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RESUMEN

La variabilidad intraestacional es un modo importante y coherente de oscilacion del sistema climatico. La variabilidad
de la precipitacion en la escala intraestacional es particularmente importante en el tropico y en especial en la cuenca del
Océano Indico y el Pacifico occidental, interactuando directamente con el monzoén surasiatico durante el verano boreal
y con el monzon de Australia durante el invierno. También se observa una importante variabilidad intraestacional en
Africa tropical, asi como también sobre el continente americano. Se presenta un analisis de la estructura horizontal y
vertical de la oscilacion intraestacional en el tropico durante verano e invierno, teniendo en cuenta el sistema acoplado
océano-atmosfera. Se muestra evidencia de la importancia de los procesos acoplados en la escala de tiempo intraestacional,
la cual se presenta solamente en regiones con temperaturas superficiales del mar por encima de 28°C, y se discuten los
procesos principales involucrados en el desarrollo y propagacion de la variabilidad intraestacional. Adicionalmente, el
presente trabajo analiza en detalle el papel de la variabilidad intraestacional en el monzén surasiatico.

PALABRAS CLAVES: Variabilidad Hidrologica, Oscilacion Madden-Julian, Monzones, Modelos Numéricos,
Prediccion, Precipitacion, Variabilidad Climatica.

ABSTRACT

The intraseasonal variability is a very strong and coherent mode of oscillation observed in the Earth’s climate. Rainfall
variability in the intraseasonal timescale is particularly strong in the tropics and it directly interacts with the South
Asian monsoon during boreal summer and with the Australian monsoon during winter. Significant variability in the
intraseasonal time scales is also found over Tropical Africa, as well as the Americas. An analysis of the horizontal and
vertical structure of the intraseasonal oscillation during both summer and winter is presented in this work, considering
the coupled ocean-atmosphere system. The paper shows evidence of the strong coupling between the ocean and the
atmosphere in the intraseasonal time scale, which is only sustained in regions with long-term mean sea surface temperature
above 28°C, and discusses the main processes that lead to the development and propagation of the intraseasonal variability.
In addition, the role of the intraseasonal variability of the Southeast Asian monsoon is studied in detail.

KEY WORDS: Hydrological Variability, Madden-Julian Oscilation, Monsoons, Climatic Variability,
Forecasting, Precipitation, Numerical Models.
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1. INTRODUCCION

La variabilidad climatica tiene un impacto importante
en la mayoria de los ecosistemas terrestres, afectando
particularmente aspectos diversos de los sectores
agricola, de manejo del recurso hidrico y la salud humana.
Las interacciones entre los diversos componentes del
sistema climatico son complejas y ocurren en diferentes
escalas temporales que van desde cambios a nivel horario
hasta variaciones seculares y en escalas de miles de afios.
El presente trabajo se concentra principalmente en la
variabilidad tropical en la escala intraestacional sobre la
cuenca del Océano Indico y el Pacifico Occidental,
estudiando las principales caracteristicas de su ciclo de
vida, incluyendo los procesos de su origen y desarrollo.
La variabilidad intraestacional se refiere, en general, a
los cambios en el sistema acoplado océano-atmosfera-
tierra que ocurren en una escala temporal entre 25 y 80
dias y que aparecen como oscilaciones en numerosas
variables climaticas, incluyendo la magnitud y direccion
de los vientos en la columna troposférica, la presion
atmosférica a nivel del mar (PANM), la temperatura
superficial del mar (TSM), y, quizas la mas importante
desde el punto de vista de la sociedad en general, la
precipitacion.

La variabilidad tropical intraestacional se ha estudiado
extensivamente desde los afios 70 cuando Madden y
Julian (1971, 1972) presentaron la primera evidencia de
dicha oscilacion usando datos atmosféricos diarios de la
estacion de la Isla Canton. Por esta razon, la oscilacion
intraestacional (OIE) también se conoce como oscilacion
de Madden-Julian (OMJ). El analisis original de Madden
y Julian sugiere que las caracteristicas principales de la
oscilacion son su propagacion hacia el este desde el
Océano Indico, su coherencia vertical que sera explorada
en la siguiente seccion, y su escala temporal entre 40 y
55 dias. En general, la OMJ aparece como una onda de
escala planetaria con niimero de onda 1 6 2 y con un
periodo local entre 25 y 80 dias. Durante la fase
convectiva de la oscilacion, las anomalias positivas de
conveccion se propagan al este desde el Océano Indico
hacia la piscina caliente del Pacifico occidental. Una vez
la onda alcanza el Pacifico central, las anomalias
convectivas tienden a debilitarse aparentemente debido
la presencia de agua relativamente fria, dejando una onda
residual de tipo Kelvin en la tropdsfera superior. La
amplitud de la variabilidad asociada a la OMJ tiene un
claro ciclo anual, siendo mas intensa durante el invierno

boreal (e.g. Hendon y Salby 1996); sin embargo, a pesar
de ser mas débil durante el verano boreal, las anomalias
de precipitacion asociadas afectan de manera directa a
una mayor proporcion de la poblacion mundial. Esto se
debe a que durante el invierno la actividad de la OMJ se
concentra cerca del ecuador, mientras que durante el
verano, las anomalias convectivas y de circulacion se
propagan meridionalmente desde el ecuador,
interactuando con el monzon de la India.

Con el objetivo de establecer teorias para el origen y
ciclo de vida de la OIE, se han considerado diferentes
procesos determinantes para la oscilacion, como por
ejemplo la interaccion Nube-Radiacion en la columna
atmosfera (e.g. Chang 1977, Hu y Randall 1994), la
interaccion Onda-CISK (Inestabilidad Convectiva de
Segundo Orden; e.g. Lau y Peng 1987), la interaccion
entre la evaporacion y el viento superficial (e.g. Emanuel
1987, Neelin et al. 1987, Wang 1988) asi como diferentes
procesos en la capa limite atmosférica (Wang 1988, Blade
y Hartmann 1993). Por ejemplo, Chang (1977) considero
que la viscosidad ocasionada por el aumento de humedad
en la columna atmosférica es indispensable para explicar
la lenta propagacion de la OMJ, comparada con la
propagacion de ondas atmosféricas con estructura vertical
similar de acuerdo con la teoria de ondas ecuatoriales de
Matsuno (1966). Hu y Randall (1994) sugirieron, con
base en resultados de modelos atmosféricos, que la OMJ
es el resultado de una fuente de calor oscilante que surge
de interacciones no lineales entre la radiacion, la
conveccion y el flujo de la humedad de la superficie. Sin
embargo, dicha teoria no explica por qué la oscilacion
comienza exclusivamente sobre el Océano Indico. La
teoria de CISK considera un mecanismo positivo de
retroalimentacion entre la conveccion y el ambiente
circundante, en el cual la liberacién de calor latente
resultante de la formacion de cumulos proporciona
energia que incrementa el sistema convectivo, y que
potencialmente favorece la generacion de ondas
atmosféricas con caracteristicas semejantes a la OMJ.

