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LA TROPOPAUSA TERMICA EN EL SUR DE SUDAMERICA:
CLIMATOLOGIA, VARIABILIDAD, Y RELACIONES CON LA
TROPOSFERA MEDIA Y LA BAJA ESTRATOSFERA

Resumen

En este trabajo se analiza el comportamiento deofzopausa térmica en la
region sur de Sudamérica. La region de estudio dditnitada por=16°S — 53°S y
~43°0 —=71°0. La base de datos utilizada cubre el peri@¥#3-2007 y consiste en
datos de radiosondeo de Argentina, sur de Bolsuiade Brasil, Chile e Islas Malvinas.
A las variables utilizadas se les aplica un métddoseleccion que descarta valores
potencialmente erréneos. En primer lugar se praselits campos estacionales de
valores medios y de variabilidad para distintospeatros de las tropopausas simples y
dobles. En este Ultimo caso se designa como trogagaferior (superior) a la ubicada
mas abajo (arriba). Los campos medios revelan ajg®popausa simple disminuye su
altura con la latitud y que adopta una posicidarmedia entre las tropopausas inferior
y superior. Por otro lado, la tropopausa superiafeijor) se eleva (desciende)
arqueandose hacia la estratosfera (troposfera) didengue aumenta (disminuye) la
latitud, una configuracion que favorece el ingret® aire estratosférico hacia la
troposfera. En cuanto a la variabilidad, la tropg@asimple presenta un nudcleo de
maximos valores en el centro del domim85°S, que acompafia aproximadamente la
migracion del jet subtropical, mientras que la dqmusa inferior (superior) presenta los
maximos valores en el limite boreal (austral) dwhohio. Otro aspecto investigado es
el acoplamiento de alturas entre las diferentesopapsas y los niveles de 500 y 100
hPa a lo largo del afio. Los distintos modos de langpnto se obtienen por medio del
método de componentes principales. Los resultadtsnimos permiten asociar los tres
primeros modos de acoplamiento con la propagacidticak de ondas planetarias,
pasaje de frentes frios y bloqueos, mostrandoajtrepopausa térmica puede utilizarse

como una variable alternativa de diagnéstico.

Palabras clavetropopausa térmica, climatologia, troposfera mediaja estratosfera,

Método de Componentes Principales



THE THERMAL TROPOPAUSE IN SOUTHERN SOUTH AMERICA:
CLIMATOLOGY, VARIABILITY, AND RELATIONSHIPS WITH TH E
MIDDLE TROPOSPHERE AND THE LOWER STRATOSPHERE

Abstract

This research is concerned with the behaviouhefthermal tropopause in the
southern tip of South America. The area of studymged by~16°S — 53°S ¥43°W —
~71°W. The dataset spans the period 1973-2007 amslst® of radiosonde data from
Argentina, southern Bolivia, southern Brazil, Challed the Falkland Islands. Variables
of interest are applied a selection procedure dewoto discard potentially erroneous
values. At first mean values as well as variabiaig shown in seasonal fields for
several parameters of single as well as double payses. In the latter case two
tropopauses coexist, namely the lower and the uppes. As revealed by the mean
field single tropopause height decreases polewasdslies between its upper and lower
counterparts. On the other hand, the upper (lowepopause rises (downs) arching
upwards (downwards) as latitude increases (despasesuch a configuration that
enables the entrance of stratospheric air intottbgosphere. As regards variability
single tropopause reaches maximum values at theecehthe domainz35°S, these
maximum values accompanying the subtropical jetratign, whereas upper (lower)
tropopause variability reaches maximum values in ribghernmost (southernmost)
boundary of the domain. Another topic is the heigioupling between distinct
tropopauses and the levels of 500 and 100 hPaghoot the year. Different coupling
modes are obtained by means of Principal CompoAaatysis. Results permit tying
the first three coupling modes to vertical propagabf planetary waves, passage of
cold fronts and blockings, hence proving that thermal tropopause is an alternative

diagnostic tool.

Keywords: thermal tropopause, climatology, middle troposphdosver stratosphere,

Principal Components Analysis
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1. INTRODUCCION

Las motivaciones para el estudio de la tropopaosads/ersas, y entre ellas se
cuenta al intercambio de masa entre la estratosfeta troposfera, los efectos
antropogénicos que se observan en su altura y feereli estudio del cambio climatico
[e.g. Santer et al., 2003], e incluso puede utizacomo herramienta de prondstico para
tiempo severo [ver Apéndice A]. En la siguientecg&t se presentara una sintesis de
los procesos dinamicos que actuan sobre la trogapaiomo asi también distintas
definiciones utilizadas en la literatura. Dos daseton las mas utilizadas: la dinamica y
la térmica. Pese a que ambas definiciones perratexistencia de las denominadas
tropopausas multipledradicionalmente la tropopausa ha sido tratada ocama
superficie Unica mas o menos permeable sobre laregaen todos los procesos
(termo)dinamicos relevantes. Sin embargo, talemidafnes han sido tergiversadas en
la literatura hasta los limites de definir una tqoguesa promediada zonalmente, las
cuales desde el punto de vista practico carecevalitez puesto que, como se vera,
tanto el comportamiento zonal como meridional ddrégpopausa esta fuertemente

influenciado por factores regionales.

Es importante mencionar que el concepto de tromgptarmica multiple ha sido
escasamente tratado para el Globo en general,aymaastra region en particular. El
aporte original de la presente tesis radica en uayom conocimiento del
comportamiento de las diferentes tropopausas tésmgobre la region sur de
Sudamérica, extendiéndose los resultados presengad¥uchechen [2004] y Bischoff
et al. [2007] a un numero mayor de estaciones @gitals tanto argentinas como de
paises limitrofes. Asimismo, el nimero de varialdssudiadas en el nivel de la

tropopausa también ha sido aumentado. Al igual guoecualquier rama de las
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geociencias los estudios pueden llevarse a cali@antdo datos observacionales o
modelados numéricos. En el presente estudio sezanal comportamiento de la
tropopausa térmica por medio de datos obtenidoaved de radiosondeos lanzados
desde Argentina, sur de Bolivia, sur de Brasil,|€li Islas Malvinas. La region de
estudio también incluye a Paraguay y Uruguay pt¢erekon, pero no se dispone de

datos de radiosondeo sobre estos paises.

En lo que resta de este capitulo se hara mencidlusaxa a la tropopausa
térmica. De manera muy concisa puede estableceeskagosicion de la tropopausa se
encuentra altamente relacionada con la temperateds@a de la capa de aire situada por
debajo de ella. Es esperable entonces que su @oslsminuya hacia los Polos, algo
que efectivamente ocurre tanto en los modelos camias observaciones. Un aspecto
interesante del comportamiento de la tropopauspiesxisten regiones, generalmente
proximas a latitudes tropicales, donde el descanses gradual sino mas bien brusco.
Estas regiones coinciden con la posicion de lagsetes en chorro de altura (en este
trabajo se hara referencia a corrientes en chorpetsyindistintamente). Por causas
diversas (e.g. orografia) los jets semipermane(das jet subtropical, STJ) no se
disponen zonalmente sino que adoptan un compomémandulatorio. Dentro de este
escenario la presencia de inestabilidades baroafinifuerza el descenso de la
tropopausa y su posterior rompimiento, dando arlagdos o méas tropopausas bien
diferenciadas. Es importante destacar que cualgetiean altura tiene el potencial de
romper la tropopausa, y el proceso no esta excimsmte ligado al STJ como
generalmente se cree. Un ejemplo bastante coméhrempimiento de la tropopausa
por el avance de un frente de altura, el cual sientigne un jet asociado, y que

generalmente se manifiesta con la presencia deeatefen superficie [Hordij y Borddn,



1987]. En nuestra region el pasaje de frentes rmaexteristico de ninguna época del
afo en particular, aunque si lo es su frecuenoiantayor predominancia en invierno.
Como resultado las tropopausas multiples en lanegg presentan a lo largo de todo el
afo [Bischoff et al., 2007]. El hecho de que puedammarse jets en regiones
baroclinicamente inestables es un resultado retaénée conocido [Lee, 1997; Panetta,
1993] pero pocas veces aplicado al estudio de teasss multiples. Los jets se
encuentran asociados a la presencia de tropopaudiiiples, pero también existen
otros fendmenos que pueden dar lugar a ellas. isos seran tratados en la siguiente

seccion.

Existen distintos estudios que tratan el compoeatoi de la tropopausa global
utilizando diferentes fuentes de informacion, caseo los radiosondeos [e.g. Seidel et
al., 2001] y los modelos de reandlisis [e.g. Hagrket al., 1991; Hoinka, 1999]. Tales
estudios son utiles a la hora de diferenciar cotapuentos intermensuales o
estacionales, ya que se encuentran mas bien engrdosrcon condiciones medias de la
alta troposfera/baja estratosfera que con la ifiesxtion de procesos (sinopticos por
ejemplo) que pueden llegar a afectar a esta regidmrimera medida en este trabajo se
presentan los campos estacionales de valores mgdiesvariabilidad para distintos
parametros de la tropopausa, a la vez que se éiistag diferentes procesos regionales
gue dan lugar a ellos. Con el fin de detectar la@nicia de procesos regionales es mas
uatil el uso de anomalias, donde las sefiales dgrdasles escalas de la atmdsfera hayan
sido filtradas. Sin embargo, en referencia a lpdpausa no es usual encontrar este tipo
de estudios. Aqui se adoptara el uso de anomakasltra para estudiar el
acoplamiento que existe entre la tropopausa y dadesi estandar, uno representativo

de la troposfera media y el otro de la baja estfata. Yuchechen et al. [2009] describe



el acoplamiento de anomalias de altura entre ppausa simple y los niveles de 500 y
100 hPa, independientemente, para tres circulodatieid del Hemisferio Sur.
Particularmente para 30°S y 45°S la estructura cedpale acoplamiento mas
representativa revela que la tropopausa simpleesepta mejor correlacionada con la
baja estratdsfera que con la troposfera media.dgros intereses de la presente tesis es
la aplicacion del método utilizado en el mencionaddajo para la region sur de

Sudamérica, extendiendo dicho analisis tambiéoppausas dobles.

La tesis se encuentra organizada como sigue. ftut@a 2 contiene una
descripcion de la dinamica de la tropopausa. Ldssdg la metodologia utilizada
componen el capitulo 3. Los resultados se muestrdos capitulos 4 y 5: el primero de
ellos esta dedicado a los campos estacionalesldesanedios y de variabilidad para
diferentes parametros de tropopausas simples \esloblientras que el segundo trata
con el acoplamiento entre alturas de las diferemtgmpausas y los niveles de 500 y
100 hPa. Finalmente, las conclusiones y el trabajesarrollar a futuro se presentan en

el capitulo 6.



1. DINAMICA DE LA TROPOPAUSA

Una de las variables mas comunmente utilizada pdraestudio y la
caracterizacion de la atmosfera es la temperdba@o que, en principio, la temperatura
es una funcién de las tres variables geométricgsz, i.e. T =T(x, y,z), se define el
gradiente vertical de temperatupacomo la tasa de variacion de esta variable con la
altura con signo negativo, i.ey=-0T/0z. La primera capa de la atmdsfera,
denominadatroposfera se encuentra en régimen turbulento y es en la sea
desarrollan la mayoria de los fendbmenos meteord8giLa troposfera es, segun la
Organizacion Meteorolégica Mundial, la “parte inderde la atmdésfera de la Tierra, que
se extiende desde la superficie hasta unos 9 katut@ en los polos y a unos 17 km en
el ecuador, donde la temperatura decrece conitiadalton cierta regularidad” [World
Meteorological Organization, WMO, 19P2Se tiene para esta capa que 0 para la
gran mayoria de los casos, es decir, la temperdismsinuye con la altura hasta que se
alcanza un valor minimo. Luego de alcanzar esteifoinvalor, la temperatura
comienza a aumentar hasta alcanzar un valor maalrededor de los 50-55 km. La
porcion de la atmdsfera situada entre estos dosreas de temperatura se denomina
estratOsferapara la cual claramenge< . MO [1999 define brevemente a esta capa
como “region de la atmoésfera, situada entre laopapsa y la estratopausa, en que la

temperatura generalmente aumenta con la altura”.

En la atmoésfera los movimientos ascendentes se &@mo mMinimo

desfavorecidos cuandgp < ,@e manera que la estratosfera es una capa atemen

estable. La estratosfera fue descubierta por etés Ledn Teisserenc de Bort (1855-

1913), quien entre 1898 y 1902 lanz6 una centenglaleos meteoroldgicos que
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alcanzaron los 14 km de altura, percatandose déadamperatura disminuia solamente
hasta los 12 km y luego se mantenia constante cergaba [Houghton, 1977
Precisamente, la altura para la cyalcambia de signo se denomitrapopausa La
distribucién zonal de la tropopausa puede intuarpartir de la Figura D30 de Kallberg
et al. [200%: la tropopausa alcanzara su maxima altura emndigtit ecuatoriales con una
presion de aproximadamente 100 hPa, que es el aevgresion utilizado en varios
estudios para representar a la tropopausa enlstiesles [Newell & Gould-Stewart,
1981; Mote et al., 1996 Naturalmente, la altura de la tropopausa seravanable
dependiente de la regién geogréfica, pero a graradg®s disminuye con la latitud. El
ojo desnudo puede detectar la presencia de la @mogapen presencia de los tipicos
Cumulonimbus (Cb) en forma de yunque, pues laaklula cual llegan estas nubes da
cuenta de una capa mas estable por encima de qelasnhibe los movimientos

ascendentes.

Una de las maneras de determinar la forma en la diuersas variables
geofisicas influyen en la determinacién de la altie la tropopausa como asi también
de sus propiedades es por medio del modelado mneonéii problema es todo menos
simple. En efecto, la simulacion de las distribone® longitudinales de altura de
tropopausa y de temperatura en la estratosfera carla inversion polar en la baja
troposfera son verdaderos desafios. A tal fin,@leto debe incluir procesos radiativos,
condensacion, transporte turbulento de caloreskdenslatente, e incluso los efectos
gue producen las nubes, entre otros procesos. Sumglanbalance entre varios procesos
radiativos pero sin incluir efectos dinamicos, Mam& Moller [196] encontraron que
la distribucion latitudinal de altura de tropopausa asemeja a la observada para

latitudes altas, pero que la tropopausa modelageesenta considerablemente mas baja



que la observada en latitudes bajas. De hecheldeidn entre las alturas modeladas de
la tropopausa para latitudes bajas y altas es didnodel 50%, resultados que se
atribuyen precisamente a la no inclusion de efedtadmicos en el modelo. Casi pasa
desapercibido en su trabajo otro resultado quesmoesor: la altura de la tropopausa es
mayor cuanto mayor es el vapor de agua disponilrle lee alta troposfera.
Posteriormente, Manabe & Strickler [19GAcluyeron algunos procesos dinamicos en
forma deajuste convectivoademas de equilibrio radiativo. EI modelo resuéaes un
modelo radiativo-convectivgpor medio del cual se fuerza a la atmdsferarspartar
calor verticalmente de manera tal que el gradidateemperatura no exceda en ningun
momento un valor critico predeterminado [Held, 1982omo era de esperarse, los
resultados respecto de Manabe & Moller [196dejoraron, aunque las diferencias
Ecuador-polo entre las alturas de la tropopauszuleala y observada seguia siendo
considerables, por lo que los autores concluyetmneaga necesario incluir el efecto de
la circulacion de gran escala para mejorar estisedicias. La manifestacion de la
circulacién de gran escala para latitudes ecu#dtsries la rama ascendente de la celda
de Hadley, en la cual se produce suficiente calapatico a través de la liberacion de
calor latente como para hacer de la tropopausaa@lda mas alta del planeta [Seidel
et al., 2001 Es a través de estas vigorosas corrientes deasiendente por donde
penetra el aire troposférico hacia la baja estiat@asPor otro lado, en latitudes medias
son las inestabilidades baroclinicas del estadcdée la atmdésfera las que juegan un
papel preponderante [Gutowski, 1985; Egger, 199%ynids et al., 2001; Schneider,

2004, 2007.

De acuerdo a lo encontrado por Thuburn & Craig 719iste una estrecha

relacion entre la altura de la tropopausa, la teatpea en la superficie terrestre y la



distribucion vertical del perfil de temperatura,ssi asume que la baja estratosfera se
encuentra en equilibrio radiativo para las bandasnfi@rrojo, suposicion valida para
escalas de tiempo del orden de semanas 0 mayare® [a troposfera se encuentra en
equilibrio convectivo, una de las propiedades ddrdgpopausa es que separa dos
regiones con balances de calor bien diferentes Huitmu & Craig, 200D Esta
innovadora idea puede utilizarse como una nuevaidiéin de tropopausa. La idea de
gue la conveccidon se encuentra en equilibrio estiadicon su entorno es presentada
por Emanuel et al. [1994o0r lo que efectivamente puede suponerse quepadfera se

encuentra en equilibrio convectivo para escalasedgo prolongadas.

Los primeros estudios trataron a la tropopausa asmacsuperficie impermeable
la cual, naturalmente, impedia el intercambio desamantre la estratosfera y la
troposfera. Esta idealizacion es conceptualmeni@necta, lo que puede visualizarse
en cierto tipo de nubes descriptas en Danidl$883, para las que la tropopausa no se
perfora y en cambio es “arrastrada”, y sin embaxjste intercambio de masa entre
ambas capas de la atmdésfera. En contraste, paticpraente toda la extension espacial
del tope de nubes convectivas, usualmente Chdiuea ale la tropopausa no se ve
modificada, a excepcion de la corriente ascendairieipal que usualmente la perfora
y existen intrusiones de aire troposférico haciadaatosfergdShenk, 1974; Johnson,
1984, si bien la extension vertical de estas intrusoee del orden del kilometro
[Gettelman et al., 2002 Es por medio de esta perforacion en la tropopaasale
mayormente tiene lugar el intercambio presenteedatiroposfera y la estratosfera en la
region mencionada. Hoy en dia la concepcién ha izataly la tropopausa no es tratada
como una superficie material sino como una capa gue comienza la transicion entre

la troposfera y la estratosfera (upper troposplmvef stratosphere, UT/LS) y en la



cual tienen lugar todos los fenomenos de intercangnitre estas dos capas de la
atmosfera. Posteriormente se brindaran mas desaltgs el intercambio en la region de

la UT/LS.

El gradiente de temperatuga parece ocupar un rol importante en la definicién
de la tropopausa. De hecho, una de las definicidedsopopausa mas utilizadas es la
denominaddropopausa térmicaSegun WM(Q[1997 la tropopausa es el “limite entre
la troposfera y la estratdsfera, en el que el gradivertical de temperatura experimenta
un cambio brusco. Se define como el nivel mas eajdonde el gradiente medio es de
2°C kni' 0 menos, siempre que el gradiente medio entraigséy todos los niveles
superiores situados a menos de 2 km no excedaGi&r@®”. En vista de que esta
definicion involucra a las derivadas verticaleslaléemperatura, la tropopausa térmica
es una discontinuidad de primer orden. Dentro darco de esta definicién la
tropopausa se convierte en una entidad que puedeerbé de manera sistematica a
partir de un simple perfil vertical de temperatura. manera mas usual por la que se
obtienen estos perfiles verticales son los radidsos, los cuales proveen el valor de
varias variables para distintos niveles de predt@ma un radiosondeo existen dos tipos
de niveles. Losiveles significativoson los informados por el instrumento de medicion
cada vez que se detecta un cambio abrupto endadtasariacion en alguna variable
importante, mas usualmente la temperatura. Estedesi varian de un sondeo a otro.
Contrariamente, lonmiveles estandason aquellos niveles fijos de presion para los que
deben informarse, al menos, la temperatura y etwieellos son 1000, 925, 850, 500,
400, 300, 250, 100, 70, 50, 30 20 y 10 hPa [WM@2lLaungque usualmente se agregan

700, 200, 150, 7, 5, 2, y 1 hPa. Es mera coincideqoe un nivel estandar sea



informado por un radiosondeo en tiempo real, ya spgeinstrumentos sélo informan

los niveles significativos.

La forma de obtener el valor de las variables ennigsles estandar es por
medio de algoritmos de interpolacion, los que detaiadamente no son fijos puesto
que, cada vez que algun error es detectado o ahgiodo de calculo es optimizado,
éstos son corregidos. Una de las principales causasque no la Unica— para las
presencia de inhomogeneidades en las series deatidenlas variables meteoroldgicas
depende de estas correcciones a los algoritmostdgalacion [Gaffen, 1994 Las
inhomogeneidades aparecen, por extension, en demlguoducto derivado de un
modelo numérico. En efecto, ya que los datos ‘in” Son frecuentemente utilizados
para alimentar a los modelos numéricos, usualmeorteo condicion inicial, cada vez
gue se hace uso de un valor medido habra una ppadwcia el producto final, y en
el mejor de los casos las inhomogeneidades simplem&e habran trasladado al
producto final. El estudio de inhomogeneidades emnes temporales se convierte
entonces en crucial, aunque no se seguird adetanteste tema puesto que no es el

objetivo del presente trabajo.

Es claro que la tropopausa térmica corresponderavehsignificativo, pues un
cambio abrupto ey debe detectarse como tal, por lo que deben utikzestos niveles
para obtenerla. Entonces, la definicion debe selutida a un algoritmo matematico
que provea la posicion exacta de la tropopausatéixisin embargo, algoritmos que la
estiman a partir de los niveles estandar [Zangl d@nkia, 2001; Reichler et al., 2003

La ventaja de estos algoritmos radica en que ltssd#e reanalisis son provistos para
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niveles estandar, a la vez que se permite el catieilla tropopausa en regiones en las

gue no existen datos de radiosondeo, particulaer@anel Hemisferio Sur (HS).

Puesto que la tropopausa térmica se calcula enabasenportamiento de¢, el
marco de referencia propicio para su uso es @rmssside coordenade(x, y,z), ie. la
altura geométrica se utiliza como coordenada \&rtla deduccion de las ecuaciones
de movimiento se realiza en este sistema de coaddsntanto para los fluidos en
general[Batchelor, 1967; Spurk, 19ptomo para la atmdsfera en particUButton,
1984. Aunque la tropopausa térmica es la definicidn arégua, ciertamente no es la
Unica utilizada en la literatura. De hecho, existega definicion alternativa que
posiblemente ha sido mas veces utilizada que aqueites de introducirla es necesario

presentar brevemente una importante cantidad dosawopie sera tratada con mayor

detalle en el Apéndice A.

Existen sistemas de coordenadas distint()s # z) gue resultan mas apropiados
para ciertos problemas. El sistema de coordenadbérico, muy usado en los modelos
de prondstico numérico, es aquel que utiliza adgipn como coordenada vertical [e.g.
Boer, 1982. Cuando se utiliza como coordenada vertical an@kratura potencid,
bajo ciertas condiciones se obtiene una ley deetwvasion para una cantidad dinamica
denominadavorticidad potencialo vorticidad potencial de Ertelen honor a quien
primeramente derivara la ley de conservacion quevialucra [Ertel, 1942a, 194Pbsi
bien raramente se utiliza su expresion mas genBedtringiendo su uso a aquellas
situaciones en donde puede suponerse valida laxia@cion hidrostatica

d0p/0z=-pg, i.e. grandes escalas de la atmoésfera, la vaaticjgbtencialZ queda

definida como [Butchart & Remsberg, 1986; Sun &dzen, 1994; Apéndice]A
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06
z=-gn,%° (21)

En la ecuacion anterioy, ={, + f representa a la vorticidad absoluta, sieqgola
vorticidad relativa calculada sobre superficiesiig#picas, i.e.(dv/dx), — (0u/dy),, y
f el parametro de Coriolis, i.ef =2Qsenp con Q la velocidad de rotacién de la
Tierray ¢ la latitud, mientras qug denota a la aceleracién de la gravedad. A veces la
expresion (21) se encuentra escrita mas compactamente c@woj,/o donde
=-1/g0dp/d6 ocupa el rol de densidad en el siste(uay,é?) en analogia con la
densidadp =-1/gdp/dz que surge de la aproximacién hidrostatica en steisia de
coordenadas{x, y,z) [Apéndice A. A pesar de esta analogia tan natural, inicialsment
g no fue incluida en la definicibn d& en los estudios que hicieron uso de esta
cantidad dinamicgReed, 1955; Staley, 1960; Danielsen, 1968; Hartma@mi7]. En
vista de quedp/0z=0p/0806/0z y que 06/0z>0 bajo condiciones usuales
[Apéndice A se tiene quedp/08 <0 ya quedp/dz<0. Si la atmbsfera se encontrara

en reposo

Z,=-gf— (22)

y teniendo en cuenta el resultado anterior valgui@Z >0 para el Hemisferio Norte
(HN) mientras que ocurriria lo opuesto en HS. Pugmnerse que g f 06/0p es el

estado base respecto del cual se calculan las #iasrmda Z . Siguiendo con esta linea

de razonamiento, si ahora la atmosfera se mueveartiocidad ciclénica los resultados

—-12 —



siguen siendo validos ya que la vorticidad de &réitambién es ciclonica. La ecuacion

gue gobierna la evolucion temporal dees [Apéndice A

az_,00, 08, [v (], 20,
E‘Zaewap z.[OHX(DHB)}+gap 2(0, xF) (23)

ClaramenteZ es conservativa para procesos adiabaticos sesiasfiyccion. Si bien la
viscosidad del aire no es nula, la friccién afd@#aicamente los niveles mas bajos de la
troposfera. Por otro lado, procesos adiabaticosaspellos en los cuales los efectos
radiativos, la transferencia turbulenta de cald® gondensacién pueden ignorarse. De
estos tres efectos los dos primeros son secund&iosuanto a la condensacion,
solamente podra ser ignorada para ondas de peagnefi#ud, las cuales no poseen
magnitud suficiente como para producir condensac[@harney, 194 La
conservacion deZ en su forma hidrostatica, que es la mas extensamaitizada,
estara sujeta entonces a un balance entre esaldsntpo opuestas, dado que las
mismas no podran ser muy grandes como para petanitondensacion, pero tampoco
muy cortas como para que deje de valer la aproximdudrostatica, que es una de las
suposiciones basicas por medio de la cual se dstiveonservacion [Apéndice] A
Hoerling [1992 analiza las fuentes locales de calor diabatico cpribuyen a la
variacion deZ a escala global. Quizas una de los aspectos masiads del uso d&
como variable dindmica es que el principio de isW#iidad [Hoskins et al., 1985;
Thorpe, 198p es valido independientemente de la conservaciénadeorticidad

potencial.
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Un analisis dimensional revela que las unidadesnddicion de la vorticidad
potencial son K mkg® s1. El valor de referencia utilizado para caracteri&z una masa
de aire a través dg& es el flujo de escala sinoptica en la troposferéattudes medias.

Si se efecttan las aproximaciones

g=10ms™
f =10™s™

06/0p OAB/Ap = -10K/100hPa= —10°K kg™ ms?

y estos valores son insertados(@r) se obtiene qu& =10°K m?kg™s™. Esta es la

cantidad basica respecto de la cual se miden losegadeZ , y se denominanidad de
vorticidad potencia(potential vorticity unit, PVU). Se tiene entonepee 1 PVU = 18

K m? kg' s*. La diferencia entre los valores que torfiaen la troposfera y en la
estratosfera permite definir a lmopopausa dinamicacomo una superficie d&
constante, i.e. una superficie isertélica, en esfeia a Hans Ertel (1904-1971). En la
estratosfera, dada la gran estabilidad estatiaa présencia de ozono {Qfuente de
calor diabatico y consecuentemente fuenteZdelos valores deZ son tipicamente
mayores que en la troposfera en uno o varios osdéaaenagnitud. De esta manera los
valores permitidos para la tropopausa dinamicardeb&arse ligeramente por encima
de 1 PVU, aunque el valor que la define es cienwen@unto de conflicto. WMO
establece que la tropopausa dindmica se represemth.6 PVUWMO, 1984 aunque
la mayoria de los trabajos utilizan valores may¢veg por ejemplo, Rood et al., 1997,
Zierl & Wirth, 1997; Wirth & Egger, 1999; Wirth, 200 Zangl & Hoinka, 2001;
Schoeberl, 2004; Berrisford et al., 200En Hoerling et al. [1991se establece que un

valor 6ptimo para la tropopausa dinamica extratapms 3.5 PVU.
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Asi como la explicacion mas simple para la presedei la tropopausa térmica
viene dada por un modelo de ajuste radiativo-camee¢Thuburn & Craig, 199J7 la
tropopausa dinamica tiene su explicacion mas simgte un equilibrio entre
calentamiento diabatico y el decaimiento de logesias sinopticos [Ambaum, 1997
En vista de que las dos definiciones de tropopaisaducidas hasta el momento son
de caréacter bien diferenciado, es necesario ana&raejanzas y diferencias entre ellas.
La tropopausa dinamica no puede utilizarse enutbeg bajas ya que las superifices
isertélicas son verticales [e.g. Sun & Lindzen,4]98demas, el cambio de signo &n
a uno y otro lado del Ecuador presenta otra desgjgentiebe recordarse que la
vorticidad potencial de grandes escalas es ciddgipor lo tanto positiva (negativa) en
HN (HS). De esta manera, la Unica de las definesajue es viable para ser utilizada en
estas latitudes bajas es la térmica, si bien septardn mas adelante otras definiciones
gue también seran utiles. La version dinamica tamgmdra ser usada en regiones en
las que no exista una red de radiosondeos lo enfemnente densa como para calcular
correctamente la vorticidad relativg,. Incluso cuando se utilicen datos en punto de
grilla de alta resolucion, i.e. 1° x 1°, la metadpé puede ponerse en duda ya que para

latitudes medias la distancia entre puntos es delnode los 100 km.

Para una atmosfera en reposo ambas definicioneepuecerse coincidir con
una adecuada eleccion del valor de la superficetélica, porque bajo estas
condicionesZ es una medida de la estabilidad estatica, dedmanforma que lo eg
[Wirth, 200Q. Distintas relaciones entre las diferentes manedas expresar
estabilidades estaticas en la atmdsfera pueden tessenen Gates [19p1Para la alta
troposfera, Wirth [2000 analiza el comportamiento de ambas definiciones de

tropopausa para configuraciones simétricas de dimsnenZ . La tropopausa térmica
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esta bien definida cuando, para estas anomaliaslaeion entre las escalas vertical y
horizontal multiplicada por 100 es <<1 o >>1. Adsmpara el primer caso ambas
tropopausas son aproximadamente coincidentes. Easel intermedio para el que la
relacion ess1 la tropopausa térmica no se encuentra bien dafitina técnica similar
fue utilizada en Wirth [20(1para estudiar el comportamiento de ambas tropapaars

el marco de ciclones y anticiclones. De maneralairailos resultados de Wirth [20J00
ambas tropopausas no son coincidentes a menosgjaadmalias d& en la vertical
sean pequefas respecto de sus pares horizontal@sddCocurre lo contrario ambas
tropopausas difieren significativamente, y las réifieias se acentian ante la presencia
de tropopausas multiples. Aparentemente, en térnmdeopresion tanto la estructura
temporal como la evolucién de la tropopausa durkntéclogénesis es mejor descripta

con la tropopausa dinamica [Hoerling et al., 1991

El estudio de intrusiones de aire estratosférianahia troposfera es importante
por varios factores. Uno de ellos es que son fugmieestabilidades y pueden dar lugar
a tiempo severo [Apéndice A]. Otro es que genenalenel aire estratosférico es rico en
contaminantes, tales como ozong)(§@residuos radiactivos [Staley, 1960, 1962, 1982,
Danielsen, 19680 volcanicos [Shapiro et al., 1984]. Puede quearmter el trayecto
descendente que siguen las masas de aire estratmsfas cuales suelen llegar a
niveles tan bajos como 800 o 700 hPa [Reed, 19b&pi® et al., 1984; Keyser &
Pecnick, 1985a; Uccellini et al., 1985; Uccellini &., 1987; Goering et al., 2001;
Sprenger et al., 200,7Z no se conserve por diversos fenomenos que acbhea slla a
manera de fuentes o sumideros. No obstante, lasedifias entre los valores depara
la estratosfera y la troposfera son tan ampliasZjysuiede usarse como una propiedad

aproximadamente conservativa que permita monitadarmasa de aire descendente,
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de la misma manera que la temperatura potenciavagquie puede ser usada para
caracterizar a una masa de aire en superficie.dDebue la tropopausa dinamica esta
definida con un valor fijo d& , la irrupcidon de una masa de aire estratosféraza ue

la superficie de la tropopausa descienda de la ammmanera que lo hace la masa de aire
incidente. En el Apéndice A se muestra que la ¢ioidd de la masa de aire en el nivel
final de su descenso puede ser considerable estndar lugar a tiempo severo, por lo
que usualmente un descenso de la tropopausa estiadas a un proceso de
desestabilizacion de la troposfera. La forma quetadia superficie isertélica en estos
casos es la de un pliegue en forma de “S”. Bajasestndiciones, en la mayoria de las
ocasiones se tendra ummapopausa multipleya que una linea vertical imaginariamente
trazada intersecaria a una misma superficie iggtaglas de una vez. Estos pliegues de
la tropopausa son la principal explicacion pargiesencia, en latitudes medias, de
especies de origen estratosférico en la troposkmaresumen, una irrupcion de aire
estratosférico hacia la troposfera estd dinamicanasbciado con un evento de
tropopausas multiples y con un aumento de vorticicialonica en capas bajas de la

troposfera.

El concepto de tropopausa multiple también exisi@ fpa tropopausa térmica.
De hecho WMO [199R establece que “puede hallarse ocasionalmente emanda
tropopausa si el gradiente vertical por encimaadgrimera es de mas de 3°C ®mDe
manera analoga al comportamiento de un ente fisicoyal no puede depender del
sistema de coordenadas escogido para represergarldefine en Yuchechen et al.
[2009 el concepto de evento de tropopausa multiple (pheltropopause event, MTE).
De esta forma, poco importa si la tropopausa estériga en coordenadas cartesianas o

en coordenadas isentropicas, pues se supone guoetathigicamente ambas
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definiciones deben coincidir, como minimo, en forroaalitativa. Mas aun, la
tropopausa dinamica podria tener un rango simllateala tropopausa térmica en el
sentido de ser una discontinuidad de orden unen sugar de definirla por medio de
una superficie isertélica se lo hiciera a travésladeibicacion del mayor gradiente
vertical de vorticidad potencial, i.8Z/36 . Puesto que por definicion la tropopausa es
la superficie material que divide la estratosfezdaltroposfera, seria ciertamente mas
apropiado que dicha superficie quedara definidgparomedio de un valor fijo, sino a
través de niveles en los cuales las diferenciase ¢ag propiedades de ambas capas de la

atmosfera sean mas marcadas.

Una motivacion para introducir el importante conoepte intercambio
troposfera-estratosfera (stratosphere-troposphearigaage, STE) puede encontrarse en
Yuchechen et al. [2009 donde se presenta una climatologia de ocurredeia
tropopausas simples y multiples para HS. Climatoligente, los mayores porcentajes
de MTEs se observan en aquellas regiones coineisieon las de mayor frecuencia de
perturbaciones ciclonicas, mas conocidas cetaon trackgPhysick, 1981; Trenberth,
1991, Berbery & Vera, 1996; Nakamura & Shimpo, 30Q4s storm tracks son mas
intensos en invierno, cuando es mayor tambiénracbaicidad. Entre 60°0 y 60°E los
storm tracks ocupan una Unica banda de latitudxapadamente centrada en 45°S. Por
otro lado, para longitudes situadas sobre Austyadiabre todo el Pacifico Sur los storm
tracks ocupan dos bandas de latitu80°S y~60°S), lo cual se encuentra intimamente
ligado al desdoblamiento que presenta la corrientehorro durante el invierno [Bals-

Elsholz et al., 2001
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Puesto que las regiones situadas dentro de las denafluencia de corrientes
en chorro se caracterizan por presentar una graant® vertical, es facil entender por
qué justamente en estas zonas se encuentran laxemgyorcentajes de MTEs. El

numero de RichardsoRi, definido como

2
ov,

0z

5 5 (24)

donde v,, denota al viento horizontal, es utilizado freceemtnte para estimar la
estabilidad dinamica ya que mide la cortante vartiespecto de la estabilidad estatica,
representada por la frecuencia de Brunt-Vaigiddn 8/0z. CuandoRi es menor que
un cierto valor limite la atmosfera pasa de régimstnatificado a régimen turbulento.
Bajo régimen turbulento la atmoésfera es dinamicaen@mestable y ciertas ondas se
amplifican. Es por ello que una region con altaade vertical es una zona propicia
para el desarrollo de, por ejemplo, perturbacisiedpticas. Asimismo, por medio de
un modelo cuasigeostrofico también pueden encsetranales son las longitudes de
onda que se amplifican mas rapido, i.e. los modas imestables. Segun Staley & Gall
[1977] la tasa de crecimiento es maxima para longitugesrdia entre 2000 y 4000
kilbmetros, justamente longitudes de onda que spamrdes a la escala sindptica. Si se
fija el gradiente de temperatura y se establecen distintos perfiles de viento, es
interesante notar que cuando existe un maximo el®oien algun nivel medio de la
atmosfera, las ondas con mayor amplificaciéon ssendi longitud de ondd = 2000

km, i.e. ondas sinopticas. Esta es la situacionnegisde las cuatro que presentan estos
autores (ver su Figura 5). Por otro lado, Bush &i€tg1994 encuentran que las ondas

mas inestables correspondem & 4000 y que su evolucién no lineal da lugar a
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intrusiones profundas de aire estratosférico dmofaosfera. En base a estos resultados
puede establecerse un estrecho vinculo entre s&mia simultanea de corrientes en
chorro, de perturbaciones sinopticas en altura, M@Es [véase, por ejemplo, Shapiro
et al., 1987], aunque la mas tradicional de eltasom el jet subtropical (subtropical jet,
STJ) [Baray et al., 2000; Kowol-Santen & Ancell2g00; Cuevas et al., 20p7La
situacion se torna aun mas interesante cuando,&ad@enexistir una corriente en chorro
en altura, hay presente una corriente en chorta baja troposfera (low-level jet, LLJ).

El mas critico de los casos ocurre cuando ambagrts en chorro tienen sus ejes
cruzados: la inestabilidad dindmica es méxima éusac puede dar lugar a tiempo
severo [Uccellini & Johnson, 1979De esta forma, la presencia de LLJs esta
frecuentemente relacionada con MTESs y, consecuemntemtambién lo esta con STEs.
Stensrud [1996 presenta la ubicacion de LLJs en el Globo y nacasual que su
presencia esté ligada a la presencia de los llasnsidtemas convectivos de mesoescala
(mesoscale convective complexes, MCCs) [Maddox0[L98na de las regiones mas
célebres y en las que usualmente se forman MCCs @&l valle del rio Misisipi, en
Estados Unidos. Existe otro LLJ en la costa orlem¢aAfrica denominadget somali
[Bannon, 1979a, 1979ly, a pesar de esto, no se tienen registros deiestsadbre el
comportamiento de la tropopausa en esta regiom Raentina, existe un LLJ en la

zona de la Llanura Pampeana [Vera et al., 2006 8&al., 2007.

