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1. INTRODUCCION

En este trabajo se presenta €] estudio de un sistema meteoroldgico
caracteristico en los meses de primavera y verano sobre la peninsula Ibérica: la
depresioén térmica ibérica. En otras regiones del mundo también se ha observado la
formacion de este tipo de sistemnas pero, por razones que se detallaran seguidamente,
no todos presentan las mismas caracteristicas ni producen las mismas consecuencias

asociadas a la actividad atmosférica que inducen.

Se describiran brevemente los estudios mas importantes que se han realizado
sobre estas bajas térmicas observadas en diferentes regiones del globo, prestando una
atencién particular a los dedicados a la baja térmica que se forma en la peninsula

Ibérica.

Por dltimo en este capitulo se presentard un breve esquema de la estructura
del trabajo, en el que se ha intentado desarrollar un estudio estadistico y dindmico
mas exhaustivo que los llevados a cabo hasta el momento sobre este sistema, al que
no se ha prestado hasta ahora demasiada atencién a causa de su aparente poca

repercusion sobre la prediccion meteoroldgica a escala sindptica.

1.1. Las depresiones térmicas en Climatologia.

Es dificil definir en pocas palabras un concepto tan complejo como es el que
encierra el término clima. No obstante, es convenienie hacer una breve mencion de
su significado para poder comprender el papel que las depresiones térmicas pueden
desempefiar en el clima de una determinada regién del planeta. Muchas son las
definiciones que se han dado, existiendo cierta tendencia a que cada autor adopte la
suya propia; por ejemplo en su Climatologia de Espafia y Portugal, Font (1983) lo

define de la siguiente forma:

"Sintesis del conjunto fluctuante de las condiciones atmosféricas, en un drea



determinada, correspondiente a un periodo suficientemente largo para que sea

geogrdficamente representativa’.

De esta manera, se divide el tratado del clima o Climatologia en:

a) Climatologia Estadistica, que trata de los valores estadisticos de los
distintos elementos climaticos, y
b) Climatologfa Sindptica o Dindmica, que estudia los estados y evoluciones

del tiempo atmosférico tal como se manifiestan en los mapas sindpticos.

Segiin esta definicidn del clima, es necesario concretar la longitud del periodo
de tiempo elegido para poder considerar a las caracteristicas meteorolégicas
estudiadas como representativas del clima del drea geografica analizada. Asi, se
convino en establecer un periodo de 30 afios para definir el "clima normal” en
latitudes medias, dando por supuesta su permanencia, al menos en un futuro
proximo. Este hecho parecia tener una fundada base cientifica al comparar el clima
de finales del siglo XIX y primeros del XX con el de los 100 afios anteriores,
cuando se iniciaron las observaciones; pero a partir de 1960 se han venido
experimentando en muchas partes del mundo condiciones meteorolégicas extremas
con una frecuencia muy superior a la registrada en periodos anteriores
considerablemente mas largos, que pone en duda la relativa constancia del clima. De
todos modos, la adopcion de este criterio tiene su justificacion en el hecho de que
la deduccién de las caracteristicas del clima, tal como se ha definido, se funda en la
disponibilidad de datos numéricos obtenidos mediante aparatos de medida que, en la
mayor parie de los casos, es de s6lo unas décadas, existiendo grandes lagunas en la

red de estaciones de observacion repartidas por todo el planeta.
Por tanto, se concluye que la Climatologia se puede considerar como una
ciencia relativamente joven, cuyo alcance histérico queda limitado a unos 100 afios,

siendo algo mayor solamente en algunos casos excepcionales.

La existencia de situaciones de tiempo con caracteristicas comunes, que se



repiten con cierta asiduidad en una misma temporada a lo largo de varios afios, ha
permitido a los climat6logos realizar una tipologia de situaciones de tiempo ligadas

a masas de aire de distinta procedencia.

Asi, la formacién de depresiones térmicas durante el verano sobre zonas
continentales es un hecho bien conocido en Climatologia. Se suelen clasificar en el
grupo de "depresiones no frontales en latitudes medias y altas”, junto con las
depresiones a sotavento, depresiones de aire polar y bajas frias (Barry y Chorley,
1985). Todas estas depresiones se desarrollan en situaciones claramente diferentes,

siendo también distintos los efectos que producen sobre la meteorologia local.

A continuacién se expondran brevemente los rasgos mas significativos que

caracterizan a estos cuatro tipos de bajas incluidas en el mismo grupo.

Las bajas térmicas se suelen observar en la época estival sobre zonas
continentales. Su origen esta ligado al intenso calentamiento que sufren los
continentes durante el dia, dando lugar asi a la formacién de una céiula térmica de
baja presion, que tiende a desaparecer por la noche, cuando cesa el calentamiento

solar que la habia originado (Hufty, 1984).

El aire calentado de la base de la columna, en contacto con el suelo, se
inestabiliza y eleva por conveccién térmica. Debido a la incidencia de los rayos
solares, la superficie terrestre sufre un intenso calentamiento durante el dia que se
transmite a las capas de aire directamente en contacto con ella. A pesar de que el
calor se va transmitiendo de unas capas a otras, este proceso no es suficientemente
efectivo como para evitar que la disminucion de la temperatura con la altura sea muy
pronunciada, dando lugar al desarrollo de un gradiente térmico superadiabético en
la parte inferior de la columna de aire por encima de la superficie recalentada. Este
fenomeno produce una fuerte inestabilidad térmica que facilita el ascenso de las
masas de aire cdlidas que se encuentran a nivel del suelo y su mezcla con las que
estan a mayor altura, produciéndose el calentamiento de éstas y en consecuencia una

expansion del aire en toda la columna. Esto da lugar a que sobre ia columna de aire



caliente, la presion sea méas elevada que al mismo nivel en las regiones vecinas, por
lo que habri una divergencia de aire en esta zona de alta presion relativa y
consecuentemente una disminucién de la masa total de la columna. Este efecto
provoca la formacién de una baja presion a nivel del suelo, que trata de compensarse
con el desarrollo de convergencia de aire en superficie dirigido hacia la base de la
columna célida, dando lugar asi a lo que se podria denominar un proceso de
"relleno” de masa en las capas bajas que compensaria la pérdida de la misma por

divergencia en los niveles superiores.

La conveccién térmica que da lugar a la formacion de las depresiones
térmicas no siempre provoca la formacién de nubes y precipitacion. Este hecho se
debe a que generalmente los suelos sobre los que se desarrollan las bajas térmicas
presentan una acusada sequedad que se refleja directamente en el balance energético
en superficie. Como es bien sabido los términos que intervienen en la ecuacion
basica del balance de energia, tanto como parte del flujo energético entrante como
del saliente, corresponden a distintas formas de transferencia de calor: Radiacién de
onda corta (solar) y larga (terrestre), calor sensible transferido por conveccion, calor
latente por evaporacion 0 condensacion de agua y por altimo el calor retenido por
el subsuelo. La diferencia entre el flujo energético entrante y el saliente da lugar a
la temperatura de la supei'ficie terrestre requerida para que se establezca el equilibrio
energético. En el caso de suelos aridos con escasa humedad existe un déficit en el
flujo de calor latente por evaporacién que se compensard con un aumento en la

perdida de calor sensible por conveccion.

El hecho de que a los ascensos convectivos ligados a esta clase de sistemas
de baja presion no vayan asociados fendmenos de condensacion hace que no alcancen
niveles muy elevados (menos de 4000 metros), a diferencia de las depresiones frias

tipicas de las latitudes medias que suelen presentar mayor espesor.

Otro rasgo tipico de esta clase de depresiones es la presencia en altura,
coronando a la baja térmica superficial, de un anticicion que lleva asociada

divergencia de viento y una estratificacion térmica muy estable, que con frecuencia



incluye una inversién térmica de subsidencia.

Aungue las depresiones térmicas no estan ligadas en general a procesos de
precipitacién, por los motivos que se han mencionado previamente,la inestabilidad
producida por el calentamiento puede originar chubascos y fenémenos tormentosos
a iltima hora de la tarde, en caso de convergencia en niveles bajos de suficiente
vapor de agua desde zonas mis himedas proximas o de existencia de pendientes
pronunciadas en el interior de la regién donde se forma la baja térmica, que originen
corrientes anabdticas con suficiente vigor para sobrepasar el estrato estable situado

por encima.

Otro tipo de depresiones no frontales son las que se forman cuando una
corriente de aire se ve forzada a ascender sobre una barrera de montafias,
experimentando una contraccion vertical sobre la cima y una expansion en la ladera
de sotavento. Este movimiento vertical da origen respectivamente a expansion y
contraccion laterales. Existe, por tanto, una tendencia hacia la divergencia y a-la
formacién de curvatura anticiclonica en la cima de la cadena y hacia la convergencia
y curvatura ciclonica a sotavento. Estas depresiones a sotavento de cadenas
montaiiosas son muy frecuentes en invierno, a diferencia de las depresiones térmicas,
como las que suelen formarse en la parte meridional de los Alpes y norte del Atlas.
Suelen permanecer ancladas a la barrera montafiosa que las provocé, al igual gue las
depresiones térmicas permanecen sobre los suelos recalentados que las originaron,

desapareciendo normalmente cuando son alejadas de tales lugares.

Las depresiones de aire polar, al igual que las que se forman a sotavento de
las montanas, también se desarrollan principaimente en invierno. Pertenecen a una
escala sub-sindptica, con una extension de unos pocos cientos de kilémetros y con
una duracion de uno a dos dias. Son perturbaciones de bajo nivel que desarrollan una
circulacion ciclonica cerrada alrededor de un minimo de presion en superficie de
hasta 800 hPa, mucho més profunda que las depresiones térmicas que no suelen
llegar a 1000 hPa. Otra caracteristica de estas depresiones, que las diferencia de las

térmicas, €s que producen una cantidad considerable de precipitacién, generalmente



en forma de nieve, debido a la presencia de un flujo ascendente y himedo

procedente de latitudes inferiores.

El dltimo tipo de bajas incluido en el grupo de depresiones no frontales en
latitudes medias y altas, es el de bajas frias. Son normalmente caracteristicas de la
circulacion y temperatura de la troposfera media y suelen presentar una distribucion
de isotermas simétrica alrededor del centro de la depresion. Se forman generalmente
como resultado de un fuerte movimiento vertical y de! enfriamiento adiabético que
tiene lugar en las bajas baroclinicas ocluidas a lo largo de las margenes costeras de
la zona éartica. Estas borrascas revisten especial importancia durante el invierno
artico, época en que originan grandes cantidades de nubes medias y altas. Se mueven

generalmente a poca velocidad y dan lugar a mal tiempo persistente.

1.2. Principales depresiones térmicas estudiadas.

De la breve descripcion de los cuatro tipos de depresiones no frontales que
afectan a las latitudes medias y altas presentada en el apartado anterior, se deduce
la escasa influencia que sobre la prediccién global del tiempo tienen las depresiones
térmicas, en claro contraste con el resto. Este hecho ha dado lugar a que en el
pasado su estudio se haya visto limitado a una mera mencion de su presencia en
diversos lugares del mundo, sin profundizar en andlisis mas exhaustivos sobre sus
efectos termodinamicos, interrelacion con la actividad atmosférica a escalas
superiores o posibles clasificaciones de diversos tipos de bajas térmicas. Asimismo,
la tendencia de los climatologos a lo largo de la historia a considerar las bajas
térmicas como rasgos tipicos de la época veraniega sobre las zonas aridas o
semiaridas, sin una clara individualidad, ha lievado a la falta de estudios que traten
de distinguir las caracteristicas de unas bajas térmicas respecto a otras. Asi, la baja
térmica del suroeste de Estados Unidos y México, el cinturdén de bajas térmicas que
abarca desde ¢l norte de Africa, Arabia, Irdn, Pakistdn e India, y la baja térmica
Australiana han sido tradicionalmente consideradas como un grupo homogéneo de

nucleos calidos situados sobre zonas desérticas subtropicales.



De todos estos sistemas el que ha sido descrito con mayor profundidad es la
baja térmica que domina la regién oeste de Pakistdn y el noroeste de India durante
el verano, por ser la responsable del monzon estival sobre la peninsula Indica
(Ramage, 1971; Chang, 1972). Suele estar centrada sobre el desierto del Thar y su
extension vertical queda limitada por debajo del nivel de 700 hPa, siendo responsable
de su desarrollo el intenso calentamiento que sufre la superficie a ultimos de Mayo
y primeros de Junio. A lo largo del verano esta depresion se mantiene e intensifica
debido a la subsidencia gue tiene lugar por encima del nivel de 700 hPa (Ramage,
1966). Este movimiento descendente, junto con la existencia de flujo anticiclonico
por encima, limitan la altura que el aire puede alcanzar, impidiendo la formacién de
nubes, originando ascensos donde el aire ha sufrido un mayor calentamiento y
provocando la liberacion de una gran cantidad de calor latente disponible gracias a
las lluvias del monzén indico estival (Chang, 1972). Todos estos efectos son la causa
de que, de todas las depresiones térmicas que se observan en el planeta, ésta sea la

que presenta el valor central de presién mas bajo.

Efectos similares a los observados sobre el desierto del Thar se han detectado
sobre la peninsula Arabiga (Blake et al., 1983), aunque la subsidencia no es tan
fuerte ni la depresién tan intensa. En Mayo de 1979 se llev6 a cabo una campana de
medidas sobre el drea desértica de Arabia Saudita (Monsoon Experiment o MONEX)
como parte del Programa de Investigacién Atmosférica Global (GARP), que
representd el primer paso en la observacion directa de la atmosfera sobre el desierto
de Rub-al-Kali. Esta es una de las zonas del munde con mayor escasez de datos,
motivo por el cual no se habian realizado estudios sobre la naturaleza y
comportamiento de la depresién térmica que se desarrotla en dicha zona. Es a partir
de la realizacién de este experimento cuando se comienzan los andlisis de las
caracteristicas particulares de la depresion arabiga (Blake et al., 1983; Smith,
1986a,b), enfocados fundamentalmente a los procesos energéticos que lleva
asociados. La caracteristica mas relevante de este sistema es el papel que iuega como
fuente de energia del mecanismo fundamental que controla el transporte de humedad

en las regiones del suroeste de la Peninsula afectadas por las lluvias del monzon.



Otro de los sistemas de baja presidon causante de la mayor parte de la
precipitacion sobre la zona donde se situa es la depresion que se desarrolla sobre la
meseta de Qinghai-Xizang en China (Junning et al., 1984). Este sistema se
caracteriza por tener circulacién ciclonica por debajo del nivel de 500 hPa, y
circulacién anticiclénica por encima de 400 hPa. Cuando la baja se desplaza hacia
el este de la meseta aumenta la precipitacion, enfridndose el aire de las capas bajas
por pérdida de calor debido a la evaporacion y a la incursién de aire frio, y
calentdndose la parte superior por liberacién de calor latente debido a la
condensacion. Por tanto la estructura térmica de esta depresion es de zona inferior
fria y superior calida. Una vez se encuentra fuera de la meseta, la baja se disipa
rdpidamente debido al cambio en las caracteristicas de la superficie sobre la que se

forma.

Junning et al. (op. cit.) realizan un estudio de los factores climatolégicos que
favorecen el desarrollo de este sistema (vorticidad relativa en las capas superficiales;
efecto de la inestabilidad barotrépica; cizalla vertical de la velocidad dei viento;
diferencia de temperatura entre la superficie y el aire; inestabilidad de estratificacion
y humedad relativa} y elaboran un parimetro de frecuencia, en el que estin
implicados estos factores, que determina el lugar donde con mayor probabilidad se

localizard la depresion.

La baja térmica que se forma sobre el suroeste de Estados Unidos y el
noroeste de México es una caracteristica persistente del campo de presién superficial
sobre las regiones desérticas del sur de Arizona, sureste de California y noroeste de
México (desierto de Sonora) durante los meses de julio, agosto y septiembre (Sellers
and Hill, 1974; Gillitand, 1980). Muchos autores han citado este sistema en las
descripciones que han hecho del tiempo en esta zona, pero han sido Rowson y
Coluccei (1992) los que lo han documentado y descrito con mayor detalle, enfocando
su estudio a la determinacién de la frecuencia y posicion del centro de la baja
térmica, de su extension vertical y de la influencia que el flujo en niveles superiores
tiene sobre el desarrollo de este sistema en superficie. También han considerado la

posible relacién que la baja térmica puede tener sobre la precipitacion estival en esta



regién de Norteamérica.

En el Hemisferio Sur la baja térmica que se forma en verano sobre Australia,
a la que se encuentra asociado el "monzoén” australiano, responsable de la mayor
parte de la precipitacién anual de la zona norte tropical del continente, ha sido
analizada en profundidad por Leslie (1980). Su trabajo se ha centrado esencialmente
en desarrollar un modelo numérico capaz de simular este fendmeno, que no es bien
pronosticado por el modelo sindptico de prediccion usado por el Servicio
Meteoroldgico Australiano, a causa de la combinacién del pequefio espesor vertical
(existe circulacién ciclonica sélo hasta el nivel de 700 hPa por encima del cual es
sustituida por flujo anticiclonico), los débiles gradientes horizontales de presion de
la baja térmica australiana, comparados con los que presentan los ciclones
desarrollados en latitudes medias, y la falta de un esquema de balance de calor en
superficie en el modelo de pronéstico. Leslie trata de reflejar todos estos faciores de
forma que el modelo numérico que desarrolla simule méas adecuadamente la

formacion de esta depresion,

A diferencia de lo postulado en los sistemas descritos hasta el momento, la
depresion térmica que se forma en verano en el norte de Africa, no lleva asociada
la aparicién de precipitacion debido a la gran sequedad del aire situado sobre el

desierto del Sahara que la rodea (Ramage, 1971; Pedgley, 1972).

La formacion de bajas térmicas sobre la peninsula Ibérica, que en ocasiones
se ha considerado como una extension de la depresion sahariana, es un hecho bien
conocido por los climatélogos (Linés, 1977; Soler, 1977; Capel, 1981; Font, 1983;
Barry y Chorley, 1985), aunque su interés por este fenémeno se ha limitado a
incluirlo en las clasificaciones de los tipos de tiempo tipicos de esta zona, sefialando
solo algunos rasgos generales sobre sus caracteristicas. Aunque sin ser identificada
como una depresion de origen térmico, ya en 1893 aparece este sistema de bajas
presiones como una caracteristica frecuente de los meses de verano en la peninsula
Ibérica (Guillemin, 1893), siendo esta referencia bibliogréafica la mdas antigua que se

ha encontrado en la literatura sobre la presencia en la peninsula Ibérica de esta



depresion.

En toda la bibliografia consultada solo se ha encontrado un anilisis de la
frecuencia de aparicion de las bajas térmicas en la peninsula Ibérica, como parte de
una clasificacién climatoldgica de situaciones sindpticas sobre la peninsula Ibérica,

que realiza Soler (1977).

1.3. Origen y caracteristicas principales de la depresiéon térmica en la peninsula

Ibérica.

La presencia de la depresién térmica sobre la peninsula Ibérica adquiere un
cardcter cuasipermanente en verano, siendo la situacion meteoroldgica en superficie
mas frecuente, como se puede apreciar en la Figura 1.1. En ella se presenta una
serie de mapas sinopticos en superficie a las 6 p.m. correspondientes a ocho dias
consecutivos del mes de Julio de 1985, donde se aprecia claramente la persistencia

de este sistema bérico.

Segun la clasificacién por escalas de los fendmenos meteorolégicos realizada
por Orlanski (1975) se puede considerar la depresion térmica ibérica, por su tamafio
(inferior a 1000 km en la horizontal y a 3000 m en la vertical} y duracién (menor
de 24 horas), como un sistema perteneciente a la mesoescala. Este hecho condiciona
su existencia a la ausencia de un sisterna macroescalar con una actividad suficiente
que impida su desarrollo o fuerce su desaparicion. Gracias a la situacion geografica
de la peninsula Ibérica, bastante al sur respecto de los pasos preferentes de los
centros de accion de mayor importancia en la circulacién general de la atmosfera
durante el verano del Hemisferio Norte, Ia situacién sindptica que suele afectar a la
peninsula durante la época estival viene dominada por la presencia cuasipermanente
del anticiclén atlantico, cuyo centro durante el verano suele localizarse en latitudes
mas altas que el resto del afio, extendiéndose por la mitad sur de Europa occidental
hasta los Balcanes. La escasa actividad de este sistema hace posible el desarrollo de

la baja térmica cuando concurren otra serie de factores.
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Figura 1.1. Mapas sindpticos en superficie a las 6 p.m., correspondientes a los dfas 15 a 22 de julio de 1985.