A pesar de esto, el analisis de estabilidad lineal sugiere
que las inestabilidades que resultan de la interaccion entre
ondas ecuatoriales y CISK favorecen el crecimiento de
las ondas de pequeiia escala espacial y no de escala global
como se observa en la naturaleza. Por otro lado, Blade y
Hartmann (1993) propusieron un sistema de descarga-
recarga en el cual la OIE es controlada por inestabilidades
locales durante las cuales, la generacion periddica de
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modos convectivos esta dada por oscilaciones de la
estabilidad estatica.

A pesar de diferentes esfuerzos, a la fecha no existe
ninguna teoria completa y aceptada que explique
satisfactoriamente el origen y ciclo de vida de la OIE/
OMJ. Por ejemplo, en la teoria de Hu y Randall (1994)
no se explica el origen de la fuente de calor oscilante que
da como resultado la OMJ. De manera similar, las teorias
de Neelin et al. (1987) y de Emanuel (1987) son
discutibles porque la propagacion de la oscilacion
depende de la existencia de vientos superficiales del este
en una region donde predominan los vientos del oeste.
En general, las teorias de interaccion Onda-CISK sufren
de la llamada “catastrofe de seleccion de escala” (Zhang
2005), en otras palabras, la teoria carece de la seleccion
de ondas de gran escala como las que se observan en la
naturaleza, favoreciendo el crecimiento de ondas de
pequena escala (Crum y Dunkerton 1992, Wang 1988).

A pesar de la importancia de la OMJ en la climatologia
global, el estado del arte en el entendimiento y capacidad
de prediccion es relativamente pobre. Con el objetivo de
entender mejor la OIE/OMJ, el presente trabajo analiza
la estructura de la oscilacion intraestacional durante
verano ¢ invierno boreal, teniendo en cuenta las
caracteristicas del sistema acoplado océano-atmosfera,
discutiendo los procesos principales involucrados en el
desarrollo y propagacion de la dicha oscilacion (Seccion
2). Adicionalmente, se analiza en detalle el papel de la
variabilidad intraestacional en el monzoén surasiatico
(Seccion 4). Las principales conclusiones del trabajo se
presentan en la Seccion 5. Para una discusion sobre la
prediccion de la variabilidad intraestacional el lector es
referido a Hoyos (2006).

2. ESTRUCTURA DE LA OSCILACION
INTRAESTACIONAL Y PROCESOS
FUNDAMENTALES

2.2. Aspectos Bésicos

Los espectros de niimero de onda y frecuencia de la
variabilidad zonal tropical indican la existencia de modos
convectivo-dinamicos tipo Kelvin, Rossby, Poincaré y
Yanai (Wheeler y Kiladis 1999) que coinciden con los
resultados de la teoria de ondas ecuatoriales desarrollada
por Matsuno (1966). Adicionalmente a los modos
mencionados, el espectro de niimero de onda-frecuencia

indica la existencia de un modo de oscilacion
caracterizado por nimeros de onda entre 1 y 3 y periodos
entre 30 y 90 dias, que coincide con la OMJ. Sin embargo,
la teoria de ondas ecuatoriales falla en explicar dicho
modo de oscilacion.

Para estudiar la estructura de la OMJ generalmente se
usa la componente intraestacional de la radiacion de onda
larga emergente (ROLE) puesto que las anomalias
negativas de ROLE en el tropico estan asociadas con
anomalias positivas de conveccion y precipitacion. La
Figura 1 muestra la amplitud de la oscilacion
intraestacional promedio anual, asi como la amplitud
promedio durante verano e invierno boreales. Los datos
de ROLE corresponden a la distribucion interpolada de
la NOAA (Liebmann y Smith 1996; www.cdc.noaa.gov/
cdc/data.interp_ OLR.html). La cuenca del Océano
Indico-Pacifico occidental presenta la variabilidad
intraestacional mas alta del globo, la cual esta asociada
en su mayoria con sefiales convectivas que se propagan
hacia el este (OMJ), y en menor proporcion a actividad
intraestacional correspondiente a oscilaciones
estacionarias. Durante el verano boreal, la region de
amplitud méxima en la escala intraestacional se establece
predominantemente al norte del ecuador, con maximos
regionales al oeste de Sumatra y de los Western Ghats
en la India, asi como también en la Bahia de Bengala, y
el Mar del Sur de China (o Mar de la China Meridional).
En el hemisferio occidental, la variacion intraestacional
mas prominente se observa al oeste de América Central.
Durante el invierno, la actividad intraestacional tiene
lugar principalmente alrededor ecuador, con maximos
regionales sobre el Océano Indico, al norte de Australia,
en la Zona de Convergencia del Pacifico Sur (ZCPS) y
en Brasil.

Segun se observa en las Figuras 2a y 2b, es importante
notar que desde el punto de vista climatologico (i.e. de
largo plazo) las regiones con actividad intraestacional
de mayor amplitud coinciden con aquellas regiones de
elevada TSM, generalmente mayores que 28°C, donde
se garantiza la fuente de humedad e inestabilidad
atmosférica necesarias para sostener el alto grado
convectivo observado durante la OIE. Dicha coincidencia
espacial sera discutida en mayor detalle en secciones
posteriores. Los datos de TSM corresponden a la
distribucion NOAA-OI SST v2 (Reynolds et al. 2002;
www.cdc.noaa.gov/cdc/data.noaa.oisst.v2.html).
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Figura 1. a, b, y ¢: Amplitud promedio (1980-2005) de la OLR en la banda intraestacional (25-80 dias) para el
aflo completo y el verano e invierno boreales. d, e y f: Porcentaje de variabilidad de la OLR en la banda
intraestacional relativo a la variabilidad total. El analisis de onditas fue utilizado para representar la variabilidad
de la ORL en términos de coeficiente de una ondita madre (Morlet en este caso).

2.2. Caracteristicas de la OMJ durante Invierno

Para estudiar detalladamente la estructura horizontal y
vertical de la actividad intraestacional, se realizo un
analisis de eventos promediado (o analisis de compuestos)
y de esta manera se detectaron las caracteristicas mas
importantes de la evolucion de la actividad media
intraestacional. Para construir los diagramas de evolucion
de actividad intraestacional es necesario identificar
eventos de OIE usando indices relevantes que resumen
aspectos importantes de esta variabilidad. El objetivo del

presente analisis es separar los eventos intraestacionales
que se propagan hacia el este, de aquellos eventos
intraestacionales estacionarios.