La relacion entre STE y tropopausa puede entengersenedio de la Figura 1
de Holton [198%. En ella se muestra un quiebre de la tropopauséa eazona de
influencia de STJ, y es muy ilustrativa en cuartinercambio de masa que existe
entre la estratésfera y la troposfera en esta medid efecto, climatolégicamente la

region de accién de STJ es una fuente permanen&THs, aunque no la Unica. De
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acuerdo a lo mencionado en el parrafo anterior, BI@ @erturbaciones sindpticas en
altura también contribuyen a MTEs. Otra importafuente de MTEs la proveen las
denominadavajas segregadagut-off lows, COLs) [Price & Vaughan, 1993; Wirth
1995; Wirth y Egger, 1999 las cuales tienen su origen en desplazamientos
meridionales de las corrientes en chorro polargeneralmente persisten un tiempo
considerable. Dinamicamente pueden entenderse rdrmesiones de masas de aire con
anomalias ciclonicas d& en la alta troposfera de latitudes medias, lo saaraduce
en una troposfera anormalmente fria en nivelesadbg en~250 hPa, cosa que
usualmente ocurre cuando masas de aire de alttisdést se desplazan cuasi-
horizontalmente en direccion al Ecuador. Puesto tleirrupcion de vorticidad
ciclénica en la troposfera media o alta es altameitlogénetica, las COLs tienen el
potencial de promover la conveccion profunda gegls se menciond, es fuente de
MTEs. Dentro de este marco, la liberacion de daliente producto de la condensacion
lleva al decaimiento del vortice de altura, y etultado de este proceso es un
intercambio de masa entre la estratdsfera y la$fepa, debido a que aire inicialmente
estratosférico se transforma, al final del proceso, troposférico [Wirth, 1995
Estrictamente, en las COLs el aire troposféricemoeemplazado por aire estratosférico
sino que existe una gradual conversion de estmailtpor ejemplo a través de un
cambio de vorticidad potencial debido a la presena calor diabatico. Ciertamente,
este no es el caso mas general. En sus estudiogudones de aire estratosférico hacia
la troposfera Staley [1960, 1962, 1982Danielsen [196Bcaracterizaron a las masas
de aire estratosféricas no solamente por medioZdsino también por medio de
concentraciones de3;Q/ sustancias radiactivas. Aun cuando pueda llegar a verse
modificada por fuentes de calor diabatico, las dctyrias calculadas muestran que

efectivamente aire estratosférico llega a la trigsas No existe otra explicacion
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plausible para justificar las concentraciones daasicias radiactivas, muy similares a

las de aire estratosférico, en la baja troposfera.

Existen aun otros procesos dinamicos que dan RdafFE. Por definicion, una
irrupcion de aire estratosférico esta asociadavedores altos, i.e. ciclonicos, de. De
hecho, se muestra en el Apéndice A que un desaaliabatico de aire estratosférico
adquiere una considerable vorticidad ciclonicdesdr a la troposfera baja, de manera
que, segun se menciono, toda la troposfera se tdbdiga. Los anticiclones, no

obstante, también ocupan un lugar importante entowaSTE se refiere [Chen, 1995

Fundamentalmente durante el transcurso de los naesas/ierno es frecuente
observar en la UT/LS de latitudes extratropicales atd@os hemisferios existen
advecciones cuasi-horizontales, i.e. isentropidasire con mayoZ (ciclénica) hacia
latitudes mas bajas, los cuales pueden interpestamso filamentos vorticosos que no
llegan a desprenderse totalmente del flujo bésicoaliaes latitudes. En rigor,
dindmicamente este proceso es similar al de fodnagdé una COL, y de hecho dara
lugar a una o varias de ellas si la extensiénoptdiguracién de estas intrusiones asi lo
permite. El fendmeno de formacién de una COL fopage de un proceso de mayor
escala, que literalmente se denomiompimiento de ondas de escala planetaride
ondas de Rossbfplanetary wave breaking, o mas conocidas entéaatura como
Rossby wave breaking, RWB) [Mcintyre & Palmer, 198383. Los rompimientos de
ondas de Rossby son mayormente de caracter ciclénicque, de la misma manera
que la atmésfera es capaz de formar (rarament@rodgs vortices anticicldnicos,

existen excepciones en las cuales el proceso de R8VHe caricter anticiclonico
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[Appenzeller et al., 1996; Nielsen-Gammon, Z0@n este ultimo caso, se forma un

bloqueo en lugar de formarse una COL.

De qué se trata exactamente una RWB es una preguatpresenta un abanico
de respuestas. Quizas la respuesta mas conceptableee que la aparicion de una
RWB esta ligada a la presencia de términos nolésesn las ecuaciones dinamicas que
gobiernan la evolucién temporal de este tipo deasng son los responsables de
innumerables efectos irreversibles. De hecho, dajunto de figuras obtenidas por
medio de un modelo barotropico aplicado a la evélutemporal de la estratésfera en
invierno [Juckes & Mclintyre, 198%&e puede concluir que dicha aproximacion deja de

valer cuando la superficie definida por la ecuacibre Z,, siendo Z, un valor

apropiado de vorticidad potencial, se torna conciea al menos una linea que une dos
puntos de esa superficie atraviesa puntos queisanufuera de ella. A medida que el
sistema evoluciona la superficie primitiva se defary entran en accion escalas
menores que hacen a este proceso irreversiblendllde la integracion numérica una
superficie reducida mantiene sus propiedades legide vorticidad potencial, las
cuales han sido transferidas hacia latitudes mjas baexpensas de esta reduccién en el
area. Por otro lado, la situacion inversa en la qaleres de vorticidad potencial
menores ocupan lugares dentro de la zona de icfluel® la superficie primitiva son
poco frecuentes. Del conjunto de figuras mencionpdegde observarse claramente que
se han formado estructuras estratosféricas simiKeOLs. Ademas de la aparicion de
RWBs, como consecuencia de la evolucion dinAmicairdesortice (el polar en la
mayoria de los casos) también aparecen otros gperbmenos que no es necesario
enumerar aqui, y el lector interesado puede rete@r Polvani & Plumb [1992bara

mayores detalles. Ya a mediados de los afios '8pi®het al. [1984] y Shapiro et al.
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[1987] documentan regiones de muy activo intercanesiratosfera troposfera en la
region de influencia del vértice polar, aunque aoem alusion al rompimiento de ondas

de Rossby para explicar sus observaciones.

Si la atmésfera se encontrara en reposo la distabwte Z seria latitudinal,
con su gradiente orientado en direccion meridioinal,0J,Z xy = 0, y dirigido hacia
los polos. De la misma forma que la tropopausaepites pliegues verticales (en
presencia de ciclones ocluidos por ejemplo) lasagate RWBs poseen una inversion
(regional) del gradiente latitudinal d& debido a la presencia de un pliegue horizontal
de la tropopausa dinamica [Postel & Hitchman, 1998mbién llamadagpotential
vorticity folding [O’Sullivan & Hitchman, 199P Este método es, de hecho, uno de los
que fehacientemente permite identificar RWBs [eBgldwin & Holton, 1988.
Naturalmente, en el marco de una RWB se producénteasificacion de los gradientes
sobre las isentrépicas, a la vez que los procesdmilentos serdn cada vez mas
importantes en la medida que exista una transfexelecenergia desde el flujo basico

hacia escalas menores, necesario para “reordendisttibucion anémala d2 .

Appenzeller & Davies [1992y Appenzeller et al. [1996&escriben intrusiones
(de aire) estratosféricas hacia la troposfera chlammentos largos~2000-3000 km) y
angostos <200 km). En primer lugar, las magnitudes menciosatigan nuevamente
en claro que los STEs son fenomenos de escalatism@menor. En segundo lugar,
dichos filamentos vorticosos son el resultado deBRWas cuales también ocurren en
cercanias de la tropopausa [Postel & Hitchman, 188tius et al., 2007; Wernli &
Sprenger, 2007 De manera mas general, como producto de RWBs eagion de

UT/LS se generan filamentos, algunos de ellos amstis, tanto en la estratdosfera
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inferior como en la troposfera superior. Sprengerak [2007] los denominan
genéricamenteestructuras de vorticidad potenciadentro de las cuales también
incluyen a las COLs, que se forman cuando las sikiees vorticosas de los
mencionados filamentos son persistentes en el tietrgpsuperposicion geografica de
estas estructuras con las RWBs presentes en dl devéa tropopausa indican que
forman parte de un mismo proceso fisico y que te#asncuentran asociadas a STE
[Sprenger et al., 2007]. Cuando los filamentos tieluigar en la baja estratosfera (alta
troposfera) el intercambio de masa es descendaster(dente) [Martius et al., 2008].
Asimismo, las regiones en las que la distribuci@ridional de la tropopausa presenta
una alta variablidad coincide con aquellas regioeeslas que frecuentemente se

presentan estos filamentos [Martius et al., 2008].

Por lo expuesto hasta el momento, la region UTA 8rea region favorecida en
cuanto a STE se refiere. Bajo el supuesto de geeplocesos de intercambio
troposfera- estratosfera coinciden cualitativamente para lapopausas térmicas y
dindmicas tanto espacial como temporalmente, todsepcia de perturbaciones
sinOpticas o de escalas alin menores son una patéremte de MTES, cualquiera sea
la causa que genere estas perturbaciones. Hoatliady [1993] encuentran que los
flups de masa a través de las tropopausas térmiaiinAmica en las bandas
extratropicales de 50°N-70°N y 40°S-70°S coincidealitativamente cuando son
promediados tanto zonal como temporalmente parenem en particular, si bien los
calculados a través de la tropopausa térmica senimteénsos; sin embargo, el flujo de
masa obtenido es hacia la estratosfera y no ddejdcecual se contrapone con la
teoria de la circulacion de Brewer-Dobson, que béste que en latitudes

extratropicales los movimientos son mayormente etesentes. Analogamente, en un
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promedio temporal los flujos regionales a travésad@as tropopausas coinciden, y
nuevamente los que atraviesan la tropopausa térsooamayores. Estos autores
determinan una Unica tropopausa térmica aplicaadtetinicion de WMO, por lo que
no estan estimando los flujos de masa para MTEsnfsrtante destacar, no obstante,
que la presencia de MTEs es condicion suficienta [gade STEs, aunque la reciproca
no es cierta. En efecto, ya se ha hecho menci@asies en los cuales existe STE pero
no hay rompimientos o pliegues de la tropopausami8so, la presencia de
concentraciones de;@ipicas de la estratosfera en la alta tropdsferaip lado, y de la
ausencia de perturbaciones sindpticas o de mesaegeahayan favorecido el STE por
el otro, llevaron a que Lamarque et al. [1986ncluyeran que la presencia de tales
concentraciones des@n la tropésfera se debe a términos no linealdaseecuaciones
dindmicas de ondas gravitatorias. En otras palabragste caso es el rompimiento de
ondas de gravedad (y no de ondas planetarias)egbeumitio el intercambio. En vista
de que la frecuencia de una onda gravitatoria eshmmayor que la de una onda de
Rossby, el rompimiento de ondas gravitatorias [blgmaente no dé lugar a un
intercambio sistematico de masa entre la estratdgfla troposfera, sino mas bien a un
intercambio turbulento de escasa duracién. No abstllo, a todas las posibles causas
de STE mencionadas hasta aqui también deben agghkgal rompimiento de ondas de

gravedad.

Hasta aqui puede concluirse que los MTEs son uinfeno de escala sindptica
o menor. De hecho, Appenzeller & Davies [1P82otan a estos fenOmenos entre las
escalas sinoptica y la turbulenta. En este Ultimsncel intercambio turbulento ocupa el
rol fundamental dentro de STE en las zonas deanflia de las corrientes en chorro

[Shapiro, 1976, 1978, 198¥a que los flujos verticales de calor turbulenteac o
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destruyenZ [Apéndice A] a razon de 50% por dia [Gidel & Shapil979]. Dado que

el rol que cumple la turbulencia es el de homogmmelos gradientes, los flujos
turbulentos y verticales de calor terminan oradaledoMTEs [Hartjenstein, 2000] a
expensas de la energia absorbida de escalas mayecheso hasta hacerlos desaparecer
en ciertos casos. Aun cuando el STE fuera un fendrde escala mayor a la sindptica,
el mismo no puede ser fielmente reproducido pomioslelos globales actuales salvo
por medio de parametrizaciones, debido a que Euaén espacial de un modelo de
escala global no puede reproducir correctamenteepos de escala menor a la
sinoptica, i.e. mesoescala y conveccion, los cus¢esia visto que juegan un papel
importante. Por ejemplo, un Unico evento extremoinderacciones sinopticas y de
mesoescala como el descripto en Bosart [Lp8&de llegar a aportar la séptima parte
del total de entrada de aire estratosférico haci@oposfera para un mes de invierno
[Spaete et al., 1994Es usual que el descenso de la tropopausa glagénesis sean
fendmenos simultaneos [e.g. Wandishin et al., 2@@0b en esta ocasion el primer
fendmeno se adelant6 al segundo de 12 a 24 hocasl[ldi et al., 198h Para escalas
globales el STE puede evaluarse calculando la opasatraviesa la superficie de 380
K, y no la tropopausa [Holton et al., 199Podria tenerse la falsa impresion de que
STE tiene lugar siempre en una unica direccionsga troposfera estratésfera o
estratOsfera troposfera. Lo cierto es que en todos los casodosnque existe
intercambio, éste se tiene en ambos sentidosesiurio de ellos es preponderante. Por
ejemplo, la ITCZ tiene un intercambio neto de masaia la estratosfera mientras que
para los eventos de latitudes extratropicales eanrla direccion inversa. Con respecto
a esto, Lamarque y Hess [199%uestran que durante un evento de pliegue de la
tropopausa existe un dipolo para el intercambimeésa, una caracteristica comun de la

mayoria de estos eventos. Del total de masa imdieala en esta simulaciérb6%
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corresponde a intercambio estratosfenaposfera. Es necesario hacer aqui una
salvedad importante. Existen dos visiones opuestgsecto de la caracterizacion de un
STE a escala global. La primera responde a un métats bien estadistico, en el cual
toda la informacion de eventos aislados de esdafiptica (0 menor) disponible es
recopilada, obteniéndose la correspondiente clilmgi [WMO, 1986]. En contraste,
la segunda visién establece que el STE no es masmuspecto de la circulacion
general de la atmoésfera [Holton et al., 1995]. Noek objetivo de la presente tesis
establecer cual de las dos visiones es la masadeertle manera que no se seguira

avanzando sobre este particular.

La irrupcién de aire estratosférico hacia la trégsesta fuertemente ligada a la
posicibn de la tropopausa, ya que las mayores tadas intercambio
estratosfera troposfera se producen cuando la tropopausa seemingumas alta
[Schoeberl, 2004]. Existen, ademas, indicios de @g&as irrupciones son mas
frecuentes en la época de transicion entre elrinwig la primavera, en consistencia con
un aumento en las concentraciones gdee€ratosferico en la alta troposfera [Wang et
al., 2002]. Para la tropopausa, Bischoff et alOJ0y Yuchechen [2004] muestran que
la altura de eventos simples se encuentra climataldgnte acotada por ambas alturas
de eventos de tropopausa doble. Sin embargo, bblieque la altura de la tropopausa
y la concentracion de Lestratosférico se encuentren negativamente coiwvakdos
[Steinbrecht et al., 1998; Yuchechen et al., 200dpendera de cual haya sido la
tropopausa utilizada. Durante eventos de tropopdoiske habra intercambio de masa e
inyeccion de @ estratosférico hacia la alta troposfera. Las catnaeiones de ©
estratosférico estaran, consecuentemente, coopata positivamente (negativamente)

con la altura de la tropopausa mas alta (baja).
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Las dos definiciones de tropopausa mencionadaa kashomento son las que
mas atencion han captado por parte de la comumigadifica a lo largo de los afos,
especialmente la dindmica. Existen no obstantenidefnes alternativas, y su uso se
encuentra mas o menos masificado. Ya ha sido mmambio que el concepto de
tropopausa dinamica falla en bajas latitudes. Blelnide 100 hPa se asocia
frecuentemente con la tropopausa de latitudes @talas [Mote et al., 1996], Newell
& Gould-Stewart [198]L La gran ventaja que tiene esta definicion es ejudvel de
100 hPa es un nivel estandar, algo que es muy n@mnte a la hora de efectuar
comparaciones de caracter temporal. Cabe destquagae no todas las veces que la
definicion de tropopausa térmica es aplicada aeufil ple temperatura obtenida por una
radiosondeo se obtiene un resultado satisfactsmogembargo, el nivel de 100 hPa se
encuentra disponible de los modelos numéricos.trbpopausa de punto frice
encuentra en el nivel para el cual el perfil degeratura alcanza el minimo valor, y
usualmente esta por encima de la tropopausa téf@étkirk, 1993. En cuanto al STE
se refiere, el minimo valor de relacion de mezelaaturacion (saturation mixing ratio,
SMR) pareceria ser mas importante que el valostievariable en el minimo del perfil
de temperatura [Zhou et al., 2001a, 2Q0ddr lo que estos autores definen una nueva
tropopausa en el nivel del minimo SMR. Asimismothe et al[199§ definen una
tropopausa basada en concentraciones y gradientag denque esta tropopausa no se
deriva de una definicion en el sentido estrictolalepalabra, sino mas bien de la
inspeccion de un gran numero de perfiles deSdmilarmente, en Browell et 1994
también se utiliza la concentracion de gara estimar la altura de la tropopausa. Cabe
destacar que, si bien teopopausa quimicao ha sido investigada en profundidad, su
uso practico es muy conveniente puesto que lashidistones de distintas especies

guimicas (NO, CH,;, CFCs e incluso elementos radiactivos) son muyntéks a uno y
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otro lado de la tropopausa [Sheperd, 306%r otro lado, dado que normalmente los
topes nubosos de la conveccién profunda adoptarfarmea de yunque debido a la
presencia de una capa estable en la regién de UBAiIBS topes nubosos también

pueden utilizarse como una nueva definicion de papea.

El estudio de la tropopausa puede tener caractprai@stico, dada la relacion
gue existe entre un descenso de ella y fendmendssgisstabilizacion de la troposfera,
como asi también de diagndstico, en el sentido ude lg posicion de la tropopausa
responde a varios forzantes climaticos, entre ell@antropogénico [Santer et al., 2003
Adicionalmente, Nielsen-Gammon [2001] describe osariendmenos que pueden ser
diagnosticados a través de la tropopausa. De estef la tropopausa podria usarse
como una variable alternativa para estudios de magibbal y cambio climatico. Con
respecto a esto, por medio de la tropopausa tésriba revelado que el area que ocupa
la franja tropical se ha incrementado [Seidel & ®RAN2007. Desafortunadamente, en
cuanto al estudio de la tropopausa utilizando da®sradiosondeo se refiere, la
bibliografia no es lo abundante que se requiera pamprender el comportamiento de
la UT/LS. Si bien es cierto que existen trabajeands datos de radiosondeo e incluso
efectuando comparaciones con resultados obtenidos p#os tipos de datos,
primordialmente son a escala global [Hoinka, 19P899; Seidel & Randel, 2006;
Randel et al., 20Q7por lo que es muy factible que cualquier efecigiamal quede
parcial o completamente enmascarado. La lista telies regionales de la tropopausa
con datos de radiosondeo tampoco es muy extens&jdfoplo, Krishna Murthy et al.
[1984 efectuan un estudio de la tropopausa de latithdps sobre India, mientras que
Bischoff et al. [200F lleva a cabo un andlisis similar para tres estesode

radiosondeo argentinas. Este ultimo trabajo esdentbs pocos existentes acerca del
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tema en nuestra region, y es importante destaeatagios los fenomenos relacionados
con la presencia de MTEs han sido poco o nadaiadtglen la region. Asimismo, una
climatologia robusta de la misma tropopausa eredgdn es un area de estudio casi
vacante, a excepcion de los trabajos de Yuche@@] y Bischoff et al. [2007]. Por
esto, es intencidon de la presente tesis llenar @s@s de conocimiento vacantes en
cuanto a la estructura regional del comportamieetéa tropopausa se refiere, y sentar
las bases para futuras investigaciones de los fendsnrelacionados con MTES,

fundamentalmente STE.
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2. DATOS Y METODOLOGIA

La informacién utilizada corresponde puramente #&dglgrovenientes de
radiosondeos, los cuales han sido obtenidos deasede datos mundial que pertenece
al Departamento de Ciencias de la Atmosfera, EacdelIngenieria, Universidad de
Wyoming. La mencionada base de datos se inicic®&8,les de dominio publico, y se

encuentra disponible ehttp://weather.uwyo.edu/upperair/sounding.hti@omo regla

general, cada sondeo incluye las siguientes vasalpresion, altura, temperatura,
temperatura de rocio, relacion de mezcla, humeelativa, direccion e intensidad del
viento, temperatura potencial, temperatura poténeiguivalente, y temperatura
potencial virtual, como asi también informacion sdlbrestacion e indices derivados de
los parametros obtenidos en el sondeo, si bienodastlas variables se encuentran

disponibles para cada perfil vertical. Particulanteeel viento es una variable delicada.

Las horas para las cuales pueden existir datosds una de las estaciones de
radiosondeo de la red mundial se han estandarizadmenzando a las 00Z y a
intervalos de 3 horas. De esta manera solament@ kabwos disponibles para las 00Z,
03z, 06Z, 09Z, 127, 15Z, 18Z y 21Z. Dependienddadabicacion geografica de cada
estacion, existird mayor densidad de datos partadiera en particular, si bien existen
estaciones que efectian lanzamientos a intervagslares de 6 horas, como por
ejemplo la ubicada en Mount Pleasant, base aéri¢gy cnilitar dependiente de la Real
Fuerza Aérea, en las Islas Malvinas; los datostieestacion se incluiran en el presente

trabajo.
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Para llevar a cabo el presente estudio se utitif@macion proveniente de 22
estaciones de radiosondeo ubicadas en la regiodes@udamérica. Las mencionadas
estaciones se muestran en la Tabla 3.1, y la regiénellas delimitan se encuentra
comprendida por las latitudes d&6°S y 53°S y las longitudes d43°0 y=~71°0 (ver
Figura 3.1). Es importante mencionar que no existeas estaciones de radiosondeo
cercanas a los limites oriental y occidental de esfion. En efecto, la estacion
occidental mas cercana a la costa chilena se emmawemnisla de Pascua, ubicada a 3500
km al este, mientras que la estacion oriental ngsaoa al area mencionada ese
encuentra en la Isla Gough, ubicada a 3200 kil@setlel punto mas cercano de
Sudamérica. Asimismo, Punta Arenas es la estacibtinental sudamericana operativa

mas austral.
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Numero . Cadigo : : Elevacion
WMO Nombre Estacion OACI Latitud | Longitud (m)
83566 Belo Horizonte SBCF 19°49'S  43°55’'0 827
83612 Campo Grande SBCG 20°028'S  54°40'0 567
83746* Rio de Janeiro — Galeao, SBGL 22°48'S  43°1%5'S 42
83780 Séao Paulo — Congonhas SBSP 23°37'S  46°39°0 2 80
83827 Foz do Iguagu SBFI 25°31'S  54°350 180
83840* Curitiba SBCT 25°31'S  49°09'0Q 908
83971 Porto Alegre SBPA 30°00's5 51°11'0 3
85201 La Paz SLLP 16°31'S  68°11'0Q 4038
85442* Antofagasta SCFA 23°26'5  70°26’0 137
85543* | Base Aérea Militar Quintero SCER 32°46’S| 71°31'0 8
85799* Puerto Montt SCTE 41°26’'5  73°05'0 79
85934~ Punta Arenas SCCI 53°001S  70°50'0 33
87047 Salta SASA 24°51'S  65°29'0 1221
87155* Resistencia SARE 27°27'S  59°02'0 52
87344 Cordoba SACO| 31°19'5  64°13'0 474
87418 Mendoza SAME| 32°50'S 68°46'0Q 704
87576* Ezeiza SAEZ 34°49'$  58°31'0Q 20
87623 Santa Rosa SAZR 36°34|]S  64°16|0 191
87715* Neuquén SAZN 38°57'$  68°07°0 271
87748 Comandante Espora SAZB 38°44’S  62°10'0 75
87860* Comodoro Rivadavia SAVC  45°46'S 67°30'0 46
88889* Mount Pleasant (RAF) EGYPR 51°49|S  58°27|0 73

Tabla 3.1 — Estaciones de radiosondeo utilizadasuhicacion de las estaciones se
presenta en la Figura 1. Puesto que la mayorisasleedtaciones de radiosondeo se

ubican en aeropuertos, el cédigo OACI corresponakesignado por la Organizacion

de Aviacién Civil Internacional para cada una daselLas estaciones marcadas con un

asterisco forman parte de un conjunto de 188 estesi que intenta optimizar la
cobertura global, tanto espacial como temporalmigdtdlis, 1998].
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Figura 3.1 — Ubicacién de las estaciones de raddesmw utilizadas. La region para la
cual se confeccionan los campos espaciales quditaitdda por la ubicacion de las
estaciones mas boreal (SLLP), austral (SCCI), ectad (SCTE) y oriental (SBGL).
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El periodo temporal cubierto por la base de ddéosada estacion se muestra en
la Tabla 3.2, como asi también el porcentaje deemmndisponibles. La mencionada
tabla sélo muestra las horas 00Z y 12Z, que soeliagupara las cuales existe mayor
densidad de datos pues, salvo raras excepcioagsgedencia de datos en otras horas es
mas bien esporadica. La tabla muestra en negiitallas porcentajes que superan el
75% de datos. De las 22 estaciones mostradas,é@mpaantidad de informacion que

supera este porcentaje para las 12Z, cosa quedamburre a las 00Z para EGYP.

N
Tabla 3.2 — Porcentaje de sondeos disponiblestopegausas detectadas (simples y
multiples) y de datos disponibles para 500 y 108. hi®s porcentajes reflejados en las
tltimas tres columnas estan calculados con respacta cantidad de sondeos

disponibles. Valores en negrita reflejan un minaed’5% de datos.

— 36 -



Porcentaje de datos disponibles

Estacion Hora Periodo Sondeos| Tropopausg 500 hPa 100 hPa
83566 002 02/08/94-27/03/0: 20.64 86.69 95.60 92.24
127 | 01/08/94-30/12/0 66.57 93.65 98.93 97.67
83612 002 25/01/73-31/12/0: 49.31 4290 | 95.74 81.85
127 | 05/01/73-31/12/0 69.65 47.59 | 95.20 86.59
83746 00Z | 25/01/73-31/12/07 57.24 65.08 | 96.66 83.81
12Z | 01/01/73-31/12/07 89.21 78.67 97.4y 90.07
83780 002 17/02/73-26/05/0Q 46.46 47.99 | 95.53 80.03
127 | 02/01/73-26/10/0Q0 85.35 68.04 96.75 89.32
83827 00Z | 03/10/96-31/12/97 41.73 80.46 98.02 89.44
127 | 27/10/92-31/12/07 59.38 89.46 97.87 92.56
83840 002 04/06/73-31/12/0: 44.45 56.80 | 96.56 81.08
127 | 02/01/73-31/12/079 77.85 71.29 97.04 86.53
83971 00Z | 25/01/73-31/12/07 54.22 69.64 | 96.39 83.25
127 | 03/01/73-31/12/07 86.91 79.93 96.89 89.21
85201 002 11/10/88-23/07/94 0.09 0.00 100.00 100.00
127 18/10/73-21/02/96 33.70 66.41 | 97.93 87.86
85442 002 25/01/73-25/10/9§ 30.80 50.98 | 90.93 74.04
127 | 04/01/73-31/12/071 87.77 68.38 95.42 86.72
85543 002 10/01/73-31/07/99 75.05 69.50 94.56 81.18
127 | 22/01/73-30/07/99 86.75 72.82 94.03 83.39
85799 00Z | 26/01/73-01/07/99 14.90 58.28 | 96.38 84.77
127 24/01/73-31/12/07 87.12 81.15 96.34 89.81
85934 00z | 08/07/86-10/03/98 16.77 64.34 | 97.48 86.01
127 | 22/07/76-31/12/07 86.24 81.54 96.67 85.81
87047 002 03/01/73-20/08/8§ 16.25 47.84 | 87.02 68.36
127 | 05/01/73-26/03/0 61.31 77.23 87.96 79.73
87155 00z | 02/01/73-02/05/91 21.12 52.40 | 89.96 70.16
127 | 04/01/73-31/12/07 77.72 78.09 89.63 81.57
87344 00Z | 04/01/73-12/11/9Q 17.92 56.46 | 80.75 59.97
1272 | 03/02/73-31/12/07 77.04 78.08 89.49 77.46
87418 00Z | 26/01/76-23/03/95 9.40 51.98 74.77 60.49
127 | 21/01/76-05/11/06 47.39 69.12 | 83.71 72.18
87576 00Z | 02/01/73-04/06/01 60.46 78.70 94.12 83.75
12z | 01/01/73-31/12/07 92.16 85.29 95.08 86.47
87623 00Z | 09/01/73-29/08/86 20.50 69.25 49.95 46.82
127 | 25/01/73-31/12/07 73.02 81.67 80.44 | 70.24
87715 00z | 01/01/73-11/11/8@ 29.03 63.73 | 82.84 62.62
127 | 03/01/73-19/07/01 65.31 79.00 90.53 75.96
87748 00Z | 22/01/73-17/10/86 7.08 52.96 | 85.63 33.52
127 | 22/01/73-26/10/93 45.14 65.82 | 85.33 54.57
87860 002 10/01/73-11/11/9% 17.65 71.46 | 83.42 68.18
12z | 02/01/73-31/12/0 73.61 87.96 93.23 83.26
88889 00z | 27/03/88-31/12/07 80.66 96.58 89.34 95.60
12Z | 07/04/88-31/12/07 81.63 97.40 89.31 96.53
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La Tabla 3.2 muestra también el porcentaje de ddisgonibles para las
tropopausas detectadas, como asi también paraveesiide 500 y 100 hPa, todos
calculados en base a la cantidad de sondeos digpsnkl porcentaje de disponibilidad
de datos de 100 hPa con respecto a 500 hPa es erelzomayoria de las estaciones, lo
cual indica que, en general, no todos los sondeesatraviesan el nivel de 500 hPa
llegan a 100 hPa. No obstante ello, la densidadaies para 100 hPa sigue siendo
interesante. También como regla general puede ®Emwsacque el porcentaje de
tropopausas detectadas aumenta hacia el sur, fandégue no es casual y luego sera

explicado.

El algoritmo utilizado para detectar la tropopaesael siguiente. Una vez
separados los niveles estandar y significativosa pgada sondeo disponible, las
tropopausas son calculadas a partir de perfilexqonienen solamente a estos ultimos.
Los calculos son llevados a cabo con un programigt@en lenguaje FORTRAN, que
tiene la capacidad de detectar hasta cinco tropapadderentes. Los eventos de
tropopausa simple y multiple son separados uno rde @ies responden a fenomenos
diferentes. De todas las variables existentesgaata nivel solamente seis son retenidas
para las tropopausas: presion, altura, temperatemaperatura potencial, direccion e
intensidad de viento. A excepcion de la presiG@niésmas variables son retenidas para
500 y 100 hPa. El nimero de tropopausas simplddesloy multiples (en donde se
incluyen todos los eventos que no se clasifican ccdos dos anteriores) es
contabilizado y se obtienen los porcentajes copei@s a las tropopausas detectadas, tal
y como lo muestra la Tabla 3.3. Los eventos deopapsa simple son dominantes en
todas las estaciones, aunque su presencia disniaaye el sur a favor de un aumento

de eventos de tropopausa multiple. En efecto, $taci®nes en las que se cuenta la

— 38 —



minima cantidad de eventos multiples se encuerdrael borde norte de la region
estudiada, mientras que el maximo se tiene sobEZSEstos resultados se encuentran
directamente relacionados con la presencia de regide alta variabilidad inducidas
por el jet subtropical. Con respecto a esto, escpiarmente interesante la Fig. 6 de
Hoskins y Hodges [2005] que muestra que la LlaRampeana es una de las regiones
de Sudameérica en las que existe mayor generaci@istigmas ciclonicos. El area de
influencia de los sondeos lanzados en SAEZ se atrauyeistamente dentro de la region
mencionada. La otra regidn preponderante en cuanteclogénesis se refiere esta
ubicada al sur de la region ya mencionada, y na esiculada a algun tipo de jet
semipermanente sino a la regeneracion de los sistémego de cruzar la cordillera de
los Andes [Hoskins y Hodges, 2005]. En si, la toptig ocupa un papel preponderante
en la ciclogénesis [Inatsu y Hoskins, 2004] y Id®saporcentajes de eventos de
tropopausa multiple tanto en SAVC como en EGYP nedeo a este ultimo fendmeno.
Los resultados presentados en la Tabla 3.3 estacwsdo con aquellos trabajos que
establecen que la presencia de eventos de tropppaufiiple se asocia a zonas
baroclinicas [Staley, 1960, 1962, 1982; Danield&68; Yuchechen et al., 2009]. En
efecto, la porcidon sudamericana de las storm traetsHemisferio Sur [Trenberth,
1991; Hoskins y Hodges, 2005] forma parte de zteasisféricas en las cuales la tasa
de crecimiento de las perturbaciones es signifiaatente mayor que en otras regiones
del hemisferio. Para los Océanos Atlantico e ind& los storms tracks ocupan
mayormente la franja de 45°S de latitud. Por @dw] el desdoblamiento del jet sobre
el Pacifico Sur en sus ramas polar y subtropicahldfElsholz et al., 2001]
particularmente en invierno, hace que existan asities donde la tasa de crecimiento

de las perturbaciones es significativa: 30° S $§Berbery y Vera, 1996].
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Tabla 3.3 — Porcentaje de tropopausas simplesesioplmultiples. Los valores en
negrita denotan ocurrencia del tipo de tropopausayor a 75% para tropopausas
simples, a 25% para tropopausas dobles, y a 10&dnmopausas multiples.

Es también interesante tener una idea, al menoxiam@da, de la cantidad de
eventos multiples que no son detectados porquéokb gjue arrastra los aparatos de
medicion se destruye. A tal fin no pueden usarsenigeles significativos para este
proposito pues, por definicion, son incomparablesimiesondeo a otro. Sin embargo,
esto no ocurre con los niveles estdndar. Asi, limamlogia del dltimo nivel estandar
reportado dara una idea aproximada del nivel placaa el radiosonda deja de tomar
datos, normalmente debido a que el equipo utilizedestruye. Entonces, el nimero
de datos disponibles para todos los niveles estamaprendidos entre 850 y 10 hPa
fue contabilizado en relacion a la cantidad de sosdlisponibles para cada estacion.
En resumen, es justamente entre 100 y 50 hPa quantmlad de datos para los niveles
estandar decrece dramaticamente (resultados noauos). Se desprende de esto que
aquellas tropopausas mas altas, ubicadas usualmeentatitudes mas cercanas al
Ecuador, son detectadas como eventos simples aind@exista otra tropopausa por
encima de la primera, o directamente no sean aek@stdado que la tropopausa se
encuentra por encima del nivel para el cual el gldbf de medir. Esto también
explicaria el hecho de que los mayores porcentieentos multiples tengan lugar en
latitudes mayores, pues aqui la tropopausa se mnauaas baja. Asi, una explicacién
tentativa acerca de la mayor presencia de eveertt®popausa multiple en regiones de
mayores latitudes surge como la combinacion del ninaglio de pérdida del globo y las
zonas de alta variabilidad. No obstante, que laomayesencia de eventos multiples
tenga lugar sobre SAEZ refleja el hecho de qu@losesos locales influyen de manera

critica sobre la tropopausa. De todas manerasgdicacion expuesta puede tomarse
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como una buena aproximacion a la regla generabsychsos particulares deben ser
analizados con mayor detalle. Ya fueron mencionao®sorrespondientes a EGYP,
SAEZ y SAVC en relacion con zonas ciclogenéticak.alalisis de este tipo de
situaciones para el Hemisferio Sur es tremendandifiteilitoso. Por un lado, la red
aerologica se ubica primordialmente en zonas canttifes, de manera que solamente
utilizando este tipo de datos quedan vacias exdensgiones ubicadas sobre los
océanos. Por otro lado, el analisis podria llevarsabo utilizando datos de reanalisis,
los cuales estan disponibles en puntos de griitgesvalos espaciales regulares. Pero
aqui aparece otro inconveniente, puesto que lapaasa es por definicion un nivel
significativo y las salidas de los modelos se éfmttpara niveles estandar. Si bien
existen algoritmos que permiten el calculo de trapsps usando niveles estandar
[Reichler et al., 2003; Zangl y Hoinka, 2001], sssmlamente estiman la ubicacion de
la tropopausa real, ademas de que permiten ellgaeuuna Unica tropopausa. A este
punto la solucidon vendria de la mano de un analisiaquellas zonas en las cuales la
Gnica tropopausa obtenida presente la mayor vadab)j la cual deberia coincidir con
las regiones de mayor variabilidad antes menciagadeno storm tracks. También
haciendo uso de datos de reandlisis podria usangarticidad potencial, en cuyo caso
las superficies isertélicas que denotan a la tragsapgresentarian pliegues en las
regiones de los storm tracks, pero el inconvenieateeste método es que no hay un
valor preestablecido en unidades de vorticidad noaé con el cual designar a la
tropopausa, y mas aun este valor depende de lanregianalizar. Claramente, el
problema esta lejos de ser sencillo, y quizas umabiacién de todos los métodos
mencionados seria la mas acertada. Sea cual fuenétedo adoptado, las zonas de
mayor variabilidad de la tropopausa deberia coincial las regiones ocupadas por los

storm tracks, tal y como se sugiere en Yuchechah §009]. Naturalmente, regiones
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privilegiadas seran aquellas ubicadas en cercaniats troposféricos de capas altas

[Sinclair, 1995]

Luego de obtener las tropopausas en cada esteifevd a cabo un proceso de
seleccion a cada variable con el objeto de desoatares potencialmente erroneos. La
direccion del viento no se ha incluido en este ggsocpuesto que es una variable
circular. Matematicamente, el proceso de selecpana cada una de las variables se

escribe de la manera mostrada(8n)

‘xij —x_]‘ <20, (3.1)

La ecuacién anterior se lee de la siguiente forsnda diferencia entre el valor de la

variable x para el diai y el mes|j y el valor medio de la variable en el mgsno
supera en valor absoluto el doble del valor deVidesstandar de la variable en cuestion

para el mismo meg, el valor dex; se acepta como correcto, y se descarta si oaurre |

contrario. Llegado el caso (bastante comun) derguee disponga de alguna de las
variables de viento el nivel de tropopausa no satéa, salvo que alguna de las
variables restantes no pase el proceso de sele@@ado. que es comun en los sondeos
gue las variables de viento no sean informadaadspta este criterio con el fin de no
descartar valores en los niveles relevantes quagpuéegar a ser Gtiles a los efectos del
presente estudio. Naturalmente, se retienen aguietipopausas que pasen el proceso
de seleccion para todas sus variables. Un processeléccion similar se aplica a los
niveles de 500 y 100 hPa. En la Tabla 3.4 se preastmorcentaje de datos rechazados
en relacion a la cantidad de datos disponibles gadla una de las estaciones, y puede

apreciarse que el porcentaje rechazado de tropapaimbles en cada estacion es
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aproximadamente el doble que el rechazado parapaogas simples. Esto es asi
justamente porque para tropopausas dobles se aedliioble de variables. En general,
la hora 00Z tiene mayor porcentaje de valores diesb@s debido a que existe menor
densidad de datos para esta hora. Como regla §iehpmacentaje aumenta hacia el sur,
un resultado que no es fortuito. Muy por el comragl proceso de seleccion aporta un
meétodo alternativo para determinar las zonas deomegriabilidad, pues a mayor
variabilidad también mayor porcentaje de valorebaeados. De esta manera, la Tabla
3.4 aporta el indicio de que la region sur del domianalizado es una de gran
variabilidad. Solamente observando los valoresuidok en la tabla se podria concluir
cuales seran las regiones con mayor cantidad decsvee tropopausa multiple, aunque
no deben obtenerse conclusiones apresuradas muesta Tabla 3.4 no discrimina los
resultados por mes, y bien podrian existir regiorms alta variabilidad solo ciertas
épocas del afio, y no a lo largo del afio completw. dfemplo, por lo explicado
anteriormente en cuanto a la baroclinicidad dedé&das regiones de influencia del jet
subtropical, cuando éste migre hacia el sur eaistir aumento de variabilidad para las

estaciones ubicadas en la porcion sur del dommiestudio.