El hecho de que la depresion térmica sea un sistema mesoescalar implica que
los mapas sindpticos diarios no sean los mds adecuados para su analisis, siendo
necesaria la elaboracién de mapas isobdricos en superficie més detallados, en los que
se pueda apreciar con mayor claridad la situacién del centro de la baja, las zonas de
mdaximo gradiente de presion, etc. Para esto es necesario trazar los mapas de presion
en superficie con las isobaras a intervalos de presién menores que los utilizados en
los mapas sindpticos (4 hPa). Curiosamente uno de los escasos documentos en que
se ha reflejado el estudio de presion superficial en la peninsula Ibérica con este
detalle (isobaras trazadas con un intervalo de un hectopascal) es, a su vez, el mas
antiguo encontrado en la bibliografia sobre la baja térmica ibérica (Guillemin, 1893),
hallindose algo similar en el tratado de Font sobre Climatologia de Espafa y
Portugal (Font, 1983). En la Figura 1.2 se reproduce el mapa de isobaras medias en
superficie sobre la peninsula Ibérica en el mes de Julio que aparece en el volumen
dedicado a la meteorologia de la enciclopedia "Le Monde Physique” (Guillemin,
1893). En él se puede observar claramente la presencia de la baja térmica ibérica
cOmo una situacion practicamente estacionaria durante el mes de julio en la peninsula

Ibérica.
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Figura 1.2. Mapa de isobaras medias en superficie sobre la peninsula [bérica
en el mes de julio, tomado de Guillemin (1893). (Notese que el meridiano cero
pasa por Paris).
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Como cualquier otra depresion de origen térmico, su formacion estd
estrechamente ligada al intenso calentamiento que sufren los suelos en la época
estival. En la breve descripcion que previamente se ha realizado de las bajas térmicas
més conocidas del planeta se observa que una caracteristica comin, respecto a su
localizacién, es que todas ellas se forman sobre suelos aridos. Aunque éste no llega
a ser el caso de la peninsula Ibérica, existe la teoria de que su superficie esta
sufriendo un proceso lento de aridificacion como consecuencia de la progresiva
pérdida de humedad de la capa més externa del suelo, provocada en parte por la
desaparicidon de cubierta vegetal (Castro, 1989). Esta modificacion de las
caracteristicas de la superficie terrestre podria llegar a alterar el comportamiento
habitual de la atmdsfera situada por encima, cuyo analisis seria muy util para
estudiar la evolucion de la aridificacion de los suelos en la peninsula Ibérica. Asi
pues, el hecho de que la depresion térmica se forme preferentemente sobre la meseta
sur y de que ocasionalmente aparezca un segundo centro de baja presién mas
pequeiio sobre la zona de Los Monegros en el valle del Ebro, dice mucho sobre la
relacion entre el grado de aridez de los suelos en estas zonas y la formacion de este

sistema meteoroldgico.

En la Figura 1.3 se presenta una secuencia de mapas isobaricos en superficie
a mesoescala cada tres horas correspondiente a un dia tipico de verano, donde,
aparte de la localizacion preferente de la baja sobre las zonas mas secas y éridas de
la peninsula comentadas en el parrafo anterior, se puede observar el cardcter ciclico
diario de este fenémeno que, como cabia esperar por su origen térmico, alcanza la
maxima intensidad después del mediodia, cuando la superficie terrestre adquiere
mayor temperatura. A medida que cesa el calentamiento solar y va progresando la
noche se aprecia un debilitamiento de la baja, que suele terminar con su total
desaparicién al amanecer del dia siguiente. Es destacable también en estos mapas la
presencia de un fuerte gradiente barico entre la periferia y la zona central de la
peninsula cuando la depresion alcanza su médxima intensidad, que tendera a producir
un flujo de aire a bajo nivel desde las dreas costeras hacia las regiones interiores.
Por otro lado, un factor que contribuye a reforzar este efecto, y consecuentemente

a hacer que la depresion sea mas intensa de lo que cabria esperar por la relativa
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pequefia extensién continental sobre la que se forma y del caricter no desértico de

sus suelos, es la particular situacion geografica y la orografia de la peninsula Ibérica.

La elevacion de las mesetas centrales sobre el nivel del mar, la del norte
alrededor de 800 metros en promedio y la del sur aproximadamente de unos 600
metros, y la orientacion de las cadenas montafiosas casi paralela a la costa en el
norte (cordillera Cantibrica), este {Sistema Ibérico) y sur (Sistema Penibético) de la
peninsula, va a dar lugar a circulaciones de tipo anabético durante el dia, que
seguramente reforzardn la convergencia de vientos en superficie y la subsidencia de
aire sobre la periferia, contribuyendo a un mayor contraste barico superficial entre

las zonas del interior y de la periferia y superficies marinas préximas.

La gran inhomogeneidad térmica entre los suelos de la peninsula,
mayoritariamente semiiridos, y las superficies marinas mds frias que la rodean en
cast su totalidad, producen durante el dia circulaciones de aire hacia tierra,
favoreciendo la convergencia de vientos desde la periferia hacia el interior. Este
efecto podria asemejarse al monzénico, aunque en este caso seria un "monzén no
himedo” . No obstante la adveccion de aire maritimo hiimedo, producida por esta
circulacién tipica en superficie, podria dar lugar a nubes de estancamiento orogrifico
cuando procede -de mares relativamente frios (cordillera Cantabrica) 0 a tormentas
locales al remontar los sistemas montafiosos, y que seran mas intensas cuando en
altura se den ademas circunstancias favorables. Estos fenémenos tormentosos suelen
localizarse en zonas preferentes como la cordillera Ibérica, la cadena montafiosa

costera mediterranea y los Pirineos (Font, 1983).
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Figura 1.3. Secuencia trihoraria de mapas isobdricos en superficie a
mesoescala correspondiente a un dia tipico de baja térmica (1 7-8-1985).
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En cuanto a la extensién vertical de la depresion térmica ibérica, se
caracteriza por un pequefio espesor, puesto que en los mapas meteoroldgicos
correspondientes al nivel de 700 hPa, y en algunas ocasiones en el de 850 hPa, no
se suele observar ninguna correspondencia con la baja superficial, apareciendo
alrededor de los 3000 metros una capa atmosférica de estratificacion muy estable o

una inversidn térmica (Castro, 1989).

Esta escasa extension vertical de la baja hace que su efecto dindmico mds
importante esté ligado a la circulacién del aire en las capas mds cercanas a la
superficie, como ya se ha mencionado. Los flujos del norte y noreste, tipicos de los
meses de verano, originados a escala sindptica por el anticiclon atlantico, sufren un
curvamiento hacia el centro durante el dia, cesando este efecto durante la noche. El
estudio realizado por Millan et al. (1991) confirma este comportamiento. EI
seguimiento de penachos de contaminantes (SO2) emitidos desde chimeneas altas
refleja como en la zona septentrional el flujo sindptico del SE por la tarde rola al N,
en la zona de levante rola del NE al E y en la occidental pasa del NNW a soplar del
WSW  (coincidente con los ejes de las cuencas del Duero y Tajo). Este
comportanuento particular de la circulacién del viento en superficie asociada a la
baja térmica lleva a reconocer el gran interés que tiene el estudio de dicho sistema
mesoscélico sobre el transporte de contaminantes en la peninsula Ibérica, como se
ha comprobado en las investigaciones llevadas a cabo dentro del proyecto
Mesometeorological Cycles of Air Pollutans in the Iberian Peninsula (MECAPIP)
financiado por la Comisién de Comunidades Europeas. En él se ha confirmado la
hipotesis de que la ubicacion de los mayores focos industriales, emisores de
contaminantes en las zonas norte y este de Espaiia, junto con el flujo convergente
desde la periferia al interior provocado por la depresion térmica, hace que se
produzca una adveccion de contaminantes hacia el centro canalizada por los valles
de los rios y su inyeccidn por conveccion orografica en capas atmosféricas superiores
muy estratificadas, donde pueden ser transportados a larga distancia sin sufrir apenas

los efectos de deposicion en el suelo,
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1.4. Estructura v objetivos del trabajo.

La escasez de estudios sobre la depresion térmica en la peninsula Ibérica que
pueden encontrarse en la bibliografia esta asociada fundamentalmente a la leve
repercusion que este fenémeno tiene sobre la prediccion del tiempo realizada a partir
de los modelos globales de pronéstico. No cbstante, como se ha sedalado en
apartados anteriores, es importante hacer un estudio de su estructura y
comportamiento por varias razones. Por un lado, la estrecha reiacion que tiene este
fenémeno con los procesos de aridificacion de los suelos de la Peninsula, podria
llevar a considerar su estudio como un modo de analizar éstos a partir de las
alteraciones atmosféricas que originan. Por otro lado, como se ha descrito
anteriormente, esta la gran influencia que tiene el flujo de vientos en superficie tipico
de la baja térmica sobre el arrastre de contaminantes hacia las zonas centrales de la
peninsuia Ibérica y el transporte a zonas mas lejanas de los que se llegan a

“inyectar" en las capas altas estables.

Después de haber realizado en este primer capitulo una breve descripcién de
los estudios que se han llevado a cabo hasta el momento sobre las depresiones
térmicas conocidas en el mundo, y el interés que tiene el andlisis de la que se forma
sobre la peninsula Ibérica, se pasarid, en el segundo capitulo, a realizar una
estadistica descriptiva de este sistema que constard de tres partes, segun el tipo de
datos utilizados: sindpticos, climatolégicos y procedentes de los analisis del Centro
Europeo de Prediccion a Plazo Medio (CEPPM). Se hara una clasificacién de dias
en los que se forma la baja térmica ibérica segin unos criterios de seleccidn basados
en los campos de presion reducida al nivel del mar sobre la Peninsula y una segunda
clasificaciéon en subtipos en funcién de la localizacion del maximo gradiente de

presion superficial.

En e} capitulo 3 se presentard una climatologia sindptica de la depresion
térmica ibérica, enfocada al andlisis climatoldgico de los rasgos que caracterizan este
sistema y lo distinguen de otros sistemas similares en otras partes del mundo, tales

como la localizacion preferente de su centro, su intensidad, extensién horizontal y
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espesor vertical.

En el capitulo 4 se describirdn los aspectos relacionados con la estructura
dinimica asociada a la baja térmica, asi como los factores que afectan a su
desarrolio. La ultima parte de este capitulo se dedica al anilisis de la energja cinética
asociada a este sistema, haciendo especial referencia a la contribucién de las

diferentes escalas sobre la generacion o destruccion de dicha forma de energia.

Finalmente, en e] capitulo 5 se presentaran los resultados de una simulacion
numérica de la baja térmica sobre la peninsula Ibérica obtenida con un modelo
numérico de prediccién mesoescalar (PROMES). Se compararén los campos
meteorologicos de algunas variables significativas (presién, temperatura potencial,
viento, vorticidad, etc.) obtenidos mediante este modelo matematico con los reales

observados en un caso de baja térmica.
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2. ESTADISTICA DESCRIPTIVA

El objetivo basico de este capitulo es la realizacion de un andlisis detallado

de la depresién térmica ibérica desde el punto de vista estadistico.

Se trata, en esencia, de obtener una distribucion de la frecuencia mensual de
aparicion del fendmeno de baja térmica sobre la peninsuia Ibérica durante varios
afios, y de desarrollar una posible clasificacién en distintos subtipos, en funcién de
alguna variable meteorolégica observada, o una funcidon que se derive de ella,
relacionada o influida por este fendmeno de forma preferente, que permita distinguir
de manera inequivoca y objetiva una depresion de origen térmico continental de las

de otro tipo.

Después de considerar varios procedimientos objetivos de seleccion de dias
de baja térmica se ha decidido finalmente utilizar el campo de presiones observadas
en superficie, reducidas al nivel del mar, como magnitud representativa de la
presencia de la depresion térmica. Esta variable presenta la ventaja de que estd poco
influida por efectos puramente locales, como podria ocurrir con otras magnitudes,
por ejemplo el campo de vientos en superficie. Por otro lado, existe un elevado
niimero de observatorios en la peninsula Ibérica donde se registra rutinariamente su
valor (alrededor de 110), lo que proporciona una resolucién espacial suficiente para

el estudio de un fenémeno de mesoescala como es la baja térmica ibérica.

Este capitulo se divide en tres apartados. En cada uno de ellos se lleva a cabo
un estudio estadistico de la depresion térmica ibérica de forma similar, pero en cada

uno de ellos se utiliza una base de datos de distinta procedencia.

En el primer apartado los datos utilizados pertenecen a la red sindptica de
observatorios del Instituto Nacional de Meteorologia en Espaha y del Instituto de
Meteorologia y Geofisica portugués. Los observatorios sindpticos facilitan la
informacion diaria a intervalos de tres horas. En este caso, las variables

meteoroldgicas que se han considerado han sido la temperatura y la presion reducida
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al nivel del mar proporcionadas directamente por estas estaciones.

En el segundo apartado se utilizan datos tomados de las estaciones
climatologicas espafiolas que facilitan informacion de la temperatura y de la presion
observadas directamente en la estacién. Se comentan varios métodos de reduccidn
de la presion al nivel del mar, aconsejados para observatorios meteorologicos a
bastante altura sobre el nivel del mar, que es el caso mds frecuente en la peninsula
Ibérica. La informacién en las estaciones climatoldgicas se registra diariamente las
00, 07, 13 y 18 horas (TUC), por lo que los criterios para la seleccién de dias de
baja térmica tendran que ser algo diferentes respecto a los considerados con los datos

sindpticos, en los que la informacién diaria se ofrece a intervalos de tres horas.

Finalmente, para tratar de llevar a cabo un estudio mas completo de la
estructura de la baja térmica ibérica, tanto en superficie como en altura, se ha
recurrido a la informacion procedente de los analisis del Centro Europeo de
Prediccién a Plazo Medio {de ahora en adelante CEPPM), que facilita todas las
variables meteoroldgicas en todos los niveles de presién estandar cada seis horas en
el dominio elegido. Por esto se ha creido conveniente realtzar, en el dltimo apartado
de este capitulo, una comparacion entre los resultados obtenidos con esta nueva base

de datos y los correspondientes a los datos sindpticos y climatolégicos.

2.1. Estadistica de la depresién térmica ibérica con datos sindpticos.

En esta primera fase del anilisis de la baja térmica ibérica se presenta el
método seguido para determinar objetivamente los dias en que se formo este sistema,
asi como los criterios establecidos para la clasificacion de subtipos de baja térmica
(Portela y Castro, 1991}, Por ultimo, se lleva a cabo un andlisis de la persistencia

del sistema.
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2.1.1. Metodologia.

a. Criterios de seleccion de dias con baja térmica.

Para la caracterizacién climatoldgica de la baja térmica ibérica es fundamental
la determinacion de la frecuencia de dias en los que se observa este sistema. El dnico
trabajo que se ha encontrado en el que se realiza un anélisis de esta clase es el
desarrollado por Soler (1977), en el que la baja térmica aparece incluida en una
clasificacién climatoldégica de situaciones sindpticas sobre la peninsula Ibérica, como
un subtipo perteneciente a una situacién que el autor denomina "Tipo 2". Esta
clasificacién se ha realizado desde el punto de vista estdtico, siguiendo un método
subjetivo basado en el anilisis de los mapas meteoroldgicos diarios en superficie y
altura a escala sindptica, publicados por el Instituto Nacional de Meteorologia,
correspondientes a las 00 y 12 horas (TUC) cubriendo un periodo de 20 afios. Los
resultados obtenidos sobre la frecuencia estacional de ocurrencia de este sistema
muestran su total ausencia en otofio e invierno, mientras que aparecen
aproximadamente en un 7% y un 22% de ocasiones durante la primavera y el

VErano, respectivamente.

Dade que la depresion térmica ibérica, debido a su extension, pertenece a la
mesoescala, es evidente que los mapas meteoroldgicos a escala sindptica, editados
diariamente por el Instituto Nacional de Meteorologia, no son los mas adecuados
para la identificacién de este sistema. Por otro lado, su maxima intensidad se observa
durante las horas de mayor calentamiento solar, es decir después del mediodia. Estos
son los motivos por los que los resultados cuantitativos obtenidos por Soler son

bastante mas bajos de lo que cabria esperar.

Por tanto, se deduce que los métodos subjetivos, utilizados en climatologia
para la clasificacion de los tipos de tiempo no sonh los mas adecuados para el estudio
de la depresion térmica en la peninsula Ibérica, puesto que en muchas ocasiones los
mapas sinopticos, en los que las isobaras se trazan a intervalos de cuatro

hectopascales, no reflejan la presencia de esta clase de depresiones mesoescalares.
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En consecuencia, se han elaborado una serie de criterios objetivos que
permiten determinar en qué ocasiones se ha desarrollado una depresion térmica sobre
la peninsula Ibérica, basados en el andlisis del campo de presiones reducidas al nivel
del mar proporcionadas por la red sindptica de observatorios del Instituto Nacional

de Meteorologia espafiol y del Instituto de Meteorologia y Geofisica portugués.

Se han seleccionado 82 estaciones de las aproximadamente 110 que cubren
todo el territorio peninsular, no considerdndose aquellas que presentaban escasa
frecuencia de observaciones diarias o elevada carencia de datos, asi como los
observatorios demasiado proximos y algunos de los situados en el centro de la
Peninsula, pues en esta zona las diferencias de presién son en general pequeiias con
situaciéon de baja térmica. En la figura 2.1 se presenta, la situacién de los
observatorios tenidos en cuenta en este estudio. Todos estos observatorios se han
clasificado segiin el drea geografica donde se encuentren; considerdndose las zonas
siguientes: Norte, Noreste, Este, Sureste, Sur, Suroeste y Noroeste. Dentro de cada
zona, se ha tenido en cuenta la proximidad al litoral, denominando periféricos a los
situados a menos de unos 40 kilémetros de la costa e interiores a los demas (Ver

Tabla 2.1).
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TABLA 2.1

ZONA " SITUACION OBSERVATORIOS
i s e e e i
Ledn (Virgen del Camino),Burgos
. (Villafria), Vitoria, Logrofie, Logrofio
Interior (Agoncilloy,Palencia, Valladolid
NORTE (Villanubla), Vailadolid.
Avilés(Aeropuerto),Gijon,Oviedo, Santander,
Periferia Santander (Aeropuerto), Bilbao (Aeropuerto),
San Sebastidn (Igueldo),Fuenterrabia.
, Huesca (Monflorite), Zaragoza
Interior (Aeropuerto),Lérida, Zaragoza.
NORESTE Reus(Aeropuerto), Tarragona,
Periferia Barcelona(Aeropuerto), Barcelona, Gerona
(Aeropuerto).
Interior Daroca,Cuenca Molina de Aragén,
n 0 Calamocha, Teruel.
ESTE
o . Tortosa, Valencia{Aeropuerto),
P enf ena Valencia,Alcira,Castellon.
Interior Ciudad Real,Albacete,Jaén.
SURESTE Almeria(Aeropuerto), Almeria, Murcia, Alicante,
Penferia Alcantarilla,Cartagena,San Javier, Alicante (El
Altet),
Hinojosa del Dugque,Sevilla (Tablada), Sevilla
Interior (San Pablo),Morén de 1a Frontera,Cérdoba
SUR (Aeropuerto}, Granada (Aeropuerto).
Periferi Huelva,Rota Jeréz de la Frontera, Céadiz,San
enf era Fernando, Tarifa,Malaga (Aeropuerto).
Interi Caceres, Talavera la Real
nienior {Badajoz),Evora,Beja,Castelo Branco.
SUROESTE -
P f , Cabo Carvoeiro,Cabo San
eryeria Vicente,Faro,Lisboa,Lisboa (Aeropuerto).
Interior Lugo(Rozas},Ponferrada,Braganca, Vila Real.
NOROESTE La Coruiia,Monteventoso,El Ferrol,
Perif eria Marin,Santiago (Aeropuerto),Vigo
(Aeropuerto),Vigo, Viana do Castello,Oporto.

Antes de utilizar la informacién facilitada por los observatorios elegidos se
ha realizado un proceso de 'depuracion’ de posibles datos erroneos, basado en el
calculo del gradiente espacial de presion reducida al nivel del mar entre cada una de

fas estaciones y las cuatro mas cercanas a ella, de manera que se rechazan los casos
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en que dicho gradiente es mayor o igual a un valor determinado, entre cada estacion

y las méas proximas.