Para seleccionar exclusivamente los eventos de OMJ, es
decir, eventos de OIE con propagacion al este, se
utilizaron cinco diferentes indices en forma simultanea.
Debido a que las observaciones sugieren que la OMJ
comienza sobre el Océano Indico y posteriormente se
propaga hacia el oeste del Pacifico, la componente de la
ROLE en la banda intraestacional sobre el Océano indico




Estructura espacio-temporal de la variabilidad intraestacional en el tropico - Hoyos & Webster.

a) Invierno (DEF) b) Verano (JJA)

b

SST ('C)

26.0 265 27.0 27.5

¢) Invierno

N ot SRS T .

28.0 28.5 29.0 29.5

d) Verano

Figura 2. a y b: Promedio de largo plazo de la SST para el invierno y el verano
boreales respectivamente. NOAA OI-SST se utiliza para la construccion de esta figura
(www.cdc.noaa.gov/cdc/data.noaa.oisst.v2.html). ¢y d: Trayectoria promedio de la MJO durante invierno
y verano obtenidos a partir de 38 (31) eventos de MJO durante el invierno (verano).

La linea continua corresponde a la posicion media del centro geométrico de la region convectiva
durante 30 dias luego del comienzo de la oscilacion en el Oceano Indico. El tamaiio y el color del
circulo, el cual se muestra cada tres dias, corresponden a la desviacion de estandar de la localizacion del
centro de la conveccidn y a la intensidad promedio de la conveccion respectivamente.
Conveccion mas intensa corresponde a tonos oscuros de gris. La region convectiva se define como
el area con anomalias negativas de OLR mayores de 10 Wm™. El radio del circulo fue encontrado
como la hipotenusa de las desviaciones de estandar meridionales y latitudinales.

(10°S-10°N, 70°-90°E), o lo que es lo mismo la serie de
tiempo de la ROLE sobre el Océano Indico, filtrada de
tal manera que se mantiene solamente la variabilidad entre
30y 60 dias, se utiliza como el primero de los indices de
OMLI. Usando este indice se identifican todos los eventos
que corresponden a minimos locales de ROLE en la banda
intraestacional de magnitud mayor a una desviacion
estandar, los cuales corresponden, potencialmente, a
eventos de OMJ. Sin embargo, no todos los eventos
seleccionados usando dicho indice se propagan al este
por lo que cuatro indices adicionales se proponen

mediante analisis de funciones ortogonales empiricas,
como parte del procedimiento para discernir si los eventos
seleccionados son OMJ o corresponden a eventos
intraestacionales estacionarios. Para estimar dichos
indices, se calculan los modos principales de oscilacion
de diferentes campos atmosféricos en la region tropical
sobre la cuenca del Océano Indico-Pacifico occidental.
Los dos primeros modos explican la mayor parte de la
OMJ, incluyendo la propagacion hacia el este; de esta
manera, las dos series de tiempo de las componentes
principales asociadas a dichos modos se convierten en la
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base para la construccion de los indices de OMJ
adicionales. Uno de los indices, introducido por Wheeler
y Hendon (2004), es un indice multivariado que se
construye como la proyeccion de datos diarios sobre las
funciones ortogonales empiricas multivariadas de viento
zonal en los 200 y 850 hPa y ROLE, estimados luego de
remover el ciclo anual. Los indices adicionales
corresponden a la combinacion lineal de las dos primeras
componentes principales de ROLE en la banda
intraestacional, de vientos zonales en los 850 hPa, y del
potencial de velocidad a los 200 hPa. Los datos de
circulacion utilizados para estos calculos corresponden
al reanalisis del NCEP/NCAR (Kalnay et al. 1996;
www.cdc.noaa.gov/cdc/reanalysis/).

Si un evento inicialmente identificado como OMJ
corresponde a un minimo local (0 maximo segun el caso)
con magnitud mayor a una desviacion estandar en un
intervalo de diez dias a partir del evento seleccionado,
en por lo menos dos de los cuatro indices adicionales, el
evento se considera como una OMJ. De esta manera, 46
eventos fueron seleccionados como OMJ durante invierno
y 37 durante verano en el periodo entre 1980 y 2004.
Como paso final del proceso de seleccion, se estudio la
evolucion de cada evento para eliminar aquellos que no
evidencian una propagacion coherente hacia el este de
anomalias de ROLE, lo que permite seleccionar
definitivamente 38 eventos durante invierno y 31 eventos
durante verano.

La trayectoria de cada evento de OMJ fue estudiada
usando la variabilidad intrasestacional de ROLE, la cual
se utiliza para delimitar la region convectiva asociada
con la oscilacion, definida como el area con anomalias
negativas mayores que 10 Wm?. Con el proposito de
estimar la trayectoria media de la OMJ y su variabilidad
fue necesario definir el centro geométrico del area
convectiva para cada uno de los primeros 20 dias de cada
evento de OMJ durante invierno y verano. En este caso,
el dia 0 corresponde al comienzo de cada evento
convectivo sobre el Océano Indico central. Las Figuras
2c 'y 2d muestran la trayectoria media de la OMJ durante

invierno y verano usando todos los eventos seleccionados
previamente, incluyendo la intensidad media de la
anomalia convectiva, al igual que su localizacion y
variabilidad. En ambos casos, la trayectoria del centro
convectivo se ubica en el hemisferio de verano respectivo
y el maximo convectivo, el cual es mayor durante
invierno, se alcanza alrededor del dia 10, cuando la
anomalia se encuentra cerca del oeste de Sumatra. Los
diagramas sugieren que la trayectoria de la OMJ durante
invierno es menos variable que durante verano segin lo
indica la desviacion estandar del centro geométrico del
area convectiva representada por el radio del circulo.
Durante el invierno, la trayectoria tiende a ser paralela
al ecuador mientras que durante el verano el centro de la
conveccion tiende a propagarse hacia el noreste.