_)
Tabla 3.4 — Porcentaje de datos rechazados. Vaoreggrita denotan menos del 10%
de valores descartados.
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Tropopausa
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La siguiente seccion, que se encuentra divididdosnsubsecciones, muestra los
resultados obtenidos. En la primera parte se pm@@selds estructuras espaciales
asociadas a los valores medios y desvios estanelasuales de varias variables de la
tropopausa. Para ello se ha utilizado toda laméaion disponible sin distincion en las
horas de lanzamiento de los radiosondeos. Lasblesiancluidas en los resultados
obtenidos son aquellas que han pasado el procesel@ion. Los campos mostrados
son producto de un proceso de interpolacion quieaitos puntos en los que hay datos

para generar los mapas.

La segunda parte de la seccidon de resultados paelssnéstructuras espaciales
de acoplamiento entre la tropopausa y los nivedéndar de 500 y 100 hPa, como asi
también su evolucion temporal, a lo largo del “afimatico” o ciclo medio anual, el
cual se obtiene calculando los valores medios tlgaabjeopotencial de tropopausas
simples y dobles y 500 y 100 hPa, para cada unosi866 dias que lo componen.
Nuevamente, solo los datos que han pasado el prdeeseleccion se incluyen en estos
calculos. Con el objeto de minimizar la falta déodalos valores medios para cada dia
se calculan haciendo uso de toda la informaciopodible, y no solamente datos de
00Z y 12Z, que son las horas mostradas en lasstadmderiores. Con todo, el
procedimiento no asegura la ausencia de datostiedtay de ser este el caso se efectia
una interpolacion lineal. A modo de ejemplo, laufgg3.2 muestra el afio climatico

para tropopausas, 500 y 100 hPa en SAEZ.
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Figura 3.2 — Afio climatico en SAEZ para las vaesaldnalizadas. El panel (a) muestra
la tropopausa simple (gris) y las tropopausas spardientes a eventos dobles (negro);
el panel (b) muestra 500 hPa (negro) y 100 hPa)(dra escala vertical en el panel (a)
se muestra constante para todas las variablesdaslgon el objeto de notar que, en
términos generales, la tropopausa simple se ulnita ambas tropopausas de eventos

dobles.
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En la Figura 3.2 puede notarse que existen ciclogtados en las series
temporales presentadas, lo cual en mayor o meadogrs una caracteristica de todas
las estaciones, si bien en la figura mostrada lo®sc para ambas tropopausas de
eventos dobles se encuentran algo ocultos tanidalelda variabilidad intrinseca como
a la escala utilizada. Con el objeto de extraerlate series temporales cierto
comportamiento deterministico, a cada una de s#de efectia un analisis de Fourier
para determinar los ciclos dominantes. Para cadadenlas series, el valor medio y
aquellos armonicos que expliquen 10% o mas de fianza total son extraidos, de
manera de tener nuevas series temporales a partsdriginales, pero de anomalias,
para cada una de las variables en cada una dstém$omes. Matematicamente se tendra

gue las nuevas series se generaran como sigue

x(t) = x(t) - {;(t_) + ZN: (A, coswt+ anerwnt)} (32)

n=1

dondet es un nimero entero cdrxt < 366. Si todos los armoénicos fueran retenidos
N =183 y la expresionx(t) serfa nula. Sin embargo, usualmente son los poEner

armonicos los que se llevan la mayoria de la vaaantipicamenteN < 2

El Método de Componentes Principales (Principan@anents Analysis) [e.Q.
Lattin et al., 2003, Cap. 4] es llevado a cabo deda matriz de correlaciéon en modo S
[Richman, 1986]. Si bien existe en la literatura @mplia gama de nomenclaturas para
este método, aqui se adoptara la siguiente: cadaeator de la matriz de correlacion
sera nombrado como EOF (del inglés Empirical Orbimad) Function) mientras que la

serie temporal de coeficientes asociada a cada EOEbach, 1967, 1970] sera
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referida comdactor scoreo simplementescore De la misma manera que los EOFs son
mutuamente ortogonales en el espacio, los scoresrsmyonales entre si en el tiempo,
jugando el papel de coeficientes (dependientestideipo) para cada EOF. Para

mayores detalles en la definicion de estos coetiegereferirse al Apéndice B.

El método permite el analisis simultaneo del aammpénto entre la tropopausa,
500 y 100 hPa. Sin embargo, bajo estas condiciehexcoplamiento entre ambos
niveles significativos podria enmascarar a los sotlos. Para sortear este posible
inconveniente se estudiara separadamente el adeplanentre la tropopausa y cada
nivel significativo. Se debe armar la mat#z [ver Apéndice B] de forma tal que posea
366 columnas, una correspondiente a cada dia clel amual medio, mientras que el
namero de filas debe ser igual al doble de la dadtide estaciones utilizadas en el
analisis. Cada fila de la mitad superior decorresponde a los valores estandarizados

de anomalias de altura de alguna tropopausa obHen'mh(S.Z), independientemente

para cada una de las estaciones. Lo mismo ocunriasdilas de la mitad inferior, pero
incluyendo las anomalias de 500 o 100 hPa, seqielssmso analizado. La matriz de
correlacion se obtiene hacien®®=ZZ" y sus autovalores y autovectores se calculan
por medio de algin método numérico. En nuestro easoétodo elegido es el de las
transformaciones de Jacobi [Golub y VanLoan, 198%a esencia radica en efectuar
sucesivas rotaciones a lo largo de distintos ejetahencontrar una matriz diagonal,

pues para este tipo de matrices la obtencién daulmvalores es directa.
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4. RESULTADOS: CLIMATOLOGIA ESTACIONAL DE TROPOPAUSAS

Los estudios sobre el comportamiento de la tropsgan nuestra region son
casi inexistentes. La ubicacion de la tropopausaeuetuirse de perfiles verticales
medios mensuales de temperatura [Velasco & Ne@®1]1 pero sélo sobre algunas
localidades argentinas. Mas recientemente, Yuchmef2@04] y Bischoff et al. [2007]
realizaron un estudio climatolégico de presidonuralt temperatura y temperatura
potencial de tropopausas sobre tres localidadentings haciendo uso de tropopausas
térmicas calculadas por el Servicio Meteorolégiacidnal (SMN) a partir de datos de
radiosondeo para el periodo 1968-1997. Puesto gu&opopausa ha sido poco
estudiada en nuestra region, el objetivo del ptesempitulo es presentar una
climatologia de las distintas tropopausas sobrereatites localidades de Argentina,
Brasil y Chile. Ademas, se ensayaran distintasiexgibnes para tratar de justificar los

resultados obtenidos.

Si bien existen trabajos que presentan estrucasgpaciales de la tropopausa a
nivel mundial [Hoerling et al., 1991; Hoinka, 199B999] la informacion utilizada
corresponde mayormente a la obtenida a través dedodlisis, principalmente porque
existen vastas regiones del Globo con ausencianfdemacion, siendo criticas las
regiones oceanicas sobre todo en el Hemisferio(I$8). Estos resultados proveen el
primer paso en el conocimiento del comportamiemdadtropopausa, pero presentan
ciertas desventajas. Por ejemplo, el algoritmoizatio [Zangl & Hoinka, 2001,
Reichler et al., 2003] no permite identificar trppasas multiples, factor necesario en el
estudio del intercambio estratosfera-troposferaat(stphere-troposphere exchange,

STE). Asimismo, los campos presentados se encoeming suavizados en funcién del
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reticulo utilizado en cada caso. De esta forma,esdacil comprender cual es la
participacion que tiene la tropopausa en la evotudie las distintas escalas temporales

de la atmosfera.

Dicho esto, en esta seccion se presentara unatalogea de tropopausas
simples y dobles sobre el area delimitada por 482¥3°05’0 y 16°31’S-53°00’S. En
este caso las tropopausas térmicas son calculgmatirade los datos de radiosondeo en
las estaciones mencionadas en la Tabla 3.1, porongedun algoritmo basado en la
definicion de la Organizacion Meteorolégica MundifiWorld Meteorological
Organization, 1992]. Las estructuras espacialessguauestran a continuacion fueron
confeccionadas por medio de interpolaciones engg@ulintos en los que existen datos,
i.e. donde se tienen estaciones aeroldgicas opasatientro del periodo analizado y
donde no hay datos faltantes para los niveles iestosl Dado que en nuestra region la
red aerologica dista mucho de simular una separdwdnogénea de puntos de grilla
como la de las salidas de los modelos de reanaisien todos los casos los contornos
mostrados seran suaves. Asimismo, para evitar sligh@s espurias generadas por
extrapolaciones sobre regiones sin datos, todaedanm del Océano Atlantico Sur
ubicada al este de las Islas Malvinas ha sido eramada. Finalmente, con el fin de
permitir comparaciones entre mapas, cada uno de ef#itd confeccionado, para cada

variable y cada nivel particular, con la misma &sceomatica.
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4.1  Tropopausas Simples

4.1.1 Valores Medios

La Figura 4.1 corresponde a los campos mediosetador de tropopausa simple
para cada estacion del afio: verano (DEF), otofioMMAnvierno (JJA) y primavera
(SON). En general las isobaras adoptan una posgricticamente zonal, salvo en los
extremos norte y sur del dominio, en los cualegisgaliza una entrada de menores y
mayores presiones, respectivamente. Ya la primearabla presentada permite estimar
la posicion de la region de mayor variabilidad pzada una de las épocas del afio. En
efecto, puede verse que el maximo gradiente meadlidp/0¢ cambia de posicion a lo
largo del afo, ubicandose entre 35° S y 40° S tumnverano, alrededor de 30° S
durante el invierno, y adoptando una posicion magtia durante los equinoccios.
Asimismo, el apretamiento entre las isobaras afl@dde 30° S es mayor durante la
primavera que en invierno, de manera que es edpaab la variabilidad en primavera
también sea importante. ElI comportamiento descrggta ligado a la migracion
latitudinal del jet subtropical (subtropical jeff B, que se encuentra en su posicion mas

austral (boreal) durante el verano (invierno).
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Figura 4.1 — Campos medios de presion de la tramapaimple para verano (DEF)
(arriba, izquierda), otofio (MAM) (arriba, derechmyierno (JJA) (abajo, izquierda) y
primavera (SON) (abajo, derecha). Los valores rades se expresan en hPa y la
separacion entre isobaras es de 10 hPa. Las z@&ssesturas corresponden a menores
presiones. También se indican las estacionesadtidiz para generar los campos.
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La climatologia presentada también es capaz detdet@ presencia de un eje
de cuia (vaguada) a barlovento (sotavento) de take#, sobre todo en el centro del
dominio y mas marcado durante la segunda mitadadel en coincidencia con los
mayores gradientes meridionales. El efecto queri¢a® montafias sobre la atmdsfera
es bien conocido [e.g. Smith, 2003, y referencilisreluidas], de manera que este es
un resultado esperable pues la presencia de unaecadentafiosa con una escala

espacial como la de los Andes no puede pasar desgaga.

Si se efectuara un corte meridional a lo largo da dada longitud podria
observarse que las presiones se incrementan hlasiar.ePara grandes escalas, la
presion y la altura se relacionan por medio declsmeion barométrica, la cual se deriva

directamente de la ecuacion hidrostatica

op/9z = —pg (4.1)

En otras palabras, a mayor presion menor alturavi¢gversa) pues la tasa de

crecimiento dep con z es negativa. Entonces altas (bajas) presionea &gl 4.1

indican tropopausas mas bajas (altas). Dicho pstege apreciarse un avance hacia el

sur de tropopausas mas altas durante los mesesalie®y

Al combinar la ecuacion de gas ideal

p=oRT (42)

con (4.1) se tiene que
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dp/p=-g/Rdz/T(2) (43)

La relacion anterior puede integrarse para obtener

TR

Es claramente necesario conocer el perfil de temyerT =T(z) para encontrar una

relacion cerrada entre presion y altura. Dichoipsefobtiene usualmente a partir de un

sondeo vertical (Figura 4.2).
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Figura 4.2 — Perfiles de temperatura (linea grudseecha) y temperatura de rocio
(linea gruesa, izquierda) sobre SACO para el §dsta de 2000 12Z.

Usualmente el perfil de temperatura presenta geseftig. 4.2) y la temperatura
de cualquier punto en el que no hay observacigoodible se estima efectuando una
interpolacion lineal entre los niveles en los gupumto de interés esta ubicado. De esta
forma, se tendra un perfil vertical de temperatooatinuo, pero cuyos gradientes
verticales no lo son. Teniendo esto en me(Mel) podra evaluarse de a trozos. Para
evitar este escollo puede usarse la temperatursardeda capa en cuestién. En efecto,
si en (4.3) se reemplazd(z) por T de la capa considerada se obtiene inmediatamente

que

oz) = p, expl- 92/ RT) (45)
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De esta manera, la presion disminuye en forma iogaa con la altura.

Incidentalmente, este método permite relacionasltara de la tropopausa con la
temperatura media de la capa de aire situada pajalede ella, i.e. desde el nivel de la
tropopausa hasta superficie, y cuanto mayor seaesiperatura mayor sera también la
altura de la tropopausa. Esta herramienta permitenees entender de forma cualitativa
el avance de menores presiones desde el nortetelumanmeses de verano, pues a
menor presidn mayor altura, y estas mayores altastdn directamente ligadas a

mayores temperaturas medias de los espesores tugaepaperficie.

El apretamiento de las isobaras puede utilizarsa pavidir el dominio en
distintas regiones de comportamiento diferente ség@poca del afio. En efecto, para
invierno existira la regién norte (ubicada al node 35°S) que presenta un mayor
gradiente que la region sur (al sur de 35°S), masmue lo opuesto ocurre en verano.
De esta forma, verano e invierno estan signadogipsrregiones de comportamiento
bien distinto. Por su parte, durante los equinochadsa tres regiones diferentes. Los
mayores gradientes tienen lugar en una franjadat@aproximadamente entre 30° S y
40° S, mientras que los gradientes fuera de eatgafmo son tan intensos. Este
comportamiento esta relacionado con la posicion andéi STJ, mas al norte (sur)
durante invierno (verano). De esta forma, la regiéntral durante los equinoccios
puede clasificarse como una zona de transiciota enal la posicion del STJ presenta
grandes fluctuaciones. SAEZ y SAZR se encuentr&adhs justamente en esta franja
de transicion, y ya ha sido mostrado en Bischoffl €i2007] que el comportamiento de
la tropopausa sobre la primera estacion resporaftearégimen. De la misma manera,
SARE y SAVC, situadas en las regiones norte y mspectivamente, responden a

regimenes subtropicales y de latitudes medias, ctgpmente.
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La Figura 4.3 muestra los campos mensuales deaattadia de la tropopausa
simple. Puesto que la relacion entre altura y prega fue analizada en los parrafos
anteriores no es necesario avanzar en el analisgstde figuras, y solo se limitara la
discusion a mencionar que, en general, la altlsmiduye hacia el sur, y aunque el
gradiente no es completamente meridional el corapvento de esta variable se
asemeja al de presion. Efectuando el paralelismoe ealtura de tropopausa y
temperatura media de la capa por debajo de ellaxtetmo sudoccidental del area
estudiada es el mas frio. La asociacion usual ésimperaturas altas en la superficie del
mar y conveccion profunda [Zhang, 1993; Fu et1#194] podria llevar a concluir que
no habra fendmenos meteoroldgicos significativos lenregion sudoccidental,
fuertemente ocupada por océano, dado que las tatupes medias son mas bajas. Sin
embargo este razonamiento es erroneo, porqueaeidrlentre altura de tropopausa y
temperatura viene dada con la temperatura medidadeapa por debajo de la
tropopausa, y no con la temperatura de superttiesi ocurre todo lo contrario, ya que
temperaturas medias menores hacen que la tropopkasséenda. Descensos en la
tropopausa estan frecuentemente asociados a roempds de ella y a la presencia de
eventos multiples, favoreciendo la entrada deestetosférico hacia la alta, la media, y
en ocasiones la baja, troposfera. Esta entradaalesiratosférico, de mayor vorticidad
y vorticidad potencial que el troposférico, tiene potencial desestabilizador muy
grand€[ Griffiths et al., 2000; Apéndice]ASi la vorticidad potencial es utilizada para el
estudio de la tropopausa, el descenso de airecsséaco se traduciria en un pliegue de
la tropopausa, haciendo que el aire estratosfélzmnce niveles tan bajos como 800 o
700 hPa [Reed, 1955; Shapiro et al., 1984; Keys&e&nick, 1985a; Uccellini et al.,
1985; Uccellini, 1986; Uccellini et al., 1987; Goey et al., 2001; Sprenger et al.,

2007]. De esta forma, cuanto mas vigoroso seaegu# de la tropopausa, mayor sera
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la probabilidad de que exista tiempo severo poecoin de aire estratosférico en la
troposfera media [Uccellini et al., 1985; UccellihP86; Baray et al., 1999; Griffiths et
al., 2000; Goering et al., 2001]. El cuadro de sitim es entonces el siguiente. La
actividad convectiva en latitudes ecuatorialesuydl en la posicion de la tropopausa
elevandola [Johnson, 1986], en una aparente relal@ocausa y efecto. En latitudes
medias y subtropicales, por el contrario, existe agteva interaccion entre la posicion

de la tropopausa y la actividad atmosférica deojaoisfera.
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Figura 4.3 — Campos medios de altura de la trop@paimple para verano (arriba,
izquierda), otofio (arriba, derecha), invierno (ebagquierda) y primavera (abajo,
derecha). Los valores mostrados se expresan en dtildsn y la separacion entre
isolineas es de 500 m. Las zonas mas oscurasmanceEn a tropopausas mas bajas.
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La temperatura en el nivel de la tropopausa pada estacion del afio se
muestra en la Figura 4.4. En general, como la testyr@ disminuye con la altura (y lo
hace justamente hasta el nivel de la tropopausehsentrara que la temperatura sera
menor para tropopausas mas altas, de manera ques reorprendente encontrar
temperaturas mas frias en el norte del area ddiestuen verano. Al igual que con las
variables anteriores, los gradientes pueden supempeacticamente zonales, y si existen
desviaciones muy marcadas respecto de este commpemta es debido a la presencia

de alguna singularidad como, por ejemplo, SAZB tefi@

Sobre todo en primavera, las regiones donde lagpeusas son mas calientes
no coinciden con aquellas donde las alturas son bafs, sino que el nucleo mas
calido se encuentra desplazado hacia el norte.r&sge pone de manifiesto el hecho de
que la atmdsfera, al menos a la altura de la traysg simple, no es barotropica. En
otras palabras, en las regiones en las que lasrésoldas isotermas no son paralelas
existira cierta baroclinicidad, la cual es maximaarmmo ambas isolineas son
perpendiculares entre si. La baroclinicidad puexfaidse utilizando distintos pares de

variables. Una de las formas estd4 asociada corxgeesén Opx [T, usualmente

denominadavector solenoidal y puede dar lugar a circulaciones ciclénicas o
anticiclonicas, dependiendo de la direccion qugrasieste vector, en tanto que la
magnitud de la circulacion serd mas intensa cuadi® intensas sean las variaciones de

las propiedades involucradas.

En la gran mayoria de las situaciones el vect@nsidlal serd paralelo al terreno

porque p y T varian mayormente con la altura, aunque el corapovento de

OpxOT también puede analizarse sobre superficies cuagzientales como la
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tropopausa. Se puede entonces tener una estimeg#iitativa de la direccion del

vector solenoidal comparando las Figuras 4.1 yPuéde verificarse que en el nivel de
la tropopausa se establecera una circulacion cedofanticiclonica) sobre SAVC

(SAZN), asociada con una convergencia (divergereridp alta troposfera, e invocando
la compensacion de Dines [Dutton, 1986] se tendrérgencia (convergencia) en las
capas bajas, siendo el resultado neto de este sorapge los rompimientos de la
tropopausa se encuentran inhibidos (favorecidastpsEsimples argumentos son utiles
para explicar los resultados mostrados en la Figuba los cuales indican que el
minimo (maximo) porcentaje de tropopausas multipdse SAVC (SAZN) ocurre en

primavera, en coincidencia con el maximo anguloeehds gradientes considerados,

para el nivel de la tropopausa, en las cercanitasdestaciones mencionadas.
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Figura 4.4 — Campos medios de temperatura de [@opeusa simple para verano
(arriba, izquierda), otofio (arriba, derecha), inwe (abajo, izquierda) y primavera
(abajo, derecha). Los valores mostrados se expmsagrados centigrados, con una
separacion entre isotermas de 2° C. Las zonas sgésas corresponden a tropopausas

mas frias.
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Figura 4.5 — Frecuencia de ocurrencia de tropogansdtiples detectadas sobre las
estaciones ubicadas en el Patagonia (SAVC y SAZN3}. porcentajes mostrados
incluyen las tropopausas detectadas para todos stwsleos disponibles sin

discriminacion de la hora de lanzamiento. El minifméaximo) porcentaje de

tropopausas multiples sobre SAVC (SAZN) tiene hegaprimavera.

Ya se mencion0 que la tropopausa tiende a respandetemperatura media de
la capa situada entre ella y la superficie. Tamb&mteresante conocer cdmo responde
la altura de la tropopausa a la temperatura denalgiel de referencia, que bien podria
ser superficie. La temperatura claramente no psedeitilizada para tal efecto porque
no es una variable conservativa para la mayoril@sierocesos que tienen lugar en la
atmosfera [Petty, 2008]. Si se considera que losimientos de gran escala de la
atmosfera son adiabaticos [Verkley, 1994] puedeefsac uso de la temperatura

potencial@, definida como

—64 —



6= T(ﬁj_K (46)

con p, una presion de referenciaxy= R/Cp , siendoR la constante de los gase€y

el calor especifico del aire seco a presion corstafites conservativa siempre y
cuando no exista condensacion, y de ser este @ leagemperatura potencial

equivalented, seria el parametro mas apropiado. Adoptaremosaatguprimera como

variable de diagnodstico, de manera que los resadtadran aproximados, aunque adn
seguiran siendo validos si se los considera combtativos. La Figura 4.6 muestra el
comportamiento espacial de la temperatura poteraiakl nivel de la tropopausa
simple. La gran ventaja que pos#es que todas las conclusiones pueden referirae a u
mismo nivel, que puede ser arbitrario, de manerasgué elegido como el nivel del

mar, es decirp,=1000 hPa. Puede apreciarse que las tropopausaadesoa mayores

temperaturas potenciales ocupan la regidn norte &leh de estudio. Bajo las
suposiciones efectuadas, en términos isentropsimssignifica que a nivel del mar la
region norte del dominio es la de mayor temperatdsda mayor temperatura puede
estar asociada con una mayor tasa de calentannaghé&tivo, tanto en invierno como en
verano. Thuburn & Craig [1997] encontraron, por mede un modelo de circulacion
global, que la altura de la tropopausa es muy Blenaila temperatura en superficie, de
manera que la linea de razonamiento utilizada esepiualmente adecuada. Estos
autores también encontraron que la distribuciohuteedad juega un papel importante
en la determinacion de la altura de la tropopaosian en la presente aproximacion este
parametro ha sido ignorado. En estas instanciasigpatijetarse que en lugar de

presentar los campos dese podria trabajar cofi,. El gran inconveniente es que este

altimo parametro no siempre se encuentra disporphl@ niveles muy altos de la
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atmosfera —niveles que usualmente incluyen a leopaypsa— basicamente porque la

humedad es muy dificil de medir a tales alturas.

En vista de la relaciélﬁ4.6) los gradientedIp y 08 estan vinculados por la

expresion
Op = B(E _ D_ej (47)

De esta forma, el pg®,T) puede utilizarse como alternativd @ T) en el analisis del
vector solenoidal y de las circulaciones asociadas.efecto, multiplicando(4.7)

vectorialmente a derecha o izquierda pdr se verifica
OpxOT O-06x0T (48)

Comparando las Figuras 4.1 y 4.6 puede observaise [dgp y [ son

aproximadamente paralelos, pero de signo opuestoedda manera, los resultados
presentados en la Figura 4.5 también pueden sericad@$ cualitativamente

combinando las Figuras 4.4y 4.6.
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Figura 4.6 — Campos medios de temperatura potedeidh tropopausa simple para
verano (arriba, izquierda), otoflo (arriba, derechayierno (abajo, izquierda) y
primavera (abajo, derecha). Los valores mostragogexpresan en Kelvin, con una
separacion entre isentropicas de 5 K. Las zonas aos&siras corresponden a

temperaturas mas frias.
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La Figura 4.7 presenta los campos medios de imtedgie viento a la altura de
la tropopausa para cada estacion del afio. Puedsseaue la intensidad del viento es
mayor durante invierno y primavera, en ese ordénuEeo de viento maximo se sitla
en invierno sobre:35° S, con magnitudes por encima de los 60 ktD(m3'), y se
desplaza hacia mayores latitudes con la llegadaetaho. Usualmente se identifica al
nivel de viento maximo como el nivel de la tropogmuaunque esta regla sera
conflictiva en el caso de que existan tropopausakiptes. Si se echa un vistazo al
panel que corresponde al invierno en la Figurasé.puede apreciar que SAEZ, SAZR
y SCER se ubican en la regién del dominio dondeegito en el nivel de la tropopausa
es maximo. La Figura 4.8 muestra sondeos tomadosaga una de ellas, y puede
notarse que efectivamente el viento maximo se en@uecercano al nivel de la

tropopausa.

— 68 —



Figura 4.7 — Campos medios de intensidad de viemtel nivel de la tropopausa simple
para verano (arriba, izquierda), otofio (arribaedea), invierno (abajo, izquierda) y
primavera (abajo, derecha). Los valores mostragogxpresan en nudos, con una
separacion entre isotacas de 2.5 kts. Las zonasos@sas corresponden a viento
menos intenso.
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Figura 4.8 — Sondeos tomados sobre SAEZ el 6 dst@agle 2007 (arriba, izquierda),

SAZR el 29 de agosto de 1992 12Z (arriba, deregl&TER el 10 de agosto de 1979
00Z (abajo). La flecha indica la posicion de la tpegusa, ubicada en 216 hPa (11.31
km), 212 hPa (11.5 km), 169 hPa (13.21 km), respmoente. En todos los casos el
viento maximo se ubica en cercanias de la trop@paus

4.1.2

Variabilidad

La variabilidad de la presion en el nivel de Igptpausa (Figura 4.9) adopta un

nacleo de valores maximos durante primavera y verancambos casos los maximos

valores de desvio estandar representan aproximadame30% de los valores medios.

Para primavera el nacleo de maxima variabilidadigm entre 30°S y 35°S, al este de
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los Andes, mientras que para verano el nacleot@e al sur de la provincia de Buenos
Aires, con SAZB en su centro. La minima variabtidacurre durante los meses de
invierno, con la region de maximas fluctuacionespéaltdo una posicion mas bien
meridional que se extiende desde el centro deokarmia de Cordoba hasta el sur de la
provincia de Buenos Aires. Estos resultados sugiquee durante primavera y verano
existen procesos que impactan en la posicion deopppausa de manera tal que la
distribucion respecto del valor medio sea mas dsspen la region mencionada. En
Yuchechen et al. [2007b] se investiga la relaciotreecel comportamiento de algunas
variables de la tropopausa y la conveccion en Méxioncluyéndose que la conveccion
fuerza una mayor variabilidad en los distintos petios de la tropopausa, haciendo
que las distribuciones de las variables se asenme@na una gaussiana. No obstante
ello, vale la pena destacar que la presion de payga sobre Argentina no presenta una
distribucion gaussiana para ningun mes del afio H¥citen et al., 2007a]. En los
parrafos que siguen se ensayara una posible esiplicgpara el comportamiento

descripto aqui.
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Figura 4.9 — Campos de desvio estandar de prelsitvehde la tropopausa simple para
verano (arriba, izquierda), otoflo (arriba, derechayierno (abajo, izquierda) y

primavera (abajo, derecha). Los valores mostradosxpresan en hectopascales, y la
separacion entre isobaras es de 5 hPa. Las zora®suodras corresponden a menor

variabilidad.
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Los storm tracks son una conocida fuente de véidadi tradicionalmente
asociada con el jet subpolar (subpolar jet, SP@n[derth, 1991] aunque en los ultimos
afos esta vision ha sido un tanto ampliada, esiébidose que el crecimiento de las
perturbaciones no solamente tiene lugar en lasdiatienes del SPJ, sino también en
las del STJ, y que este ultimo caso se encuentefavérecido debido a la menor
baroclinicidad [Berbery & Vera, 1996]. La mayor adnilidad de la presion en el nivel
de la tropopausa tiene lugar durante primaverateenarecisamente en la época en la

que el STJ se encuentra mas al sur.

De acuerdo con Hoskins & Hodges [2005] en nuesig@n existen dos zonas
ciclogenéticas. Como ya fue mencionado, la prinderallas se encuentra asociada al
STJ, de forma tal que seguird la migracion del Balsegunda regién se encuentra
aproximadamente en 45°S, en conexion con el desainde los sistemas a barlovento
de los Andes y su posterior regeneracion a sotaverd Figura 4.10 muestra el
seguimiento de ciclones para el HS en el perio@@-P®02. Dejando de lado el analisis
para otras regiones del hemisferio, puede notargerieracion de ciclones al este de los
Andes durante todo el afio. Durante primavera, db@énesis es maxima, si bien la
region para la que esto ocurre se encuentra deslaldmcia el norte respecto de la que
presenta maxima variabilidad de presién de trop@panda Figura 4.9. La discrepancia
entre ambas regiones es so6lo aparente. La Figutaad.inuestra la disposicion del
frente en altura respecto de la actividad frontalkeperficie, y puede apreciarse que
esta Ultima se encuentra adelantada respectopariara. Asimismo, la Figura 4.11 b)
muestra la disposicion que adoptan las zonas feentdesde la alta tropopsfera/baja
estratosfera (upper troposphere/lower stratosphéfé,S) hasta superficie, tomando

una inclinacion hacia menores latitudes. El modedstrado corresponde al Hemisferio
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Norte (HN) pero el comportamiento en el HS puedesitterarse similar en primera
aproximacion y adoptar una imagen especular dprosesos. Asi, en la ciclogénesis
no deberd esperarse que las regiones de maximabNidad en la presion de la
tropopausa y la maxima variabilidad en superfiei@scuentren alineadas en la vertical,
sino que existird un desplazamiento de estas dtima@ia menores latitudes. De esta
forma, se ha presentado una posible y consistesgeidn entre ciclogénesis en
superficie y variabilidad en la presion de la tropaoga que explica los resultados
encontrados para primavera. Es importante recapagada ciclogénesis se vincula a un
descenso de la tropopausa simple y su posteriopinoiento, y entonces una mayor
tasa de generacion de ciclones traera aparejadaaya variabilidad de la tropopausa.

El rompimiento de tropopausas sera tratado masuateel
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Figura 4.10 — Seguimiento de ciclones en superfiar@ el Hemisferio Sur. El orden de
los paneles es: verano (arriba, izquierda); otadiwib@, derecha); invierno (abajo,
izquierda); primavera (abajo, derecha). Las imagdneron generadas utilizando los
datos del ERA-40 para el periodo 1958-2002 a tradés http://www.nerc-
essc.ac.uk/~kih/AMIP2/era40_results.htgentileza de Kevin I. Hodges.
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Figura 4.11 — a) Corte vertical de la troposferéaybaja estratosfera mostrando la
disposicion que adopta una zona frontal con laaltua linea gruesa marca los limites
de la zona frontal. N6tese que en el nivel de dpdpausa el frente se encuentra
atrasado respecto de superficie [Figura obtenidBetggren, 1952]; b) Corte vertical,
para una longitud arbitraria, mostrando la dispéside la tropopausa dindmica con la
latitud. Nuevamente, la zona frontal de altura lsiekaua mayor latitud que la actividad
frontal en superficie, y la lengua entrante de ageatosférico se dirige hacia menores
latitudes (Ja = Jet Artico; Jp = Jet Polar; Js &Slebtropical) [Figura obtenida de
Shapiro et al., 1987].
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Resta aun explicar el maximo de variabilidad desipre durante el verano.
Dicha variabilidad es aun mayor que durante la @aviena, aunque el nucleo se ha
desplazado hacia el sudeste. El argumento utilizederiormente fallara, pues de ser
correcto deberia ocurrir que la ciclogénesis a ést los Andes fuera aun mayor que
durante la primavera, lo cual no es posible porjuesta época del afio se alcanza el
maximo. Sin embargo, en vista de que la ciclogénestia presente todo el afio, puede
utilizarse todavia como una explicacion factibleapal verano, pero en combinacion

con algun otro fendmeno que sea mas caracterggiesta eépoca del afo.

Una de las caracteristicas salientes de la resdtizada es la presencia de la
cordillera de los Andes sobre el limite occidemtal dominio, la cual provee de una
formidable barrera para los alisios provenientdsamiciclon del Atlantico Sur. En
verano, los vientos inducidos por el sistema aifinico, ubicado mas al sur y por ende
con vientos de componente este mas intensos imglegzor el noreste de Brasil, se
cargan de humedad en su recorrida por el contingrse desvian hacia el sur debido a
la presencia de las montafias, corriendo paraleftiesa Este mecanismo es, de hecho,
uno de los mas importantes para la provision deellawch a nuestra regién durante los
meses de verano [Nogués-Paegle & Mo, 1997; Drunetadl, 2008]. Ocasionalmente,
el ingreso de estos vientos a nuestra region skipeoen forma de un jet de capas bajas
[Vera et al., 2006]. Este jet de capas bajas, teccibn meridional, y el jet de capas
altas de direccion practicamente zonal, se comhdeamanera explosiva para dar lugar
a fendmenos convectivos muy intensos [Salio et28l07] debido a que la cortante
vertical es maxima cuando los ejes de los jetqastizados. Se tienen de esta manera
los dos elementos principales necesarios parasarmdo de sistemas convectivos de

mesoescala: humedad en capas bajas y una intenaateorertical. No es casual que
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las regiones mas claras correspondientes al panelerhno en la Figura 4.9 estén
ubicadas en zonas ocupadas por importantes déssroonvectivos que pueden dan
lugar a tormentas graniceras intensas [Erich Ligten, comunicacion personal,
2005], como ser el sur de las provincias de CordoBanta Fe, noreste de Mendoza,

norte de La Pampa y noroeste de Buenos Aires.

Los sistemas convectivos de mesoescala (mesosoakedtive complexes,
MCCs) son mas frecuentes en Argentina a fines gwitaavera y durante el verano
[Velasco & Fritsch, 1987] y en promedio tienen smtco de accion en el noreste de
Argentina y sur de Paraguay. Los MCCs afectan atrpopausa ubicada
inmediatamente por encima de ellos elevandolasfgfritt. Maddox, 1981; Maddox,
1983; Poulida et al., 1996]. Asimismo, en un erdoaproximado de 100 km a la
redonda los mismos producen rompimientos de leoprapsa en el borde exterior del
yunque [Poulida et al., 1996] permitiendo la erdred aire estratosférico. En este punto
comienza la interaccion entre las distintas esaddaka atmoésfera, pues la entrada de
aire estratosférico conlleva la presencia de \idet ciclonica en UT/LS, permitiendo

que la ciclogénesis y los sistemas sindpticos sarclen.

Asi planteadas las cosas, en esta instancia éistadl menos tres distintos
fendmenos que podrian ser los responsables dehmé&ké variabilidad estival de la
presion de la tropopausa. El primero de ellos sarpaesencia de los MCCs durante el
verano, aunque el nucleo de accion de los misneosnsuentra algo desplazado hacia
el norte respecto de la region de méaxima variatllidaeste respecto, las conclusiones
sobre el rango de influencia que tienen estosnsadesobre la tropopausa se basan en

trabajos realizados para el HN, pero Velasco &skrif1987] establecen que los
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sistemas en nuestras latitudes son un 60% massestetle manera que es posible que
estos sistemas lleguen a influenciar a la tropapabgada sobre el sur de la provincia
de Buenos Aires y noreste de la Patagonia. Sinesfaera suficiente, el STJ durante el

verano se ubica en su posicion mas austral, apeadmente 35°S, y su flanco sur,

ubicado también sobre la region en cuestion, emat inestable por el caracter

ciclénico de su cortante horizontal. Adicionalmemaeciclogénesis en superficie al este
de los Andes (Fig. 4.10) se ubica en la misma regi@los centros de accion de los
MCCs, de manera que la mayor actividad en la UTAl8cionada con la ciclogénesis

se tiene mas al sur, posiblemente en la regionaenma variabilidad de la presion de

tropopausa. Asi, los tres mecanismos se combinpotéticamente, para generar una
zona de maxima variabilidad en la presion de lpdpausa al sur de la provincia de

Buenos Aires y noreste de la Patagonia. Asimismoguarto factor podria sumarse a

los mecanismos presentados, ya que durante el vésanotividad frontal tiene el

potencial de alcanzar el sur de la provincia denBaéires.

La variabilidad en la altura de la tropopausa \(RAg 4.12) sigue
aproximadamente el mismo patrén que el discutid@ pa presion. Los maximos
valores de desvio estandar en ningun caso supkgi¥ede los valores medios de la
variable. La minima variabilidad se presenta deragit invierno, con el ndcleo de
maximos valores ubicado en su posicion mas boedadedor de los 30°S. Por el
contrario, durante el verano la variabilidad es iméx y el nacleo de maximos valores
se ubica sobre el noreste de la Patagonia y etledeeprovincia de Buenos Aires, entre
35°S y 40°S. Los centros de maxima variabilidadetiede esta forma una migracion
solidaria a la del STJ. Asimismo, la variabilidadhbién es importante en primavera y

en otofio, siendo en el primer caso la mas impathamgo del verano. En vista de la
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relacién que existe entre presion y altura, pampje a través dé¢4.1) o (45), no sera

necesario efectuar un nuevo analisis, y las pasitdéeisas mencionadas para presion

seguiran siendo validas aqui.

Quizéas una vivida representacion de la influencia gjerce un MCC sobre la
atmosfera en general y la tropopausa en partiesigaresentada en Maddox [1983]. Si
se asocia la superficie de=0 con la tropopausa, en la etapa inicial de videstes
sistemas la misma sufre un descenso. En la etagarmael nucleo ascendente de la
conveccion eleva la tropopausa, mientras que hsgedsos de la misma en un entorno.
Finalmente, en la etapa de decaimiento se ha pdmwum rompimiento y aparecen
eventos de tropopausas multiples, dando paso ecanmi®ios estratosferatroposfera.
La evolucion temporal de la tropopausa bajo esiadiciones indefectiblemente aporta
cierto grado de variabilidad. Los resultados priestos por Maddox [1983] también
son Uutiles en el sentido de que establecen qud©8s no solamente influyen a la
atmosfera ubicada por encima de ellos. Para nuegjidn este hecho puede reforzar la
hip6tesis de que dichos sistemas tienen el pofedeigerturbar la tropopausa ubicada
mas al sur de la corriente ascendente principasi gontribuir a la maxima variabilidad
estival ubicada al sudoeste de la provincia de Bsigires en combinacion con otros

efectos ya mencionados.