Se describen a continuacion los criterios que se han establecido para

considerar que se ha desarrollado una depresion térmica en la peninsula Ibérica.

Estos criterios se han fundado no sélo en los rasgos tipicos que caracterizan a las

bajas de origen térmico, sino también en las condiciones atmosféricas a macroescala

que afectan a la Peninsula.

Se considera que se ha formado una baja térmica sobre la peninsula Ibérica

cuando concurran las siguientes circunstancias:

a)

b)

La presién en superficie, en todos los observatorios de la peninsula
Ibérica a las 12 horas (TUC) y a las 15 horas (TUC) debe ser mayor
de 1002 hPa. Esta primera condicion trata de evitar el confundir las
bajas térmicas con otro tipo de depresiones de origen no continental,

que suelen ser mds profundas.

La presion en superficie a las 6 horas (TUC) debe ser mayor de 1011
hPa en los observatorios periféricos de las zonas Norte y Noroeste de
la peninsula Ibérica. Este criterio pretende la eliminacion de aquellos
dias en los que se produce la entrada de un sistema frontal desde el
océano Atlantico, cuyo efecto se veria reflejado fundamentalmente en
un acusado descenso barico en las zonas mds préximas al centro de

la perturbacién.

La presion a las 12 horas (TUC) debe ser mayor que a las 15 horas
(TUC) en las estaciones interiores de las zonas Sur, Sureste y Este de
la peninsula. Si en méas de dos de estas estaciones la presidn fuera
mayor a las 15 horas que a las 12 horas se consideraria que en ese dia
no se ha desarrollado una baja térmica. Este criterio excluyente
responde al cardcter ciclico diario de las depresiones térmicas,

asociado al calentamiento de la capa de aire en contacto con el suelo.
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Al mismo tiempo, dicho criterio permite el desarrollo de una
depresién térmica en las regiones mas aridas del Sur y Este de la
peninsula, mientras las regiones del Norte y Oeste se encuentran bajo

el radio de accidn del anticiclon atlantico.

d) En ultimo lugar, se impone que en cada zona la presion a las 12 horas
(TUC) en las estaciones interiores sea menor o igual que el valor
alcanzado en las periféricas mas una constante arbitraria, a la que se
ha dado el valor de 0.5 hPa. Ademas se exige que a las 15 horas
(TUC) el valor de la presion alcanzado en las estaciones interiores sea
estrictamente menor que el registrado por las periféricas. Estos dos
criterios atienden a la caracteristica esencial de cualquier depresion de
origen térmico continental: la intensidad maxima va ligada al
momento del dia en que el suelo adquiefe Su mayor temperatura, que
en el caso de la peninsula Ibérica suele ser entre las 12 horas (TUC)
y las 15 horas (TUC). Para evitar posibles errores por ausencia de
algin dato, la comparacién se realiza entre el valor promedio del
conjunto de observatorios periféricos y el de los inferiores en cada
zona geografica. Podria ocurrir que no en todas las ocasiones, ni en
todas las estaciones la baja térmica estuviera completamente
desarroliada, a las 12 horas (TUC) , pudiéndose registrar a esa hora
diferencias de presion entre estaciones costeras e interiores cercanas
inferiores a 1 hPa. Después de realizar diferentes anilisis se ha
considerado que un margen de 0.5 hPa es el mas adecuado para
contemplar este caso, sin caer en el error de no tomar como situacién

de baja térmica una que realmente lo sea o viceversa.

b. Tipos de baja térmica.

Una vez seleccionados los dias con baja térmica, se ha realizado una
clasificacién de este sistema bdrico a mesoescala en funcién de las siguientes

caracteristicas del campo de presiones en superficie reducidas al nivel del mar:
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a) La situacion de la zona de maximo gradiente de presién, que da

cuenta de la ’excentricidad’ de las isobaras sobre la peninsula Ibérica.

b) La ’intensidad’ de la depresién peninsular, es decir, la maxima

diferencia de presion entre su centro y la periferia.

Asi, se consideran los siguientes tipos de baja térmica seglin la zona
geogrifica donde se observe la maxima diferencia de presion ( AP, ) entre los
valores promedios de un conjunto de estaciones periféricas y uno de estaciones

interiores incluidas en dicha zona geogréfica:

TiPO 1: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN LA ZONA SUROESTE:

_ P(Faro)+P(Cddiz)+P(Mdlaga)

AP
3 .

P(Cordoba)

TIPO 2: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN EL SURESTE:

_ P(Mdlaga)+P(San Javier)
)

AP

n

+P(Valencia) _ P(Granada)

TiPO 3: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN EL ESTE-SURESTE:

AP - P(Mdlaga)+P(San javz'er) +_P(Valencia) _P(Albacete)

TIPO 4: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN EL OESTE:

ap_ - P(Oporto) +P(I;isboa> +PUFaro) pciceres)

TiPO 5: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN EL ESTE:

AP - P(San Javier) + P(Valencia) +P(Barcelona) P(Albacete)+P(Zaragoza)
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TIPO 6: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN EL TERCIO SUR:

AP - P(Faro)+P(Cddiz) +P(Mdlaga)+P(San Javier) P(Cérdoba)+P(Granada)+P(Albacete)

2 J

TIPO 7: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN EL NORTE:

ap_ - PLaCorutia +P(Sa;1tand€f’) +PUgueldo) _piviutiadolid)

TIPO 8: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN LA ZONA NOROESTE:

ap_- POporo) +P(LaCo;uﬁa) +P(Santander) _p1.eony

Podria darse el caso de que alguna de estas estaciones elegidas no
proporcionase dato, considerandose en ese caso otro observatorio alternativo situado

en la misma zona, con situacion geografica similar.

En esta clasificacion por 'tipos’ de baja térmica se ha utilizado la primera de
las caracteristicas del campo de preston en superficie antes citadas: La excentricidad
de las isobaras. Considerando ahora la segunda caracteristica, es decir la magnitud
de la maxima diferencia enire el valor de la presion observada en el centro de la

peninsula y su periferia, se elabora una clasificacién de cada tipo de baja térmica en

cuatro subtipos:

Subtipo A: Cuando AP <2 hPag

Subtipo B: Cuando 2<AP<4 hPa

Subtipo C: Cuando 4<AP<6 hPa

Subtipo D: Cuando AP= 6 hPa
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El valor de AP corresponde, en este caso, a la diferencia entre la presion
media de las siguientes estaciones periféricas principales: Igueldo, Santander, La
Corunia, Oporto, Lisboa, Faro, Cddiz, Mdlaga, San Javier, Valencia y Barcelona-
Aeropuerto, y la presidn media de las estaciones interiores principales mas centradas:
Albacete, Valladolid y Madrid.

c. Analisis de persistencia.

Como parte final de este estudio estadistico de 1a baja térmica, se ha realizado
un analisis de la persistencia de este sistema, tomando como base de datos los de tipo

sindptico.

Las series de valores de determinadas variables meteoroldgicas, como la
temperatura y la precipitacion, presentan una cierta autocorrelacion a lo largo del
tiempo, es decir una 'persistencia’, menor cuanto mayor sea el intervalo de tiempo
(Arléry et al., 1973). La persistencia se puede caracterizar numéricamente de
diversas maneras. Entre ellas se encuentra la propuesta por L. Besson, que serad

utilizada en este estudio, basada en el cdlculo de un "coeficiente de persistencia’, R,

expresado como:

R =P P Q2.1)

donde p es, la probabilidad de 'dia de baja térmica’ y p’ es la probabilidad de ’dia
de baja térmica precedido o seguido de dia de baja térmica’. El coeficiente de
persistencia de Besson varia de cero a infinito. Asi, en el caso de que no existiese
persistencia, la probabilidad de que en un dia dado se formase una baja térmica no
dependeria de lo que ocurriera en el dia anterior o en el siguiente y, por lo tanto, el
coeficiente de persistencia de Besson seria nulo por ser p’= p. Por otro lado, cuanto

mayor sea el valor deR,,, o lo que es lo mismo, cuanto mas grande sea p’ respecto

a p, habra maés persistencia. Una idea més clara del porcentaje de persistencia de un

fendmeno se obtiene con un coeficiente similar al anterior, cuyos valores se
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encuentran acotados entre 0 y 1, que se determina mediante la siguiente expresion:

*u
<

(2.2)

d

Al igual que R,, en casoc de no existir persistencia r,=0. Por el contrario,

los valores cercanos a uno indicardn un alto porcentaje de persistencia del fenémeno

en estudio.

Otro coeficiente utilizado para caracterizar la persistencia es la llamada razon
de persistencia. Definiendo 'permanencia de n dias de baja térmica’ como el periodo
de n dias consecutivos en los gue se ha producido el fenémeno, precedido y seguido
por un dia sin ocurrencia de baja térmica, se tiene que la razén de persistencia es
el resultado del cociente entre la duracién media de las permanencias observadas vy
la duracién media de las permanencias esperadas o tedricas, suponiendo el suceso

regido por las leyes del azar.

La duracién media de las permanencias esperadas o tedricas del fenémeno,
considerado como aleatorio, es el cociente entre el nimero total de dias de
ocurrencia y el nimero de permanencias esperadas. Es decir, si la probabilidad de
dia de baja térmica es p y la de dia sin baja térmica es g=1/-p, la probabilidad de
encontrar un dia sin baja térmica seguido al menos por un dia de baja térmica es gp.
En N dias esperamos encontrar Npg permanencias de uno o mas dias de baja

térmica. Por tanto, llamando » al nimero total de dias de baja térmica, la duracién

: . . 1 1
media esperada para las permanencias se expresara como -2

Npg q 1-p

puesto que n=Np.
La duracion media de las permanencias observadas se puede obtener

dividiendo el nimero de dias de baja térmica, #, por las permanencias observadas.

Estas permanencias observadas se hallan restando del nimero total de dias de baja
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térmica el nimero de dias de baja térmica precedidos por dias de baja térmica, n’.
De este modo, se obtiene la siguiente expresion para la duracién media de las

permanencias observadas:

n 1 1 1
= ;= - = 2.3
n-n’  1-r 1-2* 1-p’ 2.3)
Finalmente, la razon de persistencia R, vendra dada por:
R - 1P 2.4)

Si el fendmeno de baja térmica estuviese regido por las leyes del azar, el

valor de la razdn de persistencia deberia ser la unidad.

La relacién entre el coeficiente de Besson y este nuevo coeficiente es:

R,=1+R, (2.5)

2.1.2. Resultados.

En esta primera parte del estudio estadistico de la depresion térmica ibérica
s¢ han utilizado los datos trihorarios de presion reducida al nivel del mar
proporcionados por los observatorios de la red sindptica de Espafa y Portugal que
se presentan en la figura 2.1, a lo largo de los periodos comprendidos entre 1973 y
1977 y entre 1985 y 1988. La razén de haber seleccionado estos dos periodos se
debe a la conveniencia de considerar afios con primaveras y otofios mas 0 menos
lluviosos, con la finalidad de analizar la posible influencia de la sequedad de los
suelos en la distribucion de frecuencia mensual de la depresidon térmica en la

peninsula Ibérica.
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100 Km [ Estncz:ones eerifé-ricas
® Estaciones interiores
1

Figura 2.1. Localizacion geogrdfica de los observatorios de la red sinoptica
utilizados.

Una vez aplicados los criterios de seleccion de dias de baja térmica sobre la
peninsula Ibérica, se procedid a verificar la bondad de los mismos. Para ello se
tomaron seis meses al azar de los ciento ocho analizados y se comprob6, mediante
la observacion visual de los cuatro mapas sinopticos diarios en superficie (00, 06,
12 y 18 horas) si se habia considerado en alguna ocasion como baja térmica otro tipo

de depresiones o si no se habia estimado como tal alguna que si lo era.

Los resultados de este andlisis comparativo fueron satisfactorios, dentro de
la subjetividad que lleva intrinseca tanto la tarea de trazado de los mapas sindpticos
como la determinacidn visual sobre los mismos de un fenémeno mesoescalar, que
en ocasiones es obviado debido a su pequefio tamafio. Por tanto, después del
resultado positivo de esta comprobacion, se aceptd la bondad de los criterios de

seleccion de dias de ocurrencia de baja térmica propuestos.
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a. Frecuencia de dias con situacion de baja térmica.

La distribucién de frecuencia mensual de dias con situacion de baja térmica
en la peninsula Ibérica para los dos periodos de tiempo estudiados se presenta en la
figura 2.2. En ella aparece reflejado también el volumen mensual de precipitacién
registrado en la Espafia peninsular durante esos mismos afios, expresado en m’ como
resultado del producto del espesor de agua precipitada y la superficie total del

territorio.

El comportamiento mensual de la distribucién de frecuencia de dias con baja
térmica es semejante en cada afio, como se puede apreciar en la grafica. La maxima
frecuencia se suele presentar en los meses de julio y agosto, superiandose en la
mayoria de ellos el 50% y la minima ocurre en marzo y octubre, meses en los que,
en general, no se presenta el fendmeno en mas del 10% de los dias. Febrero y
noviembre muestran porcentajes despreciables por lo que no se reflejan en la figura,

asi como diciembre y enero en los que la baja térmica no tiene ninguna incidencia.

32



VOLUMEN DE PRECL (x 10° m)

FREC. DE DIAS DE BAJA TERMICA (%)

L

-70

- 60
- 80
- 40

100 -

1977

1976
PRECILMENSUAL

X2

X

1974 1975
B FREC.BAJA TERMICA

1973

-70
- 80
- 50

VOLUMEN DE PRECL (x 10° m*)
MAMJ JASO MAMJ JASO

Q

FREC. DE DIAS DE BAJA TERMIGA (%)

-

MAMJ JASO MAMJJAS

100 -
80 1
860
40

1988

1987
X PRECLMENSUAL

1886

Bl FREC.BAJA TERMICA

1885

Figura 2.2 Frecuencia de dias de baja térmica y precipitacion mensual en la

Esparia peninsular.
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A pesar de que en todos los afios considerados el aspecto de la distribucién
es muy similar, con valores maximos en la época estival y muy bajos en el resto del
afio, se aprecian algunas diferencias en la distribucién de frecuencias correspondiente
a cada afio, que parecen estar ligadas al caricter himedo o seco de los inviernos y
primaveras del afio correspondiente. Asi, se observa un minimo relativo de
frecuencia de ocurrencia de dias de baja térmica en el mes de junio de 1977; en
1973, 1977 y 1985 el maximo se alcanza en el mes de agosto, mientras que en el

resto de los afios el maximo se presenta en julio.

En la figura 2.2 se puede observar de forma general un buen grado de
correspondencia entre la distribucién anual de lluvias en Espafia peninsular con la
de ocurrencia de dias con situacién de baja térmica. Un minimo en el volumen de
precipitacion mensual se corresponde con un maximo en Ja distribuciéon de
frecuencias de dias con depresién térmica a io largo de ese mes. Ademds, cuanto
menor es el valor alcanzado por el minimo en la curva de precipitacidn, mayor es
el maximo de la distribucién de frecuencias de dias de baja térmica. Asi, los meses
miés secos de los estudiados fueron julio de 1975 y agosto de 1985, con 2362 y 2803
millones de m* de agua de lluvia caida en Espafia peninsular, respectivamente,
presentando ambos los mayores valores de frecuencia de dias con baja térmica: 73 %
en julio de 1975 y 81% en agosto de 1985. El motivo por el que no coincide
exactamente el mes con mayor nimero de dias de baja térmica con el menos lluvioso
puede atribuirse al volumen de precipitacion en los meses precedentes. Asi, el mes
de junio de 1975 fue mucho més lluvioso que julio de 1985, recogiéndose 22411 y
8786 millones de m’ de agua de lluvia en Espafa peninsular en cada uno de ellos
respectivamente. La mayor cantidad de humedad acumulada por 10s suelos en el
primer caso influye en el balance de energia, produciendo un aumento del flujo de
calor latente por evaporacion y, en consecuencia, un descenso en el flujo de calor
sensible por conveccion, lo que hard menos probable la formacién de este tipo de
sisternas de baja presidon que se desarrollan fundamentalmente gracias al

calentamiento por conveccion seca.

En general, se puede afirmar que el volumen anual de precipitacion esti
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relacionado con la frecuencia total de ocurrencia de dias de baja térmica de forma
inversa. Asi, el afio mas lluvioso de los estudiados fue 1988, siendo a su vez el que
presentd menor cantidad de dias con ocurrencia de baja térmica. Por otro lado, 1985
fue el afio mas seco y el que contabilizé mayor nimero de dias de baja térmica. Este
hecho parece confirmar el origen peninsular de la baja térmica, asociado al intenso

calentamiento de sus suelos, en su mayor parte con bajo contenido de humedad.

A pesar del buen grado de correspondencia entre las graficas de distribucién
de frecuencia de dias con baja térmica y de precipitacién mensual en Espaiia
peninsular, observamos que la concordancia no es perfecta. Esto probablemente se
deba a otra circunstancia que influye de forma decisiva en el desarrolio de este
sistema sobre la peninsula Ibérica: Por tratarse de un sistema a mesoescala, su
aparicion va a estar notablemente condicionada por la actividad atmosférica a escala
mayor, es decir que la formacién y desarrollo de una depresion térmica en la
peninsula, no solamente estd supeditada a un calentamiento diferencial entre el
interior y la periferia, sino fundamentalmente a la proximidad y situacién del

anticiclén atlantico.

b. Frecuencia de los tipos y subtipos de baja térmica ibérica.

En la figura 2.3 se presenta el nimero total de observaciones
correspondientes a cada uno de los tipos de baja térmica mencionados en el apartado
anterior, en funcion de! mes y de la hora del dfa, a lo largo de los nueve afios
estudiados, distinguiéndose también en ella la frecuencia correspondiente a cada
subtipo en funcion de la diferencia bérica entre observatorios periféricos e interiores

(que llamaremos intensidad méxima’ de la depresién).

A simple vista, se observa un maximo de ocurrencia del sistema en los meses
centrales del verano, ya comentado al presentar la figura 2.2. Por otro lado, es de
destacar la mayor incidencia de los tipos de baja térmica 2, 7 y 8 (miximo gradiente
de presion en el sureste, norte y noroeste, respectivamente) respecto al resto de los

tipos de baja térmica, que suelen presentar escaso nimero de observaciones. La
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abundancia de los tipos 7 y 8 parece estar relacionada con la proximidad del
anticiclon atlantico a las zonas norte y noroeste de la peninsula, asi como con el
mayor contraste térmico entre las aguas superficiales del océano relativamente frias
y los suelos cilidos del interior de la misma. Ambos factores contribuyen a que Ias
diferencias baricas entre los observatorios periféricos e interiores de la mitad norte
sean mas acusadas que en la zona sur de la peninsula, lo que justificaria el hecho de
que las mayores 'intensidades maximas’ se presenten con estos dos tipos de baja

térmica, como se refleja en la figura 2.3.

De la misma manera se podria explicar la menor frecuencia e 'intensidad
méaxima’ de bajas del tipo 1, 2 y 3, con maximo gradiente de presién en el suroeste,
sureste y este-sureste, respectivamente, pues en estas zonas no s6lo existe una menor
diferencia de temperatura entre la superficie terrestre y la marina, sino que ademas
se encuentran proximas al drea de influencia de la extensa depresion térmica

sahariana.

Otro aspecto apreciable en la figura 2.3, relativo a la intensidad maxima de
la baja térmica, es el reforzamiento que sufre a lo largo del dia a partir del mes de
julio, con el maximo a las 18 horas y en algunas ocasiones permaneciendo este
sistema a lo largo de la noche, mientras que en los meses precedentes las
intensidades maximas se observan a las 15 horas. Este hecho confirma de nuevo la
estrecha relacién entre la formacidn y desarrollo de dicho sistema y el balance de
flujos de calor latente y sensible en la mayor parte de los suelos del interior
peninsular. Atendiendo a esta circunstancia, cabria esperar una mayor abundancia
de bajas térmicas del tipo 1 al 6, formadas sobre las zonas mas secas y ridas de la
peninsula, y no un predominio, tanto en frecuencia como en intensidad maxima, de
las del tipo 7 y 8, formadas sobre suelos con mayor cubierta vegetal y por tanto més
himedas. Para explicar este comportamiento es preciso considerar una influencia no
meteorologica. Los datos de presion utilizados en este andlisis corresponden a
valores de presion reducida al nivel del mar mediante la aplicacién del método
estandar (WMO, 1954). Este procedimiento introduce un error de calculo desigual

segun la altura topografica a la que se encuentre el observatorio considerado. Asi,
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cuando la temperatura del aire junto al suelo alcanza valores elevados, la presién
reducida de las estaciones elevadas resulta ’artificialmente’ mas baja que en el caso

de observatorios situados a alturas topogréaficas menores.