La Figura 3 muestra la evolucion promedio de las
anomalias intraestacionales de ROLE asociadas a eventos
de OMJ durante el invierno, donde el dia 0 corresponde
a la conveccién méxima sobre el Océano Indico ecuatorial
central. La propagacion hacia el este es evidente durante
las fases activas o convectivas correspondientes a
anomalias negativas de ROLE, y también durante las
fases no activas o no convectivas correspondientes a
anomalias positivas de ROLE. Antes del dia 0, las
anomalias negativas de conveccion preceden la formacion
de la fase convectiva sobre Océano Indico, la cual es
evidente a partir del dia -10. Es interesante observar la
existencia de anomalias convectivas sobre Africa, las
cuales alcanzan su maximo alrededor de 5 dias antes
que sobre el Océano Indico central. Aunque débil, se
observa un acoplamiento entre la conveccion
intraestacional sobre la piscina caliente y sobre el oeste
de la costa de América Central, donde existe un pico
secundario de la variabilidad del intraestacional (ver
Figura 1). Es también importante anotar que las
anomalias de ROLE sobre el suroeste de Asia, y sobre la
mayor parte de la Peninsula Arabiga y Paquistan,
aparecen fuera de fase con respecto a la actividad sobre
el Océano Indico, es decir que la conveccion sobre el
Océano Indico se asocia a subsidencia sobre el suroeste
de Asia y viceversa.
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Figura 3. Evolucion promedio de las anomalias intraestacionales de OLR para el invierno asociadas
a la MJO desde el dia -20 hasta el dia 25. La evolucion promedio se estima usando 38 eventos de
MJO durante el invierno. El dia 0 corresponde a la maxima conveccion (minimo en OLR) sobre

el Océano Indico central (10°S-10°S, 70°-90°E).
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El potencial de velocidad (VP por sus iniciales en ingles)
a los 200 hPa muestra claramente la sefial de la oscilacion
que se propaga hacia el este con niimero de onda 1 (Figura
4). En contraste con la sefial convectiva, las anomalias
negativas y positivas de VP a los 200 hPa, asociadas
con anomalias positivas y negativas de conveccion,
respectivamente, no desaparecen sobre el Pacifico central,
y continilan propagandose al este, circunnavegando el
globo. Los diagramas similares para la funcion de la
corriente a los 200 hPa (figura no incluida) muestran
una estructura correspondiente y coherente de circulacion,
indicando que la propagacion de la OMJ se asemeja a

las caracteristicas de propagacion de una onda compuesta
tipo Kelvin-Rossby, con ciclones y anticiclones
(alargados al este de la anomalia) asociados a las
anomalias de OMJ, y que sugieren la existencia de un
patrén de teleconexion ecuatorial. Dicho patrén de
teleconexion potencialmente explica la existencia de
anomalias sobre el conteniente americano, especialmente
cerca del ecuador, en conjuncion con las anomalias sobre
la cuenca del Océano Indico y Pacifico occidental. La
existencia de dicho patrén de teleconexion, no identificado
previamente en la literatura, esta siendo estudiado en la
actualidad.

Potencial de Velocidad a 200 hPa (m*/s x 10°)
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Figura 4. Similar a la Figura 3 para el potencial de velocidad a 200 hPa.

De manera similar, la PANM evidencia una fuerte
variabilidad intraestacional coherente con las anomalias
convectivas y de circulacion ya expuestas, con anomalias
positivas y negativas asociadas a las fases no convectivas
y convectivas respectivamente (figura no incluida). Una
caracteristica interesante del ciclo de vida de la OMJ

durante invierno es la aparente bifurcacion de las
anomalias de PANM sobre el Pacifico occidental, donde
las anomalias se propagan hacia la ZCPS intensificando
la conveccion; y de manera mas débil hacia el norte
facilitando el mantenimiento de anomalias negativas
débiles de ROLE observadas alrededor de los dias 5 a
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15 en el Pacifico central al norte del ecuador. Dicha
bifurcaciéon, no considerada anteriormente, requiere
especial consideracion en estudios futuros.

No soélo la estructura climatologica de la TSM es
importante para el desarrollo de anomalias
intraestacionales sino también su comportamiento en
dicha escala, desempefiando un papel importante en la
generacion y propagacion de la conveccion. La evolucion
de la TSM muestra variabilidad coherente con las
variables previamente estudiadas, y en particular con la
ROLE (Figura 5). Los datos de TSM corresponden a
mediciones desdes satélite usando el TMI (TRMM
Microwave  Imagen; www.ssmi.com/tmi/).

Especificamente, durante la fase no convectiva, la
carencia de nubes facilita el calentamiento de la superficie
del océano. Dicho calentamiento se mantiene ya que los
vientos débiles cerca de la superficie durante esta fase
no promueven evaporacion y mezcla, mecanismos que
enfrian la superficie. De esta manera, la TSM ecuatorial
elevada tiende a generar convergencia superficial y
conveccion, desempefiando un papel dominante en la
generacion de la fase activa. Una vez la fraccion de nubes
aumenta con la conveccion, la radiacion solar que alcanza
la superficie se reduce considerablemente, induciendo
enfriamiento superficial y reduccion de la inestabilidad
atmosférica modulando el ciclo de vida de la OMJ.

SST (C)
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Figura 5. Similar a la Figura 3 para la TSM.
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Por otra parte, la estructura vertical de la OMJ durante
invierno es robusta. La variabilidad intraestacional de la
funcion de corriente y el potencial de velocidad (figura
no incluida) indican que, en valor absoluto, las mayores
anomalias aparecen en los 200 hPa y las mas bajas en
los 400 hPa. Por debajo de los 400 hPa se observa un
cambio de signo en las anomalias y re-intensificacion de
las mismas, alcanzando un maximo secundario alrededor
de los 600-700 hPa, que indican un cambio de divergencia
(principalmente en 200 hPa) a convergencia por debajo
de 400 hPa. Es decir, la convergencia no se restringe a la
superficie, ocurriendo en la mayor parte de la columna
troposférica; mientras que la convergencia se extiende
sobre una capa atmosférica gruesa, la divergencia ocurre
en una capa relativamente delgada, por lo cual la
anomalia debe ser mucho mayor para garantizar
conservacion de masa. Adicionalmente, dicha
caracteristica de convergencia-divergencia ayuda a
entender por qué la actividad convectiva durante la OIE
es tan intensa y duradera, puesto que cuando la
convergencia ocurre en muchos niveles atmosféricos, la
conveccion tiende a ser mas robusta y resistente a las
fluctuaciones atmosféricas de alta frecuencia que podrian
potencialmente “erosionar” la conveccion.

2.3. Caracteristicas de la OIE durante Verano (OIEM)

Mientras que algunas de las caracteristicas de la OMJ
durante verano son similares a las de la OMJ en invierno,
existen algunas diferencias fundamentales entre ellas que
se describen en esta seccion. Debido a la interaccion fuerte
entre el monzén y la OMJ durante verano, esta ultima
también se conoce como la OIE del monzon surasiatico
(OIEM).