Si bien el LLJ se encuentra presente a lo largoadel [Vera et al., 2006] la
cantidad de MCCs en la region se reduce considaredite en invierno [Velasco &
Fritsch, 1987] debido a que el STJ se ubica erpsicidn mas boreal, permitiendo que
los sistemas de latitudes medias alcancen latitudesores. De esta manera, la

variabilidad en invierno viene dada de manera easiuyente por la alternancia entre
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condiciones neutras y el pasaje de sistemas femtatincipalmente frios. El margen de
variabilidad restante puede estar dado por ingassdrentes calidos, esporadicos

MCCs, o cualquier otro fendmeno meteorologico $icgivo.
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Figura 4.12 — Campos de desvio estandar de altuteogdopausa simple para verano
(arriba, izquierda), otofio (arriba, derecha), inwe (abajo, izquierda) y primavera
(abajo, derecha). Los valores mostrados se expegskitdmetros, y la separacién entre
isolineas es de 100 m. Las zonas mas oscurasmances a menor variabilidad.
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El comportamiento de la variabilidad tanto de terapga (Figura 4.13) como
de temperatura potencial (Figura 4.14) se encuemtreonsonancia con el de las otras
variables analizadas hasta el momento, y a estasvaigables les cabe la misma
interpretacion que a las anteriores. Para tempardbgr maximos valores de desvio
estandar no exceden en ningun caso el 15% del abkwluto de los valores medios,

mientras que para temperatura potencial la relasdacanza el 10%.
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Figura 4.13 — Campos de desvio estandar de teraper el nivel de la tropopausa
simple para verano (arriba, izquierda), otofio Karriderecha), invierno (abajo,
izquierda) y primavera (abajo, derecha). Los valor®strados se expresan en grados
centigrados, y la separacion entre isotermas 8.2 C. Las zonas mas oscuras
corresponden a menor variabilidad.
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Figura 4.14 — Campos de desvio estandar de terapenabtencial en el nivel de la
tropopausa simple para verano (arriba, izquierd®fio (arriba, derecha), invierno
(abajo, izquierda) y primavera (abajo, derecha). asres mostrados se expresan en
Kelvin, y la separacion entre isentropicas es deé&K.2Las zonas mas oscuras
corresponden a menor variabilidad.
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Finalmente, la Figura 4.15 muestra la variabilidathcional en la intensidad del
viento. Antes de continuar es necesario hacer upsereacion. Como ya fue
mencionado, el viento es una de las variables mgsilares en el sentido de que no
siempre se encuentra disponible, aunque parad@itanexisten estaciones aeroldgicas
gue solamente incluyen ese dato [Wallis, 1998]eBlel caso en nuestras latitudes, pero
aun asi el dato de viento no siempre esta predemt@tencion aqui no es efectuar un
estudio y control de calidad de los datos de viesolas estaciones utilizadas.
Simplemente se hara mencion a titulo puramentenrativo que dentro de los datos de
tropopausa utilizados en la confeccion de los mapastrados, datos que han superado
un proceso de seleccion establecido, las estacle@&d y SCCI son las que mayor
porcentaje de datos de viento incluyen, ambas lgmnnaas del 90%. En otras palabras,
el 90% de las tropopausas utilizadas para dichasieses contienen datos de viento.
En contraste, para SAZB este porcentaje es algomaérzgh%. Asi, los resultados de la
Figura 4.15 se muestran por completitud en virtedjde los jets estan vinculados con
la posicion de la tropopausa, pero las conclusiaues se desprendan de su analisis

deberan tomarse con cuidado.

El campo de variabilidad del viento se presentdabés regular en verano,
mientras que en invierno se encuentra muy pertotbagsumiblemente afectado por
singularidades en distintas estaciones. Asimismaghkacion a los valores medios los
desvios estandar son muy elevados en todas laastdet afio. La Unica conclusién
general que puede extraerse es que la variabiéidatenta con la latitud para todas las
épocas del afio, y que en invierno la variabilidadnéxima en la regién patagénica.
Con respecto al verano, la region situada aproxamaate al sudoeste de la provincia

de Buenos Aires, con valores maximos de desvim@stapara las otras variables,
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también presenta alta variabilidad para la intemksidal viento, aunque los valores

MAaximos se encuentran bastante mas al sur, praeinta sobre las Islas Malvinas.

La siguiente seccion tiene por objetivo el analde las variables de tropopausa

para eventos dobles.
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Figura 4.15 — Campos de desvio estandar de intehsidaviento en el nivel de la
tropopausa simple para verano (arriba, izquierd®fio (arriba, derecha), invierno
(abajo, izquierda) y primavera (abajo, derecha). asres mostrados se expresan en
nudos y la separacion entre isotacas es de 1 &atzdnas mas oscuras corresponden a
menor variabilidad.
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4.2  Tropopausas Dobles

Esta seccion tiene por objeto el analisis de lospos medios y de variabilidad
para eventos de tropopausas dobles. A tal efeeforesentan de manera simultanea los
campos correspondientes a las mismas variablezaated en la seccion anterior para
las dos tropopausas presentes, la mas baja oomfgrila mas alta o superior. Por
cuestiones practicas se escogido mostrar ambagpaapas en forma simultanea. Debido
a que cada proceso de rompimiento es presumiblendgistinto de los demas, el
propoésito aqui no es el de mostrar “el campo meiorompimientos” en el area
estudiada. Muy por el contrario, se tratan de réslas condiciones medias que rednen
cada una de las tropopausas durante estos ev8etalebe hacer hincapié en el hecho
de que los campos presentados son el resultadonaecamposicion de eventos
particulares, detectados independientemente patia cma de las estaciones de
radiosondeo utilizadas. Distinto es el caso cotrdpopausa simple presentada en la
seccion anterior, pues es la situacion mas freeudfrt otras palabras, la tropopausa
simple actuaria como indicador de un limite apr@adm entre la troposfera y la
estratosfera, dependiendo su posicion de la irtadgie los fendmenos que la afectan,
mientras que una tropopausa doble estaria indicengdeesencia de una perturbacion
importante, no s6lo en la UT/LS sino en toda lgpdsfera. En definitiva, los campos
medios aqui descriptos no implican la existenaisuiidnea de tropopausas mdultiples

sobre toda la extension del dominio.
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4.2.1 Valores Medios

Los campos medios de presion para las tropopaudesor y superior se
presentan en la Figura 4.16. A primera vista, Be@os para la tropopausa inferior son
mas zonales, muy similares a los de tropopausalesirhp presion de la tropopausa

inferior aumenta con la latitud. Si llamam@sa la presion de esta tropopaugaa la

latitud y A a la longitud se tendra que

dp. /0¢ >0 (49)

En vista de la relacion inversa que existe ent@aly presion, la altura de la
tropopausa inferior disminuye hacia el sur. Hactendo de la misma relacion, puede
verse que la tropopausa simple se ubica por endamia inferior y por debajo de la
superior. Es notable obtener este resultado erclimatologia estacional que tiende a
suavizar sobremanera los valores instantaneostuafedo una comparacion entre las
presiones medias de las tropopausas simple, infersmperior, puede concluirse que

las dos primeras son mas afines.

No es tan sencillo inferir una regla de comportamaigoara la presiorp. de la
tropopausa superior. Durante los equinoccios e® @ae alcanza valores maximos
(esto es, minimas alturas) en algun pur{%j) tal que 35°% @ <40°S vy

60°0< 1 <65°0. Suponiendo que el comportamiento sobre eirm;édonde no hay

datos disponibles, sigue el mismo patron espaeiabdiacion, se tendra que
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|:a&:| = [a&} =0
0¢ |55 LOA lgs) (410)
(g D<](a,x) <0

Durante el solsticio de verano la regién de maygnesiones se desplaza unos 10
grados hacia el sur, y{410) sigue siendo valida si se tiene en cuenta este
desplazamiento latitudinal y que los dos nucleovaleres maximos sobre EGYP y
SAVC pueden representarse por un unico ndcleodsitwamtre ambas estaciones. En
invierno, las mayores presiones ocupan la Mesopatangentina, el sur de Brasil y

Uruguay. Nuevamente, si bien no hay datos sobm@cé&hno el nucleo de presiones

méaximas podria extenderse, de manera (420) tendria aplicabilidad general,

escogiendc(&,A) adecuadamente segun la época del afio. De esta, flartnopopausa
inferior presentaria una variacion meridional, i@k que la superior tendria

variaciones meridionales y latitudinales.
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Figura 4.16 — Campos de presion media de la trapsapmferior (izquierda) y superior
(derecha) para verano (arriba) y otofio (abajo). vadsres mostrados se expresan en
hPa. La separacion entre isobaras es de 10 hP#&(dauy 2 hPa (derecha). Las zonas
mas oscuras corresponden a menores presiones.
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Figura 4.16 (continuacion)— Campos de presion media de la tropopausa inferior
(izquierda) y superior (derecha) para inviernoilfa) y primavera (abajo).
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Como ya fue mencionado, los campos medios de pred#ola tropopausa
inferior son muy similares a los de la tropopausapke, y este hecho induciria a
concluir que los rompimientos tienen lugar dentro we ambito mayormente
barotropico, aunque aun resta compararlos con éofadropopausa superior. A tal
efecto, en primera aproximacion la utilizacion de tampos de tropopausa simple o los
de tropopausa inferior es indistinta, y se haradgstos ultimos ya que la comparacion
es directa para cada una de las épocas del afitiradpda Figura 4.16. De dicha figura
puede notarse que existen regiones geograficaslgmm@uales las isobaras de ambas
tropopausas no son paralelas y aun mas, pues ehlasgegiones donde la tropopausa

superior se encuentra mas baja (presiones mag &tssobaras practicamente se
cruzan, en virtud de(49) y (410), verificandose O}, p. xO}, p. # Odonde el

superindiceT indica que cada gradiente se evalla sobre lafatipate la tropopausa
qgue corresponda.. Asi, se concluye que en mayorenommedidael proceso de
rompimiento de la tropopausa es de caracter banmoti y mayor es la baroclinicidad
cuanto menor es la altura (mayor la presion) aua ge posiciona la tropopausa
superior. Se entiende que la baroclinicidad a k& spihace mencién, y la Unica de la
gue se pueden extraer conclusiones a la luz deso#tados presentados, es la presente

entre las tropopausas inferior y superior.

serv la baroclinicidad puede

Ya que [0 p, xO}, p. 07, p.

=05 p.

caracterizarse por un unico paramedra@ue es el angulo que forman ambos gradientes
con0<d<7/2,y o =0 significa que la atmésfera es barotrépica, casa glacual los
rompimientos no se verian favorecidos. En consexagouanto mayor e® mayor
también es la baroclinicidad. Es interesante ngqiarla region de mayor baroclinicidad

adopta un movimiento latitudinal que sigue a laradgn del STJ, a la vez que durante
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invierno ocupa una extension mayor, situada a fgolale la costa sur de Brasil, la
Mesopotamia argentina y Uruguay. Estos resultadp&lamente permiten cotejar los
porcentajes medios de tropopausas multiples pata época del afio sobre SAEZ
(Figura 4.17) la cual se ubica en una regién deimmbaroclinicidad practicamente

durante todo el afio. Sin embargo, dado que la ngkenoclinicidad se desplaza hacia
el sur durante el verano, se esperaran sobre e&tai@ menores porcentajes de
tropopausas multiples durante esta época del ato.€5 justamente lo observado, con
porcentajes minimos durante el verano de entre $540%, mientras que durante

invierno los mismos porcentajes superan el 50%bexstiendose asi un acuerdo entre

los argumentos presentados y las observaciones.

55

50

45

Frecuencia (%)

40

35 4

DEF MAM JJA SON
Epoca del afio

Figura 4.17 — Frecuencia de ocurrencia de trop@sanmmsiltiples sobre SAEZ para cada
época del afio.
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En esta instancia vale la pena mencionar que laclaicidad es una propiedad
instantanea de la atmosfera, y no climatologica. lesultados presentados aqui tienen
entonces caracter de promedio, y deberia hablagseediones “preferentemente
baroclinicas” y no baroclinicas a secas. Efectestia salvedad, es de esperar entonces
que sobre aquellas zonas catalogadas como bacaslimpuedan llegar a darse
rompimientos de la tropopausa que pasen desamrsibomo también fenomenos muy
intensos que superan a los descriptos aqui, parauales existira un importante
intercambio de masa entre la troposfera y la estieta. Se proseguira con el analisis

de baroclinicidad al tratar las variables restantes

La Figura 4.18 muestra los campos de altura mediasdieopopausas inferior y
superior para cada época del afio, como asi tarfdsé&campos de espesorbs—h_,
donde h, (h<) representa la altura de la tropopausa superiéeri@n). Naturalmente,
teniendo en cuenta la relacion existente entragaalfupresion la altura media deberia
presentar el comportamiento inverso que el obserpadm la presion media. En efecto
esto es lo que ocurre, pues las zonas en las goasamopopausas se encuentran mas
altas (bajas) coinciden con aquellas zonas endadajpresion es menor (mayor). Es
importante destacar que si bien altura y presidaneselacionadas a través de la
ecuacion barométricf45) para efectuar un analisis de baroclinicidad n@asecto
utilizar a la altura porque no es una variable telimamica, aunque en muy buena
aproximacion los gradientes de ambas variablespacaielos, como puede concluirse

de una comparacion de las figuras 4.16 y 4.18.

Los campos de espesorbs—h. son practicamente zonales pese al caracter

poco zonal de los campos medios de altura parapagausa superior. El primer rasgo
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interesante es que dichos espesores aumentan dlasiar. Asimismo, €stos son
maximos durante el invierno, especialmente en lai@omas austral del dominio, con
una separacion espacial entre ambas tropopausaaside 8 kildmetros. En virtud de
que las tropopausas simple e inferior adoptan unpootamiento muy similar, este
resultado indica que es la tropopausa superiordtpiare una mayor altura con la
latitud. Este es un importante resultado que icthreente pone en evidencia la
trayectoria que siguen las parcelas de aire ediatus que ingresan hacia la
troposfera, pues las tropopausas superior e infdebmitan una zona con forma de
embudo que canaliza al aire estratosférico, el sealirige hacia la troposfera en una
trayectoria cuasi-descendente a través del jetdRei963, 1975] en direccién hacia
menores latitudes [Danielsen, 1968], si bien lessg@meia del jet no siempre es una

condicion necesaria [Danielsen et al., 1991].

El campo de espesores parece moverse solidarid Ja(esto es, los mayores
espesores alcanzan menores latitudes durante efninoyiy bastaria con asociar los
rompimientos de la tropopausa a su sola presedeidtecho, para muchos autores el
STJ es el unico responsable de esto. Sin embagegba sverificado [Bischoff et al.,
2007] que en nuestra region el pasaje de un fréantgbién rompe la tropopausa, y que
en este caso se asocia al jet frontal. Duranten\germo existe un avance de la
baroclinicidad asociada con el frente polar haceones latitudes, el cual permite que
mayor cantidad de sistemas frontales lleguen masode, y la alta troposfera
eventualmente contard con jets asociados a esstsmsis. Asi, la causa de los
rompimientos se torna un tanto controversial, ®nbparece natural asociar la
climatologia invernal de los espesores tanto adagmcia del STJ como a la de los jets

frontales, pues mayores espesores migrarian hlac@te siguiendo el movimiento del
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STJ, a la vez que la inestabilidad baroclinica graj@l invierno en la UT/LS elevaria
aun mas a la tropopausa superior, incrementandcedpssores. Si esto es asi, la
presencia en invierno de mayor baroclinicidad e@nojposfera esta intimamente ligada a
los mayores intercambios troposfera-estratosfayaclayéndose que el fendmeno de
intercambio no es de grandes escalas sino quedestéinado por perturbaciones
baroclinicas [Staley, 1962; Danielsen et al., 198ijalmente, en todas las épocas del
afio se tiene que)(h> —h<)/a¢ >0, aunque la climatologia de espesores revela que
hacia el sur del dominio, digamog >45°S, la transicion otofio-invierno es mas

marcada que la transicidn invierno-primavera.

— 990 —



Figura 4.18 — Campos de altura media de la trogpanderior (izquierda), superior (centro), y dpesoresh. — h_ (derecha) para verano. Los

valores mostrados se expresan en kildmetros, gdaracion entre isolineas es de 500 m (izquier@®0ym (centro y derecha). Las zonas mas
oscuras corresponden a tropopausas mas bajae(idayi centro) o a espesores menores (derechajeMerpara detalles sobre los simbolos.
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Figura 4.18 ¢ontinuacionn —Campos de altura media de la tropopausa infé@quierda), superior (centro), y de espesdiges h_ (derecha)
para otofo.
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Figura 4.18 ¢ontinuacién — Campos de altura media de la tropopausa imf@@quierda), superior (centro), y de espesdies h_ (derecha)
para invierno.
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Figura 4.18(continuacién)- Campos de altura media de la tropopausa inf@edquierda), superior (centro), y de espesdies h_ (derecha)
para primavera.
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Del analisis de los campos medios estacionalexmgdratura (Figura 4.19)
surgen varias conclusiones interesantes. La prirderallas tiene que ver con la
caracterizacion de la tropopausa para eventos ptadti Por definicion, la tropopausa
térmica marca el limite entre la troposfera y laatdgsfera, a través de una condicion
sobre el gradiente de temperatura. En promedioist® disminuye en la troposfera y
aumenta en la estratosfera, y una justificacion omngcisa para este comportamiento es
que la troposfera se encuentra en equilibrio caiwgeamientras que la estratosfera se
encuentra en equilibrio radiativo. Todo esto ocuwteando existe solamente una
tropopausa. Si ahora se observa en las figuras ewlaciona la temperatura media
con la vertical entre ambas tropopausas puedeiameaque a partir de la tropopausa
inferior la temperatura sigue disminuyendo. Asiel@on que se ubica por encima de la
tropopausa inferior no es la estratosfera propiaenelicha, y en principio es la
tropopausa superior la que marcaria el limite datteoposfera y la estratosfera. Si se
quiere una definicion lo que puede establecersgueda troposfera “termina” con la
tropopausa inferior, que la region situada entrédamriropopausas es una region de
transicion entre la troposfera y la estratosferqug la estratosfera recién “comienza”’
por encima de la tropopausa superior. Sin embargostestos limites son difusos, de
una manera analoga a intentar definir la superfjoe separa luz de sombra, o el borde
de la capa limite en un fluido. Existen evidend®Bisapiro, 1980; Pan et al., 2004] de
qgue la region situada entre ambas tropopausas esegitm con propiedades tanto
troposféricas como estratosféricas, de maneraaquegyion situada entre las tropopausas
inferior y superior para cualquier evento de tropsea multiples es una zona de activo
intercambio de propiedades entre la troposferaegtiatosfera. Dicho en otras palabras,

el STE se encuentra altamente favorecido durant®iopimientos de la tropopausa.
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Con valores ligeramente diferentes, el comportamieiet la temperatura para
las tropopausas simple e inferior es muy similam @especto a la temperatura de la
tropopausa inferiofl, , durante el verano se verifica qd&, /0¢ >0 en coincidencia
con una disminucion de la altura con la latitudg@kimilar ocurre durante el otofio,
exceptuando quizas a la region ubicada en el nieralet dominio, en donde existe un
maximo relativo de temperatura al este de los Anges puede visualizarse como la
entrada de una lengua célida desde el noresteo Patveste detalle, puede decirse que
verano Yy el otofio se comportan de manera similiatinia es la situacion para invierno

y primavera, cuanddT, /0¢ cambia de signo alrededor de 40°S, siendo

[0]
aT, {> 0 A<40°S (411)

9¢ |<0 A >40°S

En vista de(411) se tiene que®T, /ag? <0, que puede generalizarse AT, < e0
vista del comportamiento que se insinta en laoonegi sin datos. En palabras, para
verano y otofio la temperatura aumenta de maneda@raon la latitud, mientras que
para invierno y primavera existe un maximo de teatpeas en la Patagonia central, y
la temperatura disminuye tanto hacia el norte cdracia el sur. Al comparar los
campos de presion y temperatura con el fin de av#dg zonas baroclinicas a través del

alcanza maximos valores durante

vector solenoidal se concluye qLHEp>><DT>

primavera y al este de la region para la cldl, < , sDbien esto es s6lo una

estimacion porque dicha region, ubicada sobre éb@a Atlantico, no posee datos. No
obstante ello, estas conclusiones estdn de acuerdesultados previos que establecen
la existencia de una importante actividad sinOptiosante todo el afio para la alta

troposfera de la regibn mencionada [Hoskins & Hed@€05]. En resumen, salvo para
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ciertas regiones como la mencionada, en el nivéa deopopausa inferior se presenta

una limitada baroclinicidad durante todas las épaled afo.

En cuanto a la temperatura de la tropopausa supEri@xisten similitudes y
diferencias respecto del campo @e Por un lado, los campos de no presentan un
comportamiento muy distinto al de la tropopausariof. Durante verano y otofio los
campos son zonales, mientras que las isotermasreavera se curvan hacia mayores
latitudes en el sur de dominio, aunque en todosc&s®sdT./d¢ >0; el invierno
presenta un maximo de temperaturas similar al deopopausa inferior, alrededor de
40°S. Por el lado de la baroclinicidad la cosa ey ufistinta, pues al comparar la
disposicion relativa de las isotermas y las isabaeconcluye que existen zonas donde

|Op. xOT|| alcanza valores importantes. En invierno (verarla) maxima

baroclinicidad en la tropopausa superior se estabdm latitudes tropicales (medias),
por lo que pareciera seguir la migracién del SEie Eomportamiento ya ha sido visto
durante el analisis de presion para la regién dli@ntre ambas tropopausas, y puede
establecerse entonces que la baroclinicidad enTidSJtiene un ciclo anual entre
aproximadamente 30°S y 45°S, con maximos en invi¢verano) para la primera

(segunda) latitud.
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Figura 4.19 — Campos de temperatura media de lageysa inferior (izquierda) y
superior (derecha) para verano (arriba) y otofi@j@b Los valores mostrados se
expresan en grados centigrados, con una sepaeti@isotermas de 2° C. Las zonas

mA&s oscuras corresponden a tropopausas mas frias.
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Figura 4.19(continuacién)— Campos de temperatura media de la tropopauseaonf
(izquierda) y superior (derecha) para inviernoiléaj)y primavera (abajo).
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Siendo la temperatura un parametro no conservatva la atmésfera libre, la
comparacion de valores entre ambas tropopausasrnmot@evaluar fehacientemente
ciertas propiedades interesantes como la posielativa entre ambas. Si en cambio se
supone que los procesos son adiabaticos y secasu@lono siempre es cierto) la
temperatura potencial se convierte en el paranastegcuado para este tipo de analisis.
Se obtendria una mejora en las conclusiones silzanat 8, pero ya ha sido discutido
por qué esta variable es dejada de lado en estel¢igstudios. Las isentrépicas de la
tropopausa inferior (Figura 4.20) son practicamentmales durante el invierno,
mientras que en las restantes épocas del afio poéatse en las latitudes tropicales el
ingreso desde el este de una lengua con mayoreesafjue rondan los 360 K. Estos
mayores valores podrian responder a circulacioesiduales de la celda de Hadley, a
un mayor calentamiento radiativo en las capas bdmsla atmésfera, o a una
combinacion de ambos efectos. A este respecto fia seencionado que la altura de la
tropopausa es sensible a la temperatura de lafsigpderrestre [Thuburn & Craig,
1997] y recordando qué&/dz>0 en una atmoésfera estable, un mayor calentamiento
radiativo se traduciria en una tropopausa mas edta,mayor temperatura potencial.
Una comparacién entre los campos de altura (Figui8) y los de temperatura
potencial permite concluir que en términos gensrke mayores alturas coinciden con
mayores temperaturas potenciales. Si se denota tem@eratura potencial de la
tropopausa inferior corf. puede establecerse como regla general afi€0¢ <0,
aungue quizas esta regla no sea valida en latitidpiEales del dominio en estudio
puesto que existen zonas para las gde/0¢ = 0, aunque este detalle es irrelevante en
lo que hace a la discusion del préximo parrafoc&amto a la temperatura potencial de

la tropopausa superid, el comportamiento es distinto al sur y al nortex@8°S. Al

norte de tal latitud se verifica que, a grandegaasd. alcanza valores maximos a lo
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largo de un meridiano al este de los Andes, es diazafn'r;/aﬁ2 <0 paraA =700,

mayormente durante otofio e invierno, mientras ¢jgarade 35°96_/d¢ > 0.

La isentrépica mas baja que se ubica integramemmtralde la estratésfera se
encuentra entre 370 y 380 K [Holton et al., 199%hEet al., 2003; Schoeberl, 2004].
De esta forma, toda isentrépica con valores poinmenae los mencionados puede
considerarse de propiedades estratosféricas. dsitrépopausas simple e inferior se
encontrarian mayormente en la troposfera superlorlargo del afio, mientras que la
superior se encontraria en la baja estratésfeta. dssotra manifestacién del hecho de
gue la region situada entre las tropopausas imfgrguperior es una zona de transiciéon
entre ambas capas de la atmoésfera. Existe ademdsrasgo distintivo de las
tropopausas dobles, ya mencionado al analizar ltasas, pero que se evidencia
independientemente con la variable tratada aquiefécto, en virtud de las relaciones
06./0¢=0 y 06./0¢ >0 para la region extratropical puede concluirse dme
superficie de la tropopausa inferior desciendeladatitud mientras que la tropopausa
superior asciende, encontrandose para latitudesameéntro de la baja estratosfera.
Como la relacion entré y z es directa, esto es analogo a la descripcionuefdatcon

los espesored, —h. en el sentido de que el aire estratosférico irgresla alta

troposfera canalizado por las superficies de lapopausas superior e inferior. La
Figura 4.21 resume estos conceptos. En analogiaGattelman y Forster [2002],
quienes definen la denominadaopical Tropopause Layer (TTLJomo la zona de
transicion entre la troposfera y la estratésfersede definirse aqui I&xtratropical
Tropopause Layer (ExXTTLBischoff et al., 2007] como la region situadarenias

tropopausas superior e inferior. En virtud de kEsultados mostrados en la Fig. 4.20 o,
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alternativamente, la Fig. 4.18, el espesor de dicima de transicion se incrementa con

la latitud.
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Figura 4.20 — Campos de temperatura potencial mddida tropopausa inferior

(izquierda) y superior (derecha) para verano (gla) y otoflo (abajo). Los valores
mostrados se expresan en Kelvin, con una separaciba isentrépicas de 5 K. Las
zonas mas oscuras corresponden a temperaturasiasas f
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Figura 4.20(continuacion)- Campos de temperatura potencial media de lapesa
inferior (izquierda) y superior (derecha) para @mao (arriba) y primavera (abajo).
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Figura 4.21 — Esquema ilustrativo mostrando la qadsirelativa de las tropopausas

inferior y superior en un rompimiento de latitude®dias. La tropopausa simple

disminuye su altura con la latitud, mientras qué&rdpopausa superior la aumenta. La
flecha gris muestra la trayectoria que siguen lsgdas de aire estratosférico hacia la
alta troposfera. Cuando el rompimiento se originie 4a presencia de un jet de capas
altas, las parcelas lo atraviesan en su descenso.

La intensidad media del viento a la altura dedadpausa inferior (Figura 4.22)
muestra que las isotacas adoptan una posicion améd en verano, sobre todo en el
extremo norte del dominio, mientras que para imddps campos se encuentran muy
distorsionados, con un ndcleo de viento maximoplexamadamente 70 kts ubicado en
el centro del dominio, el cual persiste durant@risnavera aunque ocupando un area
menor. En invierno, tanto de la Figura 4.7 comdad€igura 4.22 para la tropopausa
inferior se visualiza la presencia de nucleos éatei maximo a lo largo de35° S, y si
bien los contornos estan algo desdibujados paitimlo caso, son igualmente visibles.

Durante esta época del afio el STJ se encuentra posgion mas boreal, de manera
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que los nucleos de viento maximo reflejados erlifaatologia no responden al STJ, y
presumiblemente se asocian a los jets que acompalianfrentes, los cuales alcanzan
menores latitudes, en consistencia con resultades egtablecen que los mayores
porcentajes de tropopausas dobles sobre SAEZ y S#drien lugar en invierno

[Bischoff et al., 2007].

Para la tropopausa superior, en verano y otofistéasidad del viento tiene una
ligera variacion con la latitud. Durante inviernprymavera no solamente los valores se
incrementan, sino que también la cortante horizontav,, es mas intensa. El nucleo
de vientos maximos se posiciona sobre SAZB, coporesal superiores a los 80 kits.
Podria argumentarse que esto se debe a singulazidatiee la mencionada estacion,
aungue las isotacas en un entorno que incluye estasiones SAEZ, SAZN y SAZR
parecen indicar que los valores son correctos. di& ferma, la tropopausa superior
posee sobre el sur de la provincia de Buenos Aaesnaximos vientos de la region.
Asi, son intensas tanto la cortante vertical comtdrizontal y la UT/LS sobre esta

region es inestable durante invierno y primavera.

Para el sistema estratosfera-troposfera la intadsi@l viento en cercanias de la
tropopausa (simple) es maxima [Bluestein, 1993 también Fig. 4.8] y esto da cuenta
de su importancia en relacion a la formacion deisias de altura, ya que los oestes en
latitudes medias son una fuente permanente deabksades [Charney, 1947]. Como
aqui puede verse, esto deja de ser cierto parapaogas dobles, pues la intensidad del
viento en la tropopausa inferior es algo asi co@&ts mayor que para la tropopausa
simple. Ahora bien, si durante los eventos dol#esspera una tropopausa mas baja que

la simple también se esperara una disminuciéon ertdasidad del viento, pues se sabe
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gue ésta se incrementa con la altura. Sin embayore exactamente lo contrario. La
primera explicacion tentativa a esto es que algbe ser mas intenso que en el caso de
la tropopausa simple para forzar un rompimiento,ntinera de obtener mayores
intensidades de viento para alturas menores yuasfigar los resultados observados.
Este argumento no puede ser invalidado, ya queddat subyacente indica que la
formacion de un frente en altura implica la pregede componentes ageostroficas que
se desarrollan en torno al nucleo de viento max{Bmapiro, 1981; Keyser & Pecnick,
1985b; Keyser & Shapiro, 1986] y culminan con unngs bajo e intenso y con un
descenso de la tropopausa [Bluestein, 1993]. Aegy existen observaciones [Shapiro,
1980] de que el aire en dicha region presenta pdagies quimicas intermedias entre las
de la troposfera y la estratosfera. En la regiarpada por el jet los valores que toma el

numero de Richardson

2
ov,,

0z

Ri= 999

= 411
6 0z ( )

son pequenos debido a que la cortante verticahtemisa, de manera que el flujo
turbulento es el responsable del intercambio dpipdades a través del jet. Si ahora
suponemos que los limites superior e inferior da eapa de transiciéon lo marcan las
tropopausas superior e inferior, respectivamentgt se encontrard posicionado entre
ambas tropopausas, tal y como se muestra en laaHgRl. A manera de ejemplo, la
Figura 4.23 muestra un sondeo para el cual setdatepopausa doble sobre SAZB, y
puede apreciarse que el nlcleo de vientos maxifecivamente se ubica entre ambas
tropopausas. De esta forma, la sola presencia gt tiene la capacidad de romper la

tropopausa y es por ello que frecuentemente seciorl al STJ con estos
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rompimientos, si bien Bischoff et al. [2007] muastrun caso en el cual el jet que
acompafa a un sistema frontal es el responsalbé denpimiento. Asi, la presencia de
mas de un jet tiene el potencial de generar trasgsmultiples, y en ocasiones dos
jets pueden combinarse para formar un uUnico jetintéaso [Prezerakos et al., 2006]

con un potencial mucho mas grande para el rompims la tropopausa.

Los conceptos de tropopausas térmicas y dinamacasmdisconexos cuando se
los vincula con los jets. Para las segundas, lautencia en las cercanias del jet en
altura genera o destruye vorticidad potencial [GifleShapiro, 1979; Keyser &
Rotunno, 1990; Apéndice A] y estas fuentes y surogldhacen que la superficie
isertélica, i.e. la tropopausa dinamica, se pliegteando el jet se retira o pierde
intensidad, el equilibrio se reestablece por meaftola mezcla vertical que termina
destruyendo el pliegue. Como ejemplo, si la tropspase define con 2 PVU el
equilibrio se reestablece en aproximadamente das [tHartjenstein, 2000]. En otras
palabras, 48 horas seria el tiempo necesario pdvarva condiciones de tropopausa
dinamica sin pliegues. Entonces, cualitativameaserégiones de rompimientos de la
tropopausa térmica y de pliegues en la tropopausamica deben ser coincidentes en
vista de la dependencia que tienen estos dos p®oes el jet de capas altas. En lo
referente al tiempo de decaimiento de un rompiroi@httema se encuentra fuera del
objetivo del presente trabajo, si bien seria suméniateresante investigarlo y cotejar
el resultado con el presentado por HartjensteinQR80mo una alternativa al estudio

de semejanzas y diferencias entre ambas definEid@¢ropopausa.
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Figura 4.22 — Campos de intensidad media del vienteel nivel de la tropopausa
inferior (izquierda) y superior (derecha) para wergarriba) y otofio (abajo). Los
valores mostrados se expresan en nudos, con unecépaentre isotacas de 3 kts
(izquierda) y 2 kts (derecha). Las zonas mas oscooaresponden a viento menos
intenso.
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Figura 4.22(continuacién)— Campos de intensidad media del viento en ell nieda
tropopausa inferior (izquierda) y superior (der@gbera invierno (arriba) y primavera
(abajo).
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Figura 4.23 — Sondeo tomado sobre SAZB el 21 de pg# 1979 12Z. Las flechas
indican la posicién de las tropopausas y puederelns® que el ndcleo de viento
maximo se ubica entre ambas.
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4.2.2 Variabilidad

El campo de desvio estandar para la presion ddrdaspausas inferior y
superior se muestra para cada época del afio eguleaE.24. La primera caracteristica
sobresaliente es que las variabilidades de lasopeasas inferior y superior son
espacialmente opuestas. Para la primera los maxualoses de desvio estandar se
tienen en menores latitudes, mientras que paregiansla ocurren en latitudes medias, y
aumentan con la latitud. Este ultimo punto es fdeilentender si se recuerda que la
tropopausa superior se curva hacia la estratosfamala latitud. En vista de que la
trayectoria seguida por el aire estratosférico mgrgesa a la troposfera es cuasi-
horizontal y con direccion hacia menores latitudieba variabilidad esta signada por el
comportamiento de la tropopausa superior ante caaigimiento particular, mas o
menos intenso dependiendo de la magnitud del ppogee lo haya generado. Como
usualmente el rompimiento es generado por unljptoeeso de intercambio tiene lugar
en un entorno turbulento y dicha variabilidad e&stantonces relacionada con la

variabilidad en la intensidad del jet.

Es interesante obtener una imagen cualitativaal®portamiento espacial de la
variabilidad para las tres tropopausas. Si se caangas Figuras 4.9 y 4.24 para cada
época del afio y se recuerda que en la climatolagi@popausa simple se ubica entre
sus contrapartes inferior y superior, podra aprseigue existe un patrén comun con
una corriente descendente de maxima variabilidadedéa tropopausa superior hacia
menores latitudes, similar a la trayectoria queeigias parcelas de aire estratosférico.
Naturalmente, las tres tropopausas no se encuesimauitdneamente presentes. Es

importante recalcar que los rompimientos se inigara tropopausa simple y que los
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posibles procesos que llevan a interpretar los candpovariabilidad de la misma ya
fueron oportunamente discutidos. En vista de d@ldmpoco es necesario introducir
nuevas exégesis para los campos de variabilidasbmiados en la Figura 4.24. En lo
que podria interpretarse como una cascada de pstesropopausa simple se rompe,
predisponiendo al aire estratosférico a ingresariahda alta troposfera. El aire
estratosférico posee mayor vorticidad potencial qudroposférico. La vorticidad

potencial [Apéndice A] se define en coordenada#iépicas como

06
2=-g0,% (412

La cantidad anterior es el producto entre la irevede la estabilidad estatica,
—-g™0p/dfd en coordenadas isentropicas, y la vorticidad akeaf,. En términos

climatologicos la estabilidad estatica es mucho anagn la estratésfera que en la
troposfera. Si los procesos son adiabatigbsse conserva, de manera que si la
estabilidad estatica disminuye, lo cual ocurre @yano menor medida en la region del
rompimiento, esto se traducirA en mayores vortitada Asi, esta mayor vorticidad
canalizada por las tropopausas superior e infgriadvectada cuasi-horizontalmente
hacia menores latitudes, seria la responsable derayelos campos de variabilidad
presentados aqui. En resumen, como modelo plausdrke la interpretacién de las
variabilidades observadas se tendria una descripeanologica que indicaria que la
maxima variabilidad se inicia con el rompimientolddropopausa simple, continda en

la tropopausa superior y finaliza, ya en menorésities, en la inferior.
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Figura 4.24 — Campos de desvio estandar de prabidinel de la tropopausa inferior
(izquierda) y superior (derecha) para verano (ayrip otofio (abajo). Los valores
mostrados se expresan en hectopascales, y la ciépaemtre isobaras es de 2.5 hPa
(izquierda) y 2 hPa (derecha). Las zonas mas ascaaaresponden a menor
variabilidad.
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Figura 4.24(continuacién)— Campos de desvio estandar de presion al nivda de
tropopausa inferior (izquierda) y superior (der@gbera invierno (arriba) y primavera
(abajo).
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Como presion y altura estan relacionadas(ﬂcﬁ) es esperable que maximos y
minimos de variabilidad sean cualitativamente ddemtes, como puede apreciarse en
la Figura 4.25, que muestra los campos de destaod=r de altura de las tropopausas
inferior y superior para cada época del afio. Asi,es necesario avanzar en la

interpretacion de estos nuevos campos.
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Figura 4.25 — Campos de desvio estandar de altueatd®popausa inferior (izquierda)
y superior (derecha) para verano (arriba) y otadimajp). Los valores mostrados se
expresan en kilometros, y la separacién entrenisati es de 100 m (izquierda) y 200 m
(derecha). Las zonas mas oscuras correspondenca wagiabilidad.
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Figura 4.25(continuacién)— Campos de desvio estandar de altura de la tropapa
inferior (izquierda) y superior (derecha) para @mao (arriba) y primavera (abajo).
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En lo referente a los campos de desvio estandtngeeratura de tropopausas
inferior y superior (Figura 4.26) puede notarse Gueariabilidad para la primera es
mayor. En cuanto a la ubicacion de las regionem@eama variabilidad el panorama es
ligeramente diferente respecto de las variablesrianés. Por un lado, al efectuar una
comparacion entre las Figuras 4.13 y 4.26 puedars®yue la maxima variabilidad en
la tropopausa inferior sigue ubicandose al nortéadeorrespondiente a la tropopausa
simple, de manera que hasta aqui el comportaméné mismo que el mostrado para
las variables anteriores; por el otro, las regiodes maxima variabilidad en la
tropopausa superior se ubican al sur de las degeysa simple sélo durante invierno y
primavera y durante verano y otofio, en cambio,lsean al norte. No obstante ello,
también durante estas dos épocas del afio exigta ciariabilidad en el sur del
dominio, y las maximas variabilidades observadabagas latitudes parecen responder
mas a singularidades en estaciones particulardsA®€ verano y SBCG en otofio) que
a un comportamiento general de la region, aunque haciendo caso omiso de la
variabilidad aportada por las dos estaciones maades existen en su entorno valores
de desvio estandar que se asemejan o incluso supdos del sur del dominio, cosa
gue no ocurre en invierno o primavera. En defiaitigurante invierno y primavera se
verifica para temperatura el mismo comportamient® gara presion y altura, mientras
que durante verano y otofio esto no puede afirmanseluz de los resultados aqui

presentados.
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Figura 4.26 — Campos de desvio estandar de teraperde la tropopausa inferior
(izquierda) y superior (derecha) para verano (ayrip otofio (abajo). Los valores
mostrados se expresan en grados centigrados, gp&@asion entre isotermas es de
0.5°C (izquierda) y 0.25°C (derecha). Las zonas os&siras corresponden a menor

variabilidad.
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Figura 4.26(continuacion)— Campos medios de desvio estandar de tempecdsdue
tropopausa inferior (izquierda) y superior (der@gbera invierno (arriba) y primavera
(abajo).
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Los campos de desvio estandar de temperatura patpaa cada época del afio
se muestran en la Figura 4.27. Al igual que caenaperatura, las regiones de maxima
variabilidad de la tropopausa inferior se ubicans maé norte que las de tropopausa
simple. A diferencia de lo que sucede con la teatpes, para todas las épocas del afio
la variabilidad en la tropopausa superior es majwor. vista de los resultados, a
sotavento de los Andes durante invierno y primaesta Ultima tropopausa presenta
una region con mayores variabilidades relativato Bsevamente podria estar causado
por valores singulares sobre ciertas estacionbgropodria denotar la influencia que
ejerce la orografia sobre la dinAmica de ciertoggsos de rompimiento. Lejos de ser
descartada, esta ultima opcion parece estar sadtend solo a través de la variabilidad,
sino también a través de los campos medios (Fig2@. Ambos campos indicarian
que la influencia que tienen los Andes sobre el 8 Es homogénea, en vista de la alta
variabilidad. Mas alla de estas particularidadesiérto es que los valores maximos se
alcanzan al sur del dominio y, en términos gensrale verifica nuevamente que existe
una corriente de maxima variabilidad que desciendesi-horizontalmente hacia bajas
latitudes, con la correspondiente a la tropopaugarsr (inferior) ubicada mas al sur

(norte).
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Figura 4.27 — Campos de desvio estandar de terapenabtencial en el nivel de la
tropopausa inferior (izquierda) y superior (derggqrara verano (arriba) y otofio (abajo).
Los valores mostrados se expresan en Kelvin, gparscion entre isentrépicas es de 1
K (izquierda) y 5 K (derecha). Las zonas mas oscuwarresponden a menor

variabilidad.
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Figura 4.27 (continuacion)— Campos medios de desvio estandar de temperatura
potencial en el nivel de la tropopausa inferioqyierda) y superior (derecha) para
invierno (arriba) y primavera (abajo).
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Ya ha sido visto que para el caso de la tropopaumsple la variabilidad en la
intensidad del viento aumenta con la latitud, yld&m es interesante notar que las
regiones que alcanzan maximos valores para la owmada variable son
aproximadamente coincidentes con los maximos des,opresion (Figura 4.9) o altura
(Figura 4.12) por ejemplo, sobre todo durante maey primavera. Quizas el viento es
la variable de mayor relevancia a la hora de vaxtallcon los rompimientos pues ya se
hizo mencion a las componentes ageostréficas qgerseran en los nucleos de viento
maximo dentro de los jets, las cuales ocupan ufurmlamental. En la region de salida
de un nucleo de viento maximo dentro de un jeiralacion es térmicamente indirecta
[ver Apéndice C] y consecuentemente frontogenépoas el término relacionado con

la cortante vertical es importante y dispone laati®picas mas verticalmente.

Existen ciertas controversias en cuanto al uso ddefos bidimensionales o
tridimensionales para el estudio de la frontogénesigeneral, y de la actividad frontal
en altura en particular. Debido a que la escalaaaba lo largo del frente es mucho
mayor que la transversal, es razonable en prinelpiso de modelos bidimensionales,
los cuales no tienen en cuenta la curvatura dera frontal en la horizontal. No es
objetivo del presente trabajo el de efectuar uftecaral modelado de la frontogénesis
en superficie, de manera que los detalles seratidmmipara este caso. En cambio, la
actividad frontal en la media/alta troposfera yelalucion de los jets son procesos
simultaneos [Mudrick, 1974], de manera que sin angn los pormenores sera
apropiado efectuar un breve analisis. Segun setraues el Apéndice C, se generan
circulaciones ageostroficas perpendiculares a laccidn del jet. Los modelos
bidimensionales [e.g. Keyser & Pecnick, 1985a] iqeluyen estos efectos han probado

representar satisfactoriamente las condicionesradd&s de maxima actividad en la
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region de la tropopausa, con un descenso de la anigmcon una circulacion
térmicamente directa para el sistema frente/jet isame con un aumento en la
intensidad del jet dentro de la regidon de maximtwvidad. Sin embargo, también
existen circulaciones ageostroéficas paralelas @dirkccion del jet (i.e. a lo largo del
frente) debidas a la curvatura que naturalmentpusalen ser resueltas con modelos
bidimensionales, pero que pueden ser parametrizadasejemplo a través de la
ecuacion de Sawyer-Eliassen [Keyser & Pecnick, hp@&5sincluso despreciarse para
ciertos casos particulares en los que el radiouteatura supera cierto valor critico
[Shapiro, 1981]. Por otro lado, un ejemplo de aulién de modelos tridimensionales es
el estudio efectuado por Mudrick [1974] cuyos reslds también muestran un
descenso de la tropopausa y maxima subsidencialgioks del jet, estableciéndose
también que cuanto mayor es la intensidad frontak migorosa es la corriente
descendente de aire estratosférico. Hines & Mecfi#®il] concluyen que el proceso
de la frontogénesis es, localmente, bidimensional esencia, pero fuertemente
dependiente del caracter tridimensional de la diogdion de una onda baroclinica. En
si, el resultado que mas interesa a los efectoprdetnte estudio es que, como se ha
venido mencionando, la presencia de un jet tiermtncial de romper la tropopausa.
Mas aun, pues durante la frontogénesis el compatam de la tropopausa es
aparentemente una consecuencia y no una causa.icMyd®74] y Hoskins &
Bretherton [1972] sugieren que la altura de ladpgjusa es una variable pasiva durante
la frontogénesis que actla como variable de comash impedir la presencia de
discontinuidades. Cabe aclarar que esta conclisgoextrae en el marco de modelos
numéricos, de manera que no puede aceptarse canexphicacion general. Desde el
punto de vista del comportamiento de la tropopalasactividad frontal en altura y la

ciclogénesis dan lugar a la misma configuracionimfsno, existen estudios que
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indican que descensos de la tropopausa antecedgnUellini et al., 1985] o son
simultaneos [Wandishin et al., 2000] a la cicloggmnepor lo que en principio existe
relacion entre la actividad frontal en altura yielogénesis en capas bajas. Esta es una

de las lineas de investigacion propuesta por KeySérapiro [1986].

Aln suponiendo que las componentes ageostroficagitudimales pueden
despreciarse la variabilidad en la intensidad dahtal es una medida aproximada de la
presencia de frentes en altura, y consecuenterderige presencia de rompimientos de
la tropopausa. Lamentablemente, la distancia exesteentre las estaciones que
componen la red aerologica en el area estudiadademyn analisis detallado de la
variabilidad de los jets en la region. Asimismea tmmpos se distorsionan debido a la
existencia de singularidades sobre ciertas estegjae manera que la variable mas
interesante también es la menos veraz. No obsHiatela Figura 4.28 muestra los
campos de desvio estandar de la intensidad deovparta las tropopausas inferior y
superior, y puede notarse que en términos gendialeariabilidad es mayor para la
tropopausa inferior. Si se comparan los resultatdostrados con los correspondientes a
la tropopausa simple (Figura 4.15) se puede obsemwa las regiones de maxima
variabilidad durante invierno coinciden para estpdpausa Yy la inferior, ubicandose al
este de los Andes, aproximadamente entre 30°SS; gafe la méxima variabilidad se
presente en invierno no es sorprendente, ya quactisidad frontal en altura es
dependiente de la amplificacién de las ondas bimioak mas inestables, y durante esta
época del afio la baroclinicidad alcanza menoretidas. Por otro lado, que esta
variabilidad se ubique a barlovento de los Andesiresndicador de cierto efecto que
imparte la topografia sobre el jet. Otro rasgoraggante del invierno es que existe un

collado de variabilidad en la regién central de éktina, alrededor de 35°S vy
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aproximadamente sobre el noroeste de la provineiaBdenos Aires. Los valores
medios para la intensidad del viento en la tropspauferior sobre esta region son
superiores a los 70 kts. Algo similar ocurre pararbpopausa simple, lo cual sugiere
que la presencia de actividad frontal duranteeemo es practicamente una constante.
Adicionalmente, puede establecerse aqui una relatii@cta entre frontégenesis en
altura y ciclogénesis en superficie, recordando emneinvierno esta es una de las
regiones mas ciclogéneticas del HS [Hoskins & Hedg@605]. Es importante destacar
aqui que el jet que sufre una intensificacion actevidad frontal en altura se posiciona
entre las tropopausas inferior y superior, de nearggre ninguna de las variables
consideradas aqui responde a ello, y los resultadostrados son solamente
aproximados. En rigor, la variable mas acertadia egie corresponde a la tropopausa
simple, aunque solamente en los primeros estadida detividad frontal, ya que su
analisis pierde validez en cuanto la tropopausarsg@e. Efectuar una climatologia del
viento maximo en cada una de las estaciones edawnea pendiente para trabajos

futuros.

Hasta aqui se ha presentado la climatologia bégsidaopopausas en la region
analizada, la cual sera de utilidad en la integmiéh de los resultados de la siguiente
seccion, que trata sobre las estructuras espaaisbesadas con los acoplamientos entre

dichas tropopausas y los niveles de 500 y 100 hPa.
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Figura 4.28 — Campos de desvio estandar de intehsidaviento en el nivel de la

tropopausa inferior (izquierda) y superior (derggqrara verano (arriba) y otofio (abajo).
Los valores mostrados se expresan en nudos y dmaifin entre isotacas es de 1 kts
(izquierda) y 0.75 kts (derecha). Las zonas masirasccorresponden a menor

variabilidad.
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Figura 4.28(continuacién)- Campos de desvio estandar de intensidad deoweenel
nivel de la tropopausa inferior (izquierda) y supe(derecha) para invierno (arriba) y
primavera (derecha).
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5. RESULTADOS: ESTRUCTURAS ESPACIALES Y EVOLUCIONES
TEMPORALES DE ACOPLAMIENTOS ENTRE ALTURAS DE

TROPOPAUSAS Y 500 Y 100 HPA

El propésito de esta seccion es el de analizapaas el acoplamiento entre las
alturas de las distintas tropopausas con las devetes de 500 y 100 hPa a lo largo del
afo climatico, con el fin de identificar aquellenémenos que mas frecuentemente
influyen en el comportamiento conjunto de cada estudiado. A tal efecto, se
presentan para cada par examinado las estructspasiales de circulacion como asi
también su evolucion temporal, obtenidas por aglicadel Método de Componentes
Principales (Principal Components Analysis) en m&ldPara la implementacion del
meétodo se utilizan como entrada los campos estiaadas (o0 normalizados) calculados
segun se describe en la seccion 3 y en el Apémli&n consecuencia, las estructuras

obtenidas también se encuentran normalizadas.

Cada uno de los autovectores de la matriz de eoréel sera designado como
EOF (Empirical Orthogonal Function). Para cadadeawvariables se analizaran los tres
primeros EOFs asociados a los tres mayores autegal&egun se muestra en el
Apéndice B los campos reales pueden descomponamse ena combinacion lineal de
coeficientes dependientes del tiempo que multipleaada uno de estos EOFs. Tales
coeficientes seran designados cdiactor scoreso simplementecores Asimismo, la
correlacion entre cada campo real y un dado EOHeseminarafactor loading o
loading simplemente. Se dira que un dado EOF se encuemtnaodo directo (inverso)

cuando el loading adopte valores positivos (negajiv
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5.1 Tropopausa simple y 500 hPa

La Figura 5.1 presenta los primeros tres EOFs jwoto los campos mejor
correlacionados con cada uno de ellos. La figungbté@n incluye los scores de cada
EOF, como asi también la evolucion temporal dddadings. Dado que cada EOF es
un vector compuesto que incluye los campos de paysa y de 500 hPa
simultdneamente, la figura también presenta laueumh temporal del loading parcial
para tropopausa y para 500 hPa separadamente,| aonjeévo de discriminar el
comportamiento de cada una de las variables edagli€ada serie temporal presenta
dos lineas horizontales que denotan valores ddicmde de correlacion de 0.3.
Estos valores son sugeridos por Richman & Gong gl3%mo una manera de

representar los limites de significancia para eficente de correlacion. Asi, cuando

|r| < 0.3 o bien existe ruido estadistico, o bien el cangad se encuentra representado

por otros EOFs [Compagnucci et al., 2001]. En viltaque los scores y los loadings

presentan un comportamiento similar, la condicﬁdn_: 0.3 podria reescalarse para

obtener también un limite de significancia paradosres, simplemente multiplicando
este valor limite por el maximo valor alcanzado gada score. Por ejemplo, todos los
scores aqui mostrados se encuentran graficadosrangm —8-8 y un buen limite de

significancia por exceso podria establecerse en Bsfe resultado es puramente
especulativo ademas de depender de las variallieadds. En contraste, los loadings
no presentan la desventaja de depender de los dtii@ados porque se encuentran

acotados.

Las varianzas explicadas por cada EOF presentatboegura 5.1 se muestran

en la Tabla 5.1, donde puede apreciarse que lasptimeras estructuras espaciales
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representan aproximadamente un tercio de la variaotal del acoplamiento. Los
valores obtenidos para las varianzas explicadasnsaentran dentro del rango de
valores encontrados por otros autores haciendaeismismo método en el analisis de
distintos campos a escala hemisférica [e.g. Faetm., 1989; Compagnucci et al.,

2001].

EOF | Varianza (%) Varianza Acumulada (%)
1 13.04 13.04
2 9.71 22.75
3 7.26 30.01

Tabla 5.1 — Varianzas explicadas y acumuladas pasa primeros tres EOFs
correspondientes al acoplamiento de tropopausdesiy00 hPa.

~ 142 -



Figura 5.1 — Estructuras espaciales y evoluciomeporales asociadas al acoplamiento
de alturas normalizadas de tropopausa simple yhst) Cada grupo de estructuras
espaciales muestra la EOF (arriba) y el campo megbr correlacionado con ella
(abajo). Tropopausa (500 hPa) corresponde al pémeddo a la izquierda (derecha). El
orden es (a) EOF1; (b) EOF2; (c) EOF3. Las linedslas (punteadas) representan
valores positivos (negativos), mientras que ladisé@lida mas gruesa denota el cero. El
panel superior de evoluciones temporales muestrasdores (negro) y los loadings
(gris) asociados a cada EOF. La mejor correlacmmesponde a (aj =-0.71; (b)
r=077;y (c) r =—071 EIl panel inferior de evoluciones temporales nrae&is
loadings parciales para tropopausa (negro) y 508 (gfis). Las lineas punteadas
horizontales representan los valores+ . ¥8r texto para mayores detalles.
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Figura 5.1 b) -eontinuacién
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Figura 5.1 c)
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Para la EOF mas representativa (Fig. 5.1 a) laanaa explicada asciende al
13.04%. Las alturas para ambos niveles se encuestrdase, en el sentido de que un
ascenso (descenso) de la superficie isobarica @énBa esta directamente relacionado
con un ascenso (descenso) de la tropopausa, comalgges anomalias ubicadas en el
centro del dominio. Los scores presentan una mareathcionalidad, con el arménico
correspondiente a la onda semianual explicando epaslamente un 51% de la
varianza total de la serie. Cuando los scores adoglores positivos (negativos) las
estructuras espaciales mantienen (invierten) swskgxisten maximos a comienzos del
otofio y fines del invierno, aunque este Ultimo &s nmtenso; y minimos a fines del
otofio y fines de la primavera, con el primero mascado. De esta forma, la transicion
entre invierno y primavera es un tanto mas intepsa aquella que tiene lugar entre
verano y otofio. Las estructuras espaciales de RlLEQvierten su signo practicamente
durante otofio y primavera, i.e. los equinocciosndaano dominan ni el anticiclon del
Atlantico (verano) ni los sistemas asociados alpdar (invierno). A la luz de estos
resultados, existen maximos relativos tanto emllagas de tropopausa simple como en
las del nivel de 500 hPa aproximadamente duranteedpsnoccios. Los minimos
absolutos de alturas (minimos scores) ocurren & fawe otofio y comienzos del
invierno, en coincidencia con la maxima frecuerd#abajas segregadas en la region
[Campetella & Possia, 2007], para las cuales see sgie producen un efecto
descendente en todas las superficies isobaricda tleposfera y la baja estratésfera
debido a la presencia de anomalias ciclonicas diead potencial [Price & Vaughan,
1993]. Este resultado pone de manifiesto la imporéaque tienen estos sistemas de
altura en el comportamiento de la tropopausa. Bajas circunstancias el ingreso de
aire estratosférico se favorece pues las bajasgadgs tienen un potencial muy grande

de permitir el ingreso de aire estratosférico hkctaoposfera [Price & Vaughan, 1993].
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Ya se mencion6 que usualmente las bajas segregaddsn identificarse como nucleos
de mayor vorticidad potencial (en valor absoluto)&acion a la del entorno. Como la
vorticidad potencial es el producto entre estaldlidatatica y vorticidad, si se supone
que la primera no es apreciablemente mayor a lardelno, la presencia de una baja
segregada se traducira en una mayor vorticidadread, i.e. mayor cortante, por lo que
la tropopausa (simple) se rompe como consecuencla ed&blecimiento de
circulaciones ageostroéficas en altura (por mecavssya especificados) dando lugar a
una tropopausa inferior y a otra superior por la spieuela el aire estratosférico. Este
proceso da lugar al ingreso de mayor vorticidadbaercapas altas de la troposfera que
desencadena la conveccion y la ciclogenésis. Esrieme aclarar que esto es cierto
s6lo parcialmente debido a que la suposicion delgusstabilidad estatica dentro y
fuera de la baja segregada es similar no es del asdadada. Es por ello que un
descenso de la tropopausa (simple) esta asociaddogénesis, de la misma manera

gue un ascenso esta asociado a bloqueos [Berresfaitd 2007].

Existe cierta persistencia en los scores a adoptargno determinado en ciertas
épocas del afio. No obstante ello, la presenciasteEngs sindpticos o de mesoescala
particularmente andmalos en cuanto a época del sefioefiere puede alterar el
comportamiento estacional descripto anteriormeraese ha hecho mencién a la intima
relaciéon que existe entre bajas segregadas y tiesenmro con los marcados descensos
de la tropopausa, sobre todo en los meses de etwfuierno, aunque este fenomeno de
altura también puede aparecer durante primaveraameesiendo minima la frecuencia
para el ultimo caso [Campetella y Possia, 2007}. ®m lado, existe una intensa
corriente descendente por detrds de los sistermatlies de superficie que dan lugar a

los caracteristicos anticiclones de buen tiempgiados con la presencia de masas de
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aire frio, tanto mas intensas cuanto mas intenaaa@erturbacion que las genero,
usualmente un frente en altura, sobre todo durbrstemeses de invierno [Vera y
Vigliarolo, 2000]. Asi, la frecuencia de ocurrenaia intrusiones de aire frio es
indirectamente también una medida de la frecueteiBbmpimientos en la tropopausa.
Existen estudios al respecto [Hoffman, 1971; Gaea&000] que indican que el
ingreso de frentes frios intensos hacia latitudeaares ocurren cada 1-2 semanas, de
manera que la inversion de las estructuras espacmbstradas no es esporadica, y
puede observarse en el cambio de signo que suisesdores mayormente durante
mediados del invierno. Con respecto al veranoptahingreso de frentes frios como la
presencia de bajas segregadas parecerian ser maseodurante el mes de febrero,
que es cuando los scores presentan una mayortpecsasde valores negativos. Por el
contrario, el modo directo en el que se preseraanebtructuras daria cuenta de la
presencia de MCCs, los cuales tienen el efecta@epar un ascenso de la tropopausa.
En términos generales, estos resultados estan wkrdac con los presentados por
Velasco & Fritsch [1987] que indican que estosesists son mas frecuentes en esta

época del afio.

Antes de pasar al andlisis de la siguiente EORteszsante mencionar que los
loadings parciales de la EOF1 revelan que, en gknas alturas de tropopausa simple
y de 500 hPa se encuentran en fase. Sin embangeufamente durante el comienzo
de los solsticios existe una persistencia de @wi@hes de distinto signo que denotan
un comportamiento opuesto de ambas variables.dest® ser tenido en cuenta a la hora
de interpretar los resultados presentados aqumnissio, el caso mas general es que los
loadings parciales para tropopausa (500 hPa) sesitivps (negativos), con lo que la

tropopausa simple se encuentra por encima de daseewyamedios, mientras que lo
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contrario ocurre con 500 hPa. La causa de este atanmiento no es objetivo de la
presente tesis, pero un argumento especulativogxgitecarlo podria venir de la mano
de la presencia de calor diabatico entre ambodesiveproducto de la liberacion de

calor latente por ejemplo— tal y como se sugiergwhechen et al. [2009].

La segunda estructura mas representativa se con@spon los campos de la
EOF2 (Figura 5.1 b), cuya varianza explicada aseiead9.71%. En ella puede
observarse que tanto la tropopausa como 500 hi#tsican en fase a ambos lados de un
eje de direccion aproximada noroeste-sudeste, gjniéé visible en 500 hPa, de forma
tal que las regiones sudoccidental y nororiental d®rcomportamiento opuesto para
cada variable. La similitud entre la posicion qdema el mencionado eje con el avance
de un frente frio desde el sudoeste es sugestiveespecto, Compagnucci & Salles
[1997] encontraron que la segunda estructura edpadis representativa de los campos
de presion a nivel del mar en la region se encaexgociada al pasaje de frentes frios,
lo cual refuerza la idea que relaciona a la EOR2 leopresencia de frentes frios.
Suponiendo que este sea el caso, teniendo cueatal quétodo no permite discernir
evoluciones temporales en los campos, y recordguoeose utiliza una climatologia
basada en 35 afios de datos, el hecho de queddromal se ubique aproximadamente
en la posicion que ocupa la linea de anomaliassnpdadria dar cuenta de cierta
tendencia de los frentes de altura a tornarse iesta®s en tal posicién. Los dos
armoénicos mas representativos de la evolucién tehgie los scores son el segundo
(onda semianual) y el tercero (onda terianual), amanzas explicadas de€26% y
~14%, respectivamente. Del primer panel de seriegpdeales puede verse que los
valores positivos de los scores son mas persistelt@nte otofio, los negativos lo son

en verano, y la maxima variabilidad se tiene dwasitinvierno. La EOF2 en modo
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inverso representa adecuadamente en 500 hPa stemaide altas presiones por detras
de un frente. Esta situacion tiene lugar cuandostmses adoptan valores negativos,
mayormente significativos durante los meses deeinei segun lo mostrado en la Fig.
5.1. El campo real mostrado se encuentra correlagdmmpositiva y significativamente
con la EOF2 en modo directo, y en 500 hPa preserdavaguada difluente al norte de
las Islas Malvinas, una configuracion altamentéogenética sobre la costa patagonica
y el océano Atlantico. Ya se ha hecho menciénesteecha relacion que existe entre el
ingreso de aire estratosférico hacia la troposteaegcteristico de un frente de altura, y
la presencia de ciclogénesis. A la luz del compogato de los scores en mayor
medida esto ocurre a mediados de otofio, fines meéerno y comienzos de la
primavera, cuando los valores que adoptan los missoos positivos, si bien las
correlaciones mas significativas ocurren durantefi@t Estos resultados estan de
acuerdo con aquellos que establecen que la cidsgean la region mencionada es una
caracteristica presente a lo largo del afio [e.gkliHs & Hodges, 2005] y no solamente
del invierno; no obstante ello, debe tenerse emtaugue los resultados se presentan
dentro del marco de acoplamientos entre la trom#aimple y 500 hPa, y no para

niveles estandar en forma independiente.

En ocasiones los sistemas de alta presiéon quensales frentes frios son tan
intensos que alcanzan latitudes muy bajas y daar lageadas[Fortune & Kousky,
1983] ofriagens[Myers, 1964; Marengo et al., 1997]. En los scol@glternancia entre
sistemas de baja y alta presion se ve reflejadéoparambios se signo que sufre la serie
temporal tal y como se discutié para la EOF1, enhbés esperable que en términos
climatologicos el promedio de invierno sea negatikgb.segundo panel de series

temporales de la Fig. 5.1 b) revela que los loalpayciales para tropopausa y 500 hPa
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adoptan en general el mismo signo a lo largo del gfiiza con la excepcion de

comienzos del verano y comienzos del invierno.

Hasta ahora la EOF2 es mas discriminante en cuantdenoOmenos
meteoroldgicos relacionados con el acoplamientoofprapsa/500 hPa se refiere, puesto
qgue solo con el pasaje de sistemas frontales siepalicar su comportamiento a lo
largo del afio, a diferencia de la EOF1 que, comweesa, incluye efectos de escala
mayor. Se verifica de esta manera que la tropopsrgsica puede utilizarse en el
diagndstico de los distintos fendmenos atmosféricasio ya se ha hecho utilizando su

contraparte dindmica [Morgan y Nielsen-Gammon, 1888tsen-Gammon, 2001].

Quizas la EOF3 (Fig. 5.1 c¢) presenta un compodataimas interesante que sus
pares anteriores porque las estructuras espadalemmbas variables difieren en la
vertical. En efecto, en su modo directo la tropopases encuentra por debajo de sus
valores medios en la region central del dominitreelns~25° S y=45° S, mientras que
500 hPa se encuentra por debajo de sus valoregsneliel extremo nororiental, sobre
el sur de Brasil. Por su parte, los scores tiemegiclo semianual marcado, con algo
menos de 34% de varianza explicada, mientras queardi@nza explicada de los
armonicos restantes es despreciable. Los modostatireredominan durante otofio y
primavera, y los modos inversos lo hacen en veeamvierno, pero existe alternancia
de signos a lo largo de todo el afio, por lo quexdstir relacién con algun fenémeno
atmosférico mas afin a ciertas épocas del afio,ahghe dirigir la atencién al
comportamiento dictado por los scores. Se ver&geit que las estructuras espaciales
de la EOF3 responden en su modo directo a situesiale bloqueo en la region

analizada.
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Lejends [1984] presenta la evolucion temporal dedice de bloqueos

1(1) = hys(A)-hes(1) a lo largo del afio para distintas longitudes. tlide

mencionado es un estandar en la identificacion itlemcsones de blogqueo cuando

1(A)<0. Teniendo en cuenta que un bloqueo cubre un &msiderable, el autor
también hace uso de la condiciéfd —1C°)+1(A)+1(1+1C°)<0 con el objetivo de

no incluir situaciones que no ocupen una extensgmacial importante. Los valores de
h utilizados corresponden a la altura geopoteneraleste caso del nivel de 500 hPa,
para la longitudd especificada. Al efectuar una comparacion cualédagntre su Figura

3 parad =60°0 y A =40°0 con los scores aqui mostrados resulta que paradsss
en los que el flujo de 500 hPa se encuentra blalguéas scores presentan valores
positivos. En otras palabras, cuando el flujo e@ BPa se encuentra bloqueado para
40°0 < A £60°0, la EOF3 se encuentra en modo directo, lo cuakseigelacionarla
con la presencia de blogueos en la region. El caregbde mejor correlacion con la
EOF3 es un collado, y en virtud de que el coefiei@e correlacion entre el campo real
y la EOF3 es negativo y significativo, en modo clioela EOF3 efectivamente
representa una situacion de bloqueo. Al extendmrdimente las isolineas sobre la

regién enmascarada y hacer uso del indi{@g se tendra qué() = 55°0) < 0 para 500

hPa en el modo directo de la EOF3. Los scoresjaaflentonces que los bloqueos en
500 hPa tienen dos maximos de ocurrencia, uno &moog el otro en primavera, en
concordancia con resultados previos [e.g. Canzggal., 2002]. De acuerdo a la EOF3
en modo directo, cuando existe un bloqueo en 5@0slBre el Atlantico la tropopausa
corriente arriba sobre la regidon central de Argentie encuentra por debajo de su altura
media. El bloqueo del flujo del oeste fuerza agadiculas a desviarse hacia el sur o
hacia el norte para sortearlo. A manera de ejenegla, caracteristica de los bloqueos se

traduce en un desdoblamiento del jet durante ingiean la regién del Pacifico Sur
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[Bals-Elsholz et al., 2001]. Suponiendo que el ceittn blogqueante pueda ser
representado por un obstaculo circular fijo inmesaina corriente uniforme que fluye
hacia el este, la curvatura de las lineas de cberiestablecen un eje vaguada (cufia) al
norte (sur) del obstaculo. Asimismo, ambas someliftes corriente abajo del anticiclon.
Invocando la teoria del desarrollo de Sutcliffet®rsten, el término de la difluencia
establece que a medida que una particula se aldpodeeo moviéndose hacia el este
existird un aumento (disminucién) de la vorticidaclonica en superficie para la rama
que se desvio hacia el norte (sur). De esta foexiatira ciclogénesis (anticiclogénesis)
en la regidn ocupada por la rama norte (sur) augi@abajo del anticiclén bloqueante,
que es precisamente lo observado aqui. Ya se haianado que un descenso de la
tropopausa favorece la inestabilizacion de la stgra. La teoria del desarrollo predice
el efecto inverso, en el cual la ciclogénesis dentaide un descenso de la tropopausa.
Queda también desmitificado el hecho de que un blgusee sobre la tropopausa un
efecto ascendente en toda su region de influemuias al noreste del mismo la
tropopausa ciertamente desciende, con condicioagsrdbles a la ciclogénesis

[Grandoso & Nuiiez, 1955].

La EOF3 en modo inverso puede representarse poamepo real mostrado.
Cuando dos anticiclones (uno ubicado sobre la castale Brasil y el otro sobre el
norte de Chile) y dos centros de baja presiéon @alais uno sobre la Patagonia y el otro
al este de Bolivia) conforman el collado del modeerso de la EOF3 en 500 hPa, la
tropopausa sube sobre el continente en la regigtratede Argentina. El hecho de
intercambiar las ubicaciones de altas y bajas otspdel modo directo tiene,
naturalmente, el efecto inverso en la tropopausarelacion a los loadings parciales,

puede notarse que existen épocas del afio en ldescles valores de ambas
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correlaciones son de signo opuesto, y aqui laslesinnes extraidas no pueden
aplicarse. Particularmente para aquellas épocaaidetn las que la EOF3 se encuentra
en modo directo, i.e. bloqueos de 500 hPa sobratléhtico, dichas correlaciones
afortunadamente tienen el mismo signo donde ambas significativas
simultdneamente, a fines del otofio y comienzogsgsfde la primavera. Asimismo, los
loadings parciales para tropopausa presentan Uo s@nianual bien marcado. Sin
embargo, los loadings parciales para 500 hPa paestar dominados por una onda de
mayor frecuencia. No se continuara con este tipanddisis debido a que se encuentra
fuera del objetivo de la presente tesis. En défmita EOF3 responde a la presencia de
un collado en 500 hPa, y la posicion de la tropspalependera de la distribucion de las

altas y las bajas que conforman este collado.

Es posible seguir con el analisis de las EOFs denosuperior, pero dado que la
varianza explicada por ellas, i.e. los autovalodesla matriz de correlacién, no
satisfacen la regla de North et al. [1982] [ver i&@n Quadrelli et al., 2005] no se
avanzara con ellas y se pasara directamente ailsiandel acoplamiento entre la

tropopausa simple y 100 hPa.

5.2  Tropopausa simple y 100 hPa

La serie de figuras incluidas en la Figura 5.2 rradss tres primeras EOFs y

sSus scores asociados. A su vez, la Tabla 5.2 geelenvarianzas explicadas para cada

una de las estructuras espaciales mencionadas.
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EOF | Varianza (%)| Varianza Acumulada (%)
1 25.12 25.12
2 10.25 35.37
3 6.31 41.68

Tabla 5.2 — idem a la Tabla 5.1, pero para el arojginto de tropopausa simple y 100
hPa.
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Figura 5.2 — Estructuras espaciales y evoluciomeporales asociadas al acoplamiento
de alturas normalizadas de tropopausa simple yhE#) Cada grupo de estructuras
espaciales muestra la EOF (arriba) y el campo megbr correlacionado con ella
(abajo). Tropopausa (100 hPa) corresponde al pémeddo a la izquierda (derecha). El
orden es (a) EOF1; (b) EOF2; (c) EOF3. Las linedslas (punteadas) representan
valores positivos (negativos), mientras que ladisé@lida mas gruesa denota el cero. El
panel superior de evoluciones temporales muestrasdores (negro) y los loadings
(gris) asociados a cada EOF. La mejor correlacidmesponde a (ay = 0.74; (b)
r=086; y (c) r = 068 EIl panel inferior de evoluciones temporales nmaesbs
loadings parciales para tropopausa (negro) y 108 (gfis). Las lineas punteadas
horizontales representan los valores+ . ¥/8r texto para mayores detalles.
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Figura 5.2 b)
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Figura 5.2 b) -eontinuacién
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Figura 5.2 c) -eontinuacion
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Para la EOF1 (Fig. 5.2 a) las estructuras espacmleestran que las anomalias
de altura de tropopausa y 100 hPa se encuentrdasenpracticamente en todo el
dominio, con un minimo en la region central, apmedlamente sobre la provincia de
Buenos Aires y Uruguay. El primer panel de semesporales evidencia que los scores
se encuentran fuertemente dominados por una ondaragl que explica mas del 80%
de la varianza total de la serie. Esto denota @ntduacoplamiento semianual entre
ambas variables, el cual puede en parte debersela guperficie de ambas variables es
practicamente coincidente en el extremo norte daligio, aunque en la mayor parte de
la regidon analizada la superficie de 100 hPa seestia por encima de la tropopausa
simple. Existe, como enseguida se vera, un fenéndengrandes escalas que podria
relacionarse directamente con el comportamientorigiés. La varianza explicada por
la EOF1 es de 28.12% y puesto que es la mas repmésa puede establecerse que la
tropopausa simple estd mejor correlacionada comaja estratosfera que con la
troposfera media (500 hPa). Los scores presentaimuoa a fines del otofio/comienzos
del invierno y a fines de la primavera, mientras tps minimos se alcanzan a fines del
verano/comienzos del otofio y fines del invierno,oetrdndose en contrafase con la
serie temporal de scores para el acoplamienta ttepopausa con 500 hPa (Fig. 5.1 a).
Como las estructuras espaciales también son ogueastaepopausa simple, 500 y 100

hPa se comportan de manera solidaria para el caggazial mas representativo.

Poco se ha hablado hasta el momento de la intéraestratosfera-troposfera, si
bien un descenso de la tropopausa esta sinéptitarasociado a calentamientos en la
estratosfera. Al observar cuidadosamente las FSgbirh a) y 5.2 a) puede suponerse
que existe subsidencia en todos los niveles ubscgde debajo de 100 hPa y por

encima de 500 hPa aproximadamente durante losicsmstpor lo que las EOF1
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mostradas en dichas figuras deben estar intimameadas a algun evento que
influencie tanto la baja estratosfera como la trigrasmedia. Si bien en ambos casos la
marcada presencia del armonico correspondiente anda semianual es altamente
sugestiva, hasta aqui no hay evidencia suficierstea @venturar algun tipo de
conclusion puesto que la metodologia utilizada draovido los ciclos de mas baja
frecuencia (i.e. valores medios y onda anual) destxies temporales, por lo que es

natural la aparicion de ciclos de frecuencia maymninando a las series temporales.

La Figura 5.3 muestra la climatologia mensual deolmponente media zonal
del viento en la region ecuatorial, de 1000 a ®&.HPuede observarse en ella que la
direccion del viento se revierte dos veces durah&fio, con maxima sefial entre los 5y
1 hPa, en la alta estratdsfera, pero también semi@ una sefial (bastante mas deébil)
entre 150 y 70 hPa. En la alta estratésfera, etwimedio sopla hacia el oeste durante
verano e invierno (Hemisferio Sur, HS) aunque es mé&enso en la primera de las
estaciones, y revierte su direccion (sopla hacieeste) durante los equinoccios,
manifestando de esta forma su caracter semianaatliinatologia de la Figura 5.3
también revela que para el periodo 1979-2001 énfiemo se ha intensificado respecto
de la misma climatologia para el periodo 1958-1&880s ciclos de la atmdsfera media
son bien conocidos, casi por obviedad son denom#aaiscilacion semianual
(semiannual oscillation, SAO), y no son caractedsfinica ni de latitudes ecuatoriales
ni de la atmoésfera media [e.g. Kochanski, 1972; iNJeE991]. No es el objetivo del
presente trabajo hacer una revision de la SAO]gcadr interesado en mayores detalles
debera referirse, por ejemplo, a Delisi y Dunkefti988] y referencias alli incluidas, o

a Hamilton [1986] y referencias alli incluidas.
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Figura 5.3 — Ciclo anual del viento medio zonalapkr regién ecuatorial. El panel
superior (inferior) muestra la climatologia pargpetiodo 1958-1978 (1979-2001). La
imagen corresponde a la Figura G1 del ERA-40 Aadliherg et al., 2005].
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Las temperaturas troposféricas también presentansgailacion semianual muy
marcada. En efecto, en la marcha anual de la difiareT,,,(50°S) - T,,,(65°S) el
segundo armoénico explic0% de la varianza total de la serie [Meehl, 198#Emas,
To00(50°S) > T, (65°S) aproximadamente durante los equinoccios, y lo sipuecurre
aproximadamente durante los solsticios. En térmo®ssiento térmico, para alguna

region situada entre las latitudes mencionadas >0 durante los equinoccios, y

U, <O durante los solsticios. De esta forma,,, se encuentra en fase con la SAO

estratosférica mostrada en la Fig. 5.3. Asimisra@Molucion temporal de scores de la

Fig. 5.1 a) se encuentra en fase con la marchal afeidl,,(50°S)- T,,,(65°S)

mencionada.

Usando el sistema cuasigeostréfico puede demastfarg. Houghton, 2002;

Vallis, 2006] que para que exista propagacion eartde ondas de Rossby debe

satisfacerse la condicio® <u < ,8/(kx2 + kj) siendo k =k, X+k, §+ k2 el vector

namero de onda, por lo cual debe soplar hacia el este, y no muy intensampata,

que exista propagacion vertical. Dentro del mamscdpto porT,,,(50°S) - T, (65°S)

la propagacion vertical en 500 hPa solo es pogsiblante los equinoccios, aunque
puede ser factible que la regla se viole en alggeasss [Charney & Drazin, 1961] de la
misma manera que la mecanica cuantica permite mp@articula atraviese una barrera
de potencial [e.g. Ballentine, 1998]. No obstarke, €n la situacion mas general para
latitudes medias y altas, es aproximadamente daifagtequinoccios que la energia es
transmitida hacia la baja estratosfera, por la @rariey de la termodinamica dando
lugar a calentamientos simplemente debido a unsexde energia. Se pone asi en

evidencia una interaccion troposfera-estratosfeea caracter directo o inverso,
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dependiendo de la época del afio considerada. [Rul@nequinoccios, la propagacion
vertical de ondas de Rossby generadas en la teypodrrastra” a todos los niveles

considerados hacia arriba. Para una onda de Ramsbpropagacion vertical la

capacidad de efectuar trabajo es proporcional gvallis, 2006], que usualmente es
maximo en el nivel de la tropopausa, de maneralagi®ndas pierden energia en el
proceso y solo las mas energéticas son capaceegie b la estratdésfera. Algunas
sefales de perturbaciones sinopticas pueden eas®itren niveles de la baja
estratosfera tan altos como 50 hPa [Canziani & &egn2003]. A la vez que la
propagacion vertical atraviesa la tropopausa existeaulatino calentamiento de la baja
estratosfera como producto de la acumulacion degenransferida por las ondas. Esta
acumulacion de energia llega a su punto maximo nietzos de los solsticios y
entonces el calentamiento de la baja estratoséeteagduce en descensos de los niveles
de la alta troposfera/baja estratésfera (upperospipere/lower stratosphere, UT/LS) y
de la troposfera media, tal y como lo muestranddds estructuras espaciales de EOF1
vistas hasta el momento. Ya ha sido mencionadoaedorf desestabilizador que
introduce en la troposfera un descenso de la trasapale manera que a la larga la
propagacion vertical de ondas de Rossby tiene featcedesestabilizar a la troposfera.
La relacion entre la topografia y la generacidoroddas planetarias es bien conocida
[Grose & Hoskins, 1979; Revell & Hoskins, 1984; Eggl998] y dado que la Unica
fuente de ondas de Rossby se encuentra en la fieogposo es casual que bajo las
condiciones propicias para propagacion verticalnéximas anomalias tengan lugar
corriente abajo de los Andes. Este fendmeno, quesrsdlo local, es bien conocido y se
denominalee cyclogenesifNewton, 1956; Bleck, 1977; Uccellini, 1980; Matks y
Bleck, 1986; Aebischer & Schéar, 1998; Hoskins & ges, 2005]. Estas mismas

regiones son altamente ciclogenéticas cuando laagempn vertical se encuentra
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inhibida, verano e invierno primordialmente de adoea los resultados mostrados aqui,
en concordancia con otros resultados conocidos, [dagkins & Hodges, 2005]. Es

importante recalcar que si bien todos los proced®scriptos son dindmicamente
consistentes, los argumentos presentados son puem@gpeculativos. Suponiéndolos
correctos, la UT/LS no responderia ni instantandacalmente a los calentamientos de
la baja estratosfera. Muy por el contrario, halsréata demora (aproximadamente un
cuarto de afio en este caso) en la respuesta,egilanrinfluenciada abarcaria un area
mucho mayor, lo cual esta de acuerdo con estudiesrglican que la influencia de la

estratosfera en la troposfera es de caracter ra Joéundamentalmente de grandes
escalas [e.g. Baldwin & Dunkerton, 2001; Sheph@@)2; Charlton et al., 2005;

Thompson et al., 2005]. Puesto que es sabido qeesteima posee cierta inercia, la

explicacién es aceptable en la medida que se coasigeT,,,(50°S) - T, (65°S) esta

basado en promedios zonales para el hemisferiprihaipal critica que puede hacerse
es que de acuerdo a las estructuras espacialesadassen las Figuras 5.1 a) y 5.1 b)
las latitudes de maxima actividad, i.e. los méaximatores absolutos de anomalias, se
encuentran fuera del rango de latitudes compreneidice 50°S y 65°S. Sin embargo,
existen trabajos [e.g. Canziani & Legnani, 2003¢ gudican que el criterio del flujo
zonal medio no siempre es correcto para localiaar regiones con condiciones
favorables a la propagacion vertical, sino que témlsion importantes las anomalias
que las ondas de escala planetaria generan locareangl. De esta manera, aunque
especulativa, la propagacion vertical de ondasepdaias parece ser una explicacion
plausible al comportamiento observado en la EOFtigta de que el criterio para tal
comportamiento es mas amplio que el que se restahgnalisis del flujo zonal medio
en el rango de latitudes 50°S-65°S. La interacerdne las perturbaciones y el flujo

basico es materia de estudio del intercambio degenentre distintas escalas de la
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atmosfera y se encuentra fuera del objetivo dedagmte tesis. En cuanto a los loadings
parciales, los mismos revelan que las mayores spensias de correlaciones
significativas tienen lugar bien entrada cada una la® estaciones del afio,
presumiblemente cuando el régimen de circulacibnhaetornado estacionario.
Asimismo, ambas correlaciones se encuentran enpia@s@icamente durante todo el

afo, salvo algunas excepciones (comienzos delrimvigor ejemplo).

La segunda estructura mas representativa paracablamiento entre la
tropopausa simple y 100 hPa (Fig. 5.2 b) expliga ahas del 10% de la varianza total,
un porcentaje muy similar al representado por |&ZEQe la Fig. 5.1 b), la cual esta
asociada al pasaje de frentes. Al igual que enlaase, la serie temporal de scores esta
dominada por el segundo armonico y la evolucionptaal es muy similar, si bien la
varianza explicada aqui por la onda semianual Bdeiea 44%, casi el doble del
representado para los scores en aquel caso, lmgeahmente podria deberse a que la
tropopausa simple se encuentra muy cercana a l180ehPalgunas porciones del
dominio. No obstante ello, nuevamente puede caselujue la tropopausa simple se
encuentra mas correlacionada con la baja estraedogtee con la troposfera [Seidel &
Randel, 2006]. Ya que las estructuras espaciatesiporales se corresponden con las
de la Fig. 5.1 b), su comportamiento también estasbciado al pasaje de frentes. En
relacion a los loadings parciales de la Figural.puede verse que en general ambas

correlaciones se encuentran en fase.

Al igual que con 500 hPa, se vera enseguida g©R3 se encuentra asociada

a situaciones de bloqueo. En primera medida essagoeestablecer bajo qué

condiciones se esta en presencia de un flujo bémtpuen 100 hPa. La Figura D30 de
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Kallberg et al. [2005] indica que existe un nido alrededor de los 100 hPa sobre la
zona ecuatorial, y que la temperatura de este aivelenta hacia los polos. Invocando
la relacion inversa que existe entre altura y teatpea, la altura de la superficie de 100
hPa disminuird hacia los polos. De esta maneraydoupara una longitud determinada
las anomalias de altura de 100 hPa son positivam&rierta latitud y negativas para
una latitud menor, se estara en presencia de uassian del patron medio. En el marco
de las estructuras espaciales obtenidas, dichasiomeno puede ser denominada
bloqueo a menos que exista cierta persistencialbees negativos de los scores de la
EOF3, el cual es efectivamente el caso aqui. lraasta espacial para la EOF3 (Fig.
5.2 c) representa algo mas del 6% de la varianpaced total, mientras que los
armonicos segundo y cuarto explican en conjunt®3éb de la varianza para la serie
temporal de los scores, con aproximadamente dosréer partes de ese porcentaje
representado por la oscilacion trimestral, i.ea@ehal. Las estructuras espaciales de la
EOF3 se encuentran en contrafase respecto de samamé de la Fig. 5.1 ¢) y con una
disposicion mas zonal para 100 hPa. En vista delapiseries temporales de scores
también estan en contrafase, a las estructuras digoitidas les cabe la misma
interpretacion, y responden mayormente durantedpsnoccios a un flujo bloqueado
en latitudes medias, con la tropopausa simple,y5D@0 hPa por encima de sus valores
medios en el sur del dominio, con una explicaci@l@similar a la expuesta para los
campos de la Fig. 5.1 c). Alternativamente, puemtapararse la serie temporal de los
scores aqui presentada con la Figura 3 de Lejeh884] para verificar que
cualitativamente en los meses en los que existentaytidad de bloqueos en 500 hPa
sobre el Atlantico Sur las estructuras aqui moata@ presentan en modo inverso. Los
loadings parciales para tropopausa y 500 hPa indjaa ambos campos se encuentran

mayormente en fase a lo largo del afio, con excemEd@rincipios del otofio, mediados
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del invierno, y comienzos de la primavera. Sin engbael resultado mas importante es
que ambas correlaciones se encuentran en fase gigguficativas a mediados de los

equinoccios, cuando las situaciones de bloqueongmfrecuentes.

El método aplicado permite obtener distintos camgescirculacion y sus
evoluciones temporales, las primeras independiestitre si en el dominio espacio, y
las segundas en el dominio temporal. Matematicaamesatda estructura espacial se
corresponde con un autovector de la matriz de leciém, y es natural entonces que
algunas de ellas no representen algun procesarfisiate posible, sobre todo las de
orden superior. Es decir, ellas son a priori matmadente posibles, pero no
fisicamente posibles. No es casual, sin embargotaglos los mapas presentados hasta
el momento hayan podido identificarse con ciertoscggsos fisicos mas o menos
recurrentes para nuestras latitudes. Justamentepriaseras EOFs son las que
representan la mayor varianza o, dicho en otreabpad, estan asociadas a fenomenos
que explican los mayores porcentajes de variakilidantro del amplio rango de
fendmenos atmosféricos que pueden darse en nuegiten. Si eventualmente existe
algun campo real asociado con fenomenos menosfiezs) el mismo tendria que estar
bien correlacionado con aquellas EOFs de ordenrisupao tratadas aqui. Un
importante resultado para destacar es que lagptmeeras EOFs describen procesos
similares para el acoplamiento de tropopausa simme500 hPa y con 100 hPa. En
otras palabras, la sefal que existe para el commp@mto conjunto de la tropopausa
simple y la troposfera media también se encueniaepte para la relacion entre la
tropopausa simple y la baja estratosfera, por lo epu@atural inferir que existe una
propagacion de la sefial de los fendmenos mas isafinibs entre la troposfera media y

la UT/LS.
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Ya se ha postulado que, en general, un descensmtange de la tropopausa
simple estara asociado con rompimientos de la migmesentandose una tropopausa
inferior y una superior. De esta manera, al estudiaacoplamiento de eventos de
tropopausas multiples a través de sus tropopanf&sr y superior con 500 y 100 hPa,
deberian encontrarse pocas diferencias respectiosdeesultados presentados para
tropopausa simple en el primer caso, y aproximad&nel comportamiento inverso

para el segundo. En lo que sigue, establecerenedsctivamente esto es asi.

5.3  Tropopausa inferior y 500 hPa

La Tabla 5.3 muestra las varianzas explicadas |srares primeras EOFs
incluidas en la Figura 5.4, asociadas al acoplamidetla tropopause inferior y 500
hPa. Las estructuras espaciales mostradas en distaa Ufigura representan

aproximadamente la cuarta parte de la varianzhdntal dominio espacial.

EOF | Varianza (%) Varianza Acumulada (%)
1 11.10 11.10
2 8.63 19.73
3 5.49 25.22

Tabla 5.3 — idem a la Tabla 5.1, pero para el arojgnto de tropopausa inferior y 500
hPa.
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Figura 5.4 — Estructuras espaciales y evoluciomeporales asociadas al acoplamiento
de alturas normalizadas de tropopausa inferior y f#28. Cada grupo de estructuras
espaciales muestra la EOF (arriba) y el campo megbr correlacionado con ella
(abajo). Tropopausa (500 hPa) corresponde al pémeddo a la izquierda (derecha). El
orden es (a) EOF1; (b) EOF2; (c) EOF3. Las linedslas (punteadas) representan
valores positivos (negativos), mientras que ladisé@lida mas gruesa denota el cero. El
panel superior de evoluciones temporales muestrasdores (negro) y los loadings
(gris) asociados a cada EOF. La mejor correlacmmesponde a (aj =-0.73; (b)
r=071; y (c) r =—066. El panel inferior de evoluciones temporales nrae&is
loadings parciales para tropopausa (negro) y 508 (gfis). Las lineas punteadas
horizontales representan los valores+ . ¥/8r texto para mayores detalles.
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La Figura 5.4 a) muestra la EOF1 asociada al acoetdo de la tropopausa
inferior con 500 hPa, como asi también sus scokesbas estructuras espaciales
combinadas explican algo mas del 11% de la variaspacial total, y presentan una
disposicion similar a las mostradas en la Fig.&.&n el sentido de que se encuentran
en fase simultdneamente, estando en modo diregotergo) mayormente durante los
equinoccios (solsticios). A su vez, la serie terapale los scores esta fuertemente
dominada por una onda semianual que representardlgalel 44% de la varianza total
de la serie, y esta completamente en fase corekeptada en la Fig. 5.4 a). De esta
forma, las evoluciones temporales de la EOF1 eedaisicturas de las Figuras 5.1 a) y
5.4 a) estarian asociadas a los mismos procesossfisie manera que no es necesario
reiterarlos y s6lo se mencionara que con respetdotrapopausa simple, la estructura
de anomalias de altura de la tropopausa inferion@schata, es decir, sus desviaciones
respecto de los valores medios son mucho menosts.cBracteristica peculiar podria
explicarse como sigue. Dado que un rompimiento aldrdpopausa se encuentra
asociado a la presencia de un jet que se posi@atra las tropopausas inferior y
superior, y que para un jet el valor dees considerable, la propagacion vertical de
ondas de Rossby estara parcialmente inhibida. Mueniz es necesario efectuar una
aclaracion en cuanto a la relacion entre el vaéou dy la posibilidad de propagacion
vertical ya que, si bien la teoria establece qustabaon conocewu, también es
importante el valor del viento zonal de las perigibnes, como asi también la cortante
vertical [Canziani & Legnani, 2003] la cual no exnitda en cuenta en el presente
trabajo. Dicho esto, utilizando sélo el criterio @leodra existir propagacion vertical de
ondas de Rossby en el nivel de 500 hPa, pero ebeamtorno de la tropopausa inferior,
por sobre la cual se ubica el jet asociado al érentaltura. Podria argumentarse que si

la inhibicién en la propagacion vertical es satigidga para explicar las observaciones
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de la tropopausa inferior en la EOF1, el mismo fezronfallaria en explicar los

campos de tropopausa simple para la misma EOF &ig.a). Sin embargo, en

presencia de tropopausas simples el jet es memysmtde manera que la propagacion
vertical si seria posible, y de esta forma la eaplbn sigue siendo consistente. El
panorama hasta el momento es el siguiente: bajosuassiciones efectuadas, la
propagacion vertical de ondas planetarias es moslbrante eventos de tropopausa
simple, pero no durante rompimientos de la tropagpafilsmenos eso es lo que revelan
los resultados presentados hasta aqui. El segueniel de series temporales muestra

que los loadings parciales se encuentran en gesrefake.

El siguiente campo de circulacion mas represemidiig. 5.4 b) esta asociado
con una varianza explicada de casi el 9%. Los pamarmonicos, a excepcion del
primero que ha sido removido, explican los mayg@sentajes dentro de la varianza
total de la serie temporal de scores, siendo la @ainianual la mas importante de
todas, aunque con un porcentaje exigub30o). Las estructuras espaciales son muy
similares a las mostradas en la Fig. 5.1 b), la saasocié al ingreso de frentes frios
desde el sudeste. Aqui, los signos de los scoraléesran entre positivos y negativos a
lo largo de todo el afio aunque la persistencia tleesnegativos de los mismos es
mayor en los meses de invierno, indicando que delspgento de vista de la tropopausa
inferior los ingresos de frentes frios (desde aleste) tienen cierta preferencia de
ocurrencia en la mencionada estacién, en acuerdtocemcontrado para la tropopausa
simple (Fig. 5.1 b). Ademas, a diferencia de la bid b) la linea frontal en 500 hPa se
encuentra adelantada respecto del frente en aGom@o se vera, este comportamiento
no es caracteristico de la EOF2 actual, sino dastées EOF2 que restan analizar. A

este respecto, la Figura 5.5 a) ejemplifica muyn be situacion discutida aqui. En
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efecto, dentro del marco de un rompimiento dedpdpausa térmica provocado por la
presencia de un jet de capas altas, tanto por ancomo por debajo del jet la zona
frontal se encuentra adelantada, ubicandose ehj& concavidad. De esta manera, los
resultados estan en perfecto acuerdo con el mameloeptual. En términos de la
tropopausa dinamica (Fig. 5.5 b) ocurre, desdeolualgo similar, pues el analogo del
rompimiento es un pliegue de la superficie isaréélla cual adopta cualitativamente la
misma posicion que la esbozada por la Fig. 5.Paa el HN, la trayectoria que sigue
el aire estratosférico es descendente y haciadastbajas, y el mismo comportamiento
puede esperarse en el HS, en concordancia coedakados mostrados en la Fig. 5.4
b). En relacion a los loadings parciales puederobsge ambas series se encuentran en
fase. Asimismo, las correlaciones para 500 hPa esorgeneral mayores en valor
absoluto, algo que podria relacionarse con una megwabilidad de la tropopausa

inferior.
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Figura 5.5 — a) Corte vertical de la troposferaaybbja estratésfera mostrando la
disposicion que adopta una zona frontal con laaltua linea gruesa marca los limites
de la zona frontal. Notese la presencia de un jeadb entre las tropopausas inferior y
superior, y que en el nivel de la tropopausa gitérese encuentra atrasado respecto de
500 y de 100 hPa [Figura obtenida de Berggren, [1992Corte vertical, para una
longitud arbitraria, mostrando la disposicion ddrtgopausa dinamica con la latitud.
Puede notarse que el jet de capas altas tambidricseen la concavidad formada por el
pliegue, y consecuentemente la zona frontal tamd@éancuentra adelantada tanto por
encima como por debajo de dicha concavidad (Ja Arfieo; Jp = Jet Polar; Js = Jet
subtropical) [Figura obtenida de Shapiro et al§7]9
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Haciendo uso del mismo indice de bloqueos mencioabdoalizar la Fig. 5.1

C) aqui se tiene que el campo de circulacion denB@Dasociado a la EOF3 (Fig. 5.4 ¢)
también se encuentra bloqueado, y por ejemt(lm=60°o)<0. Para A =60°0
Lejends [1984] muestra que solo en los primerosemds verano no hay indicios de
bloqueos, mientras que el maximo absoluto ocurfimes del verano/comienzos del
otofio, maximo que también puede discernirse enrla ;emporal de scores. La region
de maximas anomalias de tropopausa de la EOF3cserdra desplazada hacia el sur
unos 5 grados respecto de la de 500 hPa. Asimisineampo real mejor correlacionado
con la EOF3 presenta en 500 hPa dos centros deplegedn y dos centros de alta
presion intercalados en una disposicion similaa @d un collado. Un andlisis de los
scores revela que los bloqueos no tienen una gpeterencial de ocurrencia en vista
de que la evolucién temporal presenta una vacita@@ el signo, si bien las
correlaciones positivas (negativas) mas signifieatitienen lugar durante el verano
(otofio), indicando que la probabilidad de bloquessmaxima (minima) en otofio
(verano) en concordancia con los resultados den&ejgl984]. El signo de los loadings
parciales también presenta un comportamiento vdeily ambas series se encuentran

en fase practicamente a lo largo de todo el afio.
5.4  Tropopausa inferior y 100 hPa

En la Tabla 5.4 se presentan las varianzas expicgor cada una de las
estructuras espaciales mostradas en la Figura a&éciadas al acoplamiento de
tropopausa inferior con 100 hPa. El porcentajeatearza explicada por el conjunto es

algo mayor que un tercio de la varianza espacial,tdenotando que la tropopausa
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inferior se encuentra mejor correlacionada con ja éstratosfera que con la troposfera

media.

EOF | Varianza (%) Varianza Acumulada (%)
1 25.52 25.52
2 5.96 31.48
3 4.38 35.86

Tabla 5.4 — idem a la Tabla 5.1, pero para el aronto de tropopausa inferior y 100
hPa.
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Figura 5.6 — Estructuras espaciales y evoluciomeporales asociadas al acoplamiento
de alturas normalizadas de tropopausa inferior y H@8. Cada grupo de estructuras
espaciales muestra la EOF (arriba) y el campo megbr correlacionado con ella
(abajo). Tropopausa (100 hPa) corresponde al pémeddo a la izquierda (derecha). El
orden es (a) EOF1; (b) EOF2; (c) EOF3. Las linedslas (punteadas) representan
valores positivos (negativos), mientras que ladisé@lida mas gruesa denota el cero. El
panel superior de evoluciones temporales muestrasdores (negro) y los loadings
(gris) asociados a cada EOF. La mejor correlacamesponde a (aj =-081; (b)
r=-071; y (c) r =—067. El panel inferior de evoluciones temporales nmaekis
loadings parciales para tropopausa (negro) y 108 (gfis). Las lineas punteadas
horizontales representan los valores+ . ¥8r texto para mayores detalles.
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La EOF1 (Fig. 5.6 a) representa mas de la cuarta pa la varianza espacial
total, presentando un campo muy chato para troapaunientras que para 100 hPa
existe en el centro del dominio un ndcleo maximademalias, positivas durante los
equinoccios y negativas durante los solsticios, waa marcada onda semianual (mas
del 80% de la varianza temporal total de los scasegiados). De nuevo, el hecho de
que este ndcleo se disponga al este de los Andes esporadico pero, como se vera
enseguida, en esta instancia no se puede invoqaopeagacion vertical de ondas de

Rossby troposféricas para explicar los resultathesnidos.

Al igual que con las EOF1 previamente analizadaspresente estructura
espacial se encuentra fuertemente dominada porclonsemianual, y nuevamente se
verifica que la tropopausa (inferior en este ca&stq mejor correlacionada con la baja
estratosfera que con la troposfera media. Es imptatmencionar que la tropopausa
analizada aqui se ubica por debajo de los 100 mfade el dominio, de manera que en
este caso la relacion mencionada no se ve infladagoor la superposicion de ambas
superficies en ciertas regiones, como eventualmeodeia ocurrir con la tropopausa

simple.

Hasta el momento, todas las series temporalesalessasociadas con las EOF1
se encuentran en fase, con una onda semianual m@&nos marcada, y el Unico
ingrediente que se necesita para explicar satisfantente la estructura de 100 hPa

mostrada aqui es un campo de vientos que preserdgste nivel una reversion en el

signo deu dos veces al afio, es decir, una disposicion girailéa mostrada, por
ejemplo, en la Figura 5.3 para 1 hPa. Sin embaago, cuando estos campos se

encuentren disponibles la presencia de un jet iotégado a la actividad frontal en
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UT/LS (recordemos que la tropopausa tratada aquhagie las que tienen lugar en un
rompimiento) inhibe la propagacion vertical de andaneradas en la troposfera, y es
por ello que el campo de anomalias en la tropopifisaor es chato. Entonces, si la
propagacion vertical desde la troposfera se encuémtibida por debajo de 100 hPa
(esto es, por encima de la tropopausa inferior)existe forma de que sean ondas de
Rossby generadas en la troposfera las que prowotascenso de la superficie de 100
hPa por delante del frente en UT/LS. Sin embargo,@odria tratarse de propagacion
vertical de ondas de Rossby, pero no de las geseenadr calor diabatico o por la
topografia en la troposfera, sino generadas pstabdidades baroclinicas en la zona de
influencia del jet en la region de UT/LS. En otpdabras, el mismo jet que inhibe la
propagacion vertical de ondas desde la tropostamargria inestabilidades que permiten
la creacion de nuevas ondas por encima de €l ansapéanto de la energia consumida
en la reflexion de las primeras como del flujo bascon propagacion vertical hacia la
baja estratésfera. Por otro lado, durante un ronepito existe una importante entrada
de aire estratosférico hacia la troposfera, y en darcanias del jet asociado los
fendmenos son eminentemente turbulentos. Se pomgim de manifiesto los
intercambios de energia entre distintas escal#es alendsfera en su maximo esplendor,
incluyendo a la sinoptica (el jet y la zona frorgalUT/LS), a la planetaria de las ondas
de Rossby troposféricas, y a los transportes tenbo$ de calor a través del jet, que
profundizan el sistema en altura [Gidel & Shapit®879; ver también Apéndice A],
aunque también puede existir un intercambio tragesfestratdsfera de caracter no
turbulento en ciertos casos [Danielsen et al., 199d]relacion a los loadings parciales
mostrados en el segundo panel de series tempaalbas estructuras espaciales se
encuentran mayormente en fase cuando ambos logienotds de correlacion son

significativos.
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Con respecto a la EOF2 (Fig. 5.6 b), el nivel dé@ hBa se encuentra dividido
por una linea practicamente zonal en dos sectoresndmalias de signo opuesto,
mientras que para la tropopausa inferior sucede sitgilar, pero la linea divisoria se
encuentra desplazada hacia mayores latitudes y edipuno tan zonalmente. La
ubicacién de las anomalias respecto de la lineaatigi es similar, con las positivas
(negativas) ubicadas al norte (sur) de ella enagloxdirecto. Los tres armonicos que le
siguen a la onda semianual son importantes paraolacion temporal de los scores, y
entre ellos la maxima varianza explicada la tienerda trimestral. En modo inverso, la
estructura espacial pareceria indicar que se digltavance de un frente, esta vez con
direccion practicamente meridional. De acuerdo anéncionado anteriormente, los
frentes que avanzan hacia el norte son los resplessde generar friagens, y son mas
frecuentes de observar durante los meses de inigtax@ngo et al., 1997]. A juzgar
por su evolucién temporal pareceria que la situadescripta es caracteristica de todo
el afo, aunque mas frecuente durante comienzostaf®, fines del otofio/comienzos
de invierno, comienzos de primavera y comienzogetlano (todas estas situaciones se
corresponden con una persistencia de valores yamsitle los scores, mientras que la
existencia de cuatro maximos esta de acuerdo cpres®ncia de una onda trimestral).
Por el contrario, las mayores persistencias der@sloegativos de los scores ocurren a
fines del verano, fines del otofio, mediados y fidet invierno, y mediados de la
primavera. Sin embargo, las maximas correlaciomegativas) ocurren durante el
invierno y, de hecho, los campos reales mostradda Eig. 5.6 b) corresponden a esta
época del afio. Esto es un indicio que legitimeoleclusion de que la EOF2 se asocia
con el avance de un frente desde el sur, puessel (dado por los scores) que tiene el
campo de anomalias positivas tanto para 100 hPa pamna tropopausa por detras del

frente —una caracteristica de la subsidencia dealticlones que suceden a los
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frentes— dentro del afio climatico es maximo durahtavierno, precisamente cuando
los frentes frios son mas intensos. Adicionalmeoit®, de los indicios esta relacionado
con el adelantamiento de la zona frontal (aquiiadaca anomalias nulas) en 100 hPa
respecto de tropopausa. Este adelantamiento ydigoetido y es una caracteristica de
la actividad frontal en la UT/LS (cf. Fig. 5.5).nSembargo, podria argumentarse que
dicho adelantamiento es particularmente exagerada lps campos de la EOF2. La
posible explicacion para ello es que las anomatiddlas quizas no sean un buen
referente de la linea frontal, si bien la menci@nadparacion es mas acotada para los
campos reales. Los loadings parciales presentadosl esegundo panel de series
temporales revelan que los campos de tropopaus@ fRA#® se encuentran mayormente
en fase a lo largo del afo, y que en general epoatie 100 hPa se encuentra mejor
representado por el correspondiente de la EOF2Igupue lo esta la tropopausa,

particularmente durante el invierno.

Nuevamente, una interpretacion plausible parablervado en la EOF3 (Fig.
5.6 c¢) puede ser la misma utilizada en los casosriards. En efecto, si se hace
loo(A) = huss (1) = heos (A) se verifica quel,o,(A = 60°0) < 0 por lo que el flujo en 100
hPa se encuentra bloqueado para latitudes altas.stores revelan que la mayor
persistencia del modo directo de la EOF3 tiene rllganediados de otofio y de
primavera, en coincidencia con la presencia de lelogjen la region, pero también que
el fendbmeno tiene lugar practicamente durante &@dio, con excepcion de comienzos
del verano. El descenso de la superficie de 100 érP&l modo directo conlleva
consecuencias dramaticas en latitudes medias, danmepopausa (inferior) también
desciende, permitiendo el ingreso de vorticidadooica a la troposfera superior a

través del rompimiento de la tropopausa. Como ganfiencionado, la presencia de un
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bloqueo favorece la ciclogénesis al norte del misdeomanera que nuevamente se
verifica la relacion entre la ciclogénesis y los pomientos de la tropopausa (térmica).
A su vez, la entrada de aire estratosférico fawsfacun incremento en las
concentraciones de 0zono en la troposfera [Stathbet al., 1998] a la vez que también
aumentaria la concentracién de otros trazadorest@sféricos pasivos, contdC, °Sr

y %W [Telegadas & List, 1969, y referencias alli indhs]. La climatologia de la
evolucion de los scores a lo largo del afio revetaa fendmeno descripto es mas bien
caracteristico de principios de otofio y fines dprimavera. En contraposicion, cuando
sobre el continente se ubica un centro de altagmrese. la EOF3 en modo inverso, las
concentraciones de los gases mencionados dismiretyda troposfera. EI segundo
panel de series temporales de la Figura 5.6 claewee los loadings parciales para
tropopausa y 100 hPa se encuentran en generalsendanque 100 hPa esta mejor
correlacionado. Como ya se menciond, este heche® dswmciarse a la mayor

variabilidad que presenta la tropopausa.

5.5  Tropopausa superior y 500 hPa

La Tabla 5.5 presenta las varianzas explicadaslgpdres primeras EOFs
correspondientes al acoplamiento de la tropopaugeri®r con 500 hPa, mientras que
las estructuras espaciales y las evoluciones talgsorlsociadas se incluyen en la
Figura 5.7. Las tres estructuras espaciales regeaes por las EOFs explican algo

menos de la cuarta parte de la varianza total.
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EOF | Varianza (%) Varianza Acumulada (%)
1 11.44 11.44
2 8.00 19.44
3 4.73 24.17

Tabla 5.5 — i[dem a la Tabla 5.1, pero para el arojginto de tropopausa superior y 500
hPa.
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Figura 5.7 — Estructuras espaciales y evoluciomeporales asociadas al acoplamiento
de alturas normalizadas de tropopausa superiofOyhB@. Cada grupo de estructuras
espaciales muestra la EOF (arriba) y el campo megbr correlacionado con ella
(abajo). Tropopausa (500 hPa) corresponde al pémeddo a la izquierda (derecha). El
orden es (a) EOF1; (b) EOF2; (c) EOF3. Las linedslas (punteadas) representan
valores positivos (negativos), mientras que ladisé@lida mas gruesa denota el cero. El
panel superior de evoluciones temporales muestrasdores (negro) y los loadings
(gris) asociados a cada EOF. La mejor correlacidmesponde a (ay = 0.73; (b)

r =070; y (c) r =—065. El panel inferior de evoluciones temporales nrae&is
loadings parciales para tropopausa (negro) y 508 (gfis). Las lineas punteadas
horizontales representan los valores+ . ¥8r texto para mayores detalles.
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Figura 5.7 b)
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En su modo directo la EOF1 (Fig. 5.7 a) muestr&@hhPa la existencia de un
nacleo de maximas anomalias positivas en el celgralominio, aproximadamente al
norte de la provincia de Buenos Aires. Sin embaejocampo de anomalias de
tropopausa presenta mayormente valores negatigasnicleos de ascenso solamente
en la costa sur de Brasil y Uruguay y en el nogeCdile. La serie temporal de scores
tiene un comportamiento semianual interesante (48&t) maximos aproximadamente
durante los equinoccios. En vista de ello, caba p@0 hPa la misma interpretacion de
propagacion vertical de ondas planetarias queillaadta en los casos anteriores. Como
ya fue discutido, la propagacion vertical hacisetdratésfera desde la troposfera se
encuentra inhibida por la presencia del jet, masnsd ante un rompimiento de la
tropopausa, por lo que los ndcleos de ascensoiptlescpara la tropopausa superior
podrian emparentarse con una generacion de onda®deinestabilidades baroclinicas
en la UT/LS por encima del jet. Como era de summda barrera dindmica que genera
el jet permite que 500 hPa y la tropopausa supgniesenten un comportamiento
inverso. Es bien sabido que sinOpticamente la aiveale vorticidad ciclonica en la
UT/LS produce subsidencia y calentamiento de laa®stfera, descenso de la
tropopausa, y ascenso de la troposfera inferior wormaximo en el nivel de no
divergencia, usualmente cercano a los 500 hPa.dssjostamente lo observado en la
EOF1 aqui presentada. Con todo, las anomaliastulta ale tropopausa son exiguas y
puede deducirse que la tropopausa superior madtesadposicién a lo largo del afio,
efectuando quizas pequefios desplazamientos vegic&sto no es sorprendente
teniendo en cuenta que la tropopausa superior nehrlimite exterior de la capa de
transicion que separa la estratosfera de la treppge.g. Bischoff et al., 2007]. El

segundo panel de series temporales de la Figura) 5ekela que, en general, el campo
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real de 500 hPa se correlaciona mejor con su piar BHOF1 que la tropopausa, algo que

tiene sentido debido a la mayor variabilidad guesenta la tropopausa.

Hasta el momento la EOF2 ha sido asociada al av@@drentes. La Figura 5.7

b) también pareceria simular el avance de un frgntel hecho de que la linea de
cambio de anomalias en la tropopausa se encuetit@asada respecto de la de 500 hPa
pareceria sustentar la misma interpretacion. Nuergen las anomalias de altura de
tropopausa no son importantes, y quizas esto sealgbe la actividad frontal no es tan
intensa en el nivel de la tropopausa superior.riidaico dominante en la evolucion
temporal de los scores es el correspondiente aoanda bimestral, representando
aproximadamente 14% de la varianza total de l&.sBado que dicho porcentaje no
denota un ciclo muy marcado, puede interpretargel@estructura descripta no tiene
una época exclusiva de ocurrencia, si bien esesé@te notar que existe una mayor
persistencia de valores negativos de los scoresfgra 500 hPa representa en la EOF2
a un anticiclon avanzando por detrads de la lineatdf) hacia fines del invierno y
comienzos de la primavera, en coincidencia corptec@& de maxima variabilidad en la
region. De nuevo, la correlacion entre los campates y su contraparte de la estructura
espacial de la EOF2 es, para 500 hPa, en generalagier valor absoluto que las

correlaciones de tropopausa.

Con respecto a la EOF3 (Fig. 5.7 c) la serie tealgl# scores no tiene un ciclo
distintivo, y mas bien el mayor porcentaje de var@mexplicada se reparte entre los
primeros armonicos. En su modo inverso, el flujdo@@ hPa se encuentra nuevamente
bloqueado, mientras que la tropopausa se presentdebajo de los valores medios

practicamente en todo el dominio. Debido a queplapiedades de la tropopausa
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superior son mas bien estratosféricas que tropoca$er nuevamente se aprecia
aproximadamente un comportamiento inverso para Ellanodo inverso de la EOF3

ocurre preferentemente cuando hay persistenciaatt@eg negativos de los scores
asociados, es decir, a mediados de verano y medigdpsmavera, aunque tiene lugar
durante todo el afio. En cualquier caso, en comidgeramn el campo de 500 hPa el
campo de anomalias para la tropopausa es chatendonnuevamente de manifiesto
que la tropopausa superior no presenta granddsditiones verticales. En cuanto a los
loadings parciales mostrados en el segundo panstriles temporales de la Figura 5.7

) puede apreciarse que en general 500 hPa esiacoajelacionado que tropopausa.

5.6  Tropopausa superior y 100 hPa

Es el ultimo acoplamiento que resta por analizarvarianza explicada por cada
una de las tres primeras EOFs se presenta en la &) la varianza acumulada por
ellas es cercana al 40%, resultado que no es sdgme debido al caracter

mayormente estratosférico que posee la tropopansaisr.

EOF | Varianza (%)| Varianza Acumulada (%)
1 25.99 25.99
2 5.94 31.93
3 4.58 36.51

Tabla 5.6 — idem a la Tabla 5.1, pero para el arojgnto de tropopausa superior y 100
hPa.

Como podia esperarse, la evolucién temporal dedaascturas espaciales de la

EOF1 (Fig. 5.8 a) esta fuertemente modulada porastdacion semianuak82%).
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Segun los resultados del capitulo anterior, la papea superior se ubica por encima de
100 hPa en la mayoria del dominio. Asimismo, el portamiento inverso observado
para tropopausa y 100 hPa es similar al de la3:i§.a), si bien la magnitud de las
anomalias en 500 hPa es mayor. Por ello, puede meeva invocarse la propagacion
vertical de ondas, generadas como producto deaimiBdades baroclinicas del jet
responsable del rompimiento, para interpretar glptade anomalias de 100 hPa. Con
respecto al campo de anomalias de este nivel,tebpepausa es muy chato, con ligeras
desviaciones respecto de los valores medios. Rengmhera, practicamente no existiria
propagacion vertical de ondas a través de la traysapauperior en el marco de la EOF
analizada. Visto de otra manera, la tropopausarsupaarcaria un limite cuasi-rigido
entre la zona de transicion estratosfera-troposfdeaestratosfera propiamente dicha,
sobre todo en la mitad superior del dominio, pueslesur la variabilidad es importante
(ver capitulo anterior). Esto también se ve reflejan la EOF1, donde las maximas
anomalias de tropopausa tienen lugar en el sectoiLa serie temporal de loadings
parciales para 100 hPa y tropopausa se encuentrtase practicamente a lo largo de
todo el afio, con excepcion de finales de primavAsimismo, el nivel estandar se
encuentra mejor correlacionado que tropopausa, ny mayor cantidad de valores

significativos.

La segunda estructura mas representativa paplaaniento entre tropopausa
superior y 100 hPa (Fig 5.8 b) puede todavia sattificado con el avance de un frente,
la misma interpretaciébn que le cabe a la Fig. 5.608 hecho, si se efectta una
comparacion de ambas evoluciones temporales dessa® observard que estan
practicamente en fase. Ademas, el mayor porcedtjearianza de la serie temporal

corresponde a las ondas trimestral y cuatrimestnad, situacion muy similar a la
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encontrada para la figura mencionada, y el eje dsidin entre anomalias positivas y
negativas se encuentra adelantado para 100 hRsst&raso, el campo de tropopausa
superior se encuentra algo mas perturbado que dos téos casos analizados
anteriormente, con anomalias comparables a laB@&Ra por delante del frente, y con
descensos menos marcados por detras. En términlos tteadings parciales, el nivel
estandar de los campos reales se encuentra mejetacmnado con su contraparte de
la EOF2 que tropopausa. Un detalle interesanteuessq presenta aqui un namero

inusual de correlaciones significativas.

Sorprendentemente, las estructuras asociadas @k8 presentan un ciclo
semianual importante~9%), con un campo de anomalias de tropopausa muy
perturbado, de magnitudes comparables e inclusaietgse a las del campo de 100
hPa. Claramente las estructuras se presentan emairedto (inverso) durante verano e
invierno (otofio y primavera). En su modo direct&f@F3 esta representando un flujo
bloqueado en 100 hPa, mientras que la tropopapsgisupresenta maximas anomalias
positivas sobre la misma region que se encuerdimmbBximas anomalias positivas en
100 hPa. Sin embargo, la serie temporal de scaesnsuentra completamente en
contrafase con una que representaria la presendgeeos en la region, de manera
que la asociacién de la EOF3 con blogueos no petmituarse. La correlacion de la
EOF3 con los campos reales presenta una persstal®ivalores significativos
negativos justamente cuando, de acuerdo a la miasde bloqueos en la region,
deberian ser de signo contrario para representagctamente al fenédmeno. De esta
forma, la asociacién de la EOF3 con blogueos qdedaartada. Teniendo en mente la
persistencia de scores positivos durante el verpodria relacionarse a la EOF3

discutida con la presencia de MCCs, recordanddagimismos son mas frecuentes en
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verano [Velasco & Fritsch, 1987]. Asimismo, el cange perturbaciones de altura de
tropopausa en estos casos es consistente corpsidion que adopta la tropopausa en
la Figura 11 de Poulida et al. [1996], donde existedomo central de maximas

anomalias positivas producto de la corriente ascdageincipal, y anomalias negativas
en el limite exterior del yunque. Los loadings pdes muestran que efectivamente

tropopausa y 100 hPa se encuentran mayormentse fa largo del afio.