En el caso de la peninsula Ibérica, los observatorios interiores de la mitad
norte, cuyos datos de presion reducida se comparan con los de los periféricos
correspondientes, se encuentran a alturas superiores a 700 metros sobre el nivel del
mar, mientras que los de la mitad sur no llegan a superar en general los 400 metros.
Este hecho va a dar lugar a un ’aparente’ mayor contraste barico entre las estaciones

litorales y las interiores en la zona del norte que en la del sur u oeste.

Con el fin de tratar de evitar este problema, se procedera, en el siguiente
apartado, al andlisis de diversos métodos de reduccion de la presion al nivel del mar.
Una vez seleccionado el que proporcione resultados optimos se llevard a cabo un
estudio estadistico similar al realizado en este primer apartado, utilizando los valores

de presion reducida al nivel del mar obtenidos con el nuevo método.
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c. Persistencia del fenomeno de baja térmica.

Como ya se ha indicado, la persistencia del fendmeno de baja térmica se ha
estudiado a través del coeficiente de persistencia de Besson y der,, definidos

mediante las ecuaciones (2.1) y (2.2), respectivamente. Para su calculo es necesario
obtener las probabilidades de dia de baja térmica (p) y de dia de baja térmica seguido
o precedido por dia de baja térmica (p’). Para ello se ha construido la tabla 2.2, en
la que figuran las secuencias de dias de baja térmica por meses y por afios, el

nimero de dias de baja térmica total, el mimero de dias de baja térmica precedidos

de dias de baja térmica, p, p’ y R, , para cada mes.

Como se puede apreciar en la tabla 2.2, no se han considerado los meses de
marzo y octubre para el estudio de la persistencia. Esto es debido a que en la
mayoria de los afios analizados no se presentaba el sistema de baja térmica en dichos

mescs.

Atendiendo a los valores que aparecen al final de la tabla 2.2, se obtienen los

siguientes resultados para la totalidad de los datos:

p = 0.35
p- = 0.56
R, = 0.48
r, = 032

Como se puede observar, en todos los casos la probabilidad de que se
presente baja térmica en un dia dado es mayor si en el dia precedente se formé este
sistema, puesto que p° es mayor que p. Este hecho indica la existencia de

persistencia, que se refleja en los valores de los coeficientes R, y 7, .
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Tabla 2.2. Numero de dias de permanencias de Baja Térmica (B.T.)
durante los nueve afios en estudio.

MES ABRIL | MAYO | JUNIO | JULIO | AGOST SEPT

ANO

3-1-1-1 5-6-4-1 3-3

e | e § e | SR | e 7 S — | S
1973 2-1 2-2-1 1-1-1- +3-1-2- | 1-1-2-1- | 3-3-1-1
34 1-2-1-1 9-2-1
1974 1-2-1 1-1-3-1 § 2-2-1-2- | 2-5-2-2- | 2-2-2-1- ¢ 1-1-1-1-
i 3 -2 i
1975 1-3-1-1 | 2-1-1-2 | 1-1-3-1- } 3-1-1-1- | 1-5-3-1- 1-1-1-1
1976 +1-1-1 2-1-4- +1-7-3- | 3-1-3-1- 2-2-3-2 1-6
5-2+ 2 1-2-2
1977 4 1-6-1- 1-2-2-2 1-2-1-2- 1-5-5-1- | 2-1-1-1-
1-1 2 1 2-1-1
1985 1 1-1-1- 5-2-1-4- | +1-2-7- | +5-2-1- | 3-3-1-1-
3-1 34 8-1-1+ 2-7-1-3 2-1
1986 1 5-3-3- 1-1-1-4- | 2-2-4-3- | +2-1-4- 2-2
2-1 5 1-5+ 6-2
1987 2-1+ +2-1- 2-2-1-1- 7-4-1-6 2-7-2-2- 1 3-4-3-1-
1-1-1-1 2-7 3-1 |
1988 1-1 1-1-1 1-1-1-4- | 7-4-2-2- +2-1- 2-4-3-6
1 1-2+ 12-1-2
Dias B.T. 27 72 96 141 136 75
Dias B.T.
precedidos 9 33 51 89 88 36
por dia B.T.
Dias
observados 265 269 252 255 253 256
- —— 5§ ————————— . ———]
P 0.1 0.27 0.38 0.55 0.54 0.29
p’ 0.33 0.46 0.53 0.63 0.65 0.48
R, 0.34 0.35 0.32 0.22 0.31 0.36
-N° de dias de Baja Térmica = 547

. 1 -N° de dias de Baja Térmica
TOTALES : | | edidos de dia de Baja Térmica - 306

-N° de dias observades - 1550
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En la figura 2.4 se han representado los valores mensuales de p, p’',Ry y 75
En ella se aprecia la analogia existente en la variacién anual de p y de p’, asi como
en la posicién de los maximos y minimos de ambos valores. El minimo absoluto para
p y p’ ocurre en el mes de abril, lo que se corresponde con el minimo absoluto de
aparicion de dias de baja térmica (27). El valor méximo de la probabilidad de dia de
baja térmica (p) ocurre en julio (0.55) siendo muy préximo al alcanzado en el mes
de agosto (0.54). En el caso de la probabilidad de dia de baja térmica precedido de
dia de baja térmica (p’) el maximo absoluto se presenta en agosto (0.65) presentando

el mes de julio un valor muy cercano a éste (0.63).

Una vez mas se pone de manifiesto el origen térmico de este sistema
meteoroldgico: la maxima probabilidad de aparicién de la baja ocurre en los meses

mas calidos y secos del afio.

PROBABILIDAD
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Figura 2.4. Valores mensuales de p, p’, Ry y 3.

Considerando los valores para la probabilidad de dia de baja térmica

(p=0.35) y de dia de baja térmica precedido por dia de baja térmica (p’=0.56),
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segin se ha explicado en el apartado anterior, se obtiene para la razén de

persistencia un valor de 1.48.

En la tabla 2.3 se presentan las frecuencias observadas de las permanencias
de n dias de baja térmica, junto con las calculadas en el caso de que nc hubiese

persistencia.

Suponiendo que no hay persistencia, la probabilidad de permanencia de un
dia de baja térmica, esto es la probabilidad de un dia de baja térmica precedido y
seguido por un dia sin baja térmica, es ¢°p, y en N dias se esperan Ng’p
permanencias de un dia. De la misma manera, se esperan Ng’p’ permanencias de dos
dias de baja térmica, y asi sucesivamente. En general se esperan Ng°p" permanencias
de n dias de baja térmica. De esta forma se han calculado las permanencias tedricas,

en caso de aleatoriedad, y las observadas, que se resumen en la tabla 2.3.

Tabla 2.3. Permanencias de n dias de baja térmica durante el periodo 1973-1977

y 1985-1988.
Frecuencias | Calculadas
sin Observadas
Dias de las persistencia
| |
1 229 113
2 80 57
3 28 29
4 10 14
5 3 9
6 1.2 8
7 | 0.4 8
8 0.15 1
9 0.05 !
10 0.02 0
11 0 ¢
12 0 1
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Como consecuencia de la persistencia, el nimero de permanencias largas
observadas son mayores que las calculadas presentando valores mdis bajos en las

permanencias cortas (# = 1,2).

Para finalizar con el estudio de la persistencia de la depresién térmica en la
peninsula bérica, se calcula la probabilidad de dia de baja térmica después de n dias
continuados de baja térmica, p,, a partir de las observaciones. Si el fenémeno fuese
aleatorio, las probabilidades calculadas deberian ser iguales 0 muy proximas a p =

(.35 (probabilidad estimada de dia de baja térmica).

En la tabla 2.4 se presentan las frecuencias observadas de uno o mis dias de
baja térmica, de dos o més dias de baja térmica, de tres o mas dias de baja térmica,
etc.. Si, a partir del segundo valor, se divide cada una de ellos por el anterior, se
obtienen las estimaciones de las probabilidades de dia de baja térmica después de un
dia de baja térmica {p,), después de dos dias de baja térmica (p,) y asi
sucesivamente.

Tabla 2.4. Frecuencias de las permanencias de n o mds dias de baja térmica, y

probabilidades estimadas, P,, de dia de baja térmica después de sélo n dias de
baja térmica.

0 Frecuencias observadas de n P
o mis dias de baja térmica n
H I ———————
t 241 0.531
2 128
0.555
3 71 1
0.591
) 42
0.667
5 28
0.678
6 i9
0.579
7 11
0.273
8 3
0.667
9 2 ;
10 ! 0.5
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De la observacion de la tabla 2.4 se deduce que, debido a la persistencia, casi
todos los valores de P, son mayores que la probabilidad general (p= 0.35). Por otro
lado, es de destacar que las estimaciones de P, son tanto mas inseguras cuanto mayor
es el valor de n, dado que al aumentar éste los datos de observacidon son mis

€5Casos.

La probabilidad estimada de dia de baja térmica después de n dias de
observacion del sistema aumenta progresivamente desde n = I hasta n = 5, valor
a partir del cual disminuye, presentando su valor minimo cuando la depresidén
térmica se ha formado durante siete dias seguidos. Este ritmo de variacién, de
aproximadamente una semana, se podria atribuir a la influencia que tienen los
fendmenos a escala sinoptica, que suelen tener esta duracion, sobre el fendmeno de
baja térmica: como este sistema a mesoescala no se encuentra aislado del resto de
los procesos meteoroldgicos de mayor tamafo, se ve afectado directamente por
situaciones sindpticas que pueden favorecer o impedir su desarrollo, llegando incluso

a impedirlo bajo determinadas condiciones.

2. Estadistica de la depresion térmica ibérica con datos climatolégicos.

Una vez analizados los resultados obtenidos en el estudio estadistico de la
depresion térmica ibérica con los datos sindpticos, se ha llegado a la conclusién,
como se ha mencionado, de que el método de reduccion de la presion al nivel del
mar convencional utilizado por los observatorios de la red sinoptica de Espaifia
(WMO, 1954), podria afectar significativamente al valor de la presién reducida al
nivel del mar, haciéndolo menor cuanto mayor es la temperatura del aire junto al
suelo, en aquellas estaciones situadas por encima de una determinada altura
topografica, dando lugar a valores artificialmente altos de la llamada ’intensidad’ de
la baja térmica, asi como a un excesivo nimero de bajas de los tipos definidos

anteriormente en 0s que intervienen estaciones meteorolégicas situadas a gran altura.

Para comprobar esta hipStesis se han revisado algunos de los métodos de
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reduccidn de presion al nive! del mar utilizados més frecuentemente y recomendados
especialmente para lugares con una configuracién orografica compleja, como es el
caso de la peninsula Ibérica. Una vez seleccionado el procedimiento més adecuado,
se presentaran los resultados de la estadistica de la depresion térmica conseguidos
mediante esta nueva base de datos, comparandolos con los obtenidos en la primera

parte del estudio con los datos sindpticos.

2.2.1. Métodos de reduccion de la presion al nivel del mar.

La presion atmosférica es una funcién que depende fuertemente de la altura
a la que se encuentra la estacién meteoroldgica. Este hecho hace que si se trazara,
para una determinada regién, un mapa de isobaras de presién observada, el resultado
proporcionaria mas informacién sobre la estructura topografica de la zona que sobre
la magnitud del gradiente superficial de presion, lo cual seria de poca utilidad a Ia
hora de identificar tipos sindpticos de tiempo sobre estos mapas o para realizar
cualquier otro estudio meteorologico basado en los mismos. Por ello el trazado de
mapas de isobaras se realiza a partir de la presion observada en todas las estaciones
reducida a una misma altura de referencia, que en general es la del nivel medio del
mar, y el campo de presion es analizado en dicho nivel suponiendo que no hubiese
topografia. Este hecho requiere establecer una hipdtesis arbitraria sobre el gradiente
vertical de temperatura que existiria en la capa de aire ficticia entre la superficie del

suelo real y el nivel del mar.

El método estdndar de reduccién de la presién al nivel del mar utilizado
convencionaimente, y que se aplica en los observatorios de Ia red sindptica de
Espaiia, parte de la hip6tesis de una atmésfera hidrostitica, que en general se puede
dar por vélida en aquellos fendmenos cuya profundidad es mucho menor que su
extension horizontal. En latitudes medias, los fendmenos de escala sindptica en la
troposfera suelen caracterizarse por tener un espesor vertical mucho menor
(alrededor de 10 kilémetros o menos) que su extension horizontal (del orden de unos
1000 kilémetros) por o que la aproximacion hidrostitica seria valida. En cambio,

la profundidad de los elementos convectivos en las tormentas puede ser de unos 10
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a 15 kilémetros, mientras que su escala horizontal suele ser del orden de 10
kilémetros, Por tanto, este tipo de convencién profunda no podria ser representada

correctamente mediante la suposicion hidrostatica.

Tomando la ley de los gases ideales para aire seco y sustituyendo el valor de

la densidad en la ecuacion de la hidrostatica, se llega a la siguiente expresion:

donde R, es la constante de los gases para aire seco, siendo su valor 287 m* s° K.

Integrando la ecuacién de la hidrostitica desde el nivel de presion de la
estacién (pg,) hasta el nivel del mar (pg), donde la altura topografica del dltimo se

considera cero y la de la estacion como zgy, resulta:

Inpg =inp .+ Zerw (2.6)

g
RT

d v

siendo T, la temperatura virtual en la capa atmosférica comprendida entre el nivel

del mar y la alwra de la estacién, promediada respecto a lnp. Sin embargo, T, no

;
es la temperatura del suelo, aunque la capa comprendida entre el nivel del mar y la
altura a la que se encuentra la estacion esté, paraddjicamente, bajo tierra. Para poder
analizar la presién reducida obtenida de la ecuacion (2.6) es necesario proponer un

valor hipotético para la temperatura virtual media del estrato.

El procedimiento de obtencion de la temperatura virtual media es bastante
subjetivo. En la préctica, para eliminar la posible influencia diurna, se utiliza una
formula empirica basada en la temperatura virtual superficial existente en ese
momento y 12 horas antes. Este método tiene la virtud de tener en cuenta las

fluctuaciones en la temperatura y su influencia sobre la presiéon. Sin embargo, la
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presién reducida asi obtenida podria no ser representativa si, por ejemplo, la
temperatura cambiara repentinamente justo antes o después del momento de su
observacion. Ademds, los cambios locales de la presion pueden no ser
completamente hidrostaticos, por ejemplo si se desarrolla una tormenta o un tornado
en las proximidades. Se supone que la formula empirica utilizada en cada estacion
estd basada en un largo periodo de observaciones, y en resultados de anélisis

caracterizados por una serie de rasgos que tienen una cierta continuidad en ¢l tiempo.

El método utilizado por el Instituto Nacional de Meteorologia espafiol (WMO,
1969) se basa en la formula (2.6), en la que el valor de la temperatura virtual media
del estrato se obtiene mediante la siguiente expresidn, en la que se ha supuesto

vilido el gradiente vertical de temperatura de la atmdsfera estindar (6.5 K km'’):

T=(273.15+2)(1 +0.378§)+0,003ZSZ;273. 15

m

donde 7, es la temperatura observada en la estacion, expresada en grados centigrados,
e es la tensidn de vapor y p,, es la presion media del estrato comprendido entre la
altitud de la estacién y el nivel del mar expresadas ambas en hectopascales. Este

valor se asigna en funcion de la altitud de la estacién segin la siguiente tabla:

Tabla 2.5
| Z(m) _ p,(hPa)
’ <200 1000
200 < Z <400 975
400<Z <600 950
600 < Z_ < 800 925
800 < Z, <1000 900

Como muchos autores han sefalado, en particular Sangster (1960,1987), la

hipdtesis sobre el gradiente vertical de temperatura que existiria en la capa de aire
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ficticia entre la superficie terrestre y el nivel del mar, suele producir campos
erréneos de presion reducida en areas de terreno elevado, asi como baroclinicidad
ficticia en las capas subterrineas, que daria lugar a estimaciones incorrectas del

gradiente horizontal de presién en superficie.

La mayoria de los estudios que se han llevado a cabo sobre este tema tienen
como objetivo primordial tratar de suavizar este efecto no deseado. Asi, Sangster
(1960, 1987), Pielke y Cram (1987) y Cram y Pielke (198%) utilizan para la
estimacion del gradiente de presion superficial, técnicas esencialmente equivalentes,
seglin demostré Davies-Jones (1988). El metédo de Sangster se basa en la
descomposicidén del viento geostrofico superficial en dos funciones, una de corriente
y otra potencial (el viento geostréfico sobre un terreno accidentado tiene tanto la
componente no-divergente como la irrotacional). En cambio, Pielke y Cram derivan
el campo de presiones mediante una dUnica funcién de corriente, que resulta ser
basicamente equivalente a la funcién de corriente obtenida por Sangster. No
obstante, ambos métodos utilizan diferentes formulaciones para las condiciones de

contorno laterales, a las que muestran distinta sensibilidad.

El método de Pielke y Cram utiliza un viento geostréfico superficial, definido
en términos de un sistema de coordenadas sigma que sigue el terreno, para obtener
un campo de presion superficial consistente {(es decir, no-divergente excepto en el
caso de que el parametro de Coriolis, f, varie con la latitud) con los andlisis de

presién reducida al nivel del mar actuales.

La coordenada vertical utilizada en este método para resolver las ecuaciones
del movimiento se define como:
-7,

o=§

donde z; es la elevacion del terreno, z es la altura sobre la superficie, y s representa
una altura arbitraria en la atmosfera. En la figura 2.5 se muestra un ejemplo de un

sistema de coordenadas sigma que sigue el terreno.
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O(nivel a+1)

0 (nivel )

A
¢ (nivel 1) -/\
g=90

Figura 2.5. Esquema de un sistema de coordenadas o que sigue el terreno.

Asj, el viento geostréfico en este nuevo sistema de coordenadas se expresa

de la siguiente forma:

v:fﬂ}_uﬁ%
Eofox}, f s ox
2.7}
uz_ﬂéz]+£ﬂﬁie
¢ foyl|, f s 9y

donde x e y representan las direcciones este-oeste y norte-sur respectivamente, f es
el pardmetro de Coriolis, § la temperatura potencial, 7=c,7/6 =c (p/p)", y T la

temperatura.

Si el terreno fuera plano se obtendria la representacién del viento geostrofico

en coordenadas x-y-z :

1% :_6._.(?.11-_
& fox
U :—Eﬁ.
f o fdy
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En el suelo,z=z,; (6¢=0), por tanto (2.7) se reduce a:

(2.8)

La ecuacion (2.8) corresponde a la expresion para el viento geostréfico en

superficie, y puede ser usada para obtener el correspondiente gradiente de presion
horizontal sobre terreno llano (d#/dx , d#/dy), el cual define las componentes del

viento geostrofico superficial (i, v,). Los valores de#se obtienen de la ecuacion:

% %_a | VS| _a|uf 2.9)
ax? ay? ax| 6 ay| 6

donde u, y v, se calculan en la ecuacién (2.8). Estas componentes del viento
geostrofico son paralelas a las superficies 'sigma’ (ver Pielke et al., 1985), y por lo
tanto incluyen una componente vertical no nula. No obstante, la componente del
gradiente de presion en el sistema de coordenadas sigma, que se pretende obtener en
este andlisis, corresponderia a una superficie plana. Puesto que en un sistema z
plano, al nivel medio del mar, el viento geostréfico es no-divergente, sin considerar
el efecto de la variacién del parametro de Coriolis en la direccidn norte-sur, se ha

diferenciado v, respecto de x y u, respecto de y y restado ambas ecuaciones,

quedando asi una ecuacion eliptica para 7.

Los valores de la temperatura potencial § deben ser conocidos en los limites
laterales horizontales, asi como los valores de %, para poder obtener una solucién de
la ecuaciOn (2.9), y conocer asi el valor de #{ y por tanto de la presion) en todos los

puntos del dominio. Pielke y Cram utilizan los valores de contorno para#los

obtenidos mediante la reduccion estindar, y los interiores mediante un método de
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relajacién aplicado a la ecuacién (2.9). Para la temperatura potencial utilizan los
valores superficiales de la misma. En general, las especificaciones mas consistentes
de las condiciones de contorno necesarias para la solucion de la ecuacion (2.9),
serian las correspondientes a un dominio en el que el perimetro se encontrara al nivel

del mar.