Ademas de la propagacion hacia el este de las anomalias
positivas y negativas de ROLE, (en general mas débil
que la observada durante invierno), éstas se propagan
hacia el norte, afectando al continente Asiatico durante
el monzén de verano, resultando en fases himedas y secas
sobre el continente, también conocidas como fases activas
e inactivas del monzon de la India (Figura 6). La funcion
meridional de corriente de transporte de masa (Hartmann
1994) entre 70°E y 90°E muestra claramente la
propagacioén hacia el norte sobre el Océano Indico de las
celdas de circulaciéon que inducen subsidencia y
conveccion sobre el continente Asiatico (Figura 7)
generando las fases inactivas y activas del monzon
respectivamente. Los detalles de la propagacion hacia el

norte que afecta la precipitacion durante el monzon seran
explorados en la seccion siguiente.

Ademas, una caracteristica importante aparente
en la Figura 6 es la relacion de las anomalias sobre el
oeste de Africa, region que también se encuentra bajo
condiciones monzonicas durante verano, Suramérica y
América Central con anomalias sobre el Océano Indico.
La conveccion sobre el oeste de Africa esta virtualmente
en fase con el Océano Indico central mientras la
conveccion sobre el continente americano tropical y el
Océano Indico aparecen fuera de fase. En este caso, la
funcion de la corriente a los 200 hPa sugiere una
teleconexion mas fuerte entre la OMJ durante el verano
en el continente americano tropical. Por otro lado, es
importante mencionar que la conveccion en la ZCPS no
es modulada considerablemente por la OMJ durante el
verano.

Cerca de la superficie, las diferencias entre el verano y
el invierno son mas notorias. Durante el verano, las
anomalias de PANM revelan una bifurcacion de las
anomalias negativas y positivas de presion superficial
sobre el Océano Indico asociadas a anomalias positivas
y negativas de conveccion respectivamente, mientras que
durante invierno las anomalias de PANM se bifurcan
sobre el Pacifico.

2.4. Procesos fundamentales

Conocer los detalles de la estructura horizontal y vertical
de la OMJ es un paso importante para entender sus
impactos regionales, asi como también para entender el
desarrollo de esquemas empiricos o estadisticos de
prondstico en una escala de 20 a 30 dias, evaluacion de
modelos numéricos, entender e identificar probables
teleconexiones ecuatoriales, entre otros. Sin embargo, es
importante explorar sobre el origen de la oscilaciéon como
tal, analizando colectivamente todas sus caracteristicas
estructurales.

En secciones anteriores se mostrd que las regiones con
alta variabilidad intraestacional coinciden
geograficamente con regiones cuya TSM promedio es
mayor de 28°C. Cuando la TSM es alta (mayor que 28°C),
la fuente de la energia necesaria para mantener la
conveccion hiimeda asociada a la OMJ y la fuente de
inestabilidad atmosférica estan garantizadas. Las
anomalias positivas de TSM alteran la temperatura
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Figura 6. Similar a la Figura 3 para la MJO durante el verano boreal. En este caso, la evolucion
promedio de la OLR fue estimada usando 31 eventos.

atmosférica en la capa de limite creando gradientes
superficiales de presion, vientos y convergencia de masa
que pueden conducir a la conveccion profunda (Lindzen
y Nigam, 1987). Desde el punto de vista de la
climatologia, la tinica region en el globo donde se podrian
presentar fuertes anomalias de conveccion sostenidas por
extensos periodos (20-30 dias) corresponde al Océano
Indico y al Pacifico occidental. De esta manera, si se
presenta una anomalia positiva de TSM sobre el Océano
Indico, se genera una anomalia convectiva subsecuente.
El tiempo necesario para elevar la TSM (mediante
radiacion solar durante la fase no convectiva) y para
desestabilizar la tropdsfera baja y enfriar la troposfera

superior sobre el Océano Indico, determina el periodo
local de la oscilacion. Esto implica que la profundidad
de la capa de mezcla en el océano juega un papel muy
importante determinando el periodo de la OMJ ya que
esta controla los cambios de temperatura de la superficie.
Adicionalmente, la circulacion zonal establecida por la
celda convectiva sobre el Océano Indico es tal que genera
una region de subsidencia fuerte sobre el Pacifico
occidental, favoreciendo el aumento de la TSM, y la
consecuente desestabilizacion de la atmosfera. Altos
valores de TSM sobre el Pacifico occidental
conjuntamente con la subsidencia dan lugar al
humedecimiento de la baja atmosfera y la acumulacion
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Figura 7. Similar a la Figura 6 para la funciéon meridional de corriente de transporte de masa entre
70°y 90°E.

de energia potencial convectiva disponible,
acondicionando asi la atmosfera para el desarrollo de la
conveccion profunda (Agudelo et al. 2006). Al mismo
tiempo que estos procesos favorecen y conducen a la
conveccion sobre el Pacifico occidental, la nubosidad
asociada a la conveccion sobre el Océano Indico reduce
la radiacion solar que alcanza la superficie, induciendo
el enfriamiento de la superficie del océano. Dicho
enfriamiento induce la disminucion las anomalias
convectivas en el Océano Indico, dando asi lugar a la

propagacion hacia el este del centro convectivo de gran
escala asociado a la OMJ debido al desarrollo consecutivo
de nuevos sistemas convectivos, cada uno levemente al
este del anterior coincidiendo con lo observado por
Nakazawa (1988). En general, un aumento en la
conveccion atmosférica como el que se presenta sobre el
Océano Indico conduce a la liberacion del calor latente
en la troposfera media. Estudios de Webster (1972), Gill
(1980), Lau et al. (1989), entre otros han demostrado
que la respuesta atmosférica a dicho calentamiento se da

14



Estructura espacio-temporal de la variabilidad intraestacional en el tropico - Hoyos & Webster.

en una combinacion de ondas tipo Kelvin y Rossby que
tiende a propagarse hacia el este de manera similar a la
propagacion de la OMJ. Actualmente se llevan a cabo
diferentes experimentos usando modelos sencillos y
complejos disefiados para estudiar la validez de estas
ideas.

3. EFECTOS DE LA OMJ DURANTE EL
VERANO SOBRE EL MONZON
SURASIATICO

La OMJ, y en general la variabilidad intraestacional,
desempefia un papel muy importante en la variabilidad
global del clima, con efectos directos e indirectos sobre
la precipitacion regional y la TSM, con desarrollo de
huracanes, el fenomeno de El Nifio, entre otros (Liecbmann
y Hartman 1984; Mo y Higgins 1998; Mo 2000; Nogues-
Paegle y Mo 1997; Maloney y Hartmann 2000; Hendon
et al. 1998). En particular, el inicio y la actividad de las
fases activa e inactiva del sistema monzonico Asiatico-
Australiano son influenciados considerablemente por la
propagacion y la evolucion de los eventos de OMJ. En
esta seccion se estudia el papel de la variabilidad
intraestacional en la naturaleza de la precipitacion del
monzon surasiatico.

Un requisito fundamental para el desarrollo agricola en
la region afectada por el monzoén surasiatico es la
prediccion adecuada de la variabilidad interna y externa
de la precipitacion (Parthasarathy et al. 1988, Gadgil
1996, Webster et al. 1998, Lal et al. 1999). La hipotesis
fundamental de esta seccion es que un mejor
entendimiento de los procesos que determinan la
precipitacion durante el monzon conduce a mejorar sus
predicciones. El mecanismo fundamental que genera la
circulacion monzoénica es el gradiente de presion
transecuatorial inducido por el calentamiento diferencial
entre las masas de tierra en el hemisferio de verano y los
océanos en el hemisferio de invierno. Sin embargo, la
variabilidad espacial y temporal de la precipitacion
monzoénica es mas compleja y no puede explicarse
solamente mediante dicho gradiente de presion. De hecho,
los procesos que resultan en la distribucion espacial de
la precipitacion a largo plazo contintian siendo tema de
estudio. Diversos procesos, fendmenos y caracteristicas

geograficas se han sugerido como mecanismos que
modulan de la precipitaciéon monzonica, entre ellos efectos
locales y regionales de la orografia (Grossman y Garcia,
1990, Grossman y Durran 1984, Xie et al. 2005), las
caracteristicas de la propagacion de la OIEM (e.g.
Lawrence y Webster 2002; Jiang y Wang 2004, Wang et
al. 2005), propagacion de sefales bisemanales desde el
Mar de la China Meridional (e.g. Annamalai y Slingo
2001), y la interaccion tierra-atmosfera (e.g. Webster
1983). En esta seccion se estudian los mecanismos
responsables de la variabilidad y estructura de la
precipitacion monzoénica durante el verano.

La Figura 8a muestra la distribucion espacial de la
precipitacion promedio acumulada desde Junio a
Septiembre (JJAS) para el periodo 1979-2004 usando
los datos de precipitacion del Global Precipitation
Climatology Project (GPCP; precip.gsfc.nasa.gov,
Huffman et al. 1997, 2001), al igual que la precipitacion
estandardizada durante JJAS (Figura 8b) para cada
region delineada en la Figura 8a. Es evidente que existe
un patrén espacial complejo de precipitacion monzonica,
con maximos locales al oeste de las colinas Western Ghats
en la India (region suroeste) con un total de 810
milimetros durante JJAS, y el sector este de la Bahia de
Bengala (BdB) con 1380 milimetros; ambos sobre el
océano. La precipitacién sobre el Océano Indico (860
milimetros) no tiene origen monzonico y es relativamente
constante a través del afio, sin embargo, se ha mostrado
que la variabilidad de la precipitacion en dicha region
estd relacionada intimamente con la variabilidad
intraestacional del monzon (e.g. Webster et al. 1998;
Lawrence y Webster 2002; Waliser et al. 2003a, b). Sobre
la BdB, el maximo de precipitacion ocurre paralelo a las
montafias de Birmania, hecho del cual se generan diversas
preguntas como: ;Cuales son los procesos principales
que determinan el maximo en la precipitacion? ;Es dicho
maximo un resultado exclusivo de la interaccion del ciclo
anual de circulacion superficial y orografia? ;Qué papel
desempefia la OIEM en la determinacion de dicho
maximo? Tal como lo indican diferentes resultados del
proyecto de intercomparacion de modelos atmosféricos
(e.g. Gadgil y Sanjani 1998; Sperber y Palmer 1996), la
precipitacion sobre la BdB es en general dificil de simular
usando modelos.
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Figura 8. a) Estructura espacial promedio de la precipitacion del monzoén del sureste de Asia
(de Junio a Septiembre; JJAS) desde 1979 a 2004 usando los datos mensuales de GPCP (precip.gsfc.nasa.gov).
b) Precipitacion estandardizada durante JJAS para el periodo entre 1979 y
2004 para las regiones demarcadas en a). ¢) Espectros promedios de onditas durante verano para
la precipitacion diaria entre 1997 y 2004 usando datos diarios de GPCP para la Bahia de Bengala
y el Océano indico Ecuatorial. El area sombreada est4 definida por la media mas y menos una
desviacion de estandar de los espectros de verano.

La complejidad de la precipitacion monzonica no se
restringe a patrones espaciales sino también a su variacion
temporal. Una evidencia de tal complejidad es la baja
correlacion entre la variabilidad interannual entre las
regiones consideradas en la Figura 8a. La Figura 8b
muestra de manera clara la baja correlacion temporal
interregional entre las anomalias interanuales de la
precipitacion durante Julio-Septiembre (JJAS),
sugiriendo la existencia de alta variabilidad interna en el
sistema monzodnico, la cual se debe probablemente a
variabilidad de la precipitacion en escalas de tiempo sub-
estacionales.

El analisis espectral de la serie de tiempo de precipitacion
diaria sobre la BdB y el Océano Indico Ecuatorial (EIO
por sus iniciales en inglés) revela la importancia de la

variabilidad intraestacional en la precipitacion durante
el monzon (Figura 8c y d). En dicha figura, la linea gruesa
representa los espectros medios para cada region
(estimados usando onditas) y la region sombreada
representa la variabilidad espectral interanual, definida
por el espectro medio mas y menos una desviacion
estandar. En general, la precipitacion en todas las regiones
indica alta variabilidad dentro de la estacion himeda en
escalas de tiempo que se extienden de 7 a 60 dias. Sobre
el EIO, la amplitud de la actividad intraestacional aparece
mas fuerte que el ciclo anual, con un importante pico
espectral en 30 dias, y un pico secundario alrededor de
15 dias. Sobre la BdB, ademas del pico espectral
correspondiente al ciclo anual, se presentan dos picos
distintivos en 10 y 30 dias.
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Debido a la importancia de la oscilacion intraestacional
en la region, es logico suponer que la actividad
intraestacional es la responsable por la baja correlacion
interregional de las anomalias interanuales de
precipitacion. Por esta razon es importante investigar si
la actividad intraestacional acumulada resulta en
anomalias interanuales en la precipitacion del monzon.
La Figura 9 muestra la precipitacion acumulada en la
banda intraestacional durante JJAS, para los afios entre
1999 y 2004, obtenida agregando la serie de precipitacion
en la banda intraestacional desde Junio 1 a Septiembre
30 de cada afio. La distribucion de las anomalias positivas
y negativas de precipitacion asociadas a la actividad
acumulada de la OIEM se constituye en la variabilidad
interanual interna mas importante del monzon. Se

entiende por variabilidad interna aquella variabilidad que
no ocurre como resultado de teleconexiones con otros
fendmenos como por ejemplo El Nifio/Oscilacion del Sur
(ENOS), sino como resultado de inestabilidades
inherentes al sistema en cuestion. De esta manera, la
actividad intraestacional durante el verano se puede
considerar como una inestabilidad del sistema monzonico
ya que, en general, no es afectada por el estado climatico
del sistema océano-atmosfera por fuera de la cuenca del
Océano Indico y del Pacifico occidental ni por
teleconexiones remotas. Por consiguiente, y como lo
sugiere la Figura 9, es necesario considerar la distribucion
de la variabilidad interanual interna para explicar algunas
de las caracteristicas de las anomalias de precipitacion
durante JJAS.

Precipitacion Intraestacional Acumulada (mm)

-72 -60 -48 -36 -24 -12 O

12 24 36 48 60 72

Figura 9. Precipitacion intraestacional acumulada (25 - 80 dias) durante el periodo Junio -
Septiembre para cada uno de los afios del periodo 1999 - 2004

Para estudiar en detalle la estructura de la OIEM sobre
el Océano Indico y el Sureste de Asia, se seleccionaron
eventos de precipitacion maxima sobre la BdB asociados
a actividad intraestacional, y con magnitud mayor de una
desviacion estandar. Para la BdB, un total de 24 casos
fueron seleccionados en el periodo entre 1997 y 2004, y
entre esos eventos, 16 fueron clasificados como eventos
canénicos de OIEM, cuatro como eventos oscilantes
estacionarios, y cuatro generados netamente debido a
interaccion circulacion-orografia bajo condiciones de
conveccion no activa sobre la BdB. La evolucion en la

banda intraestacional de la TSM, la presion superficial,
los vientos en los 925 hPa y la precipitacion para eventos
OIEM se presenta en la Figura 10. La estructura canonica
corresponde a un evento intraestacional que comienza
como una anomalia convectiva en el Océano Indico
Ecuatorial, seguido por una propagacion de dichas
anomalias hacia el este y hacia el norte. La propagacion
hacia el norte tiende a suceder cerca de la costa oeste de
Sumatra, introduciendo anomalias positivas de
precipitacion sobre la BdB. El evento convectivo se
desarrolla (dia -20) sobre las aguas superficiales calidas
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y PANM baja sobre el ecuador. Simultaneamente, la BdB
estd bajo condiciones de conveccion no activa y alta
presion superficial que induce circulacion anticiclonica
conduciendo el aire en direccion suroeste sobre la BdB,
lejos de las montafias de Birmania. Debido a las
condiciones de poca o nula nubosidad durante esta fase,
la TSM aumenta sobre la BdB y su variabilidad forma
parte integral del ciclo de la OIEM (Hoyos y Webster
2006). En el momento en que la anomalia alcanza la
costa oeste de Sumatra (~dia -10), las TSM en el norte
de la BdB se encuentra elevada debido a las condiciones
anticiclonicas anteriores, induciendo la propagacion hacia
el norte del sistema de baja presion superficial ecuatorial
generando anomalias positivas de precipitacion. Mientras
que la inestabilidad evoluciona, el centro de baja presion
superficial se sitia sobre la India (dia 0), conduciendo
aire himedo hacia el sector este de la BdB y hacia las
montafias de Birmania ayudando a vigorizar la generacion
de precipitacion, dando como resultado el maximo
estacional observado el cual es paralelo a la cadena
montafiosa de Birmania (ver Fig. 8a). En el dia +5, la
reduccion en la insolacion por nubosidad y el efecto de
los vientos superficiales tienden a reducir la TSM en la
BdB, actuando como una retroalimentacion negativa para
la conveccion durante la OIEM. Al mismo tiempo, la
fase siguiente de conveccion suprimida comienza a
establecerse en el Océano Indico Ecuatorial inducido en
gran parte por la subsidencia de aire correspondiente a
la rama descendente de la conveccion sobre la BdB. El
comportamiento relativamente regular de la OIEM
durante el verano puede ser aprovechado en el disefio de
esquemas de prediccion de la precipitacion regional sobre
las regiones surasiaticas y del caudal de los rios de Ganges
y de Brahmaputra (e.g., Goswami y Xavier 2003,
Webster y Hoyos 2004).

La Figura 11a muestra una seccion tiempo-latitud de la
precipitacion intraestacional y de la lluvia 3-horaria para
un evento fuerte de OIEM durante mayo de 1999. Las
caracteristicas observadas en este ejemplo son comunes
para la mayoria de los eventos analizados en el periodo
1998-2004. El diagrama muestra claramente la
propagacion de un “paquete” convectivo intraestacional

hacia el norte desde ecuador y la existencia de tormentas
individuales que poseen un marcado ciclo diurno y que
se propagan al sur. Segiin Webster et al. (2002), estas
bandas convectivas diurnas perturban perceptiblemente
los flujos superficiales. La Figura 11b muestra la
estructura espacial y vertical de una tormenta particular
durante el sistema convectivo intraestacional de la Figura
11a, mostrando evidencia adicional de la intensificacion
de la precipitacion cerca de la cadena montafiosa de
Birmania.

Por otra parte, los caudales de los rios Ganges y
Brahmaputra, importantes para la India y Bangladesh,
también muestra una variabilidad importante en la banda
intraestacional. En este caso, el pico espectral se presenta
en frecuencias mas bajas comparadas con el pico
espectral en la precipitacion, probablemente debido al
efecto de filtro natural de baja frecuencia introducido
por la cuenca. La Figura 12 muestra el comportamiento
tipico de las anomalias de precipitacion intraestacional
relativo a las anomalias de caudal del rio Ganges, basados
en 27 eventos correspondientes a maximos en la banda
intraestacional (serie diaria filtrada en la banda espectral
entre 40 y 100 dias) de caudales del rio Ganges desde
1996 a 2004. Las anomalias maximas de la precipitacion
sobre las cuencas del Ganges y Brahmaputra, se
presentan en los 15-20 dias previos al caudal maximo,
evidenciando una progresion en la cuenca del Ganges,
en la cual las anomalias positivas de precipitacion se
propagan desde la region mas alejada de la salida de la
cuenca alrededor del dia -20, hacia dicha salida a medida
que transcurre el tiempo. Esta progresion proporciona
una explicacion para el filtro de baja frecuencia
introducido por la cuenca, actuado no solamente como
integrador de la precipitacion sino también como operador
de media movil de la serie de tiempo de la precipitacion.
El caudal del rio en ambas cuencas tiene un rezago de 20
dias con respecto a la precipitacion intraestacional, el
cual tiene origen en las caracteristicas hidrograficas de
la cuenca, las cuales son evidentes, por ejemplo, en el
mapa de isocronas de las cuencas en cuestion (Figura no
incluida).
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Figura 10. Diagramas de evolucion en la banda intraestacional de: (a) TMI, TSM; (b) vientos en los
925 hPa y presion a nivel del mar usando datos del reanalisis de NCEP/NCAR, y (c) precipitacion
diaria de la GPCP usando 16 eventos canonicos de MISO. El dia 0 corresponde a la precipitacion

maxima en la escala intraestacional sobre la BoB.
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Figura 11. (a) Diagrama tiempo-latitud para un evento particular de MISO mostrando la propagacion del
paquete convectivo intraestacional usando datos diarios de GPCP asi como también contornos para 1,3y 5
mm/hr de lluvia 3-horaria no filtrada usando datos de TRMM. (b) Seccion horizontal superficial y seccion
vertical (usando producto TRMM 2A25-V6) sobre el BoB durante una sistema particular del evento
convectivo intraestacional en a).
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Figura 12. Evolucion de las anomalias intraestacionales de precipitacion relativo a eventos maximos de
caudal del rio Ganges en la banda espectral entre 40 y 100 dias.
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4. CONCLUSIONES

La variabilidad intraestacional, con escala temporal entre
25 y 80 dias, es un modo importante y coherente de
variabilidad en el sistema climatico, y en particular en el
sistema tropical. La amplitud de este modo es
particularmente importante sobre el Océano Indico y el
Pacifico occidental, extendiéndose hacia el Sur de Asia
durante el verano boreal y hacia Australia durante el
invierno boreal.

Una diversa fuente de datos, incluyendo reanalisis y datos
de satélite, fue utilizada para estudiar los detalles de la
estructura espacio-temporal de la OIE durante invierno
y verano. La seleccion de eventos fuertes intraestacionales
se uso como base para el diagndstico. Durante el invierno,
la propagacion de la OIE es predominante hacia el este
sobre el Océano Indico en un patrén similar a un paquete
de ondas Kelvin-Rossby, mientras que durante el verano
la propagacion hacia el norte de las anomalias convectivas
es parte integral de la oscilacion intraestacional. La
estructura de las anomalias de circulacion
intraestacionales sugiere la existencia de un patron de
teleconexion ecuatorial entre las anomalias
intraestacionales observadas en el continente americano
con las anomalias sobre el Océano Indico y el Pacifico
occidental.

La evidencia presentada sugiere, ademas, un fuerte
acoplamiento entre el océano y la atmdsfera durante la
OIE. Las regiones con alta variabilidad intraestacional
coinciden geograficamente con regiones cuya TSM es
mayor que 28°C, donde se garantiza la existencia de la
energia necesaria para mantener la conveccion humeda
observada en asociacion con la OIE, asi como también
la fuente de la inestabilidad atmosférica. Asi, desde el
punto de vista de la climatologia, la unica region en el
globo donde la conveccion sostenida por periodos
extendidos puede ocurrir es la cuenca del Océano Indico
y el Pacifico occidental. Cuando una anomalia positiva
de TSM se presenta sobre el Océano Indico, se desarrolla
una anomalia convectiva subsiguiente cuya duracion esta
determinada por procesos atmosféricos y oceanicos que
involucran la profundidad de la capa de mezcla oceanica
y la estructura de la capa limite atmosférica. La
circulacion zonal establecida por la conveccion sobre el
Océano Indico es tal que se genera una region de
subsidencia fuerte sobre el Pacifico occidental,
favoreciendo el aumento de TSM, y la desestabilizacion

local de la atmosfera. Una alta TSM sobre el Pacifico
occidental, junto con la subsidencia, dan lugar al
humedecimiento de la baja atmosfera y a la acumulacion
de energia convectiva acondicionando la atmoésfera para
la conveccion profunda (Agudelo et al. 2006). Mientras
que estos procesos conducen a la conveccion sobre el
Pacifico occidental, la nubosidad asociada a la
conveccion sobre el Océano Indico reduce la radiacion
solar que alcanza la superficie, enfriando asi la superficie
del océano, y modificando de las anomalias convectivas
dando lugar a la propagacion hacia el este evidente del
centro convectivo de gran escala.

Los impactos de la OIE en el clima global y regional son
importantes. Quizas uno de los impactos mas importantes
es la modulacion de la generacion de fases activas e
inactivas de precipitacion durante el monzon surasiatico.
En el presente trabajo se mostré que la OIEM desempeiia
un papel importante en la determinacion de la estructura
espacial media de largo plazo de la precipitacion asi como
también introduciendo variabilidad interanual interna. En
primera instancia, la interaccion de la propagacion de la
OIEM y la topografia regional resulta en la intensificacion
de la precipitacion en la BdB contribuyendo de manera
drastica a la modificacion del patréon de lluvia estacional
esperado.

Los gradientes de temperatura entre océano y tierra en la
region del monzon surasiatico no pueden explicar los
patrones de precipitacion observados y, en particular, el
maximo de precipitacion sobre la BdB. Sin embargo, la
sefial mas fuerte de la OIEM ocurre sobre la BdB como
resultado de la bifurcacion y posterior propagacion hacia
el norte de las anomalias convectivas ecuatoriales, cuyo
centro de baja presion se ubica posteriormente sobre la
India, generando circulacion ciclonica que tiende a
conducir aire himedo hacia la cadena montafiosa de
Birmania, que posee una elevacion media de cerca de
1800 m. Dicho flujo realza considerablemente la
precipitacion en el sector noreste de la bahia, explicando
gran parta del maximo estacional observado paralelo a
las montanas. De esta manera, las montafias de Birmania
influencian directamente la precipitacion acumulada
asociada con la OIEM. La interaccion entre la OIEM y
la orografia es un resultado importante, puesto que
sugiere que para que los modelos climaticos reproduzcan
la estructura estacional observada de la precipitacion
monzoénica, es necesario simular de manera adecuada la
actividad intraestacional observada al igual que los
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efectos importantes de cadenas montafiosas estrechas.
Con respecto a la variabilidad interanual del monzon,
muchos estudios han intentado establecer una relacion
entre la variabilidad de precipitacion monzonica y
factores externos tales como ENOS. Sin embargo, las
correlaciones entre estos fendémenos cambian
considerablemente en diferentes décadas. Dicha
variabilidad junto con la carencia de coherencia regional
en el monzon surasiatico sugiere un papel importante de
la variabilidad interna del monzon, principalmente
introducida por la OIEM, la cual a su vez presenta alta
variabilidad interanual en amplitud y distribucion de la
precipitacion asociada.
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