En resumen, aun cuando el objetivo principal da sstcion es el de presentar
las distintas estructuras espaciales mas repréisestgpara el acoplamiento de las
diferentes tropopausas con dos niveles estandatpdos los casos se ha podido
identificar a las estructuras mostradas con ccltsndmenos conocidos de la atmosfera
en la region analizada. La EOF1 esta mayormentendaia por la onda semianual,
directamente relacionada con propagaciones vesticale ondas de Rossby
troposféricas, o generadas por inestabilidades lhaicas en altura. La EOF2 se asocia
al avance de frentes hacia menores latitudes, ddssier o el sudeste. Finalmente, la
EOF3 estd mayormente asociada con efectos blogsedis importante mencionar que
todas estas asociaciones son materia de especullsicien en la mayoria de los casos
existen evidencias que sustentan los argumentosergeelos. De esta forma, la
inclusién de la tropopausa térmica como una vaiald diagnéstico permite la

deteccién de fendmenos conocidos.
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Figura 5.8 — Estructuras espaciales y evoluciomeporales asociadas al acoplamiento
de alturas normalizadas de tropopausa superiofOyhB&. Cada grupo de estructuras
espaciales muestra la EOF (arriba) y el campo megbr correlacionado con ella
(abajo). Tropopausa (100 hPa) corresponde al pémeddo a la izquierda (derecha). El
orden es (a) EOF1; (b) EOF2; (c) EOF3. Las linedslas (punteadas) representan
valores positivos (negativos), mientras que ladisé@lida mas gruesa denota el cero. El
panel superior de evoluciones temporales muestrasdores (negro) y los loadings
(gris) asociados a cada EOF. La mejor correlacamesponde a (aj =-081; (b)
r=064; y (c) r= 063 El panel inferior de evoluciones temporales nmaesbs
loadings parciales para tropopausa (negro) y 108 (gfis). Las lineas punteadas
horizontales representan los valores+ . ¥/8r texto para mayores detalles.
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6. CONCLUSIONES

En vista de los objetivos planteados y de los tadat obtenidos la presente
tesis invita a continuar con la linea de invesiiyacaqui planteada. El material
presentado aqui pretende ser la continuacion tiedliesclimatolégico de tropopausas
de Yuchechen [2004] y Bischoff et al. [2007]. Amliabajos, elaborados a partir de la
base establecida en Velasco & Necco [1981], fupioneros en la introduccion de una
climatologia de ocurrencia de eventos de tropogawsaples y dobles para la
Republica Argentina sobre tres estaciones aer@égde distintas latitudes (SAEZ,
SARE y SAVC), como asi también de los valores megidesvios estandar mensuales
de las variables presion, altura, temperatura ypéeatura potencial. En aquella ocasion,
por medio del estudio de casos particulares tambe&rasocidé el descenso de la
tropopausa simple y su posterior rompimiento ahjgade frentes frios, y no solamente
a la presencia de jet subtropical (STJ) como coneimense cree. La extension del
estudio de la climatologia basica de las difereritepopausas a estaciones de
radiosondeo ubicadas tanto en Argentina, como ale,GH sur de Brasil y las Islas
Malvinas, ha permitido confeccionar campos espegiplara diversas variables en el
nivel de las distintas tropopausas con el objaiggesumir de una manera mas clara y
concisa los resultados obtenidos, entendiendo qaelimatologia de valores medios y
de desvios estandar es el punto de partida de ¢eraémalisis posterior. Dichos mapas
se confeccionaron para las cuatro estaciones detaiiel doble objetivo de diferenciar

el comportamiento estacional y de condensar lanmdoion disponible.

Desde el punto de vista de los datos utilizadosnesrtante mencionar que el

método aplicado ha permitido obtener una complete bla datos tanto de tropopausa
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como de diversos niveles estandar, consistidanameente, que sera util en estudios
futuros de distinta indole. En relacion a estonjeiedo en cuenta el estrecho vinculo
que presenta la tropopausa con ciertos efectospagénicos [e.g. Santer et al., 2003]

el andlisis de tendencias es un ejemplo de trabfjturo.

Los campos medios de presion de tropopausa simepkdan que existe un
agudo gradiente meridional en una region relativaenangosta dispuesta zonalmente,
aproximadamente coincidente a lo largo del afiol@qusicion del STJ. Es bien sabido
que dicha regidn es altamente baroclinica y quigcigas perturbacion puede resultar en
la amplificacion de ondas inestables. Una companaentre los campos de presion de
eventos de tropopausas simples y dobles reveldaguepopausa simple se ubica por
encima de la tropopausa inferior y por debajo deojpopausa superior, de manera que
es claro que cuando la regidn de la alta tropokfajea estratosfera (UT/LS) es sometida
a tales perturbaciones la tropopausa simple se rgpepaitiendo la presencia de dos o
mas tropopausas, aunque ciertamente el caso necagrite es el de tropopausas dobles.
Esto es asi porque la zona frontal que se establecagtura genera distintas capas
estables que son consistentes con la definicidtrap@pausa. El estado base para la
tropopausa, por asi decirlo, corresponde a unaopeysa simple, en el cual la
tropopausa ubicada del lado ciclénico (anticiclohidel STJ se encuentre mas baja
(alta), adoptando un agudo gradiente meridionaln@oida situacién asi lo permite la
intensificacion del jet rompe la tropopausa, haceceeder la inferior y ascender la
superior, a la vez que nuevas capas estables tandaatificadas como tropopausas
coexisten en distintos niveles, formando asi undedimbpopausa en vastas regiones a
ambos lados del jet. Cabe aclarar que estos fer@smenson posibles sin la presencia

de baroclinicidad, algo que ocurre permanentermamed flanco polar del STJ, donde la
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cortante horizontal es ciclonica, y quizas por diecuentemente se asocian los
rompimientos a su presencia. En términos de véidadi la tropopausa superior
adquiere los mayores valores de desvio estandar sctor sur del dominio, a la vez
que su superficie se curva hacia la estratésfeientras que lo contrario ocurre con la
tropopausa inferior, cuya curvatura es hacia lpastera. Se ha presentado un esquema
gue modela el ingreso de aire estratosférico eedan para tales circunstancias. El
aumento en la intensidad del jet durante un rongitoi permite que los procesos
turbulentos sean los dominantes, y el ingreso de aestratosférico se produce
precisamente a través del jet [e.g. Reiter & Mahini®65]. De esta forma la presencia
de cualquier jet en altura tiene el potencial deegar rompimientos, y tanto el STJ en la
region subtropical como los jets asociados a sesefmontales en latitudes medias son
importantes contribuyentes a la presencia de atratesférico en la troposfera. En vista
de la relacion que existe entre los descensos tledapausa simple, los rompimientos
de la misma y la ciclogénesis, estos resultad@n et acuerdo con la existencia de al
menos dos regiones preferenciales para la cicleggn@mbas corriente abajo de los
Andes [e.g. Hoskins & Hodges, 2005], hecho que tambemarca la importancia que
tiene la orografia en este tipo de procesos, ydajoadas de montafa, ilee waves
que se generan a barlovento de los Andes podriael sdetonante del proceso de
rompimiento. Ademas, la presencia ocasional deetudg capas bajas que corre paralelo
a los Andes en direccién aproximada norte-sur apa#rta baroclinicidad extra a la
region, dado que la combinacion del mencionady ¢l STJ resulta en una cortante
vertical importante, sin mencionar la inyeccionhdenedad que el mismo provee desde
la regién ecuatorial de Brasil. De acuerdo a Veagd-ritsch [1987] esto tiene su
correlato en una mayor presencia estival de sisteocmmvectivos de mesoescala

(mesoscale convective complexes, MCCs), que tampi&ducen un efecto de
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rompimiento en la tropopausa. SinOpticamente, eane la inyeccion de humedad
desde el norte es maxima cuando la baja del neraegéntino esta presente, pues justo
al este de los Andes la circulacion anticiclonieh Anticiclon del Atlantico Sur se ve

reforzada por la ciclonica de la baja.

En reiteradas ocasiones ha sido mencionada lasifiterwion del jet en los
rompimientos. En el presente trabajo dicha intes@ifon solo ha sido mostrada para
ejemplos particulares en algunas estaciones, yaesa tpendiente el efectuar una
climatologia del viento maximo y compararla condlsatologias de tropopausas aqui

presentadas.

Dado que la posicion de la tropopausa respondeopdiasimente a fenomenos
de escala sinoptica o mayor, como las inestabiislagie se generan debido a la
baroclinicidad del estado basico [e.g. ZdunkowskB&it, 2003], se han propuesto
posibles fendmenos caracteristicos de la regidraguden a interpretar las estructuras
de covarianza obtenidas. Naturalmente, el STJ edeestar ausente, pero dentro de
escalas menores se cuenta el pasaje de frentessituaciones de bloqueo (ambos de
escala sinoptica) y los MCCs, que son producto i iateraccion entre distintas
escalas. Todos los fendmenos mencionados tienmutezicial de alterar la region de la
UT/LS, y se ha hecho mencion de semejanzas y difiare entre los campos obtenidos
en base a la presencia o ausencia de tales fenénfanoguando existen estudios en
otras latitudes (Hemisferio Norte primordialmentg)e indican que el fendbmeno de
rompimiento de ondas (planetarias o gravitatoegsce influencia sobre la tropopausa,

esta rama de investigacion es tarea pendiente.
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Evidencia observacional y teorias especulativasmitieron asociar el
acoplamiento de las distintas tropopausas con dedesiestandar de la atmaosfera, uno
de la troposfera media (500 hPa) y otro de la legatdsfera (100 hPa). Varios
fendmenos caracteristicos de la region analizadadistentas escalas, han podido
identificarse. EI método implementado identificarimiecamente la escala de tales
fendmenos en relacion a la varianza explicada dg0B& analizada, de manera que se
establece cierta jerarquia en la escala espacidi@inde cada fenOmeno atmosférico
asociado, siendo la EOF1 la mas representativi&Qfl en ningun caso representa el
campo medio puesto que valores medios y cicloslesiian sido removidos de todas

las series temporales. El andlisis de las tresgqpasnEOFs permite establecer que:

. La EOF1 se encontraria asociada a la propagacidicalale ondas planetarias.
En vista de que tal propagacion estad favorecidanderlos equinoccios e
inhibida durante los solsticios los coeficientemperales asociados a ella
presentan una marcada oscilacion semianual, enoxarcia con el
comportamiento de otras variables en la region. [Elgehl, 1991] como asi
también con la conocida oscilacion semianual eciadtor

. La EOF2 estaria asociada al pasaje de frenteszavdo desde el sudoeste en
algunos casos y desde el sur en otros. Una maywsisigmicia de valores
significativos durante los meses de invierno pagldadings respaldarian esta
conclusion, si bien en algunos casos la separagi@n existe entre la linea
frontal sobre tropopausa y sobre cada nivel estaslan tanto exagerada;

. A excepcidn del acoplamiento entre tropopausa supgrl00 hPa la EOF3 se
relaciona con situaciones de bloqueo. Asimismo,fagbrecimiento de la

ciclogénesis al norte de los mismos también hasd@ctamente reproducido.
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Un resultado destacable, comun a todas las EOfgieesl valor absoluto de los
loadings parciales es generalmente mayor para Ve¢esiestandar analizados que para
tropopausa, cualquiera sea ella, lo cual da cudatgue esta Ultima presenta mayor
variabilidad. Ademas, a grandes rasgos cada piadengs parciales coincide en signo

cuando ambos son significativos.

Una conclusion interesante que puede extraerse geekente tesis es que la
tropopausa térmica puede ser utilizada como unablarde diagnostico paralelamente
a lo efectuado con la tropopausa dinamica [Morgasiélsen-Gammon, 1998; Nielsen-
Gammon, 2001]. En este sentido es importante eafatjue ambas definiciones,
usualmente disconexas en la literatura, puedenilzzee en el marco de la presente
climatologia. Dentro de esta linea de investigatadpresente tesis marca un punto de
partida, aunque todavia resta la importante tarezstddblecer diferencias y semejanzas
entre ambas definiciones para sistemas extratiegida nuestra region utilizando datos
reales, de manera similar a lo efectuado con medeloméricos [e.g. Wirth, 2000,
2001]. A tal efecto la base de datos de radiosadeai utilizada puede ser un buen

punto de partida.

Finalmente, en cuanto a acoplamientos con la teysg respecta la varianza
explicada por las tres primeras EOFs es mayor J20ehPa que para 500 hPa en cada
tropopausa analizada. Este rasgo pone de manifiestesultado ya mencionado por
otros autores acerca de que la tropopausa se eracugjor correlacionada con la baja

estratésfera que con la troposfera media.
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Shepherd [2002] propone el estudio de las intevaesi entre la estratosfera y la
troposfera con el objetivo de comprender las refses de causa-efecto en los patrones
de variabilidad, no sdlo desde una aproximacioadéstica, sino también mediante el
analisis de casos particulares que permitan dedetatles que quizas se pasen por alto
en la climatologia. En este sentido, se ha dadwasn importante para nuestra region al
identificar los principales patrones de variabitidpie unen a la baja estratosfera con la
troposfera media utilizando a la tropopausa térro@ao nexo, y en la mayoria de los
casos se puede concluir que las perturbaciones éroposfera media y en la baja
estratosfera se encuentran en fase. Los resulfpldoseados aqui son de caracter
climatologico pero muestran que existe una impogtagiacion entre ambas regiones de
la atmosfera, estableciendo que la tropopausa, ® geaéricamente la UT/LS, se
encuentra lejos de considerarse un limite rigidwa bhanera de brindarle continuidad al
presente trabajo con el objetivo propuesto por Béreb[2002] en mente consiste en el
analisis de situaciones particulares del tipo efabd por Canziani & Legnani [2003], o

bien en efectuar una climatologia que solamentsidere eventos extremos.

En sintesis, a la luz de los resultados descrlptr®popausa térmica, que en los
altimos afios ha sido menospreciada en favor deostraparte dinamica, permite
resolver de manera precisa los principales procds@snicos de la atmésfera, ya sea
utilizando una simple climatologia 0 un método tlester. De esta forma, todas las
lineas de investigacién propuestas pueden llevarsabo utilizando la tropopausa

térmica que, a diferencia de su contraparte dirénes una tropopausa observada.
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APENDICE A — VORTICIDAD POTENCIAL

COORDENADAS CARTESIANAS, POLARES PLANAS Y POLARES

ESFERICAS

La eleccion de un sistema de coordenadas apropi@sioamente radica en la
conveniencia. Sin dudas, el sistema de coordenadss utilizado es el cartesiano
probablemente porque también es el mas simpleedbr posicion en dicho sistema de

coordenadas se describe como XX+ Yy + zZ, donde X,y,Z representan a los versores

unitarios (1,0,0",(0,1,0",(0,0,0" , respectivamente. Es dentro de este marco de

referencia que se introducen las ecuaciones quiergab el comportamiento fisico de
cualquier sistema, como ser las ecuaciones de t@Amua de fluidos. La versién

bidimensional, i.e.z=0, es r = xX+ Y. Segln se muestra en la Figura A.1l,

alternativamente puede escribirse r(cosd X +serd §).
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Figura A.1 — Coordenadas polares planas

De esta forma un punto en el plano puede ser tegmi el par(x, y) 0 bien por
el par (r,8), siempre y cuando el Jacobiano de la transformagioy) - (r,6)
definido comoJ =d(x, y)/d(r,8) sea distinto de cero. Para este caso particulgerse

que

cosf -—rserg

o(x.y) _ _
send rcosd

(A1)

El Jacobiano de la transformaciém y) - (r,8) se anula sélo en el origen, por lo que

las coordenadas polares planas definen un buemsisie coordenadas. Las relaciones
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basicas entre ambos sistemas de coordenadasrsO{]‘x2+y2 y tgé=y/x.

Definiendor = cosf X +serf y se tiene en notacion mas compacta qear .

Es de suma utilidad conocer la forma en la queeetor posicion varia con el
tiempo, i.e. la velocidad. Puesto que los versoegtesianos son fijos, en coordenadas
cartesianagr /dt = dx/dt X + dy/dt §y + dz/dt 2. Naturalmente, cuandp = cte se tendra

que dr/dt = dx/dt X+ dy/dt . Para las coordenadas polares planas, en canaltéogwe

dr/dt =dr/dtf +rdr/dt, en vista de que el versdr es dependiente de la posicion.

Definiendo el versor unitaricd = —ser@ X+ cos? § se verifica quedf/dt = dg/dtd.

Asi, se obtiene que la variacion temporal del weptisicion descrito en coordenadas

polares planas es

a_dre, 9% (A2)
dt dt dt

Es importante destacar que los versareg 8 son ortogonales en el sentido de que el

producto escalar entre ellos es nqu,éfeé> =0.

Para las coordenadas polares planas también essi@né¢e obtener la variacion
temporal de la velocidad, i.e. la aceleracion, rdeéi comod?r/dt?. En vista de que

los versores polares varian con el tiempo

2 2 ~ R 29 . 0
dr_drA+drd_r+ﬂ%0+r[d9 +%ﬁj (A3)

7 - 2Pt 2
dt dt dt dt dt dt dt dt dt
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De la definicion def se tiene quedé/dt =-d@/dtr . La expresion para la aceleracion

sera entonces

2 2 2 29\ .
dr{d r_r(dﬁj }“(Zdrdeﬂd 9)9 (Ad)

dtz2 | dt2  (dt dt dt dt?

A modo de simplificacion para la  notacion  suele riegse
f=dr/dt, i =d%/dt?, §=dg/dt y &=d?6/dt>, con lo que I =rf+rf6 vy

r =(r-ré?) +(2r0+ré)f para coordenadas polares planas.

Cuando el movimiento no se desarrolla en un plano sn el espacio se
necesita una tercera coordenada para que el veasicion sea representado
apropiadamente. Segun la Figura A.2 r[cos¢ (cost9>“<+sen9§/)+ser¢ 2]. Este es el
sistema de coordenadas polares esféricas y se @ptmces la transformacion

(x,v,2) - (r,6,4) para la cual el Jacobianb=d(x, y, z)/d(r,6,4) es

6( ) cospcosfd —rcosgsend -rsenpco
a(x’—g;) =|cospserd rcospcosd —rsenpserd =r2cosp (A5)
rl )
senp 0 rcosp

Dicho Jacobiano s6lo se anula sobre elzjeazon por la que las coordenadas polares

esféricas también son un buen sistema de coordenada
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/ Fcos @ cosf

L rcosgsend

Figura A.2 — Coordenadas polares esféricas

En analogia con las coordenadas polares plana® msedbirser =rf siempre

y cuando f=cosp(cosdk+serd§)+senpz. Si se definen los versores

A

O=(-serdk+cosfy) y @ =-senp(cosdx+semdy)+cospz se verifica que

06 + ¢ @. Ademas, la terna de versoré§¢ es ortogonal. La expresion para la

r

velocidad en este sistema de coordenadas sera

i =rF +r0cospl +rpp (A6)

Para calcular la aceleracion en coordenadas paaféscas, ademas de conocer

f es necesario conocer los valores&lg @ . Si se efectian los calculos a fuerza bruta

se obtiene que§= —9(cos6?>“<+sen9§/) y ;13: —93er¢é’—¢¢. La expresion para&

ya se encuentra expresada en términos de variapkginentes, aunque
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desafortunadamente en la expresion @leaparecen los versores cartesianos. Para

continuar es necesario escribir los versores ¢anes en términos de versores polares
esféricos. A tal fin, la transformacid(, §,2) - (f,H,&) puede compactarse en forma

matricial como

r cospcosd cospserd semnp | X
6|=| -ser cosd 0 |y (A7)
@ -senpcosd —sempserd cosp )\ Z

La matriz que interviene es una matriz de rotacidor) la propiedad de que su
determinante es igual a 1, lo cual significa quefetto de la transformacion es rotar el

vector inicial sin cambiar su magnitud. Asimisma@ transformacion inversa

(r“,é,q}) - (% %, 2) se obtiene mediante

X cospcosd -—-send —-sempcosd f
y|=|cospserd cosd -sempserd |8 (A8)
Z senp 0 cosy @

La matriz que aparece €8.7) es la inversa de la que aparece(A8). Naturalmente,

esta hueva matriz es otra matriz de rotacién. laxidn (A8) es necesaria para poder

expresarg en términos de los versores polares esféricosnfsrtante destacar que la

variacion temporal de cada versor polar esféricoeggendicular a él, i.éf,dr“/dt> =0

y relaciones analogas para los versores restaRiealmente, la expresion para la

aceleracion en coordenadas polares esféricas es
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i = ('r'—r6'?2 coszqﬁ—rqﬁz)f+(r672 cosg + 2r @cosp —2r9¢ser¢)67+

. (A9)
+ (rq)2 +2(p+r16° cos¢ser‘¢)¢

COORDENADAS GENERALIZADAS EN LA ATMOSFERA

Las expresiones para la velocidad y la acelergmiésentadas hasta el momento
han sido introducidas con el propésito de famitiarial lector con las coordenadas mas
usuales utilizadas en el estudio de sistemas $isClaramente, cuando una particula se
mueve describiendo una orbita circular el sistemaabrdenadas Optimo a utilizar sera
el polar plano. Asimismo, si se describe una orbsti@rica la eleccion natural seria un
sistema de coordenadas polares esféricas. En |asfam@oOpara la cual usualmente la
coordenada vertical es la coordenada mas relevantsjstema de coordenadas tan
simple como el cartesiano no siempre es el masiadec Puede suponerse, en cambio,

que (x,y,a,t) sera el mas conveniente para el caso mas gerdemal.  es una

variable que representa, sin lugar a ambigliedadeda coordenada vertical.
Matematicamente, la condicion de que no existan igiredades se traduce en

J=0(x, y,2)/0(x,y,a) # 0. Ahora bien, el Jacobiano puede escribirse eortad

ox/0x 0x/dy ox/oa
%:ay/ax dy/dy dy/oa (A10)
XV aziax azloy az/0a

Es evidente que las derivadas incluidas en la dalgde la matriz anterior son las
Unicas distintas de cero, por lo gde= 0z/da . Por ejemplo, si se elige a la presipn

como coordenada vertical y se supone vdlida laxapazion hidrostatica se tiene
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J :az/ap:—(pg)_l, cantidad que es distinta de cero para toda lanskin de la
atmosfera. El sistema de coordenabas/, p) se denomin&obarica Luego, la presion

es una buena coordenada vertical para la atmogfera,sélo aplicable a las grandes
escalas, ya que para escalas pequefias la aproxmiadrostatica deja de ser valida.
Una de las ventajas del sistema isobarico es quedacion de continuidad es una
ecuacion de diagnostico [e.g. Holton, 2004]. Eerggante mencionar que el uso de la
presion como coordenada vertical no se restringa aimple y elegante cambio de
variable sino que, mas bien, responde al hecho deegiconveniente que las distintas
variables de la atmdsfera se encuentren disporplalesciertos niveles fijos de presion,
i.e. niveles estandar, de manera tal de poder usfecomparaciones para distintos

tiempos. Un clasico ejemplo de esto ultimo lo comfan los datos de reandlisis.

Para la atmosfera, la mayoria de las diferentesleoadas verticales ha surgido
con el objeto de optimizar los pronosticos numeér{gdsllips, 1957; Kasahara, 19174
El resto de este capitulo se dedicara al sisten@delenadas generalizacﬂm, Y, a).
En vista de que un escalar no puede variar segsistema de coordenadas en el que se

encuentre expresado, 8= A(x, Y, z,t) es una cantidad escalar se debera cumplir que

A= Ax, y,zt)= Alx,y,a,t). Cuandoy = cte se verifica que

(&) =50), 500, asd

La expresion anterior muestra la relacion que deagisfacer las tasas de variacion

0A/0x cuando son calculadas sobre dos superficies @istin= cte y a = cte. La regla

de la cadena establece @0z = 0A/0a da/0z, de manera que
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%)) -2 i
ox), \ox), da 0z\odx),

Analogamente

OA) _[9A) [ OA0dafoz (A1)
gy ), \oy), Oda dz\oy),

%)

ya que no existe razon para suponer que las vesiapy,t tienen distinta jerarquia.

=(6Aj L OA 60(621 (A110)

o), da ozt

El gradiente deA calculado sobre una superfiae= cte se define como

0,A= (a—Al X+ (O_Al ¥ (A12)

ox ay

Insertando las ecuacionés11a) y (A11b) en(A12) se obtiene que

DaA=(a—Aj X+ 9A 9+6_A6_a (%j X+ 9z y =DZA+6—Aa—aDaz (A13)
ox /, dy),” 0a 0z |\ox), ay ), oa 0z

La derivada individual deA, i.e. la que se experimenta siguiendo el

movimiento, se define como
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dA_0A 0Adx 0Ady, K 0Adz _0A VD, A+w 0A (A14)

dt ot oxdt oy dt oz dt at oz

donde v es la velocidad tridimensional, es decir=dx/dtX+dy/dty+dz/dtz. A

partir de(Al11c) y de (A13) se tiene, respectivamente, que

) (2 (2) 2 s

ot ), \ot), \ot), oa oz '

0,A=0, A—%a—am (A16)
0a 0z

y reemplazandqA15) y (A16) en (A14)

d_A:(a_Aj +v[ﬂ]aA+{W—[%j ~vID,z }GAM (A17)

dt ot ), oa oz
Por un lado la ecuacién anterior expresa a la ci@natemporal de la cantidad

A usando el hecho de que= A(x, y,zt)= A(x,y,a,t). Asimismo, también se tiene

que

VIO, A+——— (A18)
dt | ot

%z(a_Aj da oA
dt da

ComparanddA17) y (A18) se encuentra que la velocidad vertical generatizad
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da _ {W_[GZL v Dﬂaz}a_a (A19)

dt ot 0z

COORDENADAS ISENTROPICAS

El punto de partida es la ecuacion de movimientdor&al de grandes escalas

expresada en el sistema de coordenadas carte(s:iay;a), la cual es

ﬂ+f2xv:—imzp+F (A20)
dt P

Los términos subrayados en la ecuacién anteriofooman la ecuacion de viento
geostrofico, viento que no es acelerado, es haakgnparalelo a las isobaras. Con
respecto a la ecuacion de viento geostréfico, lamaianes incluidas en la ecuacion

(A20) permiten que el viento sea acelerado, como adii¢anse permite la presencia

de fuerzas de friccién. En la ecuacién anterrodenota al viento tridimensional, i.e.

v=uw+W+wz, f =2Qsenp es el parametro de Coriolis, cdd la velocidad de
rotacion terrestre W la latitud, o es la densidadp es la presiéng corresponde a la
aceleracion de la gravedadryrepresenta a las fuerzas de friccion. UsafAid)6) para

la presion se encuentra que

opdan , (A22)

sz=Dap—£E a
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e insertandd A21) en (A20) se tiene que

X, fzxv:—i(mg —ﬂa—amazjﬂr (A20a)
dt P da 0z

La expresiéndp/0ada/dz se obtiene por medio de la aproximacion hidrastatEn

efecto

9 _Opda__

(A21)
0z 0da 0z

De esta forma las ecuaciones de movimiento enstensa de coordenadas generalizado

(x,y,a,t) resultan ser
—+ fzxv:—%Dap—DagHF (A200)

En lo que sigue se utilizara el sistema de coomésentrépico(x,y,é?,t).

Adaptando(AZOo) para este sistema de coordenadas particularaegudt

dv N 1
—+ fzxv=—-—0O,p-0,0z+F A20c
o 5 0oP =040 (A20c)

Expandiendadv/dt
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ov Y 1
—+v@M yv=-"0—-fkxv—-—0O,p-0,09z+F A20d
ot ¢ a6 0 P~ e ( )

El proximo paso es encontrar una expresion paral, p, para lo cual se hara

uso de la ecuacién de gas ideal
p=pRT (A21)

en la quep es la presibnp representa a la densidal, es la temperatura R es la

constante de los gases. Asi,
1 1
;D5p= R(DBT +;TD5,OJ (A22a)

Para calculail, o se necesita introducir el conceptoteeperatura potenciacantidad

definida como

9= T(&]K (A23)

siendo p, una presion de referencia —usualmente 1000 hPa=¥R/C_, conC, el

calor especifico del aire a presién constante, masrgue las variables restantes ya han
sido mencionadas. Diferenciando a ambos lados(Ai23) y usando(A21) para

eliminar pse llega a
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din@=dInT -«(dInp+dInT) (A24)

Bajo la suposicién de qu# se mantiene constante, i.e. procesos isentrépiec($24)

se obtiene que

lokdl _dp (A25a)
kK T Yo,
ComoC, =C, +R se verifica que(l—K)/K =C,/R, siendoC, el calor especifico del

aire a volumen constante.

Lo que refleja(A25) es una relacion entre diferenciales, aunque sesitaaina
relacion entre gradientes pa(AZZa). Sin embargo, para una cantidad escalase
observa queadh = (9h/dx)dx+ (0h/dy)dy = (0 ,h).dr . Utilizando esta relacion

(A25a) expresa que

C, dT _dp :(C—RV D_?T - D‘5"0}dr =0 (A25b)

Comodr es una cantidad arbitraria, necesariamente seveeifiear

DHT :DHp (AZ&:)

T P

C,
R

por lo que
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Emgp =C,0,T (A25d)

Insertando(A25d) en (A22a) se tiene

;DQpICngT (A22b)

Finalmente, usando este Gltimo result44®0d) puede expresarse como

a—V+VDng=—96—V—kav—D9LP+F (A20e)
ot 06

La cantidad W =C_ T +gz es lafuncion corriente de MontgomerfMontgomery,

1937. Efectuando un paralelismo entre la ecuacion det@igeostrofico en el sistema
(x, y,z) el viento geostroéfico en el sistema isentropiceiseuentra por medio de los

dos términos subrayados. De esta forma, el vieetstgofico es paralelo a la isolineas

de la funcién corriente de Montgomery.

Para continuar, es necesario encontrar la exprésatropica para la vorticidad

de eje vertical, que se obtiene tomando el ratgk de la ecuacidfA20e)

DHX(O—V‘FVDDBV:_QO_V_fkXV_DgLP-l'Fj (A.26a)
ot 06
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El efecto del operadofl, x sobre cada uno de los términos (&26a) se analiza

abajo.

» En vista de que el operadof], es independiente de, 0,x y d/dt pueden

Z. En la expresién anterior

intercambiarse y entoncell, <9V = 00, xv) -9
ot ot ot

{y :(ﬂj _[ou es la vorticidad de eje vertical calculada sohrpesicies
ox/), \0y),

isentrépicas.

« Si se utiliza la identidad vectorial
0(F.G)=(F.0)G +(G.OF+Fx(O0xG)+Gx(OxF) y se efectia el reemplazo

0-0, F-v, G-V se encuentra quamgv:mg[gjﬂmng)xv.

Como el rotor de un gradiente es nulo, se \verificque

0, x(vm,v)=0, x[(d, xv)xv]. Usando ahora la identidad vectorial
Ox(FxG)=(0G)F-(IF)G +(G mM)F - (Fm)G (A27)

y efectuando en ella el reemplazb- UO,, F - O,xv, G - v se obtiene que

P x[(De XV)XV] = (DH'V)(DH XV)_[DH'(DH XV)V +(V-De)(De XV)_[(DH X V)-De]v
aungue los términos que aparecen restando a lahdede la igualdad son nulos

puesto que la divergencia de un gradiente es nuue (0,xv)O0, por

definicion. Se tiene finalmente cld, x(v DDHV) = [(I]g I]/)+ Y DDH]ZHZ.
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ov . ov ov
O, x| 80— O + [ 6?><— En el primer término los operador
( aej H( ¢ aej 06 P P &9 Y

9 pueden intercambiarse, con lo qé(ejg xa—vj =0— 9 (0, xv). De esta forma
00 08 060

mex[a"’_"J 96 A+D99xa—".
00 00 00

Para calculafl, x ( f 2xv) se utiliza nuevamente la relaci¢A27), efectuando los
reemplazos O0-0, F- fz Gov, con lo que

x(fz2xG)=(0,v)f2-(0,0f 2v+(vm,) f2-(f2m,)v. Ambos
términos que aparecen restando a la derecha dguédad son nulos puesto
qued, 02 por definicion. De esta manel, x( f 2xv)=[(0, v) +v,] f2.
« 0,x0,% =0 en virtud de que el gradiente de un rotor es nulo.

* A menos que la friccion sea parametrizada, ladad0, XF queda expresada.

Combinando ahora los resultados resaltados eteggisuacion(A26a) resulta
0, 5
ot

+[(DQB/)+VD]]9](ZQ+f)iz—é%i—ﬂgéxg—\é+DQXF (A26D)

Estamos interesados en la componente vertical eleukcion anterior, es decir

aZf’+[D v)+ v, |7, :—9659— (D O a—") +2(0,xF) (A26c)
06 06
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Dado que el parametro de Coriolis no varia con el tiempaf /ot =0. Ya que
06/0z=06/0pdp/0z, como d8/0p=-k6/p se tendradd/oz>0 si es vdlida la
aproximacion hidrostatica. Bajo esta suposiciomaaf /dz =0df /06006/0z=0 debe
verificarse quedf /08 =0. Bajo estas condiciones la ecuacifh26c) puede ser

facilmente modificada para obtener una ecuacion [@tlamadavorticidad absoluta

definida comary, = {, + f . Dicha ecuacion es

d .0 A . 0 A
%+[(Dg W) +vm, ]y, = - ﬁ_z{ggexa_‘éjn.(mg xF) (A26d)

Utilizando la relaciond/dt=0/0t +v.00 se tiene que la evoluciéon temporal de la

vorticidad absoluta viene dada por

d A .0 A
% = _(De B’)U@ - Z-(Deexa_\éj + Z-(De X F) (A.26€)

Si los procesos en la atmésfera son adiabaticesfydrza de friccién es irrotacional
sobre las isentropicas, la evolucién temporal devddicidad absoluta dependera

solamente de convergencias o divergencias sobselpesficiesd = cte.
Dejamos por un momento de lado la ecuacion de ewwiwde la vorticidad de

eje vertical para encontrar la ecuacion de cordediien coordenadas isentropicas. El

punto de partida es la ecuacion de continuidaderdenadas cartesianas

b, POV =0 (A28a)



Insertando la ecuacion hidrostatica en la ecuaanderior se tiene que

- d(apj +Payl=o (A28)
g dtlodz) oz

De esta forma, la cantida€ll/ g dp/0z reemplaza a la densidad en el sistema cartesiano.
Asimismo, en el sistema isentrOpico es natural iasda densidad a la cantidad

-1/g0p/dé, cuya ecuacion de continuidad sera entonces

- d[apj +92Phy =0 (A29%)
gl dtlag) 96

La similitud entre las ecuacionefA28) y (A29) es evidente. Puesto que

0=0,+0/062, la ecuaciér(A29) puede reescribirse como

i(@j+@ 0,v+2% |20 (A2%b)
dtl g 96 20

Expandiendo la derivada individud)dt se tiene que

i(@jw.m(apj W .99 (A2%)
atlos 06) 06 26

Es necesario expresar ahora la ecuacion anteritéraninos dedé/dp. Se tiene que

0/0t(06/ap) = 8/0t (9p/06)™ = —(9p/06)? 8/0t (9p/d6) y similarmente
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0(06/ap) = 0(op/a8) ™ = —(9p/06) ?0(0p/06). De esta forma, si se multiplica la

ecuacion(A29c) por —(06/dp)? se tiene que

91983, 2096 Dg.v+% =0 (A29d)
ot dp op) O0p e

La ecuacion(A29d) puede escribirse mas compactamente como

d (aej_ae(mewa_é} (A2%)

dtlap ) ap 6

Las ecuacione$A26e) y (A29%) son cruciales en lo que sigue. Multiplicando
la primera por-gd6f/dp, la segunda por g77,, y combinando ambos resultados se

llega a que

dz _ 06, aeA(Degxavj 26,
dt ~“06 " op

96) 9p 206 %F) (A30)

La cantidad
Z=-gn,06/dp (A31)
se denominavorticidad potencial Si los procesos son adiabaticos y las fuerzas de

friccion resultan irrotacionales cuando son caldatasobre superficies isentropicas

resulta
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—==0 (A32)

por lo que la vorticidad potencial es conservatiYa.otro modo, los términos situados a

la derecha déA30) son fuentes de vorticidad potencial.

Existe una ley de conservacion mas general quepleesada erﬁASZ). El punto

de partida para encontrarla es la ecuacion de nienim

a_v+vl|jvz—l|]p—|]¢—2ﬂxv (A33)
ot P

Todas las fuerzas que puedan derivarse de un jatéan sido incluidas efl® . La
ecuacién(ASS) no es la mas general posible de manera que ladus@mnes que se

extraigan estaran sujetas a las suposiciones gelecsentran implicitas en ella; por lo
pronto, puede mencionarse que los efectos deckedn han sido excluidos. Tomando

rotor a la ecuaciéfA33), denotando com al rotor de la velocidad, y haciendo uso de

la relaciénv v = 1/20(v V) +@ x v se tiene que

%_(;)+Dx[mxv]=—D(%jxﬂp—2ﬂx(ﬂ><v) (A34a)

Cuando en(A27) se efectGan los reemplazoB -~ Q, G - v se tiene que
Ox(@xv)=(0v)Q-(0®)v+(vm)e-(Qm)v. Ya que la velocidad de rotacién

terrestre es constanfe[€ = 0. Utilizando nuevamente la relacidi27) y haciendo
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F-vVv, G- o sellega a quelx[oxv]=(0.v)e-[0D.olv+(v.0)e-[eOv. E
segundo de los términos a la derecha de la exprasit@nior es nulo en vista de que la
divergencia de un rotor lo es. Reacomodando témsnito ecuacion(A34a) puede

escribirse como

(o +2Q)

ot (v.O)o +29) -[(w+20).0)v = —D(%) xOp = (0.v)(o +29)

(A340)

En la ecuacién anterior se ha utilizado el hechquaela velocidad de rotacion terrestre

no varia localmente con el tiempo, es dé€¥/dt =0. Haciendo uso de la ecuacién de

continuidad(A28a) se reemplazal.v por -1/ pdp/dt en (A34b) de manera que

d(m;tZQ) -%%(m +2Q)-[(0 +20).0)v = —D(%J x[p (A34c)

Los primeros dos términos a la derecha de la igdgddaden escribirse como

p{%@ _%d_/t’(m R 29)} - p%{% 0+ 29)} (A35)
Asi, (A34c) toma la forma
p%{% (0 + 29)} ~[(@ +2)0]v = —D(%j x [p (A34d)
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Si ahora se multiplica escalarmerfe34d) por 1/ p0= se obtiene

DE.%B (o + 29)} —%DE.[((D +2Q)0)v = —%DE.[D(%] x Dp} (A36a)

La cantidad= es una magnitud escalar cualquiera. El segundurtéra la izquierda de

la ecuacion anterior puede escribiitse

1 __ 1 d _ d=
-—0=. . =— | —0O=-0— A37
pD [(@+20)0]v p(m+2g)(dt Ddtj (A37)
Reemplazand§A37) en (A36a) se tiene que
EF 0=.(w + 29)} —i(m + 29).5—E --1 DE{D(E] x Dp} (A360)
dt] p P dt P P

La relacion anterior es valida para cualquier ckatiescalaz , aunque ciertas
elecciones particulares de esta cantidad resultary wonvenientes. En efecto,
supongamos que dicha cantidad es una funcion sotamde las variables
termodinamicas, es deck = =(p, p). Bajo estas circunstancias= [0(1/ 0)x Op] =0
ya que por definicion de producto vectoril(]/,o)x (Op es perpendicular tanto a
0(1/0) como alp y 0= =0=/dplp+0=/dpp. Si ademas la cantida& es

conservativa se llega a la relacion

Y Esta relacién puede verificarse escribiendo camede los términos en coordenadas cartesianasio bie
utilizando notacién indicial [véase Haynes & Mclrety1987].
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%E 0= (0 + 29)} =0 (A38)

La ley de conservacion anterior fue primeramentevaea por Ertel [19427b La
misma es una generalizacion de la ley de consénvaara la vorticidad potencial, que

se encuentra cuando pata se escoge a la temperatura potencial, se supaesga
cantidad varia solamente con la altura, il#.=06/0zz, y se hace uso de la ecuacion
hidrostatica. Efectivamente, haciendo esto se tiene que

1/ p0==1/p06/0pop/dzZ=-g06/dpz, con lo cual para este caso particular la Gnica

componente trascendente de la vorticidad abselut2Q es la de eje vertical.

La relacién(A38) es concisa y elegante pero tal y como se encuerdsantada
esta limitada a usarse con datos meteorolégicg®uiisles sobre superficies asociadas
a variables conservativas. Ya que estos datosmsu& son presentados para niveles
isobaricos, debemos encontrar una relacion praqgtieapermita obtener la vorticidad

potencial a partir de datos isobaricos. Si se zatilla relacién (A11) haciendo

A-v, z-p, a- 0 setendra

(55, ) (na2s)

y también son validas las relaciones

5,75, 35, ()
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(5.

Diferenciando ambos lados de la ecuac(@23) resulta(dInT -«dInp), =0, de

ax op \ ox

(GT j p +a_T(@jg (A41a)

manera que, siguiendo un razonamiento analogoaaloupara encontrafA25c), se

llega a

7)43) s

ReemplazandddT/dx), de la relacion anterior gfA41a) se encuentra que

X2) (T (@) o
plox/, \ox/), dplox/,

Usando la ecuacion de gas id¢al21) para eliminardT/dp de (A41b) y despejando

para(dp/dx), se tiene
[@j __y p(a_Tj (AdL)
o p
siendoy =C_/C, . Insertando esta Ultima expresion (@39a)
(@] :(@) _HQ(G_TJ (A3%)
ox/), \0ox), T oplox)/,
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Una expresion similar es valida pgpay/dy),
CINER (s
oy ), \dy), T oplay '
Restandd A40b) de (A3%)
(ﬁj _(ou :(ﬁj _(ou) _yp @(ﬂj dufoT (A42a)
ox)y \0y), \ox), \ay) T |aplox apayp '
Dado quell =0 T finalmente se tiene

fo=c. - VDFV(MJ @(%J } (Ad20)

op\ 0x op | dy )

En forma mas compacta, la ecuac(@m2b) es
7,=0,- 2P .(Dpﬁx—] (A4)

De esta forma, la vorticidad potencial calculadarssuperficies isobaricas es
Z= —g[zp _rp ( 6% ﬂj f}% (A43)

z| O
T ap op
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Puesto que la frontogénesis puede ser definida cd’ﬁgé"/dt [Miller, 1948 la

aparicion dell 6 en la expresiér(A.43) sera especialmente atil en el estudio de

frontogénesis usando a la vorticidad potencial coartable de diagndstico [Davies &

Rossa, 1998

Pese a la importancia que tiene la humedad en edintento de las
perturbaciones en la atmosfera [Tracton, 1973; MaBJ hasta ahora ella no ha sido
tenida en cuenta para la ley de conservacién dgertecidad potencial, y sobre cuando
existan cambios de estado, no podrd seguir asuosénduedd/dt=0. Sélo se
efectuara una breve mencion de los efectos denteetiad en la vorticidad potencial. De
hecho, existen dos temperaturas potenciales quapsorimadamente conservativas en

su presencia. La primera de ellas es la temperaitencial de bulbo himed@, ),

conservativa para procesos adiabaticos no saturd&msotro lado, la temperatura

potencial equivalente(@e) es conservativa para procesos adiabaticos satura@do

relacion entre ellas es [Bindon, 1940

He - 9 + I_W(3W)
C

w

(A44)

dondeLw(d,) es el calor latente contenido en una masa deleielo a la presencia de
vapor saturado a la temperatuéy,. Las definiciones devorticidades potenciales

htimedasse siguen de la expresi¢A31), o bien de la relacién gener@38). En caso
de existir condensaciéon —los ciclones son ejemflmsos— una expresion para la

vorticidad potencial himeda puede Zer=-gs7,06,/0p. La generacion de vorticidad
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potencial hiumeda se analiza en Cao & Cho [1,9860 & Cao [199By Cao & Zhang
[2004], mientras que en Gao et al. [2D0ge analiza la generacion de vorticidad
potencial hUmeda para una expresion generalizagdo Fjue sigue se supondra que

todos los procesos son secos.

Se pone de manifiesto en la ecuacih30) que las fuentes de vorticidad
potencial son el calor diabatico y las fuerzasraeibn. En el siguiente razonamiento
se supondra que las fuerzas de friccion sobre ftipsrisentropicas son irrotacionales,
i.e. 0, xF =0, como asi también qu#v/d8 =0, condicién que puede satisfacerse por
ejemplo lejos de los jets. Bajo estas suposicidaescuacién(ASO) se simplifica,

tomando la forma compacta

1dz _ a(dej (Ad5)

z dt a6\ dt

Expandiendo la derivada individuad/dt utilizando la relacion(A14) en el sistema

isobarico se tiene que

%=%+u%+vﬁ+w% (A.46)
dt ot ox oy op

donde w=dp/dt es la velocidad vertical en el sistema isobargidas cantidades que

aparecen en(A46) se escriben como un estado medio mas una peribmbac.

@=6+6yv=v+V',yson reemplazadas éA.46) se obtiene
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dg _o6

~ 06' 060" (- 06'
== | - AAT
dt ot +(U'“’)ax (V+V)ay+(w+(‘j)ap (A472)
Agrupando los términos que incluyen las velocidadedias se tiene que
909 g aud? 20, 28 (i)
dt ot 0x oy ap
Asimismo
490 ou'e) g0
0x 0x 0x
V'%:M_g'a_v (A50)
oy oy oy
499 - (&) _g 0
op op op
Insertando{A50) en (A4%)
46 _08 g 08) v, 0(d) _gp (A4oc)
dt ot 0x oy op

Para eliminar la divergencia de las perturbacidies de la ecuacion anterior se utiliza

la ecuacién de continuidgdh\ 28a)

— =" +v.06 +
dt ot 0x ay op p dt

dg _ a6 oug),ove), o«d), ,1dp (A49d)
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El factor dp/dt del dltimo término de la derecha en la ecuaciderar puede ser
reemplazado por una expresion anélog(aAA%) haciendod - p, pero aparecerian
nuevos términos de la formi{u’,o’@')/ax. Para evitar esto se supondra que la densidad

es constante, una suposicion razonable si se tianges a capas de espesor acotado.

Efectuando el promedio de Reynolds a la ecua@émgd) se llega a que

do _alue), olve), olwe) (A50)
dt 0x oy op

Dado que usualmente el Gltimo término a la deretth$A50) es el mas importante

puede escribirse

6 _olw@) (a5

dt op

De esta forma se ha mostrado que el calor diabésigmoporcional al gradiente vertical

de calor turbulento. Si se inserta la ecuadiéi1) en (A45) se llega a que

_lgzjzjl{gﬁgéj} (A52a)

Si ahora se hacé/d68 =0z/000p/0zd/dp, se supone que la atmoésfera es estable, i.e.
06/0z >0, e hidrostatica, i.e.fp/0z=-pg se tendrd qued/08a —0d/dp. En otras

palabras
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Yy
d_ZD_Z‘L(“ﬁ) (A520)

dt op?

Dada una distribucion vertical de flujo de calorbtulento la relacion anterior
expresa el comportamiento de la evolucion tempguel tendra la vorticidad potencial.
Supongamos que dicha distribucion tiene un pedilsgiano como el mostrado en la

Figura A3. La reIaciér(A523) puede se integrada para obtener

2()= 2, exp@ (A53)

donde Z, representa el valor inicial de vorticidad potehgiar es una constante

apropiada que posee unidades de tiempo. Justo amvel de maximos flujos
turbulentos verticaleg >0, y si inicialmente la vorticidad potencial es oéiuica el
sistema se profundiza, mientras que ocurre lo adotpor encima y por debajo del
maximo, puesr < 0Este ejemplo es mas bien académico puesto queEmeste la
distribucion de calor diabatico en la vertical r® tan simétrica. La generacion de
vorticidad potencial debida a procesos turbulehtosido investigada, por ejemplo, en

Keyser & Rotunno [1990y Gidel & Shapiro [197P
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Figura A.3 — Una distribucion vertical de flujo dalor turbulentow &'

Los procesos turbulentos son mas que comunes amizsfera. La turbulencia

aparece so6lo cuado el namero de RichardRprdefinido como

2

_goa¢
@ oz

ov,
0z

Ri

(A54)

se encuentra por debajo de un cierto valor limjytegl régimen se convierte de
estratificado a turbulento. EGA54) v,, denota al viento horizontal, por lo que el
namero de Richardson es una medida de la estab#isigtica relativa a la estabilidad
dinamica en la vertical, de manera que si la ctetaartical es muy intensa los procesos
turbulentos dominaran. De hecho, esto es lo qualmemte sucede en las cercanias de
los jets. Lo dicho llevaria a la conclusion de tpabria una produccion de vorticidad

potencial en las cercanias de las corrientes ema;haor lo cual la vorticidad potencial
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no seria conservativa. A grandes rasgos este naemi@ pareceria correcto, aunque
hay situaciones en las cuales existen un transpdrie/és de la corriente en chorro sin

necesidad de que intervengan los procesos turlosl@banielsen et al., 1991

El siguiente ejemplo serd de utilidad para enterdezomportamiento de la
tropopausa dinamica y las consecuencias que carlidmyeccion de aire estratosférico
en la baja troposfera. Como aplicacién de la coas#in de la vorticidad potencial,
supongamos una situacién en la que una parcel@ederapieza su descenso desde una
altura considerable —la cual bien puede suponersada en la baja estratésfera— a
través de una atmdsfera estratificada, en un enttuado cerca de una zona frontal, y
llega a la troposfera baja. Por simplicidad supor@gmtambién que en ambos casos las

isentrépicas son horizontales, iléd = d6/0zz. Se verifica entonces que

ae_ggg[__%:p)K (A55)

9z oT oz p_0

En la ecuacion anterior se ha hecho uso de la déimide temperatura potencial

(A23). Asi

(%) /(%) -2{%] (5

- 281 -



La relacién(A56) sera util para obtener con qué vorticidad llegpaecela. Asimismo

96 _060z__ 108 por lo queZ = —l(?jﬂg. Si durante el descenso la parcela
z

op 0zadp £ 0z P

conserva su vorticidad potencial se tendra que

), =%:§—;[%jk(ng)i (a57)

Suponiendo quep, =200 hPg p, =900hPase tendra qug; /o, =100. Si ademas
se supone que//y, =1 se tendra dgA57) que (7,), =15007,),. Puesto que la

vorticidad terrestre se encuentra acotada, préwtnte toda la variacion de vorticidad
calculada esta contenida en la vorticidad relatwm cuando la parcela se haya

desplazado latitudinalmente. El valor tipico dedaticidad relativa en latitudes medias

es del0™ s™, mientras que la vorticidad de la Tierra parasekititudes es del orden

de 10™ s™. Si el proceso tiene lugar en latitudes medaspotéicidad relativa de la

parcela al finalizar su recorrido serd mayor queddicidad relativa tipica de tales
latitudes en dos ordenes de magnitud. Estos valbeesorticidad son importantes,
aungue aun se encuentran lejos de los valoresugaep encontrarse en el nicleo de un
tornado, tipicamentds™. No obstante ello, una situacién como la descroisee un
efecto que en la atmdsfera no pasa desapercibidg.pdr el contrario, la irrupciéon de
aire estratosférico en la troposfera posee un efdesestabilizador [Griffiths et al.,

2000; Goering et al., 2001

Los conceptos de vorticidad potencial presentadosl @resente apéndice son

mas que suficientes tanto para la comprensionaeepto de la tropopausa dinamica
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como para efectuar una relacion entre ella y lpopausa térmica. Sin embargo, el
concepto de vorticidad potencial de ninguna masengduce a los aspectos mostrados
aqui. La mayoria de los aspectos relacionados karse presentan en Hoskins et al.
[1985. Asimismo, Danielsen [199F¢/ Haynes & Mcintyre [1987, 199@ebaten sobre
ciertos aspectos tedricos de la vorticidad poténitialuso la teoria subyacente es tan
elegante que hasta permite efectuar una correspoiadeon campos electrostaticos

[Bishop & Thorpe, 1994
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APENDICE B — METODO DE COMPONENTES PRINCIPALES

El Método de Componentes Principales, también dadonocomo Empirical
Orthogonal Functions Method (EOF Method) es unaan@enta muy utilizada en las
geociencias para el estudio de estructuras esfemuiperales. Esta basado en el célculo
de los autovalores y autovectores de una matrlz siaétrica y definida positiva. Los
autovectores de dicha matriz son llamaduslos normalesy de ninguna manera son
exclusivos de las geociencias. En efecto, antelsriddar los detalles del Método de
Componentes Principales, se estudiard un sistent@nice simple para el cual el
calculo de los modos normales no presenta difidefa Las conclusiones que se
extraigan del estudio de este sistema mecanican satifes para las discusiones

concernientes al Método de Componentes Principatgsgmente dicho.

B.1 MODOS NORMALES DE UN SISTEMA MECANICO SIMPLE

Se tienen tres particulas, cada una de masanidas por dos resortes idénticos

de constanté , tal y como lo muestra la Figura B.1.

k k

m m m

Figura B.1 — Un sistema mecanico simple para dlssaéle los modos normales
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Los calculos se simplifican si se considera queties particulas poseen la
misma masa y que los dos resortes tienen la migmstante, si bien no se pierde
generalidad con estas suposiciones. Dicho estongamos también que el sistema se
encuentra apoyado sobre una mesa sin fricciontgimgisio a moverse en linea recta,
aungue la direccién de movimiento es arbitrariap@sde adelantar que las ecuaciones
de movimiento estan acopladas. De hecho, la madeatesta vinculada por un resorte
con cada una de las masas laterales. Puesto quealkss de los extremos no se
encuentran directamente vinculadas entre si se puddE que la ecuacion de
movimiento para una masa lateral no incluira adsigidon de la masa lateral opuesta.
Estas afirmaciones se ven claramente reflejadaslesistema de ecuaciones de

movimiento

d?x
dt21 = _k(Xl - XZ)
d?x
m dt22 = k(X1 - Xz)_ k(X2 Xs) (B 1)
d?x
m dt23 =—k(X3 XZ)

Es claro que(B.1) consiste de tres ecuaciones acopladas entresstutdes pueden

expresarse en notacion compacta como

= Mx (B.2)

En (B2) x denota el vectofx,(t),x,(t).x,(t)". Dado quek/m posee unidades de

frecuencia al cuadrado, se define la frecuencialangomo «, =,/k/m y asi
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es la matriz de acoplamiento del sistema, la ciad& y simétrica.

La forma de resolver todos los sistemas similareB.2) es proponer una
solucién de la forma(t) = vexgAt), dondev denota un vector constante. Insertando

esta solucién efB.2) se llega a que

Ald v = Mv (B4)

Reescribiendo la ecuacién anterior en la forma

(M +2d)v=0 (B5)

puede apreciarse que se obtiene una ecuacion rsanilaa de autovalores. Puesto que
—w?>X"™Mx =(x = %,)* +(x, =x,)° =M es una matriz definida positiva. Dado que
—M es real, simétrica y definida positiva, todos aut®valores seran reales. Asimismo
y con relaciéon a(B.S), si se buscan soluciones no nulas parae debe verificar que
def-M +A%ld)=0. De esta ecuacion se obtiene qi¥t?)=0, donde P(})

corresponde al polinomio caracteristico de la matiM . Para el caso analizado aqui
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P(2?)= 22(% + af | 2° + 3 ). Claramente las tres raices de esta ecuacion semy

y —3af.

Dado que se buscan soluciones oscilatorias, n@rpsesndente que las raices

sean negativas, o nulas a lo sumo. Si se ordesaautovalores de mayor a menor, los
autovectores asociados serav, =(1,1,9", V,=(1,0-0" y V,=(-12-1",

respectivamente. Claramerté 0 0>°, por lo que el sistema mostrado en la Figura B.1
tiene exactamente tres autovectores distintos.e8emina a estos autovectorasdos
normalesdel sistema, los cuales relacionan la posiciéradetres masas cuando la
frecuencia de oscilacion del sistema esta fija ygeal a alguno de los autovalores
mencionados. El primero de los modos normales sa&pipue las tres masas se
desplazan simultaneamente. Como consecuencia,nardpilos resortes esta estirado o
comprimido, y entonces = .CEn el segundo de los modos normales la masaatentr
permanece en reposo mientras que las dos masaaldat®scilan simétricamente

respecto de la masa central con frecuengraw,. En el tercer modo normal, si ambas

masas laterales se desplazan una unidad (arbitt@n@asa central se desplaza el doble
pero en el sentido opuesto. Es entonces naturatepeste modo normal el asociado a

la mayor frecuencia de oscilacion, i&y,, y consecuentemente asociado también con

la mayor energia. La Figura B.2 ilustra el compuor&nto de cada una de las masas en

relacion a los modos normales descriptos.

- 287 —



-

) =

| e

0= 0,

0 =30,
—@

Figura B.2 — Comportamiento de las masas parawanlde los modos normales. La

XX

@
@
@

longitud de las flechas es proporcional a los desphientos.

Como (B.2) es un sistema de ecuaciones lineal, la suma deisoés es

también solucion. Entonces, la forma mas genertd delucion puede escribirse
x(t) = AV, + BV, exficwt) + CV, exg3iat) (B6)

El comportamiento del sistema esta completamenseriti® una vez que se hayan
aplicado las condiciones iniciales, lo cual implsagnarles un valor A, By C . Dado
que funciones exponenciales imaginarias son salud® la ecuacion diferencial, sus

partes reales e imaginarias también son solucidluc®nes puramente reales (#2)

vienen dadas por
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x(t) = AV, +[B, codwyt) + B,sed{apt)]V, +[C, cof3u;t) + C,serB3at)|V, (B7)

No es necesario seguir analizando la evolucion temhpte estas soluciones, pero si

vale la pena mencionar que el comportamiento teahplerla squciér(B.?) viene dado

por vectores espaciales fijos cuyas amplitudes selulan por los coeficientes

temporales que los acomparian.

La utilidad de los modos normales no se reducdaulea los desplazamientos

relativos de las masas para cada una de las fraegelEn efecto, si cada una de las

filas de una nueva matri¥ estd conformada por los modos normales, y sirastga

matriz se aplica a izquierda t(IB.Z), analiticamente se tendra que

d?x
dt?

Y — = ¥MXx (B8)

En particular, especializanc(B.S) para el sistema de la Figura B.1 tendremos que

1 1 1 4 11 1 X, =%
X

1 0 -1 dtzzwg 1 0 -1]x-2%,+Xx, (B.9)

-1 2 -1 -1 2 -1 X, = Xy

Si se definen nuevas variablgg = X, + X, + X3, ¢, =X = X3 Y Y3 =2X, =X —X; €l

resultado dgB.9) es
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dy
t21 =0

d2

Gt =iy, (B10)
t

dy

dt23 = _36‘)5‘//3

Claramente, para las nuevas varialiles (i < 3) las ecuaciones de movimiento estan
desacopladas. En el caso mas genegral 1™ , ¢, =v'x (i< N) y las ecuaciones

de movimiento para lag;, también estaran desacopladas. Se concluye entqueda

utilidad de los modos normales es la de desactgdaecuaciones de movimiento. El
meollo de encontrar los modos normales radica eorgrar los autovalores, para lo
cual es necesario encontrar las raices de un palinde grado2N en potencias pares
de A, lo cual no es tarea sencilla cuando el sistear@tmuchos grados de libertad o,
analogamente, cuando el valor Ne es grande. Por ejemplo, para el caso mas general

de N masas unidas pd¥ — rkesortes la matriM es tridiagonal y toma la forma

o j=ixl
-2af j=i, i=2..,N-1

(M )ij = 20 .J . (B-ll)
-a«f |J=1, 1=LN

0 cualquierotro caso

La intuicién nos dice quex = Gigue siendo autovalor d&.(11) y que (131,... )"

sigue siendo el modo normal asociado puesto guisema es libre de desplazarse

rigidamente.
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B.2 ALGUNOS ASPECTOS DEL METODO DE COMPONENTES

PRINCIPALES

No se pretendera aqui brindar una descripcion etivaudel método, puesto
que ello puede encontrarse tanto en bibliograffside especifica como también en
innumerables aplicaciones. Es importante notaemsibargo, que los trabajos que hacen
uso del método no siempre exponen claramente loseptws basicos necesarios para
entenderlo. Por el contrario, la mayoria de ellos inencionan muy brevemente,
remitiendo al lector interesado a bibliografia es$jiea. De acuerdo a mi experiencia
personal encuentro util que, ademas de presestaesaltados que componen una tesis,
también se incluya al menos una discusion de laedoé utilizados, destacando los
rasgos fundamentales que lo componen. Se puedantatebrevemente aqui que este
meétodo esta intimamente relacionado con el algeérmatrices. Naturalmente, estos
temas no seran tratados, primero por cuestionespieio, y segundo porque se supone
que los lectores estan lo suficientemente fanmuélos con los mismos como para
poder omitir descripciones que quizds a muchosrdssltarian obvias. Los pasos
seguidos aqui exponen solamente la esencia del ongiach que el lector no
familiarizado con él pueda entenderlo facilmentsiguen los lineamientos expuestos
en KutzbachH1967 aunque con mayores detalles matematicos y usamalmatacion

un tanto diferente.

DEFINICIONES PRELIMINARES

. Definicion 1: Transposicion de vectores y matrices.

-291 -



Vl
Un arreglo de nimerog,,...,v,) se denomina vector fila, mientras qué | es
v

n

Vl
su traspuesto. Luego, el traspuesto wde| : | es v’ =(v,,...,v,). Asimismo, si
v

n

(A)ij =a; denota los elementos de una matfﬁzT, )u =a; es su traspuesta.

. Definicion 2: Matrices simétricas.

Una matriz real que satisface la condici&h = A es unamatriz simétricaPor

4 2 1
1 —_
ejemplo, A :( L 1] yB=|2 4 2| son matrices simétricas.
1 2 4
. Definicion 3. Matrices definidas positivas.

Una matriz realA es definida positiva sk' Ax >0 para cualquier vectax no

nulo. Ambas matrices en el ejemplo anterior soidikfs positivas, ya que

X Ax :(xl,xz)( L _1j(xlj:(xl—x2)2 >0 (B122)

-1 1 AX,
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x"Bx =(x, y, 2)

= N b
N BN

1Y x
2| y|=2(x+y) +(y+ 2+ +y? ]+ (x+ 2F >0 (B120)
4\ z

Si una matrizA es definida positiva y simétrica sus autovaloogsreales y positivos.

ESPACIOS CON PRODUCTO INTERNO

De acuerdo a Kincaid y Chengi994 (p. 370) unespacio real con producto

internoes un espaci& en el cual se satisfacen las siguientes propiedade

1) (f.g)=(g.f) (B13a)
2)  (f.ag+m)=alf,g)+p(f.h) (B1)
3) (f,f)=20sifz#0 (B1x)

En las relaciones anteriords g JE. Lanorma euclidea dede define usand(B1)
como |f|=,/(f,f). Dos importantes espacios con producto internodasa

frecuentemente son

. 0" con (x,y)=x"y =Y xy;, i.e. la definicién usual de producto interno en
i=1

Dn
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. Cw[a,b], el espacio de las funciones continuas e{a,b], con
b
<f,g>:J' f(x)g(x)w(x)dx, siendow(x) una funcién de peso no negativa en

[a, b] :

EL METODO

Estamos ahora preparados para dar los lineamiestaiales del Método de
Componentes Principales. Supongamos que se tieNenvectores, cada uno

conteniendoM valores, de la manera siguiente
x(n)=| 1<n<N (B14)

Por ejemplo, podrian tenerse N tiempos diferentesnpiénM puntos de grilla en los

cuales el valor de una determinada variable esléd gara cada uno de esos tiempos.
Trasponiendo el vectax(n) se tienex” (n)=(x,(n)....,x, (n)). Se construye la matriz
X = (x(1),...,x(N)), la cual contiene todos los datos. Clarameqfe1"" . La esencia

del método es encontrar un vectorde forma tal que al proyectar el error sobre cada
una de las columnas @¢ sea minimo. El problema se reduce entonces aabiepna

de cuadrados minimos en el cual intervienen dodugtos internos distintos. Uno de

ellos es el producto interno usual &f mas arriba definido, i.e(x,y). El otro se

define por medio de la matriz simétriBa= XX como sigue
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(xy), = x" (Ry) (B15)

Puesto que la transformacion efectuada Porsobrey es lineal, los paréntesis en
(B.15) son innecesarios. Vale la pena mencionar que ocuédId se recupera de
(B.15) la formula usual para el calculo del producto imbeen ", de manera que
<x,y>R es una generalizaciéon d<e<,y>. Desde luego, no puede asumirse que la

ecuaci()n(B.18) define un producto interno valido, por lo que arde continuar hay

que verificar que se satisfacen las propied4Bek3a) a (B1%):

D () =XRy =Ry =y R) =y R™)=y R)=(y.x), 0 es
importante notar que se ha hecho uso de la relaRi&R". Si R no es una

matriz simétrica(x,y>R no define un producto interno valido.
2)  (xay+pBz), =x"Rlay+Bz)=ax"Ry+Bx"Rz=a(x,y), +B(x, z),

3) (%X, =x"Rx =x"XX"x = (X"x) X"x = (X"x’ 2 0

Como queda demostrad{B15) define efectivamente un producto interno vélida. L

norma que defing(x,y) . de viene dada por

Mg =xx)e (816)

Retomando, se busca minimizar la cantidad
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e =e"Re (817)
sujeta a la condicion
o =1 (B1g

Es aqui donde entran en juego dos productos irgatistintos. Las ecuacionéB.l?) y

(B.18) se pueden condensar en Unica ecuacion utilizandtipiitadores de Lagrange.

En efecto, la minimizacién de la funciéfi(e,A) =€’ —)I(“e||2—1) engloba ambas

ecuaciones. En la dltima expresibA denota al multiplicador de Lagrange.
Reemplazando las expresior(@17) y (B18) en f(e 1), la expresién a minimizar se

convierte en
f(eA)=e"Re-Ale’e-1) (B.19)

La minimizacién se alcanza una vez que se reseébliguiente sistema de ecuaciones

of gee,)l) 0
of (e, 1) 0 (820)
a4

La segunda de las ecuaciones (820) indica quee’e-1=0, expresando, en otras
palabras, que las soluciones del problema deban mstmalizadas, una condicion que

no debe obviarse. De la primera de las ecuacian€B 20) se obtiene
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(R-2r1d)e=0 (B22)

Entonces, la clave del método radica en encontralitovalores-autovectores de la

matriz R . Puesto queR OO™" existiran M diferentes autovectores, uno asociado a
cada autovalor. De la misma manera que en el egefiigico de la Figura B.1 se
denominamodo normak cada autovector de la matriz de acoplamientd, lagmodos
normalesson los autovectores de la matRz Como R es una matriz real, simétrica y
definida positiva todos sus autovalores seran seélea vez que se han encontrado los

autovectores, deben ser normalizados de acuesdoamtlicion(B.18).

Resumiendo, la esencia del método es diagon#izaatrizR . Si la matriz que
contiene a los autovectores en sus columnas sdadeanE , se verifica la siguiente

relacion

RE =EA (B22)

siendo A una matriz diagonal que contiene a los autovaldipgamente en orden
descendente. Asimismo, la forma condensada debisd®.18) para todos los

autovectores es

E'E=1Id (B23)
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La semejanza entre las ecuacior(@l8) y (B23) deberia ser evidente. Ademas,

(823) expresa la interesante propiedad de Blie= E™. Entonces, es también valida

la relacién
EET =1d (B24)

El par de ecuacione823) y (B24) no es una propiedad anecddtica sino que es una

condicion esencial para los desarrollos posteriofestas ecuaciones también se
obtienen, por ejemplo, en la mecénica cuantica auaedbuscan los autoestados del
operador Hamiltoniano, y conllevan la importanteopiedad de conservar la

probabilidad[Cohen-Tannoudjet al, 1977, Capitulo I|l. Este par de ecuaciones es

caracteristico de las matrices de rotaciones ycgeqilieE esunitaria.
Aplicando E" por la derecha d@22) y teniendo en cuent@ 24), se tiene que
R=EAE (B25)

A partir de(B25) se obtiene ldescomposicion espectreé R :

M
R=Y A6 (B26)
k=1

Esta descomposicion expresd&Racomo una combinacion dd matrices ortogonales,
cada una de ellas pesada por el autovalor asodati procedimiento tiene su analogo,

por ejemplo, con el desarrollo de una funcion ealbié en su serie de Fourier, expresada
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como combinacion de diferentes elementos ortogenale. senos y cosenos [e.g.

Davis, 1963].
Multiplicando (B 22) a izquierda poE" se llega a
EXX'E=A (B27)
Estableciendo que
C=E"X (B28)
se observa qu€ 00" y contiene las proyecciones de los vectores datcescada

uno de los autovectores. Facilmente puede vemsicaue las columnas dé son

ortogonales entre si, ya q@C" = A es una matriz diagonal.

De (B28) se tiene que&X = EC, es decir,

(x)ij = Z (E)ik (C)kj (829)

M
k=1

Escribiendo la ecuacién anterior con mayor dettdiedremos
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M M
X1(n:1) xl(n=N) kZ:;,ekal ;elkaN

. : : = : . : (B30)

M M

g (=12 - x,(=N)) Ye,ca — Yewcan
k=1 k=1
0, para un elemento geneérico a tiempo
M
x(n)=|  |= E = >l i | =D.cne (snsN) (B3
k=1

M -
Xy (n) Z €k Cin - Ewm k
k=1

Finalmente, y dado qua en la ecuacion anterior representa al tiempogetor x(t)

puede ser expresado como

xt)=>c(t)e, (A<t<N) (B32)

La ecuacion anterior se interpreta de la siguiemémera. La evolucion temporal de

series de datos en puntos de grilla puede descargmoomo combinacion lineal de

estructuras espacialmente independientes, i.entmos normaleg, (1< k<M). Los

coeficientes de esa combinacion lineal dependetiatapo, pero de forma tal que los

vectores compuestos por tales coeficientes sogantdes en el dominio temporal. Esta

es la gran ventaja del Método de Componentes Pdled, puesto que las partes

espacial y temporal de series de datos en puntgsilese desacoplan. Esto tiene su
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analogo directo con el ejemplo fisico mostradaaio de este apéndice, en el cual las

estructuras espaciales, i.e. los modos normalesndependientes del tiempo.

Si la matrizX toma la forma

X = : : (B33

donde;i denota el valor medio de la variable en ielésimo punto de grillaR se

convierte en la matriz de varianza-covarianza, yaa esta dada por

1 M N — 1 M

tr(R):tr(XXT):—ZZ[xm(n)—xm] = o} (B34)
N _1m=1 n=1 m=1

Por un lado,tr(R) corresponde a la suma de las varianzas para cexaeailosM

puntos de grilla. Por otro lado, usando(B27) se tiene que

tr(ETXXTE)=tr(EE"XX ) =tr(XX ") = tr(A), de manera que

A (B35)

1

M
>0 -

M
m=1 k=

De la ecuacién anterior se puede apreciar quedtmvaores deR tienen unidades de
varianza. También puede verse (@35) que la suma de los autovalores es igual a la

suma de varianzas contribuida por cada punto dla.gBe concluye entonces que los

M nuevos campos, i.e. modos hormales, explican axaci# la misma varianza que lo
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vectores originales. De esta formakekBsimo autovector contribuye a la varianza total

M
con la fracciér, / D" A, .
k=1

Como una variacién dfB 33) se tiene

W% %)%
N
R A (839

En este Ultimo casdR =ZZ" es la matriz de correlaciones, sus autovalores son

M
adimensionales )Zxk =M puesto quer(R) =M. Como usualmente en la literatura
k=1

z=x-x/o denota una variable estandarizada, la notaciérz den lugar deX en

(B36) queda justificada.
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APENDICE C — LA FUNCION JETOGENETICA

Un jet suele simularse de manera estandar por ndedima funcion gaussiana,
la cual presenta un maximo central y es simétReaa representar el perfil latitudinal

del viento en un jet zonal puede hacerse uso ebepligesion

u(y) D exd- (y - ¥o)?} (cy)

En (C.l) Yy, representa alguna latitud particular. Bajo estasliciones la vorticidad de

eje vertical sera

>0 y>y,
¢ =-0u/oy O(y-y,)u(yk=0 y=y, (c2)
<0 y<y,

de manera que la vorticidafl es ciclonica (anticiclonica) en el flanco polacyatorial)

del jet, resultado valido para ambos hemisferioa. Higura C.1 a) muestra esta

configuracion, sefialando la corriente en chorrdreéw la vorticidad de eje vertical.

-303 -



(A) (B)

@
I—p
()

Figura C.1 — a) Vista superior de la representaegifuematica de un jet, por medio de
una funcion gaussiana. La flecha negra marca leiposde la corriente central, y las

flechas curvas a ambos lados denotan la cortaglsionada con la vorticidad de eje
vertical, que es ciclonica (entrante, HS) en eldtapolar, y anticiclonica (saliente, HS)

en el flanco ecuatorial; b) Representacion esqueanéh altura con la ubicacion de las
zonas de convergencias y divergencias en tornoraidkeo de viento maximo que se

desarrolla dentro de un jet. La regién grisadaetipar objeto representar al nucleo de
maxima intensidad de viento.

Es frecuente que dentro de los jets se estableradeos de intensidad maxima
de viento fet streaky que juegan un papel preponderante en la evolugidel
decaimiento de los sistemas sinopticos y de esoadamres. Cuando las parcelas de
aire ingresan al nucleo de viento madximo se aaeleréentras que lo contrario ocurre
en el egreso. En primera aproximacion las compeseaeostroficas pueden estimarse
por la teoria cuasigeostrofica a partir de la iélafNewton, 1959; Shapiro & Kennedy,

1981; Bluestein, 1993]
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Fx—9 (c3)

siendo v, y v, las componentes ageostréficas y geostroficas dehtoi
respectivamentev =v, +v,, f el parametro de Coriolis, ylv /dt la derivada
individual estimada a partir del viento geostrofice, dv, /dt=0v /ot +v e+ Ov . A

la entrada (salida) del nucleo maximo la particdaacelera (desacelera). Se tendra

entonces que , esta dirigido hacia el flanco ciclonico (el surettdS si el viento sopla

desde el oeste) del jet en la entrada, y hacitaetd anticiclonico (norte, HS) en la
salida (ver Figura 3.28 a). De esta forma en ekfiaciclonico habra exceso de masa, y
por ende convergencia. Si se supone que en lapaoga la velocidad vertical es nula,
por balance masa en el flanco anticiclonico eXstiivergencia. Asi, en la regién de
entrada esta configuracion establece una circula@émicamente directa, con aire
caliente (frio) que asciende (desciende) en et@lamnticiclonico (ciclonico). Utilizando
los mismos argumentos se tendra una circulaciemd¢émente indirecta en la region de

salida El esquema mostrado en la Figura C.1 bjiresstos conceptos.

Por definicién, un jet presenta una corriente amtas mas intensos que los de
su entorno. Si se considera que dicha corrientge fhacia el este/ :U(x, y,z)§< y

exactamente en el nlcleo se satisfara

oU _ou

— =——=0

dy 0z (ca)
02U <0
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donded? significa que el laplaciano se calculaaconstante. Si dentro del jet existe

un nudcleo de viento maximo exactamente en el celet®ste nlcleo se tendra

U U U _
—=—=—=0

ox dy 0z (c5)
0%U <0

Una forma de medir la proximidad de las parcelastasta dada por

2 (o) (C)

puesto que cuando la cantidad anterior es negasvparcelas se estaran acercando al

jet, mientras que si es positiva se alejaran d®éligual manera

%@%) (c7)

indicara la proximidad de las parcelas al nucleoirdensidad de viento méximo
inmerso en el jet. En directa analogia con la faméfontogenética pueden definirse las
funciones jetogenéticaanto para el jet como para el nacleo de vientgimma dentro

de él como
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J =%(—D2U) (c9)

respectivamente, y se incluye el signo menos paealap cantidades entre paréntesis

sean positivas cuando las parcelas se aproximiéwsa e

Es conveniente reformular las ecuaciof€s8) y (C.9). En primer lugar, se

verifica facilmente que

%(Diu)ﬂi%—f (c10)

en virtud de que las variables espaciales y tengmrson independientes entre si.

Asimismo

%(DiU)IDi%—LtJ+(v- O0)J2u +0%(ve OU)-0%(veOU)  (C12)

Invirtiendo los signos a ambos lados de la igualadyrupando el primer y el tercer

término del lado derecho se tiene que

—(—DZU)z—Di(Z—LtJj—(V°D)D§U +0%(veOu)  (C12)

X

Similarmente,(C.9) puede transformarse para obtener

i(_gzu)z—mz[z—fj—(v-D)DZU +0%(ve OU) (c13)
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Los Gltimos dos términos a la derecha(@el2) y (C 13) incluyen términos advectivos.
En efecto—(ve 0)J%U y —(ve O)J?U representan las advecciones de las méaximas

velocidades del jet, mientras qu#(ve OU) y 02(ve OU) representan los maximos

(o minimos) del jet advectado.

Para llegar a una interpretacion (@12) y (C13) es necesario conocet)/dt,

expresion que se obtiene de la ecuacion de movimien

du = fV-l@+F

— 14
dt P 0X (C )

Usualmente el pardmetro de Coriofisse desarrolla en serie de Taylor en torno a algun

punto conveniente/,. Reteniendo solo los términos hasta primer orddrese

t(y)=fo+ B, (y=¥s) (c19)

con B(y)=df/dy y B, = B(y,). Si en(C13) se escribe & como la composicién de
sus componentes geostrofica y ageostroficayi=V, +V,, y se hace uso o(é: .15) se

obtiene

du 19
dt = M + TV + 5 (y_ yo)V_pa)F: +F, (C .16)

y los términos subrayados se cancelan entre gigtance geostrofico, de manera que
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du
E = foVa + ﬁo (y_ Yo )V +F, (C '17)
El calculo de DZ(dU/dt) para el primer y tercer término a la derecha de la

relacién anterior es trivial. Por otro lado, siusitiza una variable genérice (i = 1,23)

para denotar &,y y zse tendra que

aaxi[ﬂo(y—yo)\/]=ﬂomfv+(y—yo)g:(/i} (cig
ANz 22 0 (y-y) | (e
% ox, 0%, ox

Utilizando (C 19) y agrupando para= 123 se llega a que
Dz[ﬁo(y—yo)\/]=ﬂ{2%\;+(y—yo)D2V} (c20)

De esta forma
2 dU aV 2
0 o f,0%V, + f3, 26y+(y—y0)D2V +0%F, (c21)

y similarmente
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029 = 0,4 20 (- iv e, (c22)

Si ahora se considera que=y, en el eje del jet, y ademas se supone que los

términos advectivos efC.12) y (C13) son nulos, se tendra finalmente

o) =10, =26, 3 ~FF, (29
Js(yo)z—fODZVa—Zﬁog\;—DzFx (c24)

Bajo las suposiciones efectuadas, las ecuaci@28) y (C 24) expresan cémo

varia la intensidad del jet, tanto en su eje com@e nicleo maximo, con el tiempo.
Usualmente los dos ultimos términos a la derechia dgualdad en ambas ecuaciones
pueden ser despreciados en la atmdsfera libreefrnprimero de ellos. Reteniendo
entonces solamente el primero de los términos iexigtogénesis (jetdlisis) en las

regiones de minimos (maximos) de la componente sagdica V, esto es, la

componente perpendicular a la direccion del jet.

La ecuacion (C24) indica que el ndcleo de viento maximo se propagara
corriente abajo. La componente ageostrofigaesta dirigida hacia el flanco ciclonico

del jet en la region de entrada y hacia su flandialénico en la region de salida.

A

Escribiendo  V, =V,(x)y, para el Hemisferio Sur se tiene que

V,=-V_.9(V,=V,_J) en algin lugar de la regién de entrada (salida), fa
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componente ageostréfica pasa de un minimo a unnmeaxi por continuidad en alguna
regién ubicada entre las de entrada y salida= . Efdconsecuencia/, (x) tendra un
minimo en la regién de entrada cbAV, >0, de manera quéd¢(y,)<O0 en tal region,
mientras que lo contrario ocurre en la region delaaPara ambos hemisferios, la
presencia de un maximo en la componente ageostndéiqpendicular a la direccion del
jet resulta enJ4(y,)>0. Por continuidad, la presencia de un maximo \¢éx)
establece que existira al menos una velocidad ubd @jreccién y de sentido contrario

por encima o por debajo del nucleo del jet.
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