Un aspecto destacado de este procedimiento es su sencillez. Los métodos de
relajacién son sencillos de programar e incluso se encuentran ya disponibles en
paquetes de célculo para ordenadores personales. El analisis del campo de presiones
derivado de la ecuacion (2.9) es menos arbitrario, y por tanto mas correcto, que el
realizado con un método de reduccién convencional, ya que no es necesario hacer
ninguna hipdtesis sobre el gradiente vertical de temperatura entre la altura de los

observatorios y el nivel del mar.

Los resultados obtenidos por Pielke y Cram (1987) mediante este
procedimiento muestran una reduccion de los gradientes de presion, respecto a los
que se obtienen a partir de los campos de presion reducida al nivel del mar con los
métodos convencionales que resultaban excesivos. No obstante, estos campos de
presion se encuentran aun influenciados por la temperatura superficial. Debido a esto
podrian producirse grandes cambios en el viento geostrofico en superficie sobre
terrenos accidentados sin que existiese un cambio real en la presidon superficial
(Doswell, 1988). Adema4s, la determinacién de la presion reducida al nivel del mar
como solucion de una ecuacién de Poisson, requiere establecer condiciones de
contorno laterales en el dominio estudiado, correspondiendo los valores resultantes
a una serie de puntos de la matlla elegida, que no tienen por qué coincidir con las
estaciones meteorologicas. Este hecho, que favorece el estudio de los campos de
viento geostréfico cuando se parte de 10s analisis procedentes de modelos numéricos
de prediccidn, puede introducir errores en el caso de que los datos procedan de una
red de observatorios irregular, ya que serian necesarias dos interpolaciones: una
primera para conseguir una base de datos adecuada y para la resolucién de la
ecuacion de Poisson, y una nueva interpolacién para obtener los valores resultantes

en los observatorios originales.
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Se ha aplicado el método de reduccion de la presién propuesto por Pielke y
Cram (1987) al caso concreto de la peninsula Ibérica. En la figura 2.6 a) se presenta
el campo de presién reducida al nivel del mar obtenido mediante este procedimiento,
comparandolo con el proporcionado directamente por los datos sindpticos de presion
reducida al nivel del mar de la red de observatorios del Instituto Nacional de
Meteorologia espafiol (figura 2.6 b), calculado supuestamente mediante el método

estdndar para un dia tipico de baja térmica.

Figura 2.6. Campo de presion reducida al nivel del mar para un dia tipico de baja
térmica (20-7-85) a las 18 horas (TUC): a) mediante el método de Pielke y Cram vy
b) mediante los datos sindpticos.
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Para la resolucion de la ecuacién de Poisson por el método de relajacion, se
tomaron como valores iniciales las presiones reducidas al nivel del mar mediante la
formula estindar (ecuacion 2.6) en cada punto de la malla, para lo que fue necesario
interpolar previamente los valores de temperatura, altura topogrifica y presion
observados en las estaciones climatoldgicas, mediante una funcion de interpolacion

dependiente del inverso de la distancia al cuadrado.

En la figura 2.6 (a) se puede corroborar la notable atenuacion de los valores
del gradiente de presidn respecto a los obtenidos con el método estandar (figura 2.6
b). No obstante, el campo de presion se ve afectado por abundantes perturbaciones
que pueden tener su origen en las sucesivas interpolaciones a que se han sometido
las variables y que, inevitablemente, afiaden errores numéricos de calculo al campo

basico.

Ya que el objetivo final es utilizar los valores de presion reducida al nivel del
mar en determinadas estaciones de la peninsula Ibérica para comprobar si ia
estadistica de la depresién térmica se ve afectada, o no, por el método de reduccién
de la presion utilizado, se tendria que hacer una tltima interpolacion de los valores
de presion reducida de la malla a ias estaciones de observacién originales, lo que
probablemente daria lugar a una nueva distorsién del campo de presiones a analizar,
y en consecuencia, a resultados engafiosos en la clasificacion estadistica de la baja

térmica.

En resumen, debido a la aplicacion concreta que se pretende dar a los valores
de presion reducida al nivel del mar en este trabajo, se necesitaria la aplicacién de
un método de reduccion de la presion al nivel del mar que no sélo corrigiese el
efecto ficticio sobre la presion producido en estaciones elevadas sobre terrenos
recalentados, sino que ademas proporcionase valores puntuales en las estaciones

individuales.

Un posible método que cumpliria los requisitos mencionados seria el

propuesto por Benjamin y Miller (1990), el cual se basa en la ecuacion derivada de
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las ecuaciones hidrostitica e hipsométrica:

g/Ry
TD +yZ
T

1]

Pa=Ps

dondep,, es la presién reducida al nivel del mar,p es la presion en superficie, T es
un valor de temperatura supuesto vilido en la superficie (pero no tiene que ser
necesariamente el correspondiente a la temperatura observada en superficie), yes el
gradiente térmico (constante en la horizontal y vertical),zes la elevaciéon de la
superficie terrestre, ges la gravedad, yRes la constante de los gases. Para tener en

cuenta los efectos de la humedad, se debe considerar la temperatura virtual con la

constante de los gases para aire seco. Este método utiliza el gradiente térmico de la
atmosfera estdndar (- =6.5 K km™') para estimar el aumento de temperatura desde

la superficie terrestre hasta el nivel del mar a través de la columna "subterrdnea’ por

debajo de la estacion.

La originalidad de este método de reduccidn de la presién se encuentra en el
calculo de una temperatura 'superficial’ representativa de la atmdsfera libre, que
minimiza la inclusidén de baroclinicidad ficticia por debajo de la superficie terrestre.

Esta temperatura se determina a partir de la reduccidén, mediante el gradiente de
temperatura estandar (v ), de la temperatura registrada en el nivel de 700 hPa en la

vertical de la estacion;

El nivel de 700 hPa se ha tomado como el de presion estdndar mas bajo que

no resulta demasiado influido por efectos diurnos.

Aungue este procedimiento presenta bastantes ventajas, se pueden producir
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algunos errores. Por ejemplo, se podria obtener un gradiente de presion al nivel del
mar distinto de cero entre dos estaciones situadas a la misma altura y con el mismo
valor de presion superficial, si las temperaturas en el nivel de 700 hPa fuesen
diferentes. Ademds, estas temperaturas no estarian realmente libres de la influencia
diurna en regiones con terreno muy elevado, en las que el nivel de 700 hPa no

estuviese suficientemente alejado del suelo.

A pesar de estas imperfecciones, Benjamin y Miller demuestran que este
método de reduccidn de la presién mejora los resultados obtenidos respecto a otros
métodos, que también reducen la presién en las estaciones individuales sobre terrenos
elevados, debido al uso de la temperatura en el nivel de 700 hPa para la estimacion
de una temperatura 'superficial’ mas efectiva. Sin embargo, son muy escasas las
estaciones en la Peninsula donde se realizan radio-sondeos, por lo tanto, sélo seria
posibie aplicar el método de Benjamin y Miller en un nimero de observatorios que

seria insuficiente para el estudio estadistico posterior de la depresion térmica ibérica.

El método de reduccién de la presion al nivel del mar empleado en el Modelo
Giobal del Centro Europeo de Prediccion a Plazo Medio (INM, 1990) cumple
también los requisitos mencionados anteriormente para el método de reduccion de

la presién que se busca en este estudio.

[La reduccién de la presidn al nivel del mar se hace a partir de la presién
superficial, utilizando una pequefa varianie de la conocida fébrmula barométrica. Se
basa en la suposicion de una atmdsfera estandar "subterranea” seca con un gradiente
vertical uniforme de temperatura de 6.5 K km’', que se modifica segin la
temperatura superficial. Concretamente, la expresion recomendada para el valor de

la presion reducida al nivel del mar (pg) es:

2
Py =pP. €X s 1- 1| ads + 1] oy (2.10)
s.=Ps €XP RT, 2| RF, 3 RT,
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siendo p, la presidon observada en la estacidn en hectopascales, ¢ su altura

geopotencial en metros geopotenciales, R, la constante de ios gases para el aire seco,
T. la temperatura superficial en grados Kelvin yo=0.0065R /g . Este valor se reduce
a

°‘=R&293;Sih)
N

si T,=<290.5 Ky T,>290.5 K siendo T=T, +0.0065¢/g.

Si T.,>290.5K y T,>290.5 K entonces o=0 y T, essustituida

por T,=(290.5+7,)/2 . Estas modificaciones inhiben las bajas presiones
extrapoladas bajo terrenos elevados recalentados. Con una idea similar, para inhibir
las altas presiones bajo terrenos frios, T, es sustituida por (7, +255)/2 cuando

baja de 255 XK.

Este método tiene la ventaja de que calcula los valores de presién reducida
al nivel del mar para cada una de las estaciones meteoroldgicas utilizadas, sin

necesidad de interpolaciones que podrian desvirtuar el valor real de dicha variable.

En la figura 2.7 se representa el campo de presion reducida al nivel del mar
mediante este método para el mismo dia de baja térmica representado en la figura
2.6. Comparando ambas figuras se observan gradientes de presién mds realistas en
la 2.7, asi como una diferencia de unos tres hectopascales en el valor minimo de la
depresion respecto a la figura 2.6 b). Al compararlo con el método de Pielke y Cram
(figura 2.6 a) se observa que éste presenta aproximadamente los mismos valores, o
incluso alrededor de un hectopascal mas, en el centro de la depresion, que el método
del Centro Europeo, resultando ademds un campo mucho mas ruidoso, a pesar de

que ambos graficos estin trazados con el mismo procedimiento grafico.

Por lo tanto, dado que el procedimiento de cilculo es mas adecuado para los

requisitos necesarios en este trabajo, y los resultados obtenidos mediante el método
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recomendado por el Centro Europeo de Prediccién a Plazo Medio son satisfactorios,
se ha elegido este método de reduccién de la presion para obtener una base de datos
de mayor calidad que la mencionada en el primer apartado. Ademas de esto, como
para el estudio dinimico de la baja térmica se hard uso de los analisis de dicho

Centro, resulta més coherente la aplicacion del citado método.

Figura 2.7. Campo de presion reducida al nivel del mar para un dia tipico de baja
térmica (20-7-85) a las 18 horas (TUC) mediante el método recomendado por el
CEPPM.

2.2.2. Metodologia.

La necesidad de aplicar un método de reduccién de la presion al nivel del mar
mas adecuado a las condiciones particulares del estudio que se pretende realizar, que
permita obtener campos de presion reducida lo mas realistas posibles, obliga a la

utilizaciOn de variables observadas en las estaciones meteorologicas en superficie.
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La red sindptica de observatorios utilizada en la primera parte del trabajo,
consta de un gran nimero de estaciones que aportan informacion cada tres horas. Sin
embargo, no ofrecen el valor de la presion observada en la estacion sino el obtenido
después de hacer una reduccién al nivel del mar. Por tanto, no es posibie aplicar el
método de reduccion de la presion considerado més idoneo en estas circunstancias,

segun se ha explicado en el anterior apartado.

Para obtener una nueva base de datos de presién reducida al nivel del mar
mediante la aplicacién de dicho método es necesaria la utilizacién de la informacién
que proporcionan los observatorios 'climatolégicos’ de la red del Instituto Nacional
de Meteorologia espafiol a las horas ’climatolégicas’: 00, 07, 13 y 18 (TUCQ).
Aunque menos numerosos que los observatorios de Ia red sindptica, tienen la ventaja
de que registran todas las variables que se necesitan para el cilculo de la presién
reducida al nivel del mar mediante los métodos propuestos anteriormente: presion
observada en la estacidn, temperatura del termémetro seco y temperatura del

termOmetro humedo.

Dado que no se dispone de la informacion requerida en las mismas estaciones
meteoroldgicas, ni a las mismas horas, que en el estudio realizado previamente con
los datos sindpticos, serd necesario adaptar los criterios de seleccion de dias de baja
térmica a la nueva base de datos, para asi poder realizar la clasificacion estadistica
de la baja térmica con ellos. Para esto se ha limitado el estudio a un 1nico afio,
elegido al azar, de los nueve estudiados en la primera parte, concretamente se ha

considerado el afio 1985.
Las estaciones de la red climatologica que se han utilizado en el estudio

estadistico de la baja térmica con la nueva base de datos se recogen en la tabla 2.6,

clasificadas segin la zona y situacidon geogrifica en que se encuentran.

59



TABLA 2.6

ZONA ]I SITUACION OBSERVATORIOS
1
. Lebén (Virgen del Camine),Burgos (Villafria),
OR Interior Vitoria, Logrofio (Agoncillo), Valladolid.
NORTE
g Gtjon, Santander (Aeropuerto), Bilbao
Periferia ! P
eryert (Aeropuerto), San Sebastian (Igueldo).
. Huesca (Monflorite), Zaragoza
ORE Interior {Aeropuerto),Lérida.
N STE
P f i Reus (Aeropuerto}, Barcelona {Aeropuerto),
eryert Gerona (Aeropuerto).
Interior Cuenca.
ESTE
Periferia Valencia,Castellon.
Interior Ciudad Real,Albacete.
SURESTE i, s Almeria (Aeropuerto), Alicante, Murcia
Periferia P
(Alcantarilla).
Interior Sevilla (San Pablo),Granada(Aeropuerto).
SUR Periferia Huelva (Ronda Este), Cadiz, Mdlaga
€ f (Aeropuerto).
. Caceres,Badajoz (Universidad), Evora, Beja,
Interior Castelo Branco.
SUROESTE
Penferia Cabo Carvoeiro,Cabo San
Vicente,Faro, Lisboa,Lisboa (Aeropuerto).
Interior Lugo (Rozas),Braganca, Vila Real.
NOROESTE P nf ria La Coruiia, Vigo (Aeropuerto),Viana do
erye Castello,Oporto.

Las estaciones meteoroldgicas de Portugal registran Ios valores de presién
reducida al nivel del mar a las mismas horas que los observatorios de la red sindptica
de Espaifia (00, 03, 06, 09, 12, 15, 18 y 21 horas (TUC)), excepto Lisboa, Faro y
Oporto que en 1985 registraban ya la informacion meteorolégica durante las 24 horas
del dia. Considerando que la mayoria de las estaciones portuguesas utilizadas se
encuentran [ocalizadas en terrenos no muy eievados (aituras menores de 700 metros),
y puesto que no se disponc de la presidbn y temperaturas observadas en las
estaciones, se han considerado correctos los valores de presidn reducida que

proporciona el Instituto de Meteorologia y Geofisica de Portugal. Por otro lado, para
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disponer de dicho valor a las horas ’climatologicas’ en las estaciones portuguesas,
se ha realizado una interpolacion doble parabélica entre las 03, 06, 09 y 12 horas
(TUC), para deducir el valor de las 07 horas (TUC) y entre las 09, 12, 15y 18
horas (TUC) para el de las 13 horas (TUC). Para comprobar la validez de este
método de interpolacion se ha realizado el mismo proceso en aquellas estaciones en
las que se disponia de la informacion las 24 horas del dia, encontrdndose resultados
satisfactorios al contrastar el valor interpolado con ¢l real registrado en la estacion,
puesto que la diferencia entre ambos, en valor absoluto, resultd ser menor de un

hectopascal en todos los casos estudiados.

Asi pues, una vez aplicado el método de reduccion de la presion recomendado
por el CEPPM a los datos climatoldgicos, los criterios originales para establecer si
en un dia determinado se ha desarrollado una depresién térmica sobre la peninsula
Ibérica, quedan ahora de la siguiente manera, después de adaptarlos a la nueva base

de datos:

a) La presion en todos los observatorios de la Peninsula Ibérica a las 13

horas (TUC) debe ser mayor o igual que 1002 hPa.

b) La presion a las 7 horas (TUC) debe ser mayor o igual que 1011 hPa

en los observatorios periféricos del norte y noroeste.

c) La presion a las 7 horas (TUC) debe ser mayor o igual que a las 18
horas (TUC) en las estaciones interiores de las zonas sur, sureste y
este de la Peninsula. Se consideraria que no se ha desarrollado una
baja térmica si esta condicién no se cumpliera en mis de dos

estaciones comprendidas en las zonas mencionadas.

d) En dltimo lugar, se ha de cumplir en cada zona que la presion a las
13 horas (TUC) en las estaciones interiores sea menor o igual que en
las periféricas mas una constante arbitraria, que en este caso se ha

tomado de 0.3 hPa, debido a los menores gradientes de presion que
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resultan de la aplicacién del nuevo método de reduccion de la presion

en comparacion con los ofrecidos por la red sindptica.

Siguiendo el mismo procedimiento que el realizado en el estudio de la baja
térmica con los datos sindpticos, una vez seleccionados los dias en los que se ha
desarroliado la baja térmica, se clasifica este sistema barico a mesoescala en funcién
de las mismas caracteristicas del campo de presiones en superficie reducidas al nivel
del mar descritas en el apartado 2.2.1 (excentricidad e intensidad de la baja térmica).
Los “tipos de baja térmica’, adaptados a las estaciones climatoldgicas de que se

dispone quedan de la siguiente forma:

TIPO 1: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN LA ZONA SUROESTE:

p - P(Faro)+P(Huelva) +P(Mdlaga) _p g1y

Am
3

TPO 2: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN EL SURESTE:

AP - P(Mdlaga) +P(Alicjante) +_P( Valencia) _ P(Granada)

TIPO 3: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN EL ESTE-~SURESTE:

AP, - P(Malaga)+P(Alizﬂ"fe) +P(Valencia) _p gipgcete)

TIPO 4: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN EL OESTE:

p, - P(Oporto) +P(Lisboa) sPFaro) _p e pres)
J

A

TIPO 5: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN EL ESTE:

AP = P(Alicante)+P(Valencia)+P(Barcelona) P(Albacete)+P(Zaragoza)
" - 3 2
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TIPO 6: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN EL TERCIO SUR:

AP = P(Faro)+P(Huelva) +P(Mdlaga) + P(Alicante) P(Sevilla)+P(Granada) + P(Albacete)
" 3 3

TIpO 7: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN EL NORTE:

ap, - PLaCoruna) + P(Sansander) +Pgueldo) _pyupjaqoiia)
3

TrpO 8: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESION EN LA ZONA NOROESTE:

AP - P(Oporto) +P(LaC0;‘uﬁa) +P(Santander) _ P(Ledn)

Debido a que el nuevo método de reduccién de la presién suaviza los
gradientes baricos respecto a los derivados con los valores sindpticos, los ’subtipos
de baja térmica’, que se definian en funcién de la maxima diferencia entre el valor
de la presion en el centro de la peninsula y su periferia (ver apartado 2.1.1), se han

adaptado a los nuevos campos de presion, quedando de la siguiente manera:

Subtipo A: Cuando AP<1 hPa

Subtipo B: Cuando 1<AP<2 hPa

Subtipo C: Cuando 2<AP<3 hPg

Subtipo D: Cuando AP=3 hPa

El valor del incremento de presion AP es, en este caso, la diferencia entre

la presiéon media de la siguientes estaciones periféricas: San Sebastidn (Igueldo),

Santander, La Coruna, Oporto, Lisboa, Faro, Huelva, Mdélaga, Alicante, Valencia
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y Barcelona, y la presién media de las estaciones interiores més centradas: Madrid,
Valladolid y Albacete.

2.2.3. Resultados.

La utilizacion de campos de presion reducida al nivel del mar mediante un
método inapropiado para determinadas condiciones geograficas y atmosféricas, puede
dar lugar a resultados engafiosos. Concretamente, en la peninsula Ibérica, las
numerosas estaciones meteorologicas situadas por encima de 500 metros de altura,
en las que durante los meses de verano se alcanzan elevadas temperaturas, conducen
a una infravaloracion de la presidn, si no se tienen en cuenta estos factores al hacer

la reduccion de la presion al nivel del mar.

Como se ha comentado anteriormente, el método de reduccién estandar de
presidn utilizado por el Instituto Nacional de Meteorologia en las estaciones de la red
sindptica, cuyos resultados se han usado en el estudio estadistico de la primera parte
del trabajo, produce campos de gradientes de presién ficticios demasiado fuertes que
podrian desvirtuar los resultados del mencionado estudio. Por esta razdn, se ha
creido conveniente realizar esta comprobacién aplicando un nueve método menos
sensible a los citados errores. El método seleccionado es el que se utiliza en el

CEPPM, presentado en el apartado 2.2.1.

En concreto, se ha aplicado este método de reducciéon a los datos
climatoldgicos correspondientes al periodo mayo-octubre de 1985, considerando a
continuacion los dias de ocurrencia de baja térmica en base a los criterios de

seleccion y clasificandola segun los tipos y subtipos descritos en el apartado anterior.

La distribucién de frecuencia mensual de la baja térmica utilizando los datos
climatolégicos, junto con la obtenida con los datos sindpticos, se presenta en la
figura 2.8. El aspecto general de la distribucién es similar en ambos casos, con
maxima ocurrencia en los meses centrales del verano, No obstante, el maximo

absoluto se presenta en el mes de julio (52%) cuando se utilizan los datos
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climatologicos, mientras que en el caso de los datos sindpticos ocurre en agosto
(81%). Se observa también una diferencia en los valores cuantitativos de cada mes,
mds acusada en agosto, que presenta sclamente un 42% de dias de baja térmica
mediante la utilizacién de la nueva base de datos, frente al 81 % obtenido con el uso
de los datos sindpticos. La razén de estas diferencias parece atribuible al método de
reduccidén de la presién utilizado por los observatorios sindpticos, que, como ya se
ha mencionado, genera gradientes baricos excesivamente fuertes en suelos elevados
recalentados. Se justifica, asf, que las mayores diferencias en los resultados se
presenten en los meses mas calurosos del verano, siendo menos importantes en

mayo, junio y octubre.

FREGUENGIA DE DIAS DE BAJA TERAMICA (%)

80

60 -

72

40 -

1986

B CLIMATOLOGICOS SINOPTICOS

Figura 2.8. Frecuencia mensual de dias de baja térmica con datos climatolégicos y
sinopticos, para el afio 1985.

En las figuras 2.9 y 2.10 se presenta el nimero de observaciones
correspondientes a cada uno de los tipos de baja térmica, en funcion del mes y de
la hora del dia, utilizando los datos climatolégicos y sindpticos, respectivamente.
También aparece reflejada en ambas graficas la frecuencia de cada subtipo en

funcion de la diferencia barica entre los observatorios periféricos e interiores, segin
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se ha definido anteriormente.

En la figura 2.9 se observa, una vez mas, la mayor incidencia de la depresion
térmica en los meses centrales del verano. Los tipos que presentan mayor frecuencia
son el 2, 7 y 8 (con méximo gradiente de presion localizado en el sureste, norte y
noroeste, respectivamente) al igual que en el caso de los datos sindpticos (figura
2.10), aunque a diferencia de éstos el tipo 8 ha perdido relevancia, no sélo en cuanto
a nimero de observaciones sino también a las menores intensidades que alcanza, al
contrario que en el caso de las bajas del tipo 7. Aunque con menor intensidad y
frecuencia, el tipo 5 (gradiente de presion méaximo en el este) aparece también con
relativa importancia, sobre todo en junio, julio y agosto. El resto de los tipos de baja
térmica tiene ain menor incidencia con los datos climatologicos que con los

sindpticos.

Aungue solo se dispone de informacion a las.13 y 18 horas (TUC) en el
estudio con los datos climatolégicos, es posible observar un reforzamiento de la
intensidad de la baja térmica a lo largo del dia, sobre todo en junio, julio y agosto,
y en ios tipos S y 7. Este hecho también se observa en la figura 2.10,

correspondiente a los datos sindpticos, y en los tipos 7 y 8.

El método de reduccidn de la presion estandar utilizado en los observatorios
sinépticos, produce diferencias de presién elevadas entre la periferia y el interior de
la Peninsula ( mayores que 6 hectopascales en algunos casos), sobre todo en aquellos
tipos de baja térmica cuyo maximo gradiente barico se localiza en el norte y noroeste
de la peninsula (tipos 7 y 8), precisamente donde se sitiian los observatorios mas
elevados. Al aplicar el nuevo método de reduccién a los datos climatolégicos, los
valores méas frecuentes de las intensidades mayores no sobrepasan los 3 hPa, aunque
los maximos gradientes de presion siguen localizandose en las zonas del norte. Luego
el método de reduccion de la presion influye de forma importante en los valores de
los gradientes de presidn resultantes, pero no tanto en la localizacion geografica de
los mismos, que parece estar mas afectada por la proximidad del anticiclén atlantico

y por el mayor contraste térmico entre el mar Cantébrico (més frio) y la superficie
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terrestre. Esto hace que con la nueva reduccion sigan siendo mayores las frecuencias
de ocurrencia de los tipos de baja térmica definidos con gradiente méaximo en las

zonas situadas mas al norte de la Peninsula.
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Figura 2.9. Frecuencia de los tipos y subtipos de baja térmica, segiin los datos climatolégicos, en funcion del mes y de la hora del

dia, para el afio 1985.
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Figura 2.9. (Continuacion) Frecuencia de los tipos y subtipos de baja térmica, segin los datos climatologicos, en funcion del mes
y de la hora del dia, para el afio 1985.
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para el afio 1985.
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CEPPM.

Un estudio amplio de la depresion térmica requiere analizar las caracteristicas
de dicho sistema a mesoescala, tanto en superficie como en altura. Ya se ha
mencionado que en la peninsula Ibérica son pocas las estaciones donde realizan
sondeos aerologicos diariamente. Este es el motivo por el que se ha recurrido a la
utilizacién de los andlisis procedentes del CEPPM, que proporcionan valores de las

variables meteoroldgicas necesarias en todos los niveles de presion estandar.

Previamente a dicho estudio es necesario seleccionar con la mayor fiabilidad
posible los dias en los que se ha desarrollado una depresion térmica. A continuacién
se presenta la metodologia utilizada para cumplir con este requisito, que se basa
esencialmente en la que se ha seguido en el trabajo hasta este momento, pero

adaptada a la nueva base de datos.

2.3.1. Metodologia.

Los andlisis que se llevaban a cabo en el CEPPM en el afio 1985 utilizan
como datos iniciales todas las observaciones procedentes de la red sindptica en
superficie (SYNOPs); de los sondeos aeroldgicos de temperatura y viento (TEMPs
y PILOTs); de las observaciones, a través de satélite, de viento (SATOBs) y espesor
(SATEMs); asi como de las observaciones tomadas desde aviones (AIREPs) y barcos
(SHIPs) y, cuando se encuentran disponibles, desde globos aerolégicos situados a
niveles de presion constante (COLBAs). Cada uno de estos datos lleva asociado un
valor de la varianza del error, derivado mediante una evaluacion estadistica de los
resultados de los sistemnas de observacion correspondientes, como componentes de}
sistema de asimilacidon (ECMWF, 1992).

En la peninsula Ibérica, aparte de los datos superficiales de la red sindptica
de observatorios, se facilitan también datos en altura correspondientes a los

radiosondeos aeroldgicos de las 00 y 12 horas (TUC) en los siguientes observatorios:
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La Coruiia, Lisboa, Santander, Murcia, Madrid, Gibraltar y Palma de Mallorca. Sin
embargo, en el afio 1985, que es el considerado en este estudio, todavia no estaban
operativos los sondeos de Santander y Murcia. Por lo tanto, los campos resultantes
de los andlisis del CEPPM a las 06 y 18 horas (TUC) corresponderan a simulaciones
del modelo global de prondstico operativo en ese afo (T106, con resolucion
horizontal equivalente de 1.125 grados en longitud y latitud), puesto que a estas

horas no se realizan sondeos en las estaciones de observacion.

Con esta informacion procedente de puntos dispersos se obtiene, mediante
interpolaciéon numérica y el conveniente ajuste de los campos, el analisis en una
malla regular, que a su vez se utiliza como los valores iniciales del modelo de
prediccion. En la horizontal se realiza una interpolacion 6ptima, mientras que en la
vertical, para interpolar los valores de las variables desde los niveles de presi6n
constante a los niveles o del modelo y viceversa, el tipo de interpolacion utilizada
por defecto es la conocida como "Tension spline interpolation’. En el caso de las
extrapolaciones por encima (debajo) del tope del modelo, se asigna, en general, a
todos los puntos el mismo valor que tenia la variable en el nivel més alto (bajo) del
modelo. Existen algunas excepciones a esta regla, como el geopotencial y las
componentes ¥ y v de la velocidad del viento, cuyos valores son extrapolados
linealmente por encima del nivel mas alto del modelo, o la velocidad vertical, a la

que se asigna el valor cero por debajo de la superficie terrestre (ECMWEF, 1988).

Para el estudio en superficie de la baja térmica ibérica se dispone de los
andlisis del modelo en el nivel de 1000 hPa, cada 6 horas (00, 06, 12 y 18 horas
(TUC)) en los meses de junio a septiembre, durante los afios de 1985 a 1988.
Mientras que para el estudio en altura se dispone de los andlisis del modelo a las 18
horas (TUC), durante el afio 1985, en los niveles de presion estindar desde 1000 hPa
hasta 300 hPa.

El dominio en que se dispone de los datos de los andlisis del CEPPM es el

siguiente:
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33°N = ¢ <46° N
B°W=<AN<TE

1A

donde ¢ representa la latitud y A la longitud, y la resolucién es de 0.5°x0.5° en

latitud-longitud.

En estos andlisis, las variables disponibles en todos los niveles de presion,
son: altura geopotencial, temperatura, humedad especifica y viento en sus tres

componentes.

Para conocer cudles son los dias en los que se ha desarrollado la depresion
térmica se han aplicado unos criterios de seleccion semejantes a los presentados
anteriormente, pero adaptados a ia forma de la nueva base de datos que se va a
considerar. Tales criterios utilizan como variable bésica la presién reducida al nivel
del mar, por lo que se ha apiicado el método utilizado por el CEPPM (ver apartado
2.2.1) para obtener el valor de la presion reducida al nivel del mar en todos los
puntos del dominio, a partir del geopotencial y la temperatura en el nivel de 1000
hPa. Asi, en la expresion 2.10 los valores de ¢, y T, se sustituyen por los de la

altura geopotencial y la temperatura de dicho nivel, y p,=1000 hPa en este caso.

Puesto que la informacion viene dada en puntos de una malla regular, no en
las estaciones individuales, tales puntos se han agrupado en zonas geograficas segin
su latitud y longitud, tratando de mantener una distribucién similar a la que se
propuso al trabajar con las estaciones individuales. La distribucion final se presenta

en la tabla 2.7.
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TABLA 2.7

A=9°W

- =3
ZONA Il SITUACION COORDENADAS
H  — 4
. ¢=42.5° N
Interior 6° W h<2°W
NORTE
ep =43 5° N
Penfena 60%]$ )\S2°W
Interior 1° ;fféi ;}ro E
NORESTE (¢=42° N, A= 3° E)
. =41.5° N, A= 2°
Perlferla 52_410 A= 1° E)E)
(¢=41° N, A= 1° W)
Interior {(p=40.5° N, A= 1.5° W)
=40° N }\ 2°
ESTE (= w) a
(¢=40° N, A=0° W)
Periferia {(¢=39.5° N, A= 0.5° W)
(0=39° N, A= 0.5° W)
(¢=39° N, A=2° W)
Interior (©=38.5° N, A= 2.5° W)
(¢=38° N, \=2.5° W)
SURESTE -
(¢=38. 5° , A= 0° W)
Periferia (¢=38.5° N, A= 0.5° W)
(p=38° N, A= 1° W)
, ¢=38° N
Interior SOW< h<d°W
SUR (¢=37° N, A= 6.5° W)
s (¢=36.5° N, A= 6° W)
Penfena (¢=36.50 N, A= §° W)
(¢=36.5° N, A= 2.5° W)
Interior 38° N§505%9.5° N
SUROESTE
Periferia 38° N i:agf&?j N
Interior 41.5 Nic_p}0§42.5° N
NOROESTE
Periferia 42° N<¢ <43.5° N
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Segun esta consideracion, las condiciones que se han de cumplir para afirmar

que en un dia determinado se ha desarrollado una depresion térmica son:

a)

b}

dj

La presion en todos los puntos del dominio que comprende la
peninsula Ibérica (36.5°N<¢<43.5°Ny 9.5°W<A<1°E)alas 12
horas (TUC) debe ser mayor o igual que 1002 hPa.

La presion a las 6 horas (TUC) debe ser mayor o igual que 1011 hPa
en los puntos de la malla correspondientes a la periferia de las zonas

norte y noroeste.

La presion a las 6 horas (TUC) en los puntos del interior de las zonas
sur, sureste y este deber ser mayor o igual que a las 18 horas (TUC).
Si esta condicién dejara de cumplirse en mas de dos puntos se
consideraria que en ese dia no se ha desarrollado una depresion

térmica.

Se ha de cumplir que la presion a las 12 horas (TUC) en los puntos
del interior de las zonas norte, noroeste, este, sureste, sur y suroeste,
debe ser menor o igual que la alcanzada en los puntos de la periferia
de las mismas zonas mas una constante, cuyo valor mas idéneo se

considera de 0.5 hPa.

Por ditimo, se impone que el valor de presion minimo ha de
corresponder a un punto de la malla situado en la zona continental de
la peninsula (38°N < <42°Ny 7°W<A<1.5°W). De no ser asi se
consideraria que el sistema meteorolégico desarrollado no corresponde

a una depresion térmica formada sobre la peninsula Ibérica.
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2.3.2. Resultados.

Los campos de presién reducida resultantes de la aplicacién del método
utilizado en el CEPPM, dan lugar, como se ha mencionando anteriormente, a
diferencias baricas entre observatorios periféricos € interiores mucho menos acusadas
que las obtenidas con otros métodos. Esto mismo sucede cuando el citado método
se aplica para la obtencién de la presion reducida partiendo de los andlisis del
CEPPM. Este hecho se ve reflejado en la figura 2.11, donde se ha representado la
distribucién mensual de frecuencia de dias en los que se ha desarrollado el fendbmeno
de baja térmica, en base a los criterios de seleccién presentados en el apartado

anterior, entre 1985 y 1988,

FRECUENGIA DE DIAS DE BAJA TERMIGA (%)

100W
80

60 -

J J A S J J A S J J A S J J A S
1985 19886 1987 1988
Bl FREC.BAJA TERMICA

Figura 2.11. Frecuencia de dias de baja térmica a partir de los andlisis del modelo
del CEPPM.

Aunque la distribucion mensual sigue manteniendo la misma forma, con el
valor maximo en los meses de julio o agosto, dependiendo del afio; se observa una
clara disminucién en los valores cuantitativos de los porcentajes de dias de baja

térmica en los cuatro afios estudiados. Existen varios factores a los que se podria
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atribuir este hecho. En primer lugar, inicamente los datos correspondientes a las 00
y 12 horas (TUC) son elaborados partiendo de observaciones reales, siendo los
analisis de las 06 y 18 horas (TUC) predicciones puras del modelo global del
CEPPM que al estar dirigido a la prediccién sinéptica, no simula correctamente un
sistema a mesoescala como es la baja térmica, pues las parametrizaciones de los
intercambios superficie-atmodsfera, tan decisivos en este caso, no son todo lo
detalladas que seria conveniente. En segundo lugar, la informacién proporcionada
por los observatorios, distribuidos de forma irregular y bastante dispersa, sufren una
interpolacion numeérica a una malla regular antes de ser introducidos en el modelo.
Es posible, por tanto, que aquellos fendmenos de escala menor que el tamafio de las
celdillas individuales que forman la malia utilizada, sean filtrados y no puedan ser

reproducidos o simulados por el modelo.

Se ha comprobado que es frecuente la formacion de bajas térmicas de
pequeiia escala, por ejemplo sobre la zona éarida de los Monegros en el noreste
peninsular, que pasarian inadvertidas si solamente se tuviese informacién de
observatorios tan dispersos, como los que se utilizan para los analisis del CEPPM
en la zona de la peninsula Ibérica. Solamente con ia red superficial de observatorios
sindpticos, mucho mas densa, seria posible detectar la formacion de este tipo de
bajas térmicas, lo que explicaria en parte la mayor frecuencia de ocurrencia que se

obtiene con estos datos respecto a los que se derivan de los anélisis del CEPPM.

Si bien existe una diferencia cuantitativa considerable entre los valores de la
frecuencia de dias de baja térmica obtenidos mediante ambas series de datos, no lo
es tanto al comparar los que se derivan de los andlisis del CEPPM con los
procedentes de las estaciones climatologicas en el afio 1985 (ver tabla 2.8). En los
dos casos se ha utilizado el mismo método de reduccién de la presion al nivel del
mar, lo cual indica que la gran diferencia hallada respecto a los datos sindpticos debe
ser atribuida fundamentalmente al méiodo de reduccion utilizado mas que a los otros

factores.
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Tabla 2.8.

FREC. DIAS BAJA DATOS CLIMATOLOGICOS ANALISIS DEL.  CEPPM
TERMICA(%)
MES
JUNIO 47 34
JULIO 52 48
AGOSTO 42 45
SEPTIEMBRE 13 17
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3.CLIMATOLOGIA SINOPTICA DE LA DEPRESION TERMICA IBERICA

El método fundamental de la climatologia sinéptica consiste en combinar
elementos del tiempo en grupos homogéneos o clases que representen la situacién
sindptica existente en un momento determinado (Barry y Perry, 1973). Las
categorias resultantes pueden ser entonces analizadas con respecto a sus
caracteristicas meteoroldgicas, a su traslacién y frecuencia de ocurrencia tanto
espacial como temporal, y a su relacién con otros parametros meteorol6gicos

externos.

Las distintas aproximaciones climatolégicas sindpticas se suelen subdividir en
dos clases: las que se basan en diferentes ’tipos de tiempo’ y las que utilizan métodos
basados en la identificacion de masas de aire. Los ’tipos de tiempo’ se suelen definir
en base a criterios hidrodinamicos, como presion superficial, campos de viento o
alturas geopotenciales de los niveles de presion en altura. Por lo tanto, Ias categorias
resultantes representan diferentes regimenes del flujo atmosférico que pueden
relacionarse con variables termodinamicas. Asi, por ejemplo, Muller (1977)
identificé ocho ’tipos de tiempo’ en Louisiana, demostrando que estos tipos se
relacionaban a su vez con diferentes condiciones termodindmicas (temperatura, punto
de rocio, altura de la capa de mezcla, etc.), e incluso se podian asociar con ia

precipitacion local.

Por otro lado, las aproximaciones basadas en la identificaciéon de masas de
aire, utilizan explicitamente variables tanto termodindmicas como hidrodindmicas
para la realizacion de la clasificacion. Estos métodos suelen incluir la temperatura
del aire y alguna variable relacionada con la humedad, ademis de los datos de
presidon o altura geopotencial, nubosidad, velocidad y direccién del viento,
visibilidad, etc. l.as categorias sindpticas resultantes no representan meramente
diferentes regimenes del flujo, ya que las variables asociadas a efectos dindmicos

constituyen solamente una parte de la base de datos global.

Las técnicas sindpticas suelen clasificarse ademas en 'subjetivas’ y "objetivas’.
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Las primeras se basan en el juicio y la experiencia del investigador. La mayoria de
las clasificaciones subjetivas concluyen con la identificacion de tipos de tiempo, ya
que el campo de viento en superficie ¢ en altura suele ser una variable primaria. Un
ejemplo clasico de clasificacion climatologica sindptica en tipos de tiempo es la
realizada por Lamb (1972) para las Islas Britdnicas, existiendo otras clasificaciones
subjetivas que incluyen aplicaciones sobre la calidad del aire (Davies et al., 1991),
la variacion en la visibilidad (Sloane, 1983) o la actividad convectiva (Ladd y

Driscoll, 1980), entre otras.

Los métodos objetivos, por el contrario, se fundamentan en el uso de
procedimientos estadisticos para reducir extensas bases de datos a categorias
sinépticas diferenciadas. A pesar de ello este tipo de clasificaciones contienen una
cierta subjetividad, ya que el investigador ha de tomar importantes decisiones
concernientes al tamafio de la muestra, seleccién de las variables y procedimientos
de clasificaciéon que pueden afectar sustanciaimente a los resultados finales. No
obstante, estos métodos han adquirido una gran popularidad debido, en gran parte,
a la disponibilidad de los datos meteoroldgicos en formato digital. Algunos ejemplos
de recientes estudios basados en métodos objetivos y en la identificacion de masas
de aire, incluyen ademés aplicaciones a otros estudios, como por ejemplo al cambio
climatico (Kalstein et al., 1990) y al estudio de la visibilidad atmosférica (Davis,
1991).

El presente trabajo se ha centrado, hasta ahora, en el estudio de una categoria
concreta, claramente diferenciada de ofras situaciones meteoroldgicas que se
observan sobre la peninsula Ibérica en una época determinada del afo. Esta
clasificacién se ha realizado en base a criterios hidrodindmicos en superficie, como
es el campo de presion reducida al nivel del mar y su gradiente horizontal,
realizindose ademas un anilisis de su frecuencia de ocurrencia en el &rea

considerada.

El objetivo de esta parte del trabajo es la determinacién de otras

caracteristicas meteorologicas del fendmeno de baja térmica, como pueden ser la
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localizacién espacial preferente de su centro, su intensidad y tamaifio horizontal,
mediante la utilizacion de variables en superficie, asi como su extensidén vertical a
partir de la informacién meteoroldgica en niveles de presion en altura proporcionada
por los anélisis del CEPPM.

3.1. L izacion preferent ] centro de la baja térmica ibérica.

El centro de una depresion se define, en general, como el minimo local en
el campo de presion, donde el gradiente horizontal de presién debe ser nulo y la
laplaciana horizontal de dicha variable ha de tener valores positivos (Bluestein,
1992). Este método de determinacion del centro de un sistema de baja presidn es
recomendable siempre que los datos disponibles se encuentren digitalizados y
distribuidos en una malla regular. No obstante, las depresiones que se forman en la
atmosfera real no presentan, en general, isobaras perfectamente concéntricas
alrededor del centro del sistema, por lo que el gradiente horizontal de presion en este

punto puede tomar valores diferentes de cero.

En el caso de no disponer de una base de datos apropiada para aplicar el
método anterior, se han de elegir otros procedimientos, como el desarrollado por
Rowson y Colucci (1992), en su climatologia sindptica de las depresiones térmicas
del suroeste de Norteamérica, en el que definen como ’centro del sistema’, al centro
geométrico aproximado de la isobara cerrada con valor mas bajo, de las trazadas a
intervalos de 4 hPa en los mapas que utilizan. Este proceso se realizé inspeccionando
visualmente los mapas de presién en superficie correspondientes al periodo analizado
(alrededor de 24000 mapas).

En el presente estudio se ha aplicado un método menos subjetivo que el
propuesto en el trabajo citado anteriormente, dado que se dispone de los valores de
presion superficial en el dominio donde se desarrolla la depresién térmica, en forma

digital y en una malla regular con resolucién de medio grado, tanto en longitud como

en latitud.
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La determinacion del centro de la depresion térmica ibérica se ha realizado
en funcion de la localizacion espacial del punto (en coordenadas longitud-latitud) en
el cual la presién presenta su valor minimo. Puesto que los puntos de la malla se
encuentran bastante proximos entre si, se ha considerado que el error cometido es

despreciable, haciendo innecesario realizar interpolaciones con mayor resolucién.

En el caso de una depresion ideal el gradiente barico en el punto de presion
minima tendria que valer cero, segin se ha mencionado anteriormente. Una vez
aplicado este criterio a los puntos representativos del centro de la baja térmica se
obtuvieron, en la mayoria de ellos, valores no nulos del gradiente de presién, aunque
en un alto porcentaje de los casos analizados coincidia el punto de presion minima
con el que presentaba el valor del gradiente de presién més cercano a cero. En la
mayoria de las ocasiones, fundamentalmente por la influencia de otros sistemas
baricos de mayor escala situados en las proximidades de la baja térmica, las isobaras
correspondientes al campo de presién superficial adoptan formas irregulares
alrededor del punto de presion minima, dando lugar a valores no nulos del gradiente
bérico en el punto central de la depresion. Por este motivo no se ha elegido este

criterio como factor determinante para el calculo del centro de la baja térmica.

Durante el proceso de seleccion de los dias en los que se ha desarrollado una
baja térmica, a lo largo de los afios 1985 a 1988 entre los meses de junio a
septiembre, segun los criterios mencionados en el apartado 2.3.1, se va
almacenando, para cada uno de estos dias, la situacion geografica y el valor de la
presién minima alcanzada a las 18 horas (TUC), siempre que dicho valor se localice

en la zona continental comprendida dentro de los siguientes limites:
TW<A<1.5°W y 38°N<¢<42°N.

En la figura 3.1 se representa el valor medio mensual de la presién en el

centro de la baja térmica para los dias de ocurrencia del fenémeno (121 en total).
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Figura 3.1. Presion media mensual en el centro de la baja térmica de junio a
septiembre para los anos 1985 a 1988. Las barras verticales representan la
desviacion estandar alrededor de la media.

Se observa un comportamiento ciclico anual de dicho valor, con un minimo
en el mes de julio (1011.7 hPa), mes en el que la desviacién estandar presenta el
valor mas bajo (1.4 hPa). En el mes de septiembre se alcanza el maximo valor de

la variable (1014.8 hPa) siendo la desviacidon estindar de 2.3 hPa.

El nimero de dias en los que el centro de la depresion térmica se situd sobre
cada punto del dominio, durante el periodo 1985-1988, se presenta en la figura 3.2,

donde las isolineas estan trazadas a intervalos de 2 dias.

Se aprecia claramente una zona preferente para la formacién y permanencia
de este sistema situada en la mitad sur de la peninsula Ibérica. Concretamente, el
52% de los dias estudiados el centro de la depresion se localiza en la regién de la
peninsula comprendida dentro del dominio siguiente: 7°W<A<55°W vy

38°N<¢=<39.5°N. Esta zona retine una serie de caracteristicas que propician la
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Figura 3.2. Frecuencia de localizacion del centro de la baja térmica durante
el periodo 1985-1988.

presencia de valores de presién superficial mas bajos que los alcanzados en otras
regiones de la peninsula Ibérica. Por un lado, se encuentra més préxima a las costas
bafiadas por el océane Atldntico que a las aguas mediterrdneas. Ya se ha comentado
el efecto que sobre el gradiente de presion superficial puede tener el mayor contraste
térmico entre los suelos recalentados de la Peninsula y la superficie ocednica,
relativamente mas fria que la del mar Mediterrdneo. Por otro lado, la localizacién
preferente del minimo valor de presién en el tercio sur peninsular parece estar
relacionada con la situacion sindptica que acompaiia frecuentemente a la formacion
de este sistema mesoescalar. Mientras que la mayor parte de las regiones del norte
peninsular se encuentran bajo la accién de un anticiclén, con su centro localizado en
el océano Atlantico, sobre el norte de Africa se forma, en la misma época del afio,
una fuerte depresion térmica (Ramage, (1971), Pedgley (1972)), de mayor escala que
la ibérica, que suele extender su radio de accién a las zonas de la peninsula maés
proximas al continente africano, de forma que el valor de la presion superficial en

estas regiones suele ser inferior que en las situadas mds alejadas. Por dltimo, hay
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que sefialar que en esta zona el tipo de suelo predominante corresponde a las
llamadas Tierras pardas meridionales, tanto sobre roca ignea como metamoérfica,
segun se describe en el manual del Mapa de suelos de Espafia del Instituto de
Edafologia y Agrobiologia del Consejo Superior de Investigaciones Cientificas
(1966). Este tipo de tierras se desarrollan sobre materiales siliceos, en clima
mediterraneo semidrido y, dada la escasa retencion de humedad su cubierta vegetal
se compone de encinas o alcornoques y pastos pobres con escasa evapo-
transpiracion. En [a época estival, el fuerte calentamiento solar y la sequedad del
suelo dan lugar a un gran flujo de calor sensible, que compensa el déficit del de
calor latente por evaporacion en el balance de energfa, desarrollandose una intensa

conveccion térmica que favorece la formacion de una baja presion a nivel del sueio.

Para valorar la intensidad de una depresion se suele considerar la laplaciana
horizontal del campo de presion en el centro del sistema, mas que el valor minimo

de la presion.

Por ello, se ha calculado la laplaciana de la presion en el punto central de la
baja térmica en los 121 dias seleccionados, resultando que aproximadamente el 50 %
de los valores obtenidos se encuentran comprendidos entre 0.18x10° y 0.26x107

hPa/km’, como se aprecia en la figura 3.3.

La forma de la distribuciéon es acampanada, presentando una disminucién
brusca de las frecuencias observadas para valores bajos de la intensidad y mas suave
en los valores altos. La incidencia ha resultado ser nula tanto para valores inferiores

a 0.10x10" hPa/km? como para los superiores a 0.46x10” hPa/km?’,
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Figura 3.3. Frecuencia de la intensidad total de la depresion térmica, para el
periodo de 1985 a 1988, calculada como la laplaciana de la presion en el
centro de la baja térmica.

En la figura 3.4 se representa la frecuencia observada de la intensidad de la
depresion térmica agrupada por meses. En cada intervalo de clase los maximos
corresponden a diferentes meses. Asi, junio presenta la frecuencia mas alta (31 %)
en intensidades cuyo valor esta comprendido entre 0.22x10? y 0.26x10° hPa/km?,
encontrandose mas del 50% de los valores observados en los intervalos de clase
inferiores a éste. Sin embargo, en el mes de julio alcanza su méaximo en un intervalo
mayor (entre 0.26x10° y 0.30x10* hPa/km?) contabilizindose aproximadamente 64 %
de los valores de intensidad por encima de 0.22x10° hPa/km?’. En los meses de
agosto y septiembre vuelve a disminuir el valor de la intensidad mas frecuente (entre
0.18x107 y 0.22x10° hPa/km?} con frecuencia de observacion del 33% vy 43%,

respectivamente.
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Figura 3.4. Frecuencia de la intensidad mensual de la depresion térmica
calculada como la laplaciana de la presion en el centro de la baja.

Ya se ha comentado que, aunque la mayor intensidad de la depresion térmica
no implica necesariamente un valor mas bajo de la presion minima, depresiones muy
intensas suelen presentar valores relativamente bajos de dicha magnitud. Asi,
comparando las figuras 3.1 y 3.4, se puede observar que el mes de julio presenta una
frecuencia elevada de intensidades altas de la depresion térmica, siendo también en
este mes cuando los valores de presién minima son los mas bajos. De la misma
manera, los meses con presion minima méas elevada son los que presentan mayores

porcentajes de dias en los que la depresion térmica es menos intensa.

El campo de presidn superficial tipico de la baja térmica ibérica se caracteriza por
presentar los gradientes mas fuertes, no en las cercanfas del centro del sistema, es
decir en el sur peninsular, sino en puntos bastante alejados del mismo, préximos a
las regiones costeras del norte (ver capitulo 1), donde las presiones en superficie
alcanzan los valores mas elevados. Por tanto, el célculo de la intensidad de la

depresion térmica ibérica mediante Ia laplaciana de la presion en su punto central,
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no muestra este efecto de forma clara, puesto que las diferencias baricas alrededor
del punto de presién minima no reflejan la magnitud de los gradientes de presidén en

zonas mds alejadas.

Por tanto, la cuantificacion de la intensidad de la baja térmica (/) se ha
realizado para cada uno de los 121 dias seleccionados, mediante el cilculo de la
diferencia entre el valor de presién superficial correspondiente a la media espacial
de los valores de esta variable en el dominio que comprende la peninsula Ibérica,

segin la malla elegida (36.5°N<¢<43.5°Ny 9°W<A=<1.5°E), a las 18 horas,

D, ¥ el valor de presion minima a la misma hora, p,,:

I:pT—pmin

La frecuencia mensual de la intensidad de la baja térmica, calculada de esta
manera se presenta en la figura 3.5. En ella se han agrupado los valores de la

intensidad en intervalos de clase de amplitud 0.5 hPa.

El mes de julio presenta una incidencia superior al resto con una mayor
frecuencia de observacion de intensidades consideradas como ’altas’. Asi, el valor
maximo de la distribucion de frecuencias (27%) se encuentra, en este mes, en el
intervalo de intensidades de 3.75 a 4.25 hPa, mientras que en agosto las intensidades
que presentan la maxima incidencia (36 %) corresponden a valores mas bajos (entre
2.25 y 2,75 hPa).

En los meses de agosto y septiembre el mayor nimero de observaciones (70 %
y 48 %, respectivamente) se concentra en torno a 2.25 y 3.25 hPa, sin embargo, julio
presenta ¢l 85% de las observaciones repartidas en un rango de intensidades mas
amplio (entre 2.25 y 4.25 hPa). La distribucion de las frecuencias de observacién de
la intensidad de la baja térmica en el mes de junio presenta un aspecto homogéneo,

no superandose el 20% para ningin intervalo de clase en los que existe incidencia.
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h‘gum 3.5. Frecuencia mensual de la intensidad de la baja térmica para el
periodo 1985-1988.

En la figura 3.6 se ha representado la frecuencia de la intensidad de la
depresién térmica ibérica para el total de los 121 dias en los que se formd este
sistema. En ella se puede observar que las intensidades mas frecuentes son las
mayores de 2.25 hPa y menores de 3.25 hPa, que constituyen el 50% del nimero
total de los valores de intensidad observados, siendo muy poco frecuentes los valores

extremos (menores de 2.25 hPa y mayores de 4.25 hPa).

La extension horizontal de la baja térmica (E,) se ha calculado, para cada dia,

en funcién de la diferencia entre el valor medio de las presiones existentes en los 24

puntos de la maila que rodean el centro de la baja térmica (p) vy el valor de presion

en el mismo (p,,,), a las 18 horas:
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Figura 3.6. Frecuencia total de la intensidad de la baja térmica para el perfodo
1985-1988.

donde A es el drea correspondiente al dominio de dos grados de longitud por dos
grados de latitud (=3.9x1¢* km?) formado por los puntos que se utilizan en este

calculo.

En la figura 3.7 se presenta la frecuencia mensual de observacién de los
valores de la extension horizontal agrupados en intervalos de clase de 0.1
hPa/3.9x10* km?

En el mes de julio la extension horizontal de la baja térmica mas frecuente
(39%) tiene un valor de 0.5 hPa/3.9x10* km* en agosto y septiembre de 0.4
hPa/3.9x10* km?, con una frecuencia mensual de observacion del 33% y 43%,
respectivamente, y de 0.3 hPa/3,9x10* km’ en junio con una frecuencia del 35%. La
posicién del méximo en las distribuciones mensuales pasa de situarse en un valor
bajo en junio (0.3 hPa/3.9x10* km?) a uno mayor en julio (0.5 hPa/3.9x10* km?,
volviendo a desplazarse hacia un valor menor (0.4 hPa/3.9x10* km?) en agosto y

septiembre.
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Figura 3.7. Frecuencia mensual de la extension horizontal de la baja térmica
para el periodo 1985-1988.

El valor de la extensién horizontal més frecuente durante el total de los dias
estudiados se encuentra comprendido entre 0.35 hPa/3.9x10" km? y 0.45 hPa/3.9x10*
km’, como se puede observar en la figura 3.8, disminuyendo el porcentaje de
formacién de depresiones con extension horizontal mayor de 0.55 hPa/3.9x10* km®
o menor de 0.25 hPa/3.9x10* km® de forma muy acusada. Por tanto, la presion
media alrededor del centro de la baja térmica, presenta como valor mas frecuente
una diferencia de medio hectopascal respecto al valor de presion minima, siendo
maximo en julio, mes en el que también se presentan las mayores intensidades y las
menores magnitudes de la presidon en el centro de la baja. Para verificar esta
relacion entre las caracteristicas de la baja térmica descritas, se ha aplicado un

método de regresién miltiple ’paso a paso’ (en inglés, stepwise regression).

Como variable dependiente se ha elegido la intensidad de la depresion térmica, y
como variables independientes se han tomado su extension horizontal, el valor de
presién minima y la localizacién geogréfica del centro de la depresion. Una vez

ejecutado el proceso de regresion multiple, solamente ha sido seleccionada la
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Figura 3.8. Frecuencia total de la extension de la baja térmica para el periodo
1985-1988.

variable correspondiente a la extensidn horizontal, con un valor del coeficiente de
correlaciébn miltiple de 0.64. La recta de regresion encontrada tiene pendiente
positiva, lo que indica que el valor de la intensidad de la baja térmica aumenta con

el valor de la extension horizontal, segin la siguiente ecuacion:

1=1.02 + 4.69%E,

donde 7/ representa la intensidad y E, la extension horizontal de la baja térmica. Este
resultado era previsible, puesto que ambas funciones se han calculado en base a las

mismas variables caracteristicas de la depresi6én térmica.

3.3. Extensién vertical de la depresién térmica ibérica.

El estudio de la baja térmica se ha centrado, hasta ahora, en el andlisis de sus

caracteristicas en superficie, utilizando unicamente como magnitud fundamental la
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que lo define de forma mads clara y sencilla: la presién superficial. Asociada a ésta
de manera directa se encuentra la temperatura superficial. Los campos de esta
variable muestran un comportamiento tipico caracterizado por una estructura
semejante a los de la presién y, por tanto, del geopotencial. Las isotermas se
distribuyen de forma aproximadamente concéntrica alrededor del punto donde se
alcanza la maxima temperatura, que suele coincidir con el lugar donde se localiza
el centro de la depresién. Un ejemplo de este comportamiento se presenta en la
figura 3.9, en la que se muestran, para un dia tipico de baja térmica, ios campos de

geopotencial y temperatura en el nivel de presion de 1000 hPa.

Figura 3.9. Campos de geopotencial (linea continua) y temperatura (linea
discontinua) en el nivel de 1000 hPa, a las 18 horas (TUC), para un dia tipico
de baja térmica (31-7-835).

Realizando este mismo andlisis en los otros niveles de presién estindar se
observa un comportamiento similar en el campo de geopotencial y de temperatura
potencial respecto a lo obtenido en superficie, mas acusado en los niveles cercanos
al suelo. A medida que aumenta la altura del nivel de presién estandar analizado,
esta estructura deja de manifestarse de forma tan evidente, cambiando de forma
apreciable la curvatura de las isotermas. Este rasgo tipico del campo de temperatura,

en situacion de baja térmica, se puede observar en las figuras 3,10 a) y b). En ellas
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se han representado dos cortes verticales del campo de temperatura potencial para
un dia tipico de baja térmica {31-7-1985), a las 18 horas (TUC). En la 3.10 a) se
muestra el corte vertical zonal para la latitud correspondiente al punto central de la
baja térmica en ese dfa, y la 3.10 b) representa el corte meridiano en la longitud

donde se localiza dicho punto.
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i?igura 3.10. a) Corte vertical zonal de isentrépicas sobre el centro de la baja
térmica {en 38.5°N), para un dia tipico (31-7-1985), a las 18 horas (TUC).

Por debajo de un determinado nivel de presion, las isentrépicas presentan una
estructura que se podria asemejar a un ’embudo’, con el centro situado,
aproximadamente, donde se registra el valor minimo de presion superficial, siendo
a su vez mixima la temperatura potencial en ese mismo lugar (ver figura 3.10 a).
En la vertical de este punto existe un estrato con una acusada inestabilidad,
disminuyendo la temperatura potencial al alejarse del maximo superficial, que
favorecerd los movimientos ascendentes del aire superficial. Sin embargo, a partir

de una determinada altura, el gradiente vertical de temperatura potencial cambia de
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Figura 3.10. b) Corte vertical meridiano sobre el centro de la baja térmica (en
5.5°W), para un dia tipico (31-7-1985), a las 18 horas (TUC).

signo, observindose en esta capa una estratificacion estable. En esta estructura se
manifiesta de forma clara que, por encima de una altura concreta, la atmdsfera no
se ve aparentemente perturbada por la actividad de la baja térmica formada en

superficie.

En este caso el método elegido para determinar el nivel mas elevado que se
ve influido por este sistema desarrollado en superficie se basa en el cilculo de la
altura aproximada donde se produce un cambio de curvatura en las isentrépicas. La

variable utilizada para obtener esta informacion es la laplaciana de Ia temperatura
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potencial.

Asi, una vez seleccionados los dias en los que se desarrolla el fenémeno de
baja térmica en el periodo del afio 1985 comprendido de mayo a octubre, y
localizado el centro de la depresion en superficie, se procede al calculo de la
temperatura potencial alrededor de dicho punto en todos los niveles de presion desde
1000 hPa hasta 300 hPa, a intervalos de 50 hPa. Para esto se calcularon previamente
los valores de la temperatura en los niveles intermedios mediante una interpolacién
cubica (cubic spline) (Pielke, 1984).

A continuacidn se calcula la temperatura potencial en los citados puntos, asf
como su laplaciana en la vertical del punto central de la baja térmica en los quince
niveles de presion considerados. Puesto que en superficie el campo de temperatura
potencial en el punto central presenta un maximo, la laplaciana de dicha magnitud
tendra valores negativos en todos ios niveles en 10s que se mantenga esta estructura,
cambiando de signo en el momento en el que la influencia de la baja térmica sobre
este campo deje de manifestarse. Asi, se considera la extension vertical de la
depresion limitada por el nivel de presién inmediatamente inferior al primero en el

que se presenta un valor positivo de la laplaciana de la temperatura potencial.

Los resultados obtenidos mediante este procedimiento se presentan en la
figura 3.11. En ella se observa que la depresion térmica en estudio es un sistema de
poco espesor, comparado con otras depresiones desarrolladas en latitudes medias.
Los efectos de la baja térmica no se ven reflejados en ningin caso por encima del
nivel de 550 hPa y sélo en el 21% de los casos el nivel en el que se produjo el
cambio de curvatura de las isentrdpicas se encuentra entre 700 hPa y 600 hPa. Las
bajas térmicas cuyo espesor llega hasta 750 hPa son las mds frecuentes (38%),

seguidas de aquellas gque sélo llegan al nivel de 800 hPa (18%).

En general, las depresiones térmicas mas conocidas se caracterizan por ser
fenémenos de poco espesor. La depresion térmica que se desarrolla sobre Australia,

aun siendo de mayor escala horizontal que la que se forma sobre la peninsula
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Figura 3.11. Extension vertical de la baja térmica, calculada como el nivel de
cambio de signo de la laplaciana de la temperatura potencial, en los meses de
mayo a octubre de 1985.

Ibérica, presenta un espesor vertical similar a ésta. Asi, la ciclonicidad aparente en
el nivel de 850 hPa se ve reemplazada por un caracter claramente anticicléonico en
el nivel de 700 hPa (Leslie, 1980). De forma similar, sobre la depresién térmica
formada en ia peninsula Arabiga, se observa un acusado caréacter anticiclonico en el
nivel de 850 hPa, que resulta mucho mis claro en 700 hPa (Blake et al., 1983),
demostrando asi el poco espesor relativo de este sistema. La extensién vertical
maxima alcanzada por la depresion térmica formada sobre el suroeste de
Norteamérica, no supera los 700 hPa en los meses en los que su desarrollo es
méaximo (Julio y agosto) (Rowson y Colucci, 1992). No obstante, este resultado ha
de ser mnterpretado cuidadosamente, puesto que las regiones montafiosas de Méjico,

sobre las que se forma la depresion, se encuentran muy proximas al nivel de 850
hPa.

Asi pues, la baja térmica ibérica, a pesar de tener dimension horizontal menor

que las que se suelen formar en otras regiones, presenta un desarrollo vertical
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similar. Esta independencia entre las dimensiones horizontal y vertical de la baja
térmica se ha comprobado realizando un anilisis de regresién miltiple mediante el
método ’paso a paso’ (stepwise regression). Para ello se han tomado como variables
independientes ta extension horizontal e intensidad de la baja térmica, el valor de
presion en el centro de la misma, asi como sus coordenadas geograficas (latitud y

longitud), siendo la extensidén vertical la variable dependiente.

El resultado es que la Gnica variable correlacionada con la extension vertical
de la depresion térmica (E), es la latitud del punto central de la misma (¢.). E!
coeficiente de correlacién muitiple correspondiente a esta variable es de 0.42 y la

recta de regresién resultante es la siguiente:

E, =1860.99 - 28.63X¢,

Puesto que la extension vertical se ha expresado en funcion del nivel de
presion donde se produce un cambio de signo de la laplaciana de la temperatura
potencial sobre el centro de la baja térmica, cuanto mayor sea el valor de la variable
E,, mas cercano al suelo se encontrard dicho nivel. Por tanto, Ia pendiente negativa
de la recta de regresion obtenida indica una disminucion del valor de la variable
dependiente con el aumento de la latitud del punto central de la baja térmica. Esto
es, cuanio mds al norte de! dominio seleccionado se sittie el centro de la depresion,
mayor sera su extension vertical. Este comportamiento se puede explicar en funcién
de la orografia de 1a peninsula Ibérica. Asi, dentro del dominio donde se suele situar
el centro de la depresion térmica existen fuertes diferencias en la elevacién del
terreno, a causa de la presencia de la meseta central situada mas al norte, con una

altitud media de aproximadamente 800 m.

Atendiendo al mecanismo fundamental que origina una depresion térmica,
explicado en el apartado 1.3, bajo las mismas condiciones de calentamiento
superficial es decir caracteristicas del suelo, la masa de aire existente sobre terrenos
elevados sufrird mayor expansion vertical, por ser menos densa, que aqueila situada

sobre terrenos con menor elevacion; produciéndose, a su vez, una elevacion del nivel
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de divergencia y una intensificacién de la depresién superficial, como se demuestra
en el trabajo de Gaertner et al. (1993), lo que justifica claramente los resultados

obtenidos en este anilisis.
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4. ASPECTOS DINAMICOS Y DIABATICOS DE LA BAJA TERMICA

IBERICA.

Una vez analizados los rasgos fundamentales de la baja térmica desde un
punto de vista estitico, en este capitulo se presenta un estudio sobre las
caracteristicas de este sistemna relacionadas con su estructura dindmica. Se examinan
los campos tipicos de vorticidad potencial, viento horizontal y vertical, asi como los
perfiles verticales medios de divergencia y vorticidad relativa en el centro de la
depresién a las 18 horas (TUC), correspondientes a los dias con ocurrencia de baja

térmica a lo largo del periodo de junio a septiembre de 1985.

Se estudian algunos factores a escala sindptica, que pueden afectar al
desarrollo de la depresion, mediante el anilisis de los valores que presenten en un
tiempo anterior a la formacion de la misma. Para elio, se seleccionan una serie de
variables derivadas y se examina su comportamiento en una hora previa a la
formacion de la baja térmica (06 TUC), con objeto de tratar de describir el entorno

sindptico que favorece o impide la formacidn del sistema mesoescalar.

Por iiltimo, a lo largo de un periodo de doce dias, se realiza un andlisis de
la energia cinética involucrada en el desarrollo y formacién de la baja térmica,
diferenciando la contribucion de las diferentes escalas de movimiento implicadas en
el proceso. Para ello, se utiliza un método de anilisis objetivo introducido por
Barnes (1964), que se ha aplicado posteriormente por otros autores para la
separacion de escalas de movimiento en estudios atmosféricos (Doswell, 1977;
Maddox, 1980; Gomis y Alonso, 1990; Chen et al., 1990) y oceanograficos (Tintoré
et al., 1991).

101



4.1. Caracteristicas dinamicas de la baja térmica.

4.1.1. Campo de viento horizontal, divergencia y vorticidad relativa.

El movimiento del aire en las proximidades de la superficie terrestre esta
controlado por cuatro factores: la fuerza del gradiente de presion, la de Coriolis, la
aceleracién centripeta y las fuerzas de rozamiento. El tipo de movimiento generado
dependeri del balance horizontal existente entre estas fuerzas. Asi, en el movimiento
geostréfico las componentes horizontales de la fuerza de Coriolis se equilibran con
las de Ia fuerza del gradiente de presion. En este caso, la direccién del viento sera
paralela a las isolineas de presion en un plano horizontal o a las de geopotencial en
una superficie isobdrica. El viento geostréfico es, en general, una buena
aproximacién al viento real en sistemas extratropicales de escala sindptica, pero deja
de tener validez en latitudes bajas o en sistemas de menor escala. Este es el caso de
la baja térmica formada sobre la peninsula Ibérica, en la que los vientos en niveles
bajos son fundamentalmente ageostroficos, debido, en gran parte, al corto cicio de
vida del sistema que impide que se llegue a alcanzar el equilibrio geostroéfico. Esta
componente transisobdrica del viento tiende a ’rellenar’ la depresidn térmica,
compensando la divergencia de flujo que se observa en la parte superior del sistema,

tal como se coment6 en el apartado 1.1.

Asi pues, en situacion de baja térmica, el viento superficial se caracteriza por
atravesar las lineas de contorno (isobaras o isohipsas) en vez de ser paralelo a las
mismas. Este hecho se puede observar en las figuras 4.1, donde se han representado
los campos de viento horizontal y de geopotencial en los niveles de presidn estindar
de 1000 hPa (a), 850 hPa (b), 700 hPa (c) y 500 hPa (d), correspondientes a un dia
tipico de baja térmica (31-7-1985) a las 18 horas (TUC), segin se deducen de los
analisis del CEPPM.
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Figura 4.1. Campo de viento horizontal y geopotencial para un dia tipico de baja térmica (31-7-1985) a las 18
horas (TUC), en los niveles de presion de a)1000 hPa, b)850 hPa, c)700 hPa y d)500 hPa.



En tales figuras puede observarse que, alrededor de la depresion térmica, los
flujos tienen un cardcter predominantemente ageostrofico. Esto ocurre mads
claramente en el nivel de 1000 hPa a consecuencia de la mayor influencia de los
efectos de friccion superficial, aunque es posible que también exista una cierta
influencia espdrea de la extrapolacién que debe realizarse cuando el suelo se sitia
por encima de este nivel de presion estandar. No obstante, este caracter ageostrofico
también se aprecia en el nivel de 850 hPa en la zona que rodea la depresion térmica,
lo que indica que en este sistema, como ocurre tipicamente en los de mesoescala, no
se llega a alcanzar un balance entre la fuerza del gradiente de presién y la de
Coriolis. Incluso en la figura correspondiente al nivel de 700 hPa, se puede observar
sobre el centro de la depresion una pequefia componente ageostrdfica. En el nivel de

500 hPa no se aprecia ninguna influencia significativa de este sistema meteorologico.

El campo de viento asociado a la baja térmica ibérica presenta pues una
estructura dindmica dominada por la convergencia del flujo hacia el centro de la
depresion en los niveles proximos a la superficie terrestre. Se puede observar en la
figura 4.1 que en el nivel de 1000 hPa el viento procedente del norte se curva hacia
el interior de la Peninsula. Asi mismo, es evidente el giro ciclénico del viento
alrededor del centro de la depresién en los niveles de 1000 hPa, 850 hPa e incluso,
aunque de forma menos definida, en el de 700 hPa. En general, por encima de este
nivel el flujo suele tenmer unm caricter anticiclonico. Este comportamiento es
consistente con la configuracion del movimiento vertical asociado a las depresiones,
con presencia de convergencia en niveles bajos y divergencia por encima de una

altura determinada (ver figura 4.2).

Este esquema se corresponde con los resultados obtenidos del cilculo de los
perfiles verticales medios de divergencia y vorticidad relativa sobre el centro de la
depresion para los dias de baja térmica de junio a septiembre de 1985 (figuras 4.4
y 4.5, respectivamente). Dado que sélo se dispone de los anélisis del CEPPM en los
niveles de presion estandar, se ha realizado una interpolacion a niveles intermedios,
separados entre si por intervalos de presidon de 50 hPa, para poder obtener con

mayor resclucion las variables que intervienen en el calculo de los perfiles verticales
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Figura 4.2. Configuracion del movimiento vertical asociado a divergencia y
convergencia de masas de aire en la troposfera.

de divergencia y vorticidad relativa sobre el centro de la depresidn. En este estudio
se ha utilizado como método de interpolacion la técnica conocida como ’interpolacion
cubica’ (en inglés, cubic spline interpolation), debido a que su aplicacion en modelos
numéricos de mesoescala ha puesto de manifiesto su superioridad frente a otros
esquemas (Fernandez, 1992). Una descripcién completa de este método se puede
encontrar en Pielke (1984; pags. 297-307), no obstante, a continuacién se comentan

los aspectos mas relevantes del mismo.

Partiendo del conocimiento de los valores de la variable ¢ en los puntos x,,

se trata de encontrar una funcidn de interpolacién S(x), tal que:
- Stx), §'(x) y §"'(x) sean funciones continuas;
- La funcidén S{x) ha de ser un polinomio cabico en el intervalo x,,, <x <x,,
es decir S(x) = aX’ + bxX’ + ex + d; y
- Stx) = ¢,

Bajo estas suposiciones, la funcién de interpolacion, S{x), que se obtiene es:
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Sx)= _‘]Ezi(x "xf-l)z(xi -X)+ N;;l(x" X i)

i i

4.1)

+‘?£;(x,- “X)Z[Z(x—xi-l) +h,’] +i;(x ‘xf-l)z[z(xf -X) +hf]
K h,

1 I

donde h;, = x; - x.; y N, es la derivada primera de S(x) en el punto x;. Los valores de
todas las &V, pueden hallarse tras derivar dos veces la expresion (4.1) e imponer que
S7(x*) = §"7(x;). Respecto a la condicién de contorno aplicada, no se ha seguido
el método propuesto por Pielke, ya que implica el calculo de la derivada segunda de
la variable en la frontera, donde no se dispone de informacién suficiente para
realizar este cidlculo de manera correcta. Por ello, se ha utilizado otro tipo de
condicién, conocida como ‘de supresién de nodos’ que no requiere dicho cilculo
(Behforooz y Papamichael, 1979).

Para resolver el sistema de ecuaciones algebraicas lineales resultante, cuyas
incégnitas son las N, se utiliza el método de eliminacion gaussiana. Una vez
conocida la funcion S¢x), el valor que tomara ¢ en el punto x; vendra dado por

¢ = S(x).

Una vez obtenidos los valores de las variables (u,v) en los niveles de presion
separados por intervalos de 50 hPa, desde 1000 hasta 300 hPa, se realiza el cilculo
de la divergencia (V-V) y la componente vertical de la vorticidad relativa ({) en
coordenadas esféricas, para cada uno de los dias de baja térmica, alrededor de su

centro y en todos los niveles, segln las siguientes expresiones:

vyl [i’i‘.ﬁ("cosﬂo)} 4.2)
Reose | 98— d¢

F=ko(Vx V)=t | Qv _Qlucose) (4.3)
Recose | dA de
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donde R es el radio de la Tierra, ¢ la latitud y A la longitud. El valor de las

derivadas parciales se ha aproximado mediante diferencias finitas centradas, segin

las expresiones siguientes aplicadas a una variable genérica A:

s —afi-\ :é}*—] —Al. .

|d¢ ) 24¢

r%\ :Ax’+1,i—A1‘-1,i
67\J i 2AN

(4.4)

donde los indices { y j varian segin se muestra en la figura 4.3. El intervalo entre

los puntos de la malla considerados en este calculo ha sido de medio grado, tanto en

latitud como en longitud (A¢ = AN =0.5°), que corresponde a la resolucion espacial
de los andlisis de! CEPPM utilizados.

-2

i,

||-‘|j ‘J I",l

—A )~

Figura 4.3. Variacion de los indices i, j, en la malla utilizada.

Una vez obtenidos los valores de divergencia y vorticidad relativa en todos

los niveles de presion considerados, correspondientes al centro de la depresion, se
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derivan sus valores promedios para todos los dias de baja térmica, resultando los

perfiles verticales medios que se presentan en las figuras 4.4 y 4.5.

En la figura 4.4, se observa que la convergencia prevalece por debajo del
nivel de 800 hPa, con un maximo de -3x10° s en 1000 hPa, El nivel de divergencia
nula se sitia entre 800 y 750 hPa, existiendo un predominio de la divergencia por

encima del mismo y hasta 400 hPa.
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Figura 4.4. Perfil vertical de divergencia media en el centro de la depresidn
para los dias de baja térmica de junio a septiembre de 1985.

El perfil vertical de vorticidad relativa media sobre el centro de la baja
térmica presenta valores positivos en la capa atmosférica situada por debajo del nivel
de 750 hPa, con un maximo de 3x70° s en 1000 hPa (figura 4.5). Esta circulacién
ciclénica se hace mds débil (menor vorticidad relativa) a medida que aumenta la
distancia al suelo hasta que se llega a convertir en anticiclénica (valores negativos

de vorticidad relativa), presentando un méximo en el nivel de 500 hPa.

Como se puede comprobar, las caracteristicas descritas concuerdan con los
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resultados obtenidos del estudio de la extension vertical de la baja térmica (apartado
3.3). Asi, en la mayoria de las ocasiones el efecto de la baja térmica no se refleja
por encima de 750 hPa, puesto que es en las capas situadas por debajo de este nivel
donde se manifiestan los rasgos tipicos de la depresion: flujos convergentes,

vorticidad ciclénica y valores negativos de la laplaciana de la temperatura potencial.
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Figura 4.5. Perfil vertical de vorticidad relativa media en el centro de la
depresion para los dias de baja térmica de junio a septiembre de 1985.

El aspecto general de las curvas representadas en las figuras 4.4 y 4.5 se
ajusta a la estructura esperada para este tipo de sistemas meteorologicos (Junning et
al., 1984). Sin embargo, la capa comprendida entre el nivel de 900 hPa y 1000 hPa
presenta un comportamiento andmalo, que puede ser atribuido a varias razones, entre
las cuales cabe sefalar la cizalla vertical y horizontal del viento existente entre los
niveles de 1000 y 850 hPa y las condiciones de contorno del método de interpolacion
vertical utilizado para el calculo de las componentes del viento en los niveles de

presion intermedios.
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4.1.2. Velocidad vertical del viento.

La componente vertical de la velocidad del viento en movimientos de escala
sindptica es del orden de unos centimetros por segundo, mientras que fos sondeos
aeoroldgicos no pueden medir dicha magnitud con una precision mayor de un metro
por segundo. Por tanto, en general, la velocidad vertical no se suele medir
directamente, sino que ha de ser deducida a partir de otras magnitudes medidas

directamente con mayor exactitud.

Dos métodos utilizados frecuentemente para inferir el movimiento vertical son
el método cinematico, basado en la ecuacion de continuidad, y el método adiabatico,
basado en la ecuacidn de la energia termodindmica. Ambos métodos se suelen aplicar
utilizando un sistema de coordenadas isobarico, por lo que, el resultado que se
obtiene es w(p) en vez de w(z). Estas dos formas de deducir la velocidad vertical del

viento se relacionan mediante la ecuacion de la hidrostatica.

Expandiendo la expresion de la derivada total de la presidn respecto al tiempo

en un sistema de coordenadas {x,y,z) queda:

wEP!azf?&v‘va[ée] 4.5)
Dt ot 0z

En movimientos de escala sinGptica, la velocidad horizontal del viento se
puede considerar geostrofica en primera aproximacion, Por tanto, el vector velocidad
del viento estaria compuesto por la suma del vector representativo del viento
geostrofico (V,), mas el correspondiente a la componente ageostrofica del viento
(V,). que serd en este caso mucho menor que la geostréfica. Puesto que el viento
geostrofico es un vector perpendicular al gradiente de presion (V,=(of)" k x Vp),
se cumplird que V Vp=0. Usando este resultado junto con la ecuacién de la

hidrostatica, la ecuacion (4.5) queda de la siguiente manera:
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wz%wa-vp—pgw 4.6)

Teniendo en cuenta las magnitudes de los tres términos del segundo miembro

de la ecuacidn (4.6), en el caso de movimientos de escala sindptica:

9P _1kPa d-
3

V. Vp~(m s )1Pa km™)~0.1kPa d"'

pgw~ 10kPa d™’

Por lo tanto, una buena aproximacion para el calculo de w, en estas

circunstancias, seria:

No obstante, ésta dejarfa de ser una aproximacion correcta para la

determinacién de la velocidad vertical del viento en los siguientes casos:

1. Cuando la componente ageostrofica del viento sea relativamente grande;
2. Cuando la tendencia de la presidn local sea relativamente grande;

3. Cuando la atmésfera no pueda ser considerada como hidrostatica.

El primero corresponde a lo que normalmente se observa dentro de la capa
limite planetaria, o en las proximidades de aquellos sistemas que se desplazan o
profundizan con rapidez, en los que también se suele cumplir la segunda condicién.

La tercera restriccidn hace referencia, por ejemplo, al caso de las tormentas.

La depresion térmica ibérica, con un tamafic horizontal del orden de unos
cientos de kilémetros y un espesor vertical menor de 3000 metros, puede

considerarse un sistema en el que se cumple con bastante aproximacién la hipétesis
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hidrostatica. Por otro lado, la tendencia local de la presion en el proceso de
formacién y desarrollo de la misma no suele ser mucho mayor que la de los sisternas
de escala sindptica (unos 2 hPa cada 6 horas). Sin embargo, como se ha mostrado
en la figura 4.1, en la baja troposfera el viento presenta una fuerte componente
ageostréfica, por lo cual el método propuesto para la determinacion de la velocidad

vertical del viento no seria correcto en situacion de baja térmica.

Estas consideraciones han llevado a la necesidad de recurrir a la utilizacién
de los valores de la velocidad vertical del viento proporcionados directamente por
los andlisis del CEPPM en los niveles de presidn estdndar, supuestamente mas
préximos a los valores reales que los que se podrian haber obtenido mediante el
método comentado anteriormente, que implica la aceptacion de hipétesis no del todo
correctas bