lo que el viento no se dirige a lo largo de las isobaras [22]. Esto se
debe a que la fuerza de Coriolis no es suficiente para balancear el gradiente de pre-
sion, de manera que este tiene mayor efecto. El resultado de esto es una componente
ageostrofica, con magnitud menor a la geostrofica, cuya direccion direccion va de

alta a baja presion [22] 32].

Figura 1.11. Ejemplo de un flujo ageostréfico. El vector de velocidad tiene una compo-
nente que va de alta a baja presion. Fuente: Tomado de [22], pagina 129.

Resulta 1util expresar el flujo horizontal ) separandolo en dos componentes: la

geostrofica y la ageostrofica de manera que

iy = iy + o, (1.58)

donde 1, es el flujo ageostrofico. Usando la condicién de balance geostrofico en
ecuaciones (|1.45)) y (1.46]) y las condiciones para el viento ageostrofico en ecuaciones

(1.57) v (1.58)) se encuentra que el flujo ageostrofico cumple con

fkxi,=F. (1.59)

De la expresion anterior puede decirse que para f > 0 (Hemisferio Norte) el flujo se
desplaza a la derecha de la friccion y para f < 0 (Hemisferio Sur) el flujo se dirige

a la izquierda [22].

El movimiento ageostrofico, a diferencia del geostrofico, diverge en sus coor-
denadas horizontales y esta divergencia provoca movimiento vertical. Esto puede

derivarse usando la ecuacion de continuidad, ecuacion ((1.17)), y tomando en cuenta
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que la velocidad del fluido @ = ), + ,, es decir que el fluido tiene componenetes
horizontales y verticales, y que las componentes horizontales son de acuerdo a los
balances geostrofico y ageostrofico; por lo cual se tiene que
V-, = ?9_1;} (1.60)
Este resultado se refleja en la manera que se comportan los sistemas climati-
cos. En las capas més altas de la atmosfera, donde no se consideran los efectos de la
friccion, el fluido se mueve alrededor de los puntos de baja y alta presion, de manera
ciclonica y anticiclonica, como se espera del balance geostrofico. Sin embargo, cerca
de la superficie, en la capa de Ekman, donde la friccién influye en el movimiento, el
fluido presenta un movimiento alrededor y hacia (afuera) los puntos de baja (alta)
presiéon y ademas, presentan un movimiento vertical. Si es un punto de baja presion
el movimiento vertical es ascendente y si es un punto de alta presion, el movimiento
es descendente. Los sistemas de baja presion se asocian con alta nubosidad y lluvias

y los de alta presion son asociados a poca precipitacion y cielos despejados [32], 22].

La interaccion del viento con la superficie también juega un papel importan-
te en los movimientos del viento a gran escala. Puede verse en la gréafica superior
de la Figura , donde se muestra la media anual de la presion superficial (ps).
Puede notarse que en latitudes bajas (& 30°) se localiza un cinturéon de alta pre-

sion, en los tropicos y latitudes altas (+ 60°) hay minimos relativos de presion |22 [1].

Analizando los gradientes de presion superficial a gran escala, como se ven en
la grafica superior de la Figura , y de acuerdo con la ecuacion puede ha-
cerse una primera aproximacion de la direccion general del viento en la superficie, es
decir si esta viene del este (E, por Easterly, en inglés) o del oeste (W, por Westerly,
en inglés), en las latitudes bajas y medias (entre + 60° y 0°). Los resultados se
muestran en la Tabla , donde puede observarse que los resultados de la tabla
coinciden con la distribucion de los vientos que se muestran en la grafica del medio
de la Figura|1.12]

Debido a la friccion, el viento en la superfice también tiene una componente
ageostrofica. Esto quiere decir que el viento tiene una componente que lo dirige de
presion alta hacia la baja, como se mencioné en la discusion sobre balance ageostro-
fico. Como el caso analizado las diferencias de presion van de norte a sur, a lo largo

de un meridiano, la componente ageostrofica del viento en la superfice (vy) también
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Figura 1.12. Distribucién de los vientos y presion en la superficie de la Tierra. Fuente:

Tomado de [22], pdgina 134.

esta dirigida sobre el meridiano. Esto puede observarse en la grafica inferior de la
Figura [[.12], donde se ilustra el promedio latitudinal de la componente meridional
del viento en la superficie. Comparando con la Figura [1.13| puede notarse que v, es
la componente que mueve las masas de aire hacia el ecuador, hacia la I'TCZ, pro-
moviendo el movimiento ascendente de las mismas y que es la responsable por el

movimiento de masas de aire en las latitudes bajas, con movimiendo descendente,

como se espera del movimiento ageostrofico [22].
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Tabla 1.2. Direccién a gran escala del viento sobre la superficie en un meridiano. Se
muestra el intervalo de latitudes hacia el cual se analiza el cambio de presion (Vp), el signo
que toma el factor de Coriolis dependiendo del hemisferio estudiado, usando f > 0 para
el Hemisferio Norte y f < 0 para el Hemisferio Sur. Los simbolos H y L indican punto
de alta y baja presion, respectivamente. Ademas, ug representa la coordenada del viento
sobre la superficie en direccién oeste. Fuente: Elaboracion propia.

Intervalo Cambio de presion Vp f wus Direccion
—60° — —30° L—-H + - + W
—30° — 0° H—L - - = E
0° — 30° L - H + + - E
30° — 60° H—L - + + W
| Annual l

P [mbar]

|

{

N\

o8 e

o
Latitude

Figura 1.13. Circulaciéon meridional de retorno, representada por el promedio zonal de
la circulacion de la atmoésfera, a lo largo de un ano, en el plano meridional. La direccion
de la circulacién se denota con las flechas negras. Puede observarse dos células colocadas
de manera simétrica alrededor del ecuador, donde el movimiento ascendente coincide con
las zonas de los tropicos y el movimiento descendente coincide con latitudes alrededor de
+30°. Fuente: Tomado de [22], pdgina 76.

1.4. Circulaciéon general de la atmosfera

Una de las caracteristicas del clima del planeta es que los tropicos son mas
calientes que los polos. Esto se debe a la geometria del planeta y a la capacidad
que tiene cada region para reflejar la radiacion incidente. Esto quiere decir que los

tropicos reciben una mayor exposicion a la radaiciéon solar, pero tiene una menor
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capacidad de reflejar la radiacion, por lo que la cantidad de energia es mayor, lo
que provoca una mayor tempertatura; por otra parte, en los polos la incidencia de
radiacién es menor y tiene una mayor capacidad de reflejar la radiaciéon, por lo que
la energia es menor, provocando una menor temperatura, como se ve en la Figura
[I.14] A pesar de esto, se sabe que a lo largo del ano ambas regiones se mantienen en
equilibrio, resultando necesario un mecanismo que transporte de energia entre los

tropicos y los polos que provoque dicho equilibrio [3], 22].
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Figura 1.14. Flujo de radiacién promediado por latitud, calculado con datos tomados de
un satélite durante los anos 1974-1978. La escala de la latitud es proporcional a la cantidad
de area superficial que se encuentra entre las bandas latidudinales. “Incoming radiation”
es la radiaciéon de onda corta que viene del Sol y es absorbida por la Tierra y atmosfera;
mientras que “Outgoing radiation” es la radiaciéon de onda larga que es emitida por la
atmosfera. Fuente: Tomado de [3], pdgina 632.

En esta seccion se busca describir los mecanismos que dan lugar al movimiento
de las masas de aire que mantienen el equilibrio de energia y momento angular de
la atmosfera en las latitudes bajas, medias y altas. Estos movimientos se generan,
como mas adelante se evidenciaré, debido a las diferencias de temperatura, la pre-
sencia de gradientes de presion, a la disminucion del factor de Coriolis al variar la
latitud y debido a la interacciéon del viento con la superficie del planeta Tierra. Se
vera, ademas, que dichos mecanismos involucran movimientos tanto verticales co-
mo horizontales en la parte alta y baja de la atmosfera. Dichos movimientos, que

en promedio prevalecen a lo largo del ano, son la circulacion general de la atmosfera.
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1.4.1. La circulacion observada: los cinturones de viento

Como se ha mencionado, el movimiento de la atmoésfera es generado por las
diferencias de temperatura entre el polo y el ecuador, lo que provoca un gradiente
de temperatura y presion en direccon latitudinal. A partir del balance ageostrofico,
al final de la seccion [1.3.5, se describio la distribucion horizontal del viento que, en
general, forma cinturones (o bandas) latitudinales desde el ecuador hasta el polo en

los dos hemisferios del planeta.
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Figura 1.15. (a) y (b) Datos climatologicos de viento a 10m sobre la super-
fice. (c) y (d) Datos climatologicos del viento a 9000m de altura. Ambas bases
de datos fueron tomadas de los proyectos de reanalisis NCEP-NCAR, y se mues-
tra la magnitud y direccién promedio del viento. El promedio fue calculado pa-
ra los anos 1958-1997. Los colores muestran la magnitud del vector de viento
promedio. Fuente: Tomado de http://eesc. columbia. edu/ courses/ees/climate/
lectures/ gen_ circ/ surfacelind. html| y http://eesc. columbia. edu/ courses/
ees/ climate/ lectures/ gen_ circ/ 300mbWinds. himl|, el dia 5 de febrero 2018.

En la Figura[1.15] se aprecia la distribuciéon horizontal del viento en la superfi-

cie y en lo alto de la atmosfera. De esta figura puede confirmarse lo predicho en la
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seccion [1.3.5] De acuerdo al balance ageostrofico la velocidad del viento tiene una
componente que lo mueve de areas de alta presion hacia areas de baja presion, como
se esperaba de la Tabla y la Figura m Puede verse en la Figura que,
en la superficie, los vectores de viento convergen a las latitudes 0°, = 30° y £ 60°;
mientras que en condiciones de atmosfera libre se espera que, de acuerdo al balance
geostrofico, el viento se desplace perpendicular al gradiente de presion (que va del
polo al ecuador), lo que provoca que el viento se mueva en direccion este-oeste, for-

mando bandas latitudinales méas marcadas.

A continuacion se describe cada una de las bandas de viento, localizadas con

su nombre en Figura [1.16} yendo del ecuador hacia el polo:
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Figura 1.16. Cinturones globales de viento a 1000 mbar en el mes de enero. Se muestra la
distribucion de los vientos aliseos (Trade Winds), los vientos del oeste en latitudes medias
(Westerlies) y los vientos polares del este (Polar Easterlies). La frontera entre los vientos
del este y del oeste a lo largo del meridiano son las lineas que marcan cero. Fuente: Tomado

de [20], pdgina 177.

1.4.1.1. Los Vientos Aliseos

Los Vientos Aliseos o Vientos Tropicales del Este (Trade Winds, en inglés) son
importantes por su gran extension. Se originan a bajas latitudes en los margenes de
las células subtropicales de alta presion y tienen una gran constancia en direccion
y velociad. Estos vientos son més fuertes durante el invierno. En la superficie de

la Tierra, los dos sistemas de Vientos Aliseos (del norte y del sur) tienden a con-
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verger en el Canal Ecuatorial de baja presion; cuando la convergencia sucede en el
océano Pacifico la zona de convergencia es denominada Zona de Ineterconvergencia
Tropical, ITCZ, por sus siglas en inglés. La convergencia de los Vientos Aliseos da
como resultado un movimiento ascendente de masas de aire (como resultado de la
conservacion de la masa, discutido en la seccion ; la zona de la ITCZ donde
se produce este movimiento de masas es llamado zona de calmas ecuatoriales (dol-
drums, en inglés) y se caracterizan por tener vientos ligeros y variables generalmente

interrumpidos por chubascos y fuertes lluvias 26, 20, [1].

Por lo general la convergencia de los Vientos es discontinua espacial y tempo-
ralmente. Es por esto que la extension de estas zonas varia a lo largo del ano; por
ejemplo de julio a septiembre se extienden hacia el oeste, al centro del Pacifico mien-
tras que en el Atlantico se extiende hasta las costas de Brasil. Existe una tercera
zona de calma ecuatorial localizada en el Océano Indico y la parte oeste del Océano
Pacifico, esta zona es pequena durante marzo a abril y se extiende en los meses de
octubre a diciembre. En la Figura [I.17] puede observarse la localizacion general de

los Vientos Aliseos y las zonas de calma ecuatorial.
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Figura 1.17. Mapa de los Vientos Aliseos y la zona de calmas ecuatoriales. El limite de los
Aliseos se muestran con lineas continuas para el mes de enero y las punteadas para julio.
El area coloreada muestra la regiéon en donde los Vientos sson predominantes en ambos
meses. Fuente: Tomado de [20], pdgina 178.
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1.4.1.2. Vientos del Oeste de latitud media

Los Vientos del Oeste (Westerlies, en inglés) son vientos que se sitian entre la-
titudes £60° y £30° que se originan en puntos més cercanos a los polos, por encima
del punto de alta presiéon subtropical. Se puede observar su distribucién en la Figura
[1.16] En estas regiones, de alta divergencia y subsidencia, prevalecen las condiciones

de clima soleado, poca nubosidad y pocas lluvias [20].

Cerca de la superficie son vientos altamente variables, tanto en direccién como
en velocidad, en especial durante el invierno, debido a que los patrones del vien-
to son frecuentemente afectados por sistemas frontales de baja y alta presion que
viajan con direccion oeste-este, causando cambios frecuentes en el clima. Ademas,
en el Hemisferio Norte el predominio de superfice continental, con sus superficies
irregulares, tiende hacer difuso el flujo de aire que viene del oeste. Por el contra-
rio, los Vientos del Oeste del Hemisferio Sur son mas intensos y més constantes en
magnitud y direccion, por la menor cantidad de superfice continental [26, 20]. Esto
puede observarse en la Figura [1.15 (a) y (b).

Por otra parte, en lo alto de la atmosfera, estos Vientos son mas uniformes; sin
embargo, més o menos alrededor de latitud +30° hay una region estrecha de Vientos
del Oeste muy fuertes denominados el jetstream subtropical, que es méas fuerte en el
hemisferio que se encuentra en invierno, como se ve en las Figuras[I.15] (c) y (d). Es-
ta region no es uniforme a lo largo de la longitud y presenta varios maximos locales

que se relacionan con la localizacion de las regiones de fuerte conveccion tropical [20].

1.4.1.3. Los Vientos Polares del Este

Son vientos que ocurren entre la alta presion polar y la baja presion sub polar.
Estos Vientos ocurren principalmente en el Pacifico Norte y el Atlantico Norte, iden-
tificados en la Figura[l.16| Son Vientos frios, secos y estables especialmente durante

el invierno [26].

La zona donde convergen los Vientos Polares y los Vientos del Oeste de latitud
media es comunmente llamada frente polar, que es la separacion entre el viento polar,
que es seco y frio, y el viento de los subtropicos, que tiene una mayor temperatura

y humedad. Este frente puede interpretarse como el comportamiento promedio de
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los sistemas frontales que se mueven junto a ciclones de latitud media 26, 20].

1.4.2. Mecanismos detras de la circulaciéon observada

Hasta ahora, se tiene una descripcion de la distribuciéon horizontal promedio de
los vientos tanto en la superfice como en las partes altas de la atmosfera; sin embargo
aun falta describrir como estas se relacionan entre si y cuales son los mecanismos

que provocan la distribucién latitudinal del viento anteriormente descrita.

Al principio de esta seccioén se menciono que las causas del transporte de masas
de aire a lo largo de las latitudes son la diferencia de temperatura entre el ecuador
y los polos y la conservacion de momento angular. A continuacién se describira, de
manera cualitativa, los mecanismos que la atmoésfera utiliza para transportar calor
y momento angular mediante movimientos verticales y horizontales y que explican

la circulacion general de la atmosfera.

1.4.2.1. Circulaciéon Tropical: la Célula de Hadley

George Hadley propuso que la regulacion de energia entre los tropicos y los
polos se logra debido a circulaciéon provocada solamente por cuestiones térmicas. De
manera que el aire caliente de los tropicos se levanta y se transporta a los polos,
donde se enfria y baja, regresando a los tropicos sobre la superficie de la Tierra
generando los Vientos Aliseos, como se ejemplifica en la Figura [I.1§ Dicho proceso
causa una circulacion directa tansportando calor del ecuador al polo, corrigiendo la
diferencia de temperatura. En este modelo, el movimiento hacia arriba en la célula
de Hadley esta provocado por la liberacion de calor latente al momento en que el
vapor de agua es convertido en precipitacion. Esta teoria explica, de alguna manera,
los Vientos Aliseos y la conveccion tropical. A pesar de esto, la propuesta de Had-
ley es parcialmente correcta, pues en diagramas meridionales de circulacion general,
como en la Figura[l.13] se ve que el movimiento con tales caracteristicas se da sola-
mente alrededor de las latitudes entre +30°, por lo que el trasnporte mediante este

mecanismo no llega hasta los polos [3] [1].

De hecho, es imposible que exista una célula de Hadley tan grande, que vaya

del ecuador a los polos, por la conservaciéon del momento angular. Para mantener

33
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Figura 1.18. Esquema de la propuesta hecha por Hadley, en la que intenta explicar el
transporte de energia en la atmosfera por medio de una sola célula convectiva llevando aire
caliente de los tropicos a los polos, donde se enfria y vuelve a los trépicos. Fuente: Tomado
de [1], pdgina 25).

este balance se necesita que el momento angular que se gana en los trépicos, debido
a la interaccion entre la superfice y la atmosfera, sea trasnportada hacia el polo y
se devuelva a la Tierra. Sin embargo, si se considera el momento angular total por
unidad de masa A de una parcela de aire que estd moviéndose hacia uno de los

polos, dado por la ecuacion

A = Qa? cos® ¢ + ua cos p. (1.61)

Donde a es el radio de la Tierra, u la velocidad del fluido hacia el este, ¢ la latitud
y r = acosy es la distancia entre la parcela de aire y el eje de rotaciéon; puede
notarse que la velocidad del aire aumenta de manera desproporcionada al aumentar
la latitud. Esto implica que esta circulacion no puede darse en toda la trayectoria

hasta llegar al polo, como lo propuso Hadley [11 [3] 22].

Lo que si explica este modelo, ademas de los Vientos Aliseos, es la presencia
del jet subtropical. En lo alto de la atmosfera, cerca del ecuador, el efecto de la
fuerza de Coriolis es imperceptible, por lo que el aire no es desviado de su direcciéon
inicial. Mientras el aire se va desplazando hacia el polo los efectos de la Fuerza de
Coriolis se comienzan a percibir, desvidndolo hacia la derecha de la direccion de su

movimiento. De manera que cuando el aire llega, mas o menos, a la latitud £30° éste
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lleva una fuerte componente dirigida hacia el este, formando el jetstream. Siguiendo
con el modelo de Hadley, es a esta latitud donde el aire se hunde en la zona de baja
presion subtropical y se mueve hacia el ecuador. En su trayecto de regreso, el aire
es transportado sobre la superfice de la Tierra, y en donde, de nuevo, los efectos de
Coriolis producen una desviacion hacia la derecha del movimiento del aire, formando
los Vientos Aliseos [26], 22].

A pesar de explicar bien la circulaciéon tropical, con el modelo de Hadley no se
satisface la conservaciéon de momento angular y, debido a la extension de la célula
de Hadley, tampoco se balancea la diferencia de temperatura. Lo primero es por
que hace falta viento que vaya hacia el oeste para lograr que el momento angular se
conserve |26, 22]. De manera que se necesita otro mecanismo que explique como se
transportan el momento angular y el calor desde las latitudes medias hasta llegar a

los polos.

1.4.2.2. Circulaciéon extratropical: Inestabilidad Baroclinica

El mecanismo alternativo consiste en la presencia de circulaciones horizontales
que transportan calor y momento hacia latitudes méas altas, mediante la formacion
de altos cuasi estacionarios y por el desplazamiento de puntos de alta y baja pre-
sion sobre la superficie de la Tierra. Los primeros se refieren a ondas estacionarias y
los segundos a remolinos transitorios, ambos interactiian formando sus respectivos
patrones de viento en lo alto. De manera que ahora la circulaciéon general de la at-
mosfera es también provocada por oscilaciones horizontales y no solo por circulacion

meridional, como es el caso del modelo de Hadley [26].

En las latitudes medias y altas existen grandes gradientes de temperatura,
particularmente en las vecindades del jet subtropical, estos vientos se encuentran en
balance térmico. Mientras la temperatura decrece hacia el polo, la ecuacion (|1.56))
indica que la componente en direccion del este también aumentara al incrementar la
altura. Cuando el gradiente de temperatura y la velocidad del viento en lo alto son
muy grandes, el movimiento hacia el este no puede sostenerse por mucho tiempo,
rompiéndose en pequenos remolinos. Esta generacion de remolinos es la inestabilidad
baroclinica, que favorece grandes gradientes horizontales de temperatura y vientos
fuertes en lo alto 22 20].
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Estos remolinos son los responsables del clima en las latitudes medias que pro-
vocan sistemas frontales, con nucha nubosidad, lluvias y tormentas. También son
los responsables de detener la Circulacion de Hadley, provocando que el aire no se
transporte por este medio hasta los polos. Sin embargo, gracias a su movimiento
circular mueven el aire caliente hacia el polo y el frio hacia el ecuador, como se
muestra en la Figura formando los conocidos frentes frios o calidos [22], 20].

i e

a b

Figura 1.19. Al oeste de un punto de baja presion, senalado por la L (Low, en inglés),
el aire frio es desplazado hacia el ecuador. Al este, el aire caliente es movido hacia el polo.
De este movimiento de masas de aire resultan los frentes fios (marcado por los tridngulos)
y los frentes calidos (marcado por los semicirculos). Fuente: Tomado de [22], pdagina 148.

La circulacion meridional relacionada a estos remolinos es la circulacion de
Ferrel, una circulacion indirecta en la que el aire calido a latitudes mas bajas se
hunde y fluye hacia el polo y al este, mientras que el aire mas frio en latitudes mas
altas asciende y fluye al ecuador y hacia el oeste. Es una circulaciéon débil y no tan
importante para el transporte de calor o humedad, a diferencia de los remolinos
[T, 22, 20]. La ubicacion de esta célula se muestra en la Figura . Al pasar del
movimiento generado por los remolinos el aire llega hasta el frente polar, donde la

célula polar se encarga de transportar el calor hacia y fuera del polo.

Finalmente, en la Figura [1.20] se muestra un esquema de la circulacién gene-
ral de la atmosfera, compuesta por la circulacion meridional, y circulaciéon zonal,
mecanismos que son responsables por los patrones del viento a gran escala de la

atmosfera que se muestran en la Figura [1.16

36



Figura 1.20. Circulacién general de la atmoésfera para condiciones promedio en un afio.
Se muestra la circulacion en la parte superior de la atmosfera, los vientos del oeste y el
transporte tropicos-polo de la célula de Hadley. Y la circulacién en la parte baja de la
atmosfera, donde se marcan los vientos aliseos (dirigidos hacia el ecuador), los puntos de
baja y alta presion a latitudes medias, por ejemplo. Fuente: Tomado de [3], pdgina 637.






2. Modelos climaticos

2.1. Componentes del sistema climatico

Se define el sistema climatico como la totalidad de la atmdsfera, la hidrosfera,
biosfera y gedsfera y sus interacciones. Esta definicion fue adoptada en 1992 por
la FCCC (Framework Convention of Climate Change), de las Naciones Unidas [19].
Estos componentes e interacciones, erepresentados en la Figura son importantes

pues todos ellos deben considerarse al esquematizar un modelo climatico.

El sistema climatico puede dividirse en cinco componentes, los cuales se des-

criben y ejemplifican a continuacion:

o Atmosfera: Es la parte gaseosa sobre la superficie de la Tierra que incluye
trazas de otras substancias gaseosas, liquidas o sélidas. Algunos de los procesos
que se incluyen en este componente son el balance de energia, formacion de
nubes y precipitacion; ademas del transporte de calor, vapor de agua, polvo y

aerosoles [30)].

e Hidrosfera: Representa el agua, en todas sus formas, que se encuentra en la
superficie terrestre, incluye al océano en su totalidad y al ciclo hidrolégico,
luego que la precipitacion ha alcanzado la superficie. Algunos de los procesos
comprendidos son la distribuciéon y los intercambios del flujo dentro de las
diferentes bases ocednicas, transporte de las masas de agua oceénicas y el

intercambio de vapor de agua y otros gases entre el océano y la atmosfera [30].

e (Crigsfera: Considera todas las formas de hielo dentro del sistema climético.
Incluye las masas de hielo sobre la superficie terrestre, el hielo en el mar, el
permafrost y los glaciares. Este componente influye en procesos de balance de

energia y en la salinidad en algunas partes del océano [30].

e Superficie terrestre: Es la tierra solida. La posicion de los continentes deter-

mina el posicionamiento de las zonas climaticas y las corrientes oceanicas,
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cambios en el nivel del mar, la transformacion de la radiaciéon de onda corta
a onda larga, la reflectividad de la Tierra y en la transferencia de momento y
energia [30].

e Bidsfera: Es la cobertura organica de las masas de tierra y los organismos
marinos. Este componente determina el intercambio de carbono entre los di-
ferentes reservorios, por lo tanto la concentracion de C'Oy en la atmosfera.
Influye en la reflectividad de la superficie, por lo que también tiene un papel
dentro del balance de energia y, ademés, regula el intercambio del vapor de

agua y el momento entre el suelo y la atmosfera [30].
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Figura 2.1. Componentes y los procesos asociados del sistema climatico a escala global.
Fuente: Tomado de [30], pdgina 4.

Es necesario mencionar que la actividad humana (Antropdsfera) es un compo-
nente importante y quiza uno de los que presentan mas dificultad para representar
dentro de un modelo climéatico. La actividad humana altera cada uno de los compo-
nentes y se manifiestan, principalmente, en términos de emisién de gases y cambios
en el uso de la tierra, lo cual altera el balance de energia. La actividad humana se
ha comenzado a parametrizar dentro de los modelos climéaticos de manera reciente y
son muy importantes para la evaluacion de escenarios futuros en el tema de cambio
climatico [19, [30].

Cada uno de los componentes del sistema climético se desenvuelven en dife-
rentes escalas temporales y espaciales y estas deben tomarse en consideracion para

la formulacion correcta de los modelos climéticos, pues la definicion de los procesos
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que quieren representarse restringen la resolucion temporal y espacial de la grilla
del modelo [19, B0]. En la Tabla (2.1)) se encuentran las escalas de algunos de los

procesos dentro del sistema climético.

2.2. Tipos de Modelos Climéaticos

Los modelos climéticos intentan representar y reproducir el comportamiento
del clima mediante los procesos de cada una de sus componentes y las interaccio-
nes que toman lugar entre cada una de ellas. Esto se logra mediante una serie de
ecuaciones que expresan las leyes de dichos procesos ya sean fisicos, quimicos o bio-
logicos. Los modelos climéticos que consideran todos los procesos pueden resultar
lentos y costosos computacionalmente hablando, por lo cual es necesario seleccionar
un modelo en el que se consideren combinaciones de algunas de las componentes,
del cual puedan obtenerse resultados robustos que puedan responder a una hipotesis
planteada. Debe agregarse, también, que los resultados obtenidos de estos modelos

son solamente aproximaciones del sistema climatico real [19] 30].

Los componentes mas importantes que deben tomarse en cuenta al construir
un modelo del sistema climatico son la radiacion, la dindmica del fluido, los procesos
de superficie, la quimica y la resolucién temporal y espacial, siendo estos tultimos
grandes limitantes, como se planted en la secciéon anterior y como puede observarse
de la Tabla . A continuacion se describird brevemente los tipos de modelos
climéticos que existen, de acuerdo a su complejidad, que aumenta dependiendo del
nimero de dimensiones que consideran, asi como de la cantidad de componentes que

integran:

e Modelos de Balance de Energia (EBM)

Los EBMs son modelos de cero o una dimensiéon que tienen como objetivo
reproducir y predecir la temperatura superficial en términos del balance de
energia de la Tierra [I9]. En el caso de los cero dimensionales, estos entre-
gan un solo valor promedio para toda la Tierra, mientras que los modelos

unidimensionales generalmente entregan resultados que varian con la latitud.

o Modelos climaticos radiativos-convectivos unidimensionales

Son modelos unidimensionales que se enfocan en los porcesos que se producen
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Tabla 2.1. Escalas espaciales y temporales para algunos de los procesos dentro del sistema
climatico. Fuente: Tomado de [30], pdgina 6.

Componente del Proceso Escala Escala
sistema climatico temporal espacial
Atmosfera Colision de gotas 1076 -1073s 107 %m
durante la formacion de
nubes
Formaciéon de células 10* - 10°s 102 - 10*m
convectivas
Oscilacién del sur 107 s 10" m
Intercambios 107 - 108s global

troposfera-estratosfera

Hidroésfera Intercambios de gases 1073 -107%s 1076103 m
océano-atmosfera

Formaciéon de aguas 10* - 10%s 10* - 10°m
profundas
ENSO 107 - 108s 10"m
Volteo del agua 10% - 10195 global
profunda

Criosfera Formacion de 107 - 10%s 1-10%°m
permafrost
Formacion de masas de 108 - 10M's 10% - 10" m

hielo terrestres

Superficie Terrestre Cambios en 107 - 10%s 102 m - global
reflectividad
Biosfera Intercambio de carbono 104 - 108s 1073 m - global

con la atmosfera

Transformacion de las 109 - 1010 102 - 10" m

zonas de vegetacion

en la vertical. Utilizan modelos radiativos para calcular el perfil de temperatura

global, por medio del flujo de radiacion entre capas de la atmosfera [19].
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e Modelos climaticos dimensionalmente restringidos

Este tipo de modelos generalmente consideran las dos dimensiones horizontales
o una horizontal y la vetical. El segundo arreglo es el més comun, combinando
la variacion latitudinal de un EBM con la variacion vertical de los modelos
radiativo-convectivos. Estos modelos tienen parametrizaciones més realistas
[19].

e Modelos de circulacién general

Son modelos que consideran los procesos del océano y de la atmosfera, por
medio del acople de AGCMs y OGCMs. El objetivo de estos es simular la mayor
cantidad de procesos y producir una visiéon tridimencional de la evolucién
temporal del estado del océano y la atmosfera. La resolucion vertical en estos

modelos es, por lo general, méas fina que la horizontal 28] 30} [19].

2.3. Modelos de circulacién general (GCM)

Los GCMs, como se mencion6 anteriormente, son modelos tridimencionales que
se enfocan en reproducir el comportamiento de la atmosfera y el océano. Estos mo-
delos tienen por lo general dos partes: una para los procesos dinamicos y otra para
los procesos fisicos. La primera describe el movimiento del fluido (en la atmosfera
o el océano) basados en las formas discretizadas de las ecuaciones dindmicas (|1.40}
y. Mientras, la parte fisica contiene las representaciones de los procesos de
los componentes climéticos, como el ciclo hidrologico, la radiacion, la turbulencia y
la formacion de nubes. Incluir todos los porcesos resulta ser altamente demandante
por lo que se hacen simplificaciones o se utilizan modelos mas simples para algunos

de los porcesos |19, 28].

Lo que hacen estos modelos es calcular numéricamente el resultado de las ecua-
ciones del ntcleo dinamico y fisico para diferentes pasos de tiempo, para cada uno
de los puntos en las grillas en las que estan divididos la atmoésfera y el océano, como
en la Figura[2.2] Estos célculos se hacen a partir de las condiciones iniciales especi-

ficadas en cada uno de los puntos.

La exactitud de estos modelos depende parcialmente de la resolucion espacial
de la grilla y del tamano de paso utilizados. Debido a esto, el modelo debe conside-

rar la resolucion que se necesita, el tiempo que se simulara y el poder de computo
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Figura 2.2. Esquemas de las grillas tridimencionales utilizadas en los AGCM’s y OGCM’’s.
Fuente: Tomado de [30], pdgina 29.

disponible. En la mayoria de los modelos atmosféricos, la resoluciéon espacial de la
grilla horizontal esta separada entre 2° y 5°, que es equivalente a aproximadamente
71km y 177 km respectivamente, y utilizan tamanos de paso de 20 - 30 min. En el
caso de la resolucion vertical, esta se obtiene dividiendo la atmosfera en diferentes
niveles, entre 5 y 50, siendo lo mas comun el uso de 20. En la actualidad existen
modelos con muy alta resolucion, hasta 0.1° (equivalente a 3.5km); sin embargo es-

tas simulaciones se restringen a areas muy limitadas y para tiempos de integracion

muy cortos [19, 30].

2.4. Modelos climaticos regionales

Los RCMs son modelos de alta resolucion espacial que toman como condiciones
iniciales y de frontera los valores obtenidos de otros GCMs y que funcionan bajo las

mismas consideraciones fisicas y dinamicas que los GCMs.

Como se menciond, los RCMs se enfocan en regiones mas pequenas, utilizando
resoluciones espaciales de los 50 km a los 1 - 5 km, mientras que la resolucién espacial
de un GCM puede ser de 100 km o mas gruesa. Esta alta resolucién permite resolver
las interacciones entre la superfice de la tierra y la atmosfera. De manera que las
variaciones temporales y espaciales de las caracteristicas de la superficie, como la
orografia, las zonas costeras, los contrastes entre tierra y mar o el tipo de material
que cubre la superficie o la presencia de areas urbanizadas ejercen cierta influencia

generando caracteristicas muy locales al clima de una region [27].
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2.5. Descripcion del RegCM

El RegCM, de Regional Climate Model, en inglés, es un modelo climético
regional que se ha ido desarrollando y re-disenando desde 1980 hasta la fecha
[0, 10, 12], 13, 14, 25], para ser utilizado por una gran cantidad de cientificos en
paises industrializados y en vias de desarrollo [24]; por lo que es un codigo publico,
de software libre, facil de utilizar y portatil que puede utilizarse sobre cualquier
region del mundo. Es apoyado a través del Regional Climate research NETwork,
RegCNET, un amplia red de cientificos coordinados por la secciéon de Fisica de los
Sistemas de la Tierra (ESP, por sus siglas en inglés) del Centro Internacional de
Fisica Tedrica Abdus Salam (ICTP) [§].

Este modelo fue el primer modelo de area limitada desarrollado para realizar
simulaciones de larga duracion. Ha sido utilizado en proyectos de intercomparaciéon
de modelos y en muchos, y variados estudios climaticos como la paleoclimatologia o

proyecciones futuras del clima [14], [15].

Ademas, como se ha mencionado, el modelo ha ido evolucionando a través
de los afios. Actualmente se encuentra lanzada la version RegCM4.6.0; sin embar-
go, para este trabajo de graduacion se hace uso de la version RegCM4.5; variacion
del modelo RegCM4. Una de las particularidades de esta version (RegCM4.5) es
que, a diferencia de las anteriores, puede hacerse uso de un nicleo no hidrostatico

y permite utilizar una resolucion horizontal del orden de unos cuantos kilometros [§].

A continuacién se hara una breve descripcion del modelo. Primero, se revisa-
ran los componentes del modelo, las rejillas horizontales y verticales y las posibles
proyecciones del planeta a utilizar. Luego, se dara un vistazo a la fisica que utiliza el
modelo, desde la dinamica hasta las diferentes parametrizaciones utilizadas, donde
se explicard en qué consiste cada uno de los diferentes esquemas necesarios para que
el modelo represente cada una de las interacciones de la atmosfera con los diferentes
componentes de la Tierra. Por ejemplo, la interacciéon de la atmosfera con la su-
perficie del planeta es modelada en el esquema de la Capa Limite Planetaria; y la
transferencia radiativa en donde se toman en cuenta los diferentes gases y aerosoles
dispersos en la atmosfera, las cuales intervienen en la distribucion y transporte de

la energia en el sistema.
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2.5.1. Componentes del modelo

En general, el sistema de modelado del clima que usa RegCM tiene cuatro
componentes: Terrain, ICBC, RegCM y Post-procesamiento; en donde las primeras

dos pertenecen al sistema de preprocesamiento de RegCM [§].

Las variables terrestres (Terrain), como la elevacion, tipo de suelo y temperatu-
ra superfical del mar estan interpoladas horizontalmente desde una malla, formada
por recuadros latitud-longitud, a un dominio de alta resoluciéon en cualquiera de
las proyecciones geograficas disponibles. Ademaés, la interpolacion vertical la realiza

desde los niveles de presion al sistema de coordenadas o, propio de RegCM [8].

1 0.0 P =0

9 0.78

—
o A

13 0.96

16 1.00

Figura 2.3. Estructura vertical del modelo, usando 16 capas. Las lineas punteadas denotan
los niveles sigma medios y las lineas s6lidas los niveles sigma enteros. Fuente: Tomado de
[8], pdgina 12.

Como se menciono ya, el modelo interpola de niveles de presion, en términos de
los cuales adquiere y analiza los datos, a niveles o. Esto lo realiza antes de utilizarlos
en en modelo. La coordenada vertical siguiendo la superficie implica que cerca de
la superficie estas coordenadas o siguen la forma del terreno, y en niveles mas altos

estos tienden a ser superficies planas, como se ve en la Figura 18]
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En el caso del niicleo hidrostatico, se usa una coordenada o adimensional para
definir los niveles del modelo, donde p es la presion, p; una presion tope con valor
constante y ps es la presion en la superficie [8]. De manera que el nivel o se define

como sigue

og=L"r (2.1)

Ps — Dt

a partir de la expresion anterior puede definirse
P (2,y) = ps(z,y) — - (2.2)

Ahora bien, en el niicleo no hidrostatico se utiliza una coordenada adimensional
similar, pero se define por completo con la presion de referencia, dado un perfil

atmosférico de referencia de esta forma

p(z,y,2,t) = po(2) + 9 (x,y,2,t),
T(x,y,z,t) = To(z)+T'(z,y,2,1), (2.3)

p(@,y,z,t) = po(2) + p'(x,y, 2, 1),
con la coordenada vertical sigma definida como

Po — Pt
ps_pt’

g =

(2.4)

donde ps, p; y po estan definidas como en el nicleo hidrostatico [§].

Puede verse de la ecuaciéon que o es cero en el tope y uno en la superficie
y que cada nivel del modelo esta definido por un solo valor de sigma, siendo siem-
pre no mayores a uno y no menores a cero; y no estan necesariamente ubicados en
intervalos del mismo tamano y, por lo geneal, la resolucion en la capa frontera es

mayor a la de la capa superior de la atmosfera [§].

Ahora bien, la rejilla horizontal es del tipo Arakwa-Lamb B-staggering de las
variables de velociad con respecto a las variables escalares, mostrado en la Figura
. Esto significa que las variables escalares, estan definidas al centro del cuadro
de la rejilla, senalados con cruces, mientras que las componentes horizontales de la

velocidad del viento (u,v) se ubican en las esquinas, senalados con circulos [§].

Todas las cantidades mencionadas anteriormente estan definidas en el medio
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Figura 2.4. Representacion de la rejilla horizontal del tipo Arakawa B, muestra la ubica-
cion de las coordenadas punto y cruz. Fuente: Tomado de [8], pdgina 14.

de cada uno de los niveles verticales del modelo, los niveles medios que se muestran
en la Figura (2.3) como lineas punteadas. Mientras que la componente vertical de

la velocidad del viento w se define en los niveles enteros [§].

El modelo tiene, ademés, cuatro opciones para la proyeccion de los mapas, la
Lambert Conforme, Polar Estereografica, la Mercator Normal y la Mercator Rotada.
Cada una de ellas puede utilizarse para una regioén del planeta en particular; por
ejemplo la Lambert Conforme es tutil para dominios ubicados a latitudes medias.
Las direcciones = y y en el modelo no corresponden a las direcciones oeste-este y
norte-sur, a excepcion de la proyeccion Mercator Normal, por lo tanto el viento
observado debe ser rotado hacia la rejilla del modelo, y las componentes v y v del
modelo necesitan rotarse antes de compararlas con datos de observaciones [§]. Estas
transformaciones son tomadas en cuenta dentro del pre-procesador del modelo que
entrega los datos en la rejilla del modelo. Ademas, las proyecciones en el modelo
conservan la forma de las areas pequenas, de manera que dr = dy en cualquier
parte, pero la longitud de la rejilla a través del dominio varia para permitir la repre-
sentacion de una superficie esférica en un superficie plana. Es por esto que se toman
en cuenta los factores de escala de los mapas en las ecuaciones del modelo en donde

se utilicen gradientes horizontales [§].
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2.5.2. Dinamica del modelo

Como se ha mencionado anteriormente, el modelo tiene la opciéon de escoger
entre un nuacleo hidrostético y otro no hidrostatico, en ambos ntcleos se utilizan las

ecuaciones y discretizacion numérica descritas por Grell [7, §].

Para obtener la descripciéon del movimiento de la atmosfera en el niicleo hidros-

tatico, se utilizan las siguientes ecuaciones:

Ecuaciones de momento horizontal, en ecuaciones (1.40) (a) y (b), que nos da

la idea de como se mueve la atmosfera.

Ecuacion de continuidad, en ecuacion (|1.17)), para describir la variacion de la

presion superfical en el tiempo.

Ecuacion termodinamica, ecuacion ((1.41)),

Ecuacion hidrostéatica, ecuacion ((1.4)),

cada una se escribe en términos de las coordenadas propias de RegCM: la coorde-
nada o y p*, en la ecuacion (2.2), ademas de la altura geopotencial z(p), el factor
de escala de los mapas m, la difusion horizontal y vertical y la razéon de mezcla del

vapor de agua q,.

Por su parte, el nicleo no hidrostatico considera todas las componentes del
momento, ecuacion ([1.40)), la ecuacién termodinamica y la variacién de p* respecto
al tiempo. Las consideraciones que se hacen son que la ecuaciéon de continuidad ya

no aplica y ahora todas las ecuaciones dependen de la longitud y latitud [§].

2.5.3. Parametrizaciones fisicas

RegCM toma en cuenta una serie de procesos naturales que intervienen en
el transporte de energia, momento y humedad desde diferentes regiones del planeta

hacia la atmosfera. Estas parametrizaciones se describen brevemente a continuacion.

Una de estas parametrizaciones son las de transporte radiativo, en las cuales

se toman en cuenta los principales gases de invernadero, los aeorosoles dispersos
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y el papel de las nubes, en términos de sus propiedades Opticas, en el trasnporte
de la radiacion (térmica) dentro de la atmosfera. También cuenta con dos modelos
que describen el papel de la vegetacion y el tipo de suelo en el intercambio de la
humedad; el nombre de estos modelos es el Biosphere-Atmosphere Transfer Scheme
(BATS) [5] y el otro, el Community Land Model (CLM) [23] de los cuales puede
elegirse uno para trabajar. También tiene esquemas para la Capa Limite Planetaria
(PBL en inglés), que consideran el transporte vertical de energia, momento y hume-
dad, por turbulencia de la supeficie de la tierra hacia la atmosfera producidos por la
interaccion mecanica del suelo con la atmosfera; hay dos posibles esquemas, el Hol-
tslag [17] y el UW Turbulence Clousure Model (UW). El altimo de estos esquemas

es capaz de hacer calculos de transporte fuera de la capa de frontera [I1], [§].

En el caso de la precipitacion, RegCM cuenta con dos posibles esquemas: uno
para precipitacion convectiva y otro para la generacion de precipitacion por procesos
no convectivos. Hay tres posibles esquemas para la precipitaciéon convectiva. Estos
son el Kuo [2], Grell [16] y el MIT-Emanuel [9]. Las diferencias basicas entre estas
es el mecanismo en que la precipitacion (o la conveccion) se inician.

En el caso de esquema Kuo, la actividad convectiva se inicia al superarse un valor
umbral; es importante senalar que este esquema tiene un desempeno pobre compa-
rado con los otros esquemas. En el esquema Grell, la actividad convectiva se modela
en términos de los posibles estados de las parcelas de aire. Estos estados son el
movimiento hacia arriba o hacia abajo y la actividad convectiva da inicio cuando
una de las parcelas, en estado hacia arriba, alcanza un nivel especifico. Mientras,
en el esquema Emanuel, la actividad convectiva se da inicio cuando una parcela se
ubica sobre la base de las nubes. Este es el esquema més complejo de los tres y tiene
una gran variedad de parametros que permiten ajustar el esquema a las diferentes
regiones del planeta.

Ahora bien, en el caso de la precipitacion no convectiva, RegCM utiliza el esquema
Subgrid Explicit Moisture Scheme (SUBEX) [25], el cual considera procesos como

la acrecion, para la formacion de nubes y la posterior precipitacion [11, §].

Ademés, en este modelo la microfisica de las nubes se toma en cuenta usan-
do el esquema Integrated Forecast System (IFS) del European Centre for Medium
Weather Forecast [31], el cual considera todas las posibles transiciones del estado
del agua dentro de las nubes y como estas se relacionan por medio de diferentes

procesos microfisicos.
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Otra cosa que se considera en RegCM es el flujo de energia, momento y humedad
que se da entre el océano y la atmosfera, usando dos modelos. Uno es el BATS, y
en términos de la temperatura superfical del mar (SST), valores que fueron inter-
polados usando datos climatologicos, satelitales y tomados in situ, mejorado por el

esquema Zeng [33, [§].

Finalmente, el modelo también toma en cuenta la transferencia de las variables
ya mencionadas que se producen por las superficies cubiertas por lagos, en términos
del albedo y datos meteorologicos de las distintas superficies; junto a el efecto que
producen el polvo y los aerosoles, en donde se hacen los calculos de la velocidad a
la que el polvo es emitida por las superficies. Este modelo es 1til en las zonas de los
desiertos 111, [§]
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3. La canicula: Sequia de medio verano

El ciclo climético anual de la region que comprende el centro-sur de México, la
mayor parte de Centro América y parte del Caribe tiene un periodo de lluvias bien
definido; de mayo hasta octubre. Esta temporada de lluvias, que tiene lugar durante
el verano, esta caracterizada por un periodo relativamente seco durante julio y agos-
to. Este minimo de precipitacion es conocido como Sequia de Medio Verano (MSD,
por sus siglas en inglés) o canicula, como es llamada de manera coloquial [21], 29].
La magnitud e intensidad del MSD varia ano con ano y, debido a su importancia
dentro de la region, se ha intentado explicar los mecanismos que lo provocan y cémo

éste se relaciona con fendémenos externos, como el monséon de Norte América.

A continuaciéon se hard una descripcion general del MSD en la region. Prime-
ro se analizara la distribucion espacial y temporal; luego se identificaran tres fases
durante el desarrollo del MSD, en las cuales se evaltian los cambios de las variables
climatologicas. Finalmente, se hara una revision de algunos de los mecanismos que
provocan al MSD y cémo ésta se relaciona con otros fenémenos de la region; ade-
mas, se incliye la distribucion alrededor de la Tierra de eventos con caracteristicas
similares a las del MSD.

3.1. Caracteristicas regionales

De acuerdo a [21], la temporada lluviosa en la region se caracteriza por te-
ner una distribuciéon bimodal en la precipitacion, con méximos alrededor de junio
y septiembre-octubre, y un minimo durante julio-agosto. Este fenémeno es muy
variable en cuanto a intensidad y el mes en que se presenta, sin embargo, es lo su-
ficientemente robusta para encontrarla en promedios para datos climatologicos de
treinta afios. Ademas, como puede verse en la Figura [3.1] la presencia del MSD den-
tro de la temporada de lluvias no implica una sequia total, sino una disminucién en
la precipitacion con respecto a la precipitacion maxima de la temporada, que puede
llegar al 40 % [29].
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Figura 3.1. Precipitaciéon, en mmd !, sobre la regiéon desde el sur de México hasta la
parte noroeste de Nicaragua de los anos 1998-2003 y para tres diferentes conjuntos de datos
climatologicos. Todas las lineas muestran el primer maximo de precipitacion, seguido por el
minimo del MSD y el segundo maximo de precipitacion al final del verano. Fuente: Tomado

de [29], pdgina 4854.

Segun [29], para tener una idea de la intensidad y la extension espacial del
MSD puede restarse la precipitacién promediada en los meses de junio y septiembre
del promedio de precipitacion de julio y agosto. De esta manera, puede observarse
qué tan diferente fue la precipitaciéon durante la temporada en la que se asume se

encuentra el MSD respecto a toda la época lluviosa.

En la Figura[3.2] se muestra el promedio de precipitaciéon para los datos clima-
tologicos de julio y agosto menos el promedio de junio a septiembre. El conjunto
de datos es de seis anos y pertenece a la National Aeronautics and Space (NASA)
de la mision Tropical Rainfall Measuring Mission 3B43 (TRMM 3B43). Se escogi6
una region que comprende a todo México, Centro América y el Caribe. A partir de
esta figura, se ve que las areas donde se registra menor precipitacion se encuentran
al oeste de Centro América, en el Océano Pacifico, el sur-este y el Golfo de México
y el Caribe. Ademas, se observa que la diferencia en precipitacion entre los meses
secos y los meses lluviosos alcanza los 4mmd . Una caracteristica importante es
que, mientras hay una disminuciéon de lluvias en el Pacifico, pareciera que las lluvias

se incrementan al norte de Guatemala y sur de Yucatan.
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Figura 3.2. El promedio de precipitaciéon de julio y agosto menos el promedio de junio y
septiembre, tomados de datos climatologicos. Se delimita con un cuadro el drea con mayor
disminucion en la precipitacion. Fuente: Tomado de [29], pdgina 4854.

Por su parte, [21] propone dividir la regién en areas de 5° x 5° y tomar una
distribucién temporal de dos semanas. La finalidad de esto es localizar los lugares en
donde se presenta la distribuciéon bimodal, caracteristica a la temporada de lluvias,
y poder establecer el inicio y el final del MSD. Para esto, toma datos climatologicos
de precipitacion diaria del National Center for Atmospheric Research (NCAR), para
la parte norte de Sur América y las Islas del Caribe; el Servicio de Clima Mexicano
y de los servicios nacionales de clima, para los datos de Centro América. Los datos

corresponden al periodo 1979-1993.

En la Figura |3.3| se muestran las distribuciones cada dos semanas en las areas
de 5° x 5°. La distribucion bimodal del MSD se distribuye claramente desde la parte
centro-norte de México, a lo largo de Centro América y la parte este del Pacifico
(region del MSD), al contrario que en el Caribe, donde el doble maximo no esta
claramente definido. Es interesante notar que, mientras el méximo de precipitacion
en el Caribe sucede en abril y octubre, el maximo en la region del MSD son en junio
y septiembre. Ademés, puede notarse que la distribucion bimodal sobre el Pacifico

tiene lugar en el area donde la I'TCZ esta activa en la época de verano.

A partir de los resultados reportados por [21] y [29] puede establecerse ya una
region en la que el MSD es claramente identificable, llamada la region del MSD,

encerrada dentro del cuadro en la Figura y dentro de un circulo en la Figura|3.3|
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Figura 3.3. Distribucién de la precipitacién en intervalos de dos semanas distribuidos
sobre la regiéon de México y Centro América. Se delimita la region del MSD con el circulo.
Fuente: Tomado de [21], pdgina 1581.

Ademas se puede determinar, de manera aproximada, cuando inicia y finaliza este

fenomeno.

3.2. Secuencia del MSD

Tomando en cuenta lo discutido en la secciéon anterior, ahora se busca tener una
idea de la progresion del MSD, es decir, las condiciones que se tienen en la region

antes, durante y después de que el fenémeno tome lugar.

Para evaluar esto, tanto en el trabajo [21I] como en [29], se propone tomar el
promedio de cada variable climatolégica de interés durante todo el varano, en el
primer maximo de precipitacion (fase 1), en el minimo (fase 2), que corresponde al

MSD; y en el segundo maximo de precipitacion (fase 3). Luego de esto, se resta el
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promedio del verano de cada una de las fases. Las variables se analizan a partir de
distribuciones espaciales de precipitaciéon, viento superficial, temperatura superficial
del océano (SST) y presion superficial. Los resultados obtenidos se muestran en la

Figura [3.4] A continuacion se describe cada una de las fases.

3.2.1. Fase 1: Primer maximo de precipitacion

Esta fase tiene lugar a finales de junio [2I]. En la Figura [3.4(a) puede verse
que se caracteriza por el incremento de la precipitacion sobre la mayor parte de la
region del MSD. La parte de la ITCZ, que se encuentra al este de los 100°W, se
extiende hacia el norte, buscando las cosas de Centro América. Este movimiento se
encuentra asociado con anomalias en los vientos provinientes del oeste y del sur,
las cuales transportarian humedad desde la ITCZ. Por su parte, la distribucion de
presion, en curvas de nivel en Figura (a), muestra un sector de baja presion sobre
Norte América que se extiende hasta Centro América; una extension de la alta
presion del Atlantico subtropical, alcanzando al Golfo de México, y baja presién en

el Pacifico bajo las anomalias de alta precipitacion [29] 21].

3.2.2. Fase 2: Minimo de precipitaciéon

Es la fase durante la cual la precipitaciéon es reducida en la region del MSD, la
parte encerrada en un cuadro en Figur(c) y se presenta entre los meses de julio
y agosto. Cuando el MSD toma lugar, los vientos aliseos se intensifican en la parte
del Caribe, junto con una formacién anticiclonica sobre la costa oeste de México,
senalado en Figura[3.4(c) con los contornos. También se observa que la precipitacion

aumenta en Panama y en la parte noroeste de México.

En el caso de las SST, éstas se mantienen calientes en el Golfo de México y
fuera de la costa de Baja California, mientras que se mantiene mas frio fuera de las

costas de Nicaragua (del lado del Pacifico) y en el Caribe, como se aprecia en la

Figura [3.4[(d) [29, 21].

3.2.3. Fase 3: Segundo maximo de precipitacion

Durante esta fase, que ocurre por lo general, entre septiembre y octubre, la
precipitacion se intensifica sobre una gran regiéon hacia el norte de los 10°N sobre la

region del Pacifico este y sobre Centro América. Esto coincide con la intensificacion
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del viento proveniente del oeste y del suroeste con direcciéon a Centro América, en
Figura (e), la precipitacion se intensifica sobre la mayor parte del Atlantico. Ade-
mas, la presion es muy baja sobre los dos océanos, con un minimo que se extiende
desde el Atlantico subtropical hacia el Golfo de México, donde se forman circulacio-

nes ciclonicas [29, 21].

Ahora bien, en términos generales, los cambios, tanto en la direccion del viento
como en la intensidad de los vientos aliseos se reflejan en las caracteristicas locales
de la precipitacion, especialmente sobre Centro Ameérica, donde la orografia da su
sello caracteristico en las lluvias. En el lado del Caribe, los fuertes vientos, combina-
dos con la orografia incrementan la actividad convectiva y la precipitacion [21I]. Un
fuerte decrecimento de los vientos en el lado del Pacifico resulta en la disminucién
de la actividad convectiva y la precipitacion. Es por eso que, mientras se instala el

MSD del lado del Pacifico, en el Caribe la precipitacién incrementa.

3.3. Factores propuestos que dan lugar al MSD

En [2I] se propone que la evolucién del MSD esta gobernada por la retro-
alimentacion entre la cantidad de radiaciéon local que hay en el lugar, las SST y
la conveccion. De acuerdo con esta propuesta, el movimiento estacionario hacia el
norte de la ITCZ causa una intensa conveccién sobre el oeste de Centro América
durante mayo y junio (al inicio del verano), dando inicio a la temporada lluviosa. El
incremento de convecciéon, provoca un aumento en la cantidad de nubosidad, lo que
causa que una menor cantidad de radiacién solar llegue a la superficie del océano,
porvocando un descenso en las SST. Las bajas SST causan una menor actividad
convectiva (resulta ser el MSD), durante los meses de julio y agosto , lo que provoca
una menor nubosidad y mayor insolaciéon, incrementando las SST. Este incremento
permite regresar a las condiciones que propician la lluvia al final del verano. En
una investigacion del 2005 Magana y Caetano, encontraron distribuciones bimoda-
les de las SST dentro de la region del MSD, sin embargo no encontraron soporte
observacional para esta propuesta [21], I8, 29]. Ademas, segtun [I8] si el MSD fuera
provocado por este mecanismo, que no considera influencias externas, el ciclo ge-
nerado por la retroalimentacion implicaria una oscilacién perpetua de maximos y
minimos de precipitacion en el medio de la temporada lluviosa cuya escala temporal

seria determinada por la duracion de la retroalimentacion, cosa que no sucede.
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Puede mencionarse también que se ha relacionado la variabilidad interanual del
MSD y del Monsén de Norte América (NAM, en inglés) con el fenémeno del Nifo.
Se ha encontrado que durante un ano con fenémeno del Nino, el MSD se intensifica,
debido a la reduccion local de precipitacion. En cambio, en un ano con fenémeno de

la nina el MSD se debilita, mientras que el NAM se intensifica [29].

3.4. El MSD en otras regiones de la Tierra

En el estudio realizado por [18], se utiliz6 el algoritmo MESA, el cual evalaa
la existencia de un MSD dentro de la distribuciéon mensual de precipitacion clima-
tologica y le da un valor a su intensidad. En este estudio, la intensidad se refiere
a la disminucion de precipitacion respecto a los valores méaximos. Ademéas, MESA
es un algoritmo que evalta la presencia de la disminucién de precipitaciéon durante
cualquier parte del ano y no solo durante junio-octubre, y también toma en cuenta
que la duracion del MSD puede variar por lo que considera un intervalo de 1-3 meses
entre cada maximo de precipitacion dentro del cual se considera existe una canicula.
El resultado de este estudio se muestra en la Figura [3.5, en donde se ubican los lu-
gares donde MESA encontr6 una distribucion bimodal de precipitacion, consistente
con el MSD. Puede notarse que el fenémeno se distribuye alrededor de los tropicos
siendo los eventos mas fuertes en Africa Central y, sorprendentemente, en las costas

de Guatemala, con una intensidad mayor a los 4mmd 1.
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Figura 3.4. (a), (c), (e) Precipitacion (mmd 1), a color. Presién superficial en intervalos
de 0.4hPa, con los valores positivos en lineas sélidas; cero y los valores negativos lineas
punteadas. Los vientos 10-m equivalentes, con vectores cuya escala se encuentra en el fondo
de la grafica. (b), (d), (f) Temperatura superficial del océano (K) a color. La velocidad del
viento 10-m equivalentes en intervalos de 0.2ms !, las lineas solidas son valores positivos
y las punteadas negativos. Fuente: Tomado de [29], pdgina 4854.
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Figura 3.5. Distribucion global de los lugares donde se determiné, utilizando el algoritmo
MESA, la existencia de una distribucién bimodal en el ciclo de precipitaciéon. La barra de
colores mestra la diferencia entre el promedio de los dos méximos de precipitacién y el
minimo de precipitaciéon, en mmd t. Fuente: Tomado de [18], pdgina 268.
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4. Resultados obtenidos de RegCM

En este capitulo se describen los resultados obtenidos de las simulaciones he-
chas con el modelo climatico RegCM. Primero, se caracteriz6 la canicula, y luego se
evalué de manera cualitativa el desempeno del modelo, comparando sus resultados

con datos observacionales de algunas estaciones meteoroldgicas del pais.

La simulacion fue realizada para un periodo de seis anos, del 2011 al 2016. Se
utiliz6 una resolucion espacial de 12.5km y una grilla de 60 x 70 puntos, con 23
niveles verticales y resolucion temporal de 30s. La proyeccion utilizada es la Merca-
tor Normal, con centro en (15.75°N,90.00°W). Se utiliz6 el esquema de conveccion
de Emanuel sobre el océano y la tierra y, debido a la resolucion espacial, se utilizo
el niicleo no hidrostatico. Los otros esquemas se utilizaron en su configuraciéon por
defecto.

4.1. La canicula sobre Guatemala

Para tener una primera aproximacion del comportamiento general de la cani-
cula en el periodo de tiempo estudiado, se promedié la precipitacion mensual a lo
largo de los afios, obteniendo asi la distribucion bimodal en la Figura [4.1] De esta
figura puede estimarse los meses en los que suceden los maximos y el minimo de
precipitacion descritos por [21]; siendo estos el mes de junio para el primer méaximo,
julio para el mes del minimo y septiembre, para el segundo maximo de precipitacion.
Ademas de esto, puede verse que, en general, el segundo maximo de precipitacién
es mas fuerte que el primero y que este podria ubicarse entre septiembre y octubre,
debido a la diferencia en precipitacion tan pequena entre estos dos meses, como es

senalado por [21].

Es importante mencionar que el inicio o final de la temporada lluviosa implica
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solamente el aumento o la disminucién de la cantidad de lluvias. Esto se ve refle-
jado en la Figura [4.1 donde se observa que a lo largo del afio se presentan lluvias,
aumentando significativantente en mayo y disminuyendo luego del mes de octubre,

siendo estos los meses del inicio y final de la temporada lluviosa.

50
Max 1 MSD Max 2
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Figura 4.1. Precipitacién mensual promedio, en mmd !, promediada sobre todo el terri-
torio guatemalteco para los afios 2011-2016. Las lineas verticales marcan el primer maximo
de precipitacion (Max 1), el minimo de precipitacion (MSD) y el segundo méximo de pre-
cipitacion (Max 2). Fuente: Elaboracion propia.

Si para cada ano se evalia el comportamiento mensual de la precipitacion, pre-
sentada en Figura[4.2] puede evidenciarse las diferencias entre cada uno de ellos. Al
comparar Figura con Figura puede verse que el mes en el que esta presente
el primer méaximo, en el mes de junio, es consistente para cinco de los seis anos, a
excepcion del ano 2011, en el que aparece en el mes de julio; de igual manera, la
presencia del minimo sucede, en la mayoria de los casos en el mes de julio. Ahora
bien, el mes en el que se presenta el segundo maximo varia ano con ano habiendo,
como maximo, un espaciamiento temporal de dos meses, entre el minimo y el segun-
do maximo, como es el caso de los anos 2013 y 2015, en los que el segundo maximo
se presenta en el mes de octubre. En el caso de los anos restantes, este segundo
méaximo se presenta en el mes siguiente de la canicula para el 2012, o uno después
en el caso de 2011, 2014 y 2016.
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Ademas, a partir de la Figura puede obtenerse informacién un poco maéas
detallada de la temporada de lluvias de cada ano, como la magnitud de la tem-
porada completa y la duraciéon y magnitud de la canicula. Por ejemplo, en el caso
de los anos 2012 y 2015, en Figura (b) v (e), estos son anos relativamente mas
secos, pues presentan precipitaciones menores a los 40 mm d ! durante la temporada
lluviosa, incluso en los dos maximos de precipitacion. En el ano 2011, Figura [4.2
(a), se observa que es un ano de alta precipitacion y la canicula es poco marcada;
al contrario de los anos 2014 y 2015, Figura (d) y (e), en los que se observa
que la canicula es més larga que en promedio, donde el minimo de precipitaciéon se
distingue por muy poco del siguiente valor menor. En el caso del ano 2013, Figura
(¢), puede notarse que al minimo de precipitacion le sigue una alta actividad de
precipitacion que se incrementa mes a mes, hasta llegar a su maximo, en octubre,
para luego decrecer un poco y llegar a los valores minimos que corresponden a la
época seca; puede observarse que el mes de diciembre de este ano es uno de los més
htimedos, seguido por el del ano 2015 y superado por el del ano 2016. Estos resul-
tados concuerdan con lo senalado en la seccion y descrito por [I8], en donde se

hace mencion a la variabilidad anual de la canicula en cuanto a magnitud y duracion.

4.1.1. Distribucién espacial

Siguiendo lo propuesto por [2I] para encontrar la distribucion espacial de la
canicula a lo largo de la region estudiada, el territorio guatemalteco se dividié en 42
cuadrantes diferentes para los cuales se calculd el promedio de precipitacion mensual

y luego cada una de las distribuciones se grafico sobre el cuadrante correspondiente.

Para que los cuadrantes fueran més faciles de ubicar, cada uno fue enumerado;
comenzando de la esquina inferior izquierda con uno (1), siguiendo hacia la derecha,
y terminando en la esquina superior derecha, con el nimero cuarenta y dos (42). El
resultado de lo anterior se encuentra en la Figura[4.3] donde se muestra la precipit-

cion mensual promedio para los anos entre 2011-2016.

Buscando la distribucion bimodal caracteristica de la temporada de lluvias y
usando la Figura 4.3 se encuentra que la disminucién en precipitacion, alrededor
del mes de julio o agosto, es muy marcada en las regiones cercanas al Pacifico, so-

bre Huehuetenango (cuadrante 20), el Quiché (cuadrante 21), en las regiones de la
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Figura 4.2. Precipitaciéon sobre toda Guatemala para los anos comprendidos entre 2011
y el 2016, en mmd—'. En cada uno de los histogramas se identifica con una linea vertical
el primer méaximo de precipitacion, etiquetado como “Max. 1”; el minimo de precipitacién,
con la etiqueta “MSD ”, y el segundo maximo de precipitacion, con la etiqueta “Max. 2 7.
Fuente: Elaboracion propia.
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Costa Sur (cuadrantes 8, 9, 10 y 14), en el Centro del Pais (cuadrante 15) y en el
Oriente (cuadrante 18); siendo en el centro mucho mas marcada que en los otros
cuadrantes. Por otra parte, en las regiones ubicadas en Petén (cuadrantes 27, 28,
33 y 34) e Izabal (cuadrantes 22 y 23), la precipitaciéon cambia poco, habiendo un
pequeno aumento en el mes de junio y en el mes de septiembre, quedando entre
estos dos meses una canicula poco marcada, que se muestra mas evidente en los
cuadrantes 27 y 33. Es interesante notar que, en las regiones cercanas al Caribe,
donde se ubican los cuadrantes 29, 30, 35 y 36, la precipitaciéon tiene su maximo
en el mes de julio, disminuyendo y luego aumentando la precipitacion, pudiendo ser
una canicula retrasada respecto a la canicula de las regiones mas hacia el Pacifico.
Este resultado concuerda con lo descrito por [21I], en donde encuentran que, sobre
la region, la distibuciéon bimodal de la temporada de lluvias es muy marcada sobre

el Pacifico, a diferencia que en el Caribe.
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Figura 4.3. Distribucién espacial de la precipitaciéon mensual promedio, para los anos
trabajados, sobre diferentes areas de Guatemala, en mmd—!. Cada una de las regiones se
enumera desde la regiéon inferior izquierda, con el ntiimero uno, hasta la esquina superior
derecha, con el namero cuarenta y dos. Fuente: Elaboracion propia.
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4.1.2. Duracién y magnitud de la canicula

Para evaluar la duraciéon y magnitud de la canicula sobre el territorio guatemal-
teco se siguié un procedimiento similar al utilizado por [21I] y [I8], donde se hacen
promedios quincenales de precipitacion con el objetivo de identificar la quincena en
donde se registran los maximos y el minimo de precipitacion. Siguiendo este proce-
dimiento, primero se calcul6 el promedio quincenal de precipitaciéon para cada uno
de los anos estudiados y luego se grafico en histogramas. En las Figura [4.4y Figura
[4.5] se muestran las distribuciones quincenales para cada afio y para el promedio de
todos los anos. De estas graficas, se identifica la quincena donde ocurren el primer

y segundo maximo, asi como el minimo en precipitacion.

Asi pues, la duracién promedio y magnitud de la canicula se calculan utilizando
la Figura[4.4)y la especifica para cada afio usando la Figura[4.5] En el caso que la Fi-
gura no diera informacién inmediata sobre la quincena en que sucede cualquiera
de los maximos o el minimo, se recurrié a la Figura[d.2] para identificar el mes en que
estos suceden y, luego, la quincena donde hubiera exceso o disminuciéon de lluvias.
Un ejemplo de esto es el anio 2015 en el que, si se usa solamente la grafica con las
quincenas, se ve que el minimo de lluvias puede haber ocurrido en la segunda quince-
na de julio o en la segunda quincena de agosto y el segundo maximo de lluvias pudo
localizarse en la segunda quincena de septiembre u octubre. Sin embargo, auxiliados

de la Figura 4.2/ se ve que el minimo ocurre en julio y el segundo méximo en octubre.

Ahora bien, en este trabajo, la duracién de la canicula se define como la canti-
dad de quincenas que hay entre cada uno de los méximos de precipitaciéon, como en
[18]. En la Tabla se encuentra la informacion de la quincena en que suceden
los maximos y el minimo, en cada ano y en promedio, asi como la duracién de la
canicula. De esta informacion se puede resaltar que, por lo general, en esos seis anos
el méximo de precipitaciéon ocurre en la primera quincena de junio, de manera casi
invariante. El minimo de la canicula sucede alrededor de la segunda quincena de
julio, variando en una quincena (mas o menos). En el caso de el tltimo maximo de
precipitacion este sucede, en promedio, en la segunda quincena de septiembre; sin
embargo, si se evaliia ano con ano el periodo donde este sucede varia entre finales de
septiembre y finales de octubre. En cuanto a la duracion, esta varia entre las tres y
ocho quincenas, siendo la més corta la del ano 2012 y la mas larga la del ano 2015.

En promedio la canicula dura 6 quincenas (tres meses).
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Figura 4.4. Precipitacién quincenal promedio, en mmd—!, sobre todo el territorio guate-
malteco para los anos 2011-2016. Las lineas verticales marcan el primer maximo de preci-
pitacion (Max 1), el minimo de la canicula (MSD) y el segundo maximo de precipitacion
al final del verano (Max 2). Fuente: Elaboracion propia.

Puede verse que el comportamiento general es que la precipitacion disminuye
de manera gradual, hasta llegar al minimo, y luego aumenta para llegar al maximo,
como se discutio al inicio de esta secciéon. En algunos casos, la disminucion de las
lluvias es poco notoria y es seguida por un aumento y otro minimo de una magnitud

parecida, como en el ano 2015 6 2012.

Tabla 4.1. Quincenas en las que suceden los maximos y el minimo de precipitacién para
cada uno de los anos entre 2011-2016. Se muestra, ademas, la duraciéon de la canicula.
Al final de la tabla, se muestra el comportamiento promedio de todos los afios. Fuente:
Elaboracion propia.

Ano Max. 1 Minimo Max. 2 Duracién
2011 1-15 julio 1-15 agosto  1-15 octubre D quincenas
2012 1-15 junio  1-15 julio 1-15 agosto 3 quincenas

2013 15-30 junio 15-31 julio  15-31 octubre 7 quincenas
2014 1-15 junio  15-31 julio  15-30 septiembre 6 quincenas
2015 1-15 junio  15-31 julio  15-31 octubre 8 quincenas
2016 1-15 junio ~ 1-15 julio 1-15 septiembre 5 quincenas

Promedio 1-15 junio  15-31 julio  15-30 septiembre 6 quincenas
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Para calcular la magnitud de la canicula de cada ano, se utilizdé el mismo
procedimiento indicado por [I§], en donde se calcula la diferencia entre el promedio
de los méximos relativos y el minimo relativo; cantidad llamada M, definida de la

siguiente forma

p_pMax - ppmzn
mMaw

donde Pp,,,... €s la precipitacion promedio de los dos maximos y pp., €s la precipi-

M =

(4.1)

tacion en el minimo. Al tener M, este se multiplicé por 100% para tener los valores

como un porcentaje, cantidad a la que se llamé magnitud porcentual M%.

Debido a que cada una de las temporadas de lluvias son muy diferentes entre
si, y con el objetivo de comparar la magnitud de la canicula entre cada uno de los

anos, se defini6 la variable magnitud relativa M* de la siguiente manera

M—M
M* = ——— x 100%, (4.2)
M

donde M es la magnitud del afio utilizado y M es la magnitud promedio. De esta ma-
nera, M* representa el porcentaje en que varia la magnitud de la canicula respecto a
la magnitud promedio. En la Tabla se encuentra resumida la informacion de la
precipitacion en los méximos y el minimo de precipitacion, la magnitud porcentual
MY% y la magnitud relativa M* para cada uno de los anos y el promedio, que fueron
calculadas utilizando las ecuaciones y . De esta tabla, puede observarse
que, en general, durante los seis anos estudiados durante el minimo de precipitacion

la lluvia disminuye el 32.7 % de la precipitacion méxima media registrada.

Ahora bien, revisando ano con ano, puede verse que en los anos 2011, 2012,
2014, 2015 y 2016 la precipitacion disminuye en aproximadamente un 50 %, siendo
el ano 2014 con la canicula méas seca, con una disminucion de lluvias del 59.8 %. Por
otra parte, en el ano 2013 se registra una canicula menos seca en la cual la lluvia

decrece en un 13.6 % respecto a los maximos de precipitacion.

Es importante tomar en cuenta que aunque M* tenga un valor muy grande
en cualquiera de los anos, esto no implicara una canicula mas severa o, dicho de
otra forma, el impacto de la canicula no es mas fuerte que en los otros anos. Por
ejemplo, el impacto de la canicula del ano 2015 no es el mismo que la del ano 2011.

A simple vista en la Figura (a) y (e) se nota que el ano 2011 fue un ano con
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Figura 4.5. Precipitaciéon quincenal sobre toda Guatemala para los afios 2011-2016. La
precipitacién se da en mmd~!. En cada uno de los histogramas se sefiala con una linea
vertical el primer méaximo de precipitacion (Max 1), el minimo que corresponde a la canicula
(MSD) y el segundo maximo de precipitacion (Max 2). La etiqueta para el mes se coloca
entre las dos quincenas. Fuente: Elaboracion propia.
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Tabla 4.2. Precipitacion registrada en cada uno de los méximos y minimo de precipitacion,
en mmd !, diferencia de precipitacion, en mmd !, magnitud porcentual M % y magnitud
relativa M* de la canicula para cada ano. El signo positivo en M* refleja un aumento
respecto el promedio y el signo negativo la disminucion. Fuente: Elaboracion propia.

= Max. 1 Minimo Max. 2 .
ABO ) ppmd Y pppmaty V% M A/

2011 26.8 34.0 71.6 47.0% 136.2%  +

2012 38.2 22.5 43.9 453% 45.5% +

2013 31.2 26.7 30.6 13.6% 67.2% —

2014 37.7 194 28.7 59.8% 125.7%  +

2015 37.2 18.5 43.5 54.2% 71.6% +

2016 40.6 20.0 37.5 489% 49.6 % +
Promedio 37.2 26.3 40.9 32.7%

mayor cantidad de precipitacion; por lo que la disminuciéon de las lluvias durante
este aflo, aunque notable con un M %017 = 47.0% y un Ms,,, = 136.2%, su impacto
serd menos severo que el del 2015, en el que la precipitacion fue relativamente re-
ducida, tomando en cuenta que M %sa015 = 54.2% y con un Mj,; mucho menor que
M3y, Ademas, si se revisa la duracion de la canicula de estos dos anos, en Tabla
(4.1) el ano 2015 tiene la canicula mas larga de todos los anos y el 2011 una de
las més cortas. De manera que la canicula del 2015 es mas severa que la del 2011.
Por lo tanto, la severidad de la canicula en un ano particular depende no solo de la
magnitud porcentual, sino también, de la duracion de la canicula y de la intensidad

de la temporada de lluvias completa.

4.1.3. Fases

Para evaluar las condiciones climaticas de Guatemala antes, durante y después
de la canicula, se sigue el procedimiento propuesto por [29], en el cual se evaltian los
cambios de las variables climéticas de interés en tres diferentes Fases, relativas a la

precipitacion, respecto al promedio de la temporada de lluvias completa.

Utilizando el procedimento mencionado, primero se promedié toda la tempo-
rada de lluvias, de mayo a octubre, para cada uno de los anos, para luego calcular
el promedio con todos los anos. Adicionalmente, con la ayuda de la Figura se

seleccionaron las quincenas que corresponden a cada una de las Fases, identificadas
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de la siguiente manera:

Fase 1 — primer maximo, Fase 2 — minimo y Fase 3 = segundo méaximo.

Con las fases ya identificadas se calculd el promedio de cada una de ellas. Esto se
hizo para cada uno de los anos. A partir de estos, se calcul6 el promedio para cada
una de las Fases. Finalmente, se rest6 el promedio de la temporada de lluvias com-

pleta de la Fase correspondiente. A esta diferencia se le denomina anomalia.

Las condiciones climaticas se evaluaron en funciéon de los cambios en la pre-
cipitacion total, la presion superficial, la direcciéon y magnitud del viento sobre la
superficie, la temperatura superficial, ademas de considerar la proporcién en la que
la precipitacion total es provocada por actividad puramente convectiva o por trans-
porte de humedad. La temperatura superficial del mar no se tomoé en cuenta, pues el

tamano del dominio utilizado no permite tener suficiente informacién a cerca de este.

Como la actividad no convectiva no es un parametro presente en las variables
de salida del modelo, esta fue encontrada restando la lluvia producida por convec-
cion de la lluvia total. De esta manera, la precipitacion generada por medios no
convectivos puede contener la lluvia generada por acrecion, por la orografia u otros

mecanismos. Los resultados para cada una de las variables nombradas se encuentran

en las Figuras [4.6] 4.7y

A continuacioén, se describen las condiciones que se presentan para cada una

de las Fases consideradas:

4.1.3.1. Fase 1: Primer maximo de precipitaciéon

Durante esta fase, hay un aumento relativo de precipitacion sobre todo en las
cadenas montanosas del pais y sobre la Costa Sur. Puede notarse que no hay cambios
en la cantidad de lluvia en la regién norte, sobre Petén, el norte de Alta Verapaz
e Izabal; como puede verse en la Figura (a). El aumento de la precipitacién no

excede los 40 mmd !.

Por su parte, la presion superficial disminuye, a no menos de 200 Pa, sobre

toda la repiblica, con muy pocas variaciones a lo largo del dominio utilizado. Es-
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ta pequena variacion, favorece vientos débiles del sur-este. Estos vientos atraviesan

Guatemala de este a oeste, bordeando las superficies montanosas, como se ve en la

Figura 4.6/ (b).

En términos de precipitacion convectiva, en Figura (a) puede observarse
que hay un aumento significativo en la Costa Sur, sobre las cadenas montanosas
y un ligero aumento en la parte central de Alta Verapaz. La actividad convectiva
disminuye en la parte central de Quiché, mientras que en Huehuetenango aumenta.
Si se observa la Figura (b), se hace evidente que la falta de lluvias convectivas
sobre el Quiché es balanceada por lluvia generada por un fenémeno distinto a la
convecciéon. Si se observa la direccion del viento, en Figura (b), puede inferirse
que el viento transporta humedad hacia la montana, propiciando la generacion de

lluvia orografica.

Finalmente, en el caso de la temperatura superficial, esta desciende en casi
2°C en gran parte de la Costa Sur, mientras que en gran parte de las Verapaces,
[zabal, Quiché y Huehuetenango la temperatura no varia significativamente. Si se
recurre, de nuevo, a la Figura (a) puede concluirse que el aumento de actividad
convectiva, que favorece la formacion de nubosidad, provoca una menor penetracion

de la radiacion solar provocando, consecuentemente, el descenso de la temperatura.

4.1.3.2. Fase 2: Minimo de precipitaciéon

En términos de precipitacion, puede verse en Figura (¢) que durante esta
Fase hay una marcada disminuciéon, como se esperaba de los resultados de las sub-
secciones anteriores. Puede notarse que la precipitacion disminuye notablemente en
la region montanosa del Altiplano guatemalteco, que se extiende desde la parte sur
de Sacatepéquez, hasta llegar a Quetzaltenango, donde la precipitacion disminuye
en casi 30mmd !, al igual que en la parte central de San Marcos; caso contrario
es lo que sucede en Quiché, donde la precipitacion aumenta. Mientras, en la Costa
Sur hay una pequeiia disminucién alrededor de los 10mmd !, que se extiende por
toda la costa. En el caso de Petén, la precipitacion tiene una pequena disminucion,
mientras que en la parte norte de Zacapa, sobre la Sierra de las Minas, e Izabal la
precipitacién aumenta cerca de los 10mmd !, este aumento se extiende sobre una

pequena porcion del mar Caribe.
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En el caso de la presion superficial y el viento, Figura (d), puede notarse
que sobre todo el territorio se extienden condiciones de alta presion, siendo esta
més alta en la region norte del pais; esta diferencia se acerca a los 200 Pa. Mientras
tanto, en la Costa Sur la presion es relativamente baja. Debido a las condiciones de
alta presion y dado que esta varia poco a través del territorio (la presion desciende
en direccion nor-este a sur-oeste), el viento, proviniente de la region sur de México,
tiene mayor magnitud sobre el Petén y en la regiéon cercana al Caribe, disminuyendo

hacia el sur, sobre la Costa Sur.

Por otro lado, si se observa la cantidad de lluvia provocada por conveccién,
en la Figura (c), se nota que esta disminuye a lo largo de la cadena montanosa
del Altiplano, siguiendo el patréon de la precipitacion total, al igual que en la parte
norte de San Marcos y la Costa Sur. En cambio, pude identificarse que en el Cen-
tro del Quiché y sobre Izabal, la parte central de Alta Verapaz y sobre una parte
del Porgreso y Zacapa hay un incremento en actividad convectiva. Observando de
nuevo la Figura (c) y utilizando la Figura (d), de precipitacion no convecti-
va, puede concluirse que la precipitacion en la mayoria de estas areas es generada
principalmente por conveccién. Ahora bien, en Quiché sucede que el aumento de la
precipitacion se da, mayoritariamente, por mecanismos diferentes a la conveccion,
siendo, probablemente, lluvia orogréafica producto de humedad transportada por el
viento que se queda atrapada en las partes bajas de los Cuchumatanes combinada

con las, relativamente, bajas temperaturas en el sector.

En el caso de la temperatura superficial, en Figura (¢), puede notarse que
esta toma valores més altos a lo largo de la Costa Sur, registrandose la variacion
méas grande en Escuintla. En Sacatepéquez y en el departamento de Guatemala la
temperatura aumenta alrededor de 0.5 °C; mientras que més al norte, especialmente
sobre Quiché, Alta Verapaz, Izabal, gran parte de Petén y departamentos del oriente
la temperatura desciende. Izabal es el departamento con la temperatura mas baja,
descendiendo casi 2 °C de la temperatura promedio de toda la temporada de lluvias.
Ahora bien, revisando la distribucién de la actividad convectiva, resulta evidente que

el aumento (y descenso) de la temperatura comparten la misma distribucion espacial.
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4.1.3.3. Fase 3: Segundo maximo de precipitacion

Las condiciones de la precipitaciéon al final de la canicula se muestran en la
Figura (e). En esta imagen se ve, de manera inmediata, que hay un aumento en
la precipitacion. Esto sucede no solo en las regiones donde previamente se registro
una disminucién, sino en toda la regién en general. Puede notarse que hay un au-
mento en la precipitacion sobre la parte del Caribe y sobre Petén, por ejemplo. Sin
embargo, aunque la lluvia ahora se distribuye en todo el pais, la intensidad de esta

no aumenta de manera significativa sobre toda la region.

Si se analiza, ahora las variaciones de la presion superficial y el viento, en Fi-
gura (f), se encuentra que un punto de baja presion se sitiia en el mar Caribe
mientras que en la region del Pacifico la presion es, mas bien, alta. Esta marcada di-
ferencia de presion superficial provoca que los vientos aumenten su velocidad, siendo
los de esta fase los mas fuertes, y se dirigen del sur-oeste hacia el nor-este, donde se

ubica el punto de baja presion.

Al revisar la actividad convectiva, en la Figura (e), esta permanece sin
mayores cambios en la mayoria del territorio guatemalteco. Sin embargo, puede
apreciarse de esta Figura que la actividad convectiva disminuye sobre el Altiplano,
la parte sur del departamento de Guatemala, la mayor parte de Jalapa y el norte de
Santa Rosa. Por otra parte, la precipitacion provocada por conveccion se incrementa
en la Costa Sur, especialmente en Escuintla y el sur de Santa Rosa; también sobre
el norte del Quiché, Huehuetenango y la parte norte del Petén. Debe notarse que
también aumenta de manera considereble sobre el mar Caribe e Izabal. En cuanto
a la precipitacion no convectiva, en Figura (f), esta aumenta, principalmente en
Huehuetenango, el Quiché, las Verapaces y una parte de El Progreso, sobre éareas
con formaciones montafnosas, como los Cuchumatanes y la Sierra de las Minas. De
manera que la humedad que es trasnportada por el viento desde el Pacifico choca

contra las formaciones montanosas y luego se precipita, generando lluvia orografica.

Finalmente, la temperatura superficial desciende considerablemente a lo largo
de todo el pais. El descenso mas significativo se da sobre la Costa Sur; mientras que
sobre Izabal y el Caribe, la temperatura aumenta ligeramente, como puede verse
en la Figura (e). Ahora bien, estos cambios de temperatura no pueden ligarse
a la actividad convectiva, pues comparando ambas distribuciones espaciales, estas

son muy diferentes. Esta distribucion de la temperatura, la poca variacion de la
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actividad convectiva y el aumento significativo de la precipitaciéon permite asumir
que esta tltima aumenta por el exeso de humedad que es trasportada de la region

sur-oeste del pais.

4.2. Comparacién con datos de estaciones meteoro-
logicas

En esta secciéon se hace una breve evaluacion del comportamiento del modelo
climético utilizado, el RegCM, con los valores tomados in situ por las estaciones
meteoroldgicas ubicadas en cuatro lugares diferentes. El principal objetivo de esta
evaluaciéon es obtener, de manera preliminar, una pista de los fallos y aciertos que

tiene el modelo al utilizarse sobre ciertas regiones del territorio guatemalteco.

El procedimiento que se sigui6 fue muy sencillo: a partir de los datos de las
estaciones meteorologicas se calcul6 el promedio mensual de las variables de interés,
para cada uno de los anos entre el 2011-2016. Usando estos valores se calculd el
promedio, para obtener el comportamiento general de las variables de interés para
los anos antes mencionados. Seguidamente, para utilizar los resultados de RegCM,
se calcul6 un area con un radio no mayor a 32km alrededor de la ubicacion de
la estacion meteorologica (longitud, latitud) dentro de la cual se consider6 que las
mediciones de la estacién son validas. Teniendo el area delimitada, se calcul6 el pro-
medio mensual; para luego tomar el promedio sobre todos los anos. De esta manera
se obtiene el comportamiento general de las variables de intrés generadas por el mo-
delo. Ya con las dos series de datos, para ambas variables, precipitaciéon acumulada
(en mm) y temperatura (en °C), se hizo una grafica para cada uno los resultados
obtenidos de las estaciones y del modelo, como se muestran en las Figuras [£.9y [£.10]

En las subsecciones que siguen se hara una descripciéon més detallada de la
ubicacion y el criterio de seleccién para las estaciones y el analisis de los resultados

obtenidos.

4.2.1. Nombre y ubicaciéon de las estaciones utilizadas

Se eligieron cuatro estaciones meteoroldgicas con las cuales fuera sencillo eva-

luar el desempeno del modelo en lugares con montana y sin montana; ademés de
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evaluar el comportamiento del mismo en las Costas del Caribe y el Pacifico. Las esta-
ciones meteoroldgicas, que cumplieron con uno de los criterios mencionados, fueron
seleccionadas dentro de las bases de datos del Instituto Nacional de Sismologia Vul-
canologia e Hidrologia (INSIVUMEH) y del Instituto del Cambio Climatico (ICC).

Para evaluar el desempeno del modelo en el Caribe, se escogié una estacion
en Puerto Barrios, identificada como Puerto Barrios, y otra en Escuintla, identifi-
cada con el nombre Bonanza, para comparar en el Pacifico. En cuanto a la zona
montanosa, se eligié una estacion ubicada en Quetzaltenango, identifica como Labor
Owvalle y para el terreno plano se seleccioné una en Petén, identificada como Flores.
La informacion de las estaciones seleccionadas, la base de datos a la que pertenecen

y sus coordenadas geograficas se resumen en la Tabla (4.3)).

Tabla 4.3. Nombre, departamento y coordenadas geograficas de las estaciones meteoro-
logicas utilizadas, ademés se menciona la entidad meteorolégica a la que pertenece dicha
estacion. Fuente: Elaboracion propia.

Nombre Latitud Longitud Departamento Institucion
Bonanza 14.08° —91.19°  Escuintla ICC

Flores, Aeropuerto  16.91° —89.87°  Petén INSIVUMEH
Lab. Ovalle 14.87° —91.51°  Quetzaltenango INSIVUMEH
Pto. Barrios 15.74° —88.59°  Izabal INSIVUMEH

4.2.2. Comportamiento de RegCM

Para evaluar la forma en que el modelo se comporta, se decidié trabajar con
dos variables: precipitacion acumulada y temperatura superfical. Como se explico al
principio de esta seccién, el procedimiento fue tomar el promedio mensual de los seis
anos, usando los datos observados y simulados, para producir graficas similares a las
que muestra [I1]. El objetivo de dichas graficas es evaluar, de manera cualitativa,
el comportamiento del modelo sobre terrenos montanosos contra no montanosos y

terrenos donde haya influencias de los océanos.

Las Figuras .9y muestran los ciclos anuales de precipitacion total y tem-

peratura superficial para cada uno de los lugares evaluados.
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En términos de la precipitacion, puede verse que para el caso de Puerto Barrios
y Bonanza, Figura (a) y (b), RegCM reproduce la magnitud de las lluvias de
manera bastante acertada. Sin embargo, en Puerto Barrios el modelo sobrestima la
precipitacion en la temporada de marzo a junio y la subestima entre agosto y febre-
ro. Por otro lado, en Bonanza se subestima en la temporada de mayo a noviembre,
mientras sobrestima ligeramente de diciembre a abril. Evaluando para FLores y La-
bor Ovalle, en Figura [4.10] (a) y (c), sucede que, para Flores el modelo subestima la
precipitacion a lo largo del ano; mientras que en Labor Ovalle el modelo sobrestima

la magnitud de la precipitaciéon tamben, a lo largo del ano.

Por otro lado, la temperatura en Puerto Barrios, Figura (b), es subestimada
durante todo el ano, al contrario que en Bonanza, Figura (d), en la que se sobres-
tima en casi 4 °C. Mientras en Flores, F iguram (b), la temperatura es ligeramente
subestimada entre mayo y agosto; disminuyendo menos de 1°C. Finalmente, para el
caso de Labor Ovalle, la temperatura es sobrestimada, principalmente, en los meses

de diciembre hasta agosto.

Para tener una descripcién més detallada del desempeno del modelo, éste se
evalu6 en la temporada de lluvias y en la seca. Para esto, se calcul6 el error relativo
de los valores obtenidos de la simulaciéon respecto a los observados para cada uno
de los meses y luego se promedié para cada temporada. Con este parametro se
hace mas sencillo valorar el comportamiento del modelo, pues permite darle un
valor cuantitativo a las diferencias entre cada una de las series de datos; y también

permite identificar si sobrestima o subestima los valores. El resultado se da en la

Tabla (4.4)), de la cual puede decirse que:

e En Escuintla el modelo falla considerablemente al reproducir las condiciones
de precipitacion para la temporada seca, mientras que en la temporada lluviosa
subestima en menor manera la precipitacion. En cuanto a la temperatura, el
comportamiento es que esta se sobrestima a lo largo del ano no mas alla del

15 % respecto del valor observado.

e Para Flores, Petén, la precipitacion se sobrestima durante todo el ano. Aunque
en la temporada lluviosa el modelo tiende a fallar un poco mas. Ahora bien, el
modelo reproduce bastante bien la temperatura a lo largo del ano, habiendo
una variacion (méas o menos) de uno porciento respecto a lo medido por la

estacion.
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e Para los datos de Quetzaltenango, el modelo tiende a sobrestimar ambas va-

riables durante todo el ano, desempenandose mejor durante la época lluviosa.

e En Puerto Barrios, el modelo sobrestima en casi cinco porciento la precipi-
tacion durante la temporada lluviosa y la subestima en la temperatura seca.

Mientras tanto, la temperatura es subestimada durante todo el ano.

Tabla 4.4. Error relativo de la simulacién respecto a los valores observados para cada
estacion meteoroldgica. Se muestran los valores correspondientes a precipitacion y tempe-
ratura para todo el ano (an.) y durante la temporada de lluvias, de mayo a octubre (may.
- oct.), y la temporada seca, de noviembre a abril (nov. - abr.). El valor positivo del error
relativo indica que el modelo sobrestima la variable y el valor negativo, que los subestima.
Fuente: Elaboracion propia.

Error relativo

.. Precipitacion Temperatura
Estacion
may. - oct. nov. - abr. an. may. - oct. nov. - abr. an.
Bonanza —14.0% 762.5 % 379.3% 10.3% 12.2% 11.3%
Flores —54.4% —21.7% 38.0% —1.0% 1.4% 0.39 %
Lab. Ovalle 3.9% 55.3% 2960.4 % 0.9% 6.2 % 3.57%
Pto. Barrios 4.5% —8.9% -2.23% —6.7% —52% —59%
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(e) Fase 3: Anomalia en precipitacion. (f) Fase 3: Anomalia en direccién del viento y
presion superficial.

Figura 4.6. Anomalias promedio de precipitacion, viento y presion superficial. En las
figuras (a), (c), (e) se muestra la diferencia de precipitacién, en mmd !, para cada una
de las fases; el exceso de lluvia se colorea a color azul y el déficit a color rojo. En las
figuras (b), (d), (f) se muestra la diferencia de presion superficial para cada una de las
fases; se colorean las 4reas de presion alta con color verde y las areas de baja presién con
color violeta. Ademas se muestra la direccién y magnitud del viento a altura del suelo.
Se muestra, ademés, en la esquina inferior izquierda, la escala del vector de viento que
corresponde a los 5ms™t. Fuente: Elaboracion propia.
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(e) Fase 3: Anomalia en precipitacion convectiva. (f) Fase 3: Anomalia en precipitacion no convec-
tiva.

Figura 4.7. Anomalias de precipitacién convectiva y no convectiva. En las figuras (a),
(c), (e) se muestra la diferencia precipitacién convectiva, en mmd !, para cada una de las
fases; para exceso de precipitacion se utiliza el color turquesa y para déficit color salmoén.
En las figuras (b), (d), (f) se muestra la precipitacién no convectiva, en mmd !, para cada
una de las fases; se colorean las areas con exceso precipitacién con color azul y las areas
con déficit de color verde. Fuente: Elaboracion propia.
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(a) Fase 1: Anomalia en temperatura superficial.
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(c) Fase 3: Anomalia en temperatura superficial.

Figura 4.8. Anomalias promedio de temperatura superficial. En las figuras (a), (b), (c)
se muestra la diferencia de temperatura, en °C, para cada una de las fases; para altas
temperaturas se utiliza el color naranja y para bajas color violeta. Fuente: Elaboracion

propia. 33
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(c) Precipitacion mensual promedio. Bonanza. (d) Temperatura superficial mensual promedio.
Bonanza.

Figura 4.9. Comparaciéon de los datos observados y simulados utilizando RegCM en las
estaciones de Puerto Barrios (a) y (b); y Bonanza (c¢) y (d). En (a) y (c) se grafica la preci-
pitacién mensual acumulada, en mm, se utiliza la linea violeta para los datos observados y
la naranja para los datos simulados. En (b) y (d) se grafica la temperatura superfical, en °C,
la linea roja representa los datos simulados y la azul los observados. Fuente: Elaboracion
propia.
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(c) Precipitacion mensual promedio. Labor Ova- (d) Temperatura superficial mensual promedio.
lle. Labor Ovalle.

Figura 4.10. Comparacion entre los datos observados y simulados utilizando RegCM en
las estaciones de Flores (a) y (b); y Labor Ovalle (c) y (d). En (a) y (c) se grafica la precipi-
tacion mensual acumulada, en mm, se utiliza la linea violeta para los datos observados y la
naranja para los datos simulados. En (b) y (d) se grafica la temperatura superfical, en °C,
la linea roja representa los datos simulados y la azul los observados. Fuente: Elaboracion
propia.
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CONCLUSIONES

. La temporada de lluvias en Guatemala tiene inicio en mayo y finaliza en
octubre. Se caracteriza por tener dos méximos de precipitacion; el primero en
junio y el segundo en septiembre u octubre, periodo durante el cual se registra
una disminuciéon en la precipitacion, llegando a su valor minimo durante el

mes de julio.

. Durante la canicula las regiones en donde la disminucion de precipitacion es
més marcada se ubican principalmete en las costas del Pacifico, el Altiplano,

la region central; no habiendo cambio significativo sobre el oriente del pafis.

. Durante los seis anos estudiados, la canicula tiene una duracion de seis quin-
cenas; iniciando en la primera quincena de junio y finalizando en la segunda
quincena de septiembre. Durante este periodo se registra una disminuciéon en
las lluvias que alcanza el 32.7 %, lo que indica que la presencia de la canicula no
es la sequia total sino, mas bien, la disminucién en la cantidad y la magnitud

de los eventos de precipitacion.

. Antes que la canicula empiece, el aumento de lluvias se produce tanto por
actividad convectiva, como por la orografia. Las condiciones de presion baja
sobre el pais favorecen el trasporte de humedad desde el Océano Pacifico hacia
la Costa Sur y el Altiplano guatemalteco, lo que provoca presencia de lluvia
orogréfica, sobre todo en las regiones del Occidente. Ademas, se registra un
descenso de la temperatura superfical sobre la mayor parte del pais, relacionado
a la presencia de alta nubosidad provocado por el incremento de la actividad

convectiva.

. Durante el periodo en que se establece la canicula, la actividad convectiva
disminuye en la mayor parte del territorio. Se experimentan condiciones de
alta presion sobre todo el territorio, lo que favorece vientos hacia el sur-este,
lo que provoca el transporte de humedad fuera del pais. En este periodo la

temperatura aumenta considerablemente sobre la Costa Sur y la distribucion
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10.

espacial de este incremento puede relacionarse con la distribucion de la acti-

vidad convectiva durante esta época.

Al final de la canicula, la precipitaciéon aumenta en la mayor parte del pais
habiendo un aumento en la actividad convectiva sobre el Caribe, en donde se
instala un punto de baja presion causando la intensificacién del viento con di-
recciéon noreste, mientras que la temperatura disminuye considerablemente en
todo el territorio guatemalteco. Esta disminucion de temperatura, sin embar-
go, no puede relacionarse con el incremento de la actividad convectiva, pues
la distribucion espacial de ambas variables no coincide en lugar y magnitud;
en cambio puede relacionarse con el incremento de la entrada de humedad

proviniente del Pacifico.

El segundo maximo de precipitacion, que sucede al terminar la canicula, se
debe no s6lo a el aumento de eventos de precipitacion sino, también, a que las

lluvias se extienden sobre una mayor area del pais.

La orografia tiene un papel determinante en la distribuciéon espacial de la lluvia
no so6lo durante la canicula, sino de toda la temporada de lluvias en general.
Esto se debe a que, independientemente de la fase en que se encuentre la
precipitacion, la orografia se encarga de hacer un efecto de barrera a la lluvia,

provocando lluvias a un lado preferente de las cadenas montanosas.

El modelo climatico RegCM sobrestima la precipitacion y temperatura durante
el periodo lluvioso en el area con topografia complicada, mientras que en el
area plana tiende a subestimarlos. Siendo la mejor representacion la que se
da sobre el area plana, con un error anual del 38.0 % en la precipitacion y del

0.39 % en la temperatura superficial.

En el drea del Caribe, RegCM subestima la precipitacion durante la época seca
y la sobrestima en la lluviosa; mientras que la temperatura es subestimada
durante todo el ano. El comportamiento que el modelo presenta cerca del
Pacifico es contrario al que tiene en el Caribe. En este caso, el mejor desempeno
del modelo toma lugar en el area cercana al Caribe con un error anual del

—2.23% en la precipitacion y del —5.90 % en la temperatura superficial.
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RECOMENDACIONES

. Debido a la poca cantidad de anos simulados y la cantidad de estaciones
meteoroldgicas utilizadas, el estudio comparativo del desempeno del modelo
debe tomarse solamente como una guia preliminar que permita dar una pista

de las deficencias de las parametrizaciones utilizadas en este trabajo.

. En virtud de la recomendaciéon anterior, es necesario hacer un estudio en el
que se considere una mayor cantidad de anos (al menos 10) y una mayor
cobertura de estaciones. De esta manera se podra obtener informaciéon esta-
distica lo suficientemente robusta que permita obtener una mejor descripciéon

del desempenio del modelo sobre el territorio guatemalteco.

. Aunque en este trabajo se obtuvo informacién valiosa a cerca de las caracte-
risticas de la canicula, como la magnitud y duracion, es necesario comparar
los resultados de estos estudios con informes o publicaciones producidos por el
servicio meteorologico nacional, si existen. Esto permitira, primero, evaluar la
validez de los resultados y, segundo, conocer y contrastar los términos y defini-
ciones utilizados en este trabajo y los utilizados por el servicio meteorolégico,
lo cual podra enriquecer estudios futuros pues podran realizarse utilizando un

lenguaje mas homogéneo.

. El dominio que se utiliz6 para este trabajo fue de 60 x 70 puntos, susficiente
para cubrir por completo el territorio guatemalteco. Sin embargo, el tamano
de este dominio no permitié realizar estudios sobre el mar Caribe o el Océano
Pacifico, que podria dar pistas interesantes en términos de las SST, el trans-
porte de humedad y la migracion de la ITCZ que puedan estar directamente
ligados a las variaciones climéaticas sobre el pais, por lo cual se sugiere utilizar

un dominio més grande.

. Debido a que la canicula es un fenémeno regional que responde a variaciones

climaticas de escala global, seria de mucha utilidad hacer estudios de la co-
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rrelacion entre la duracion y magnitud de la canicula y fenémenos externos,

como el Fenémeno del Nino o la presencia de la temporada ciclonica.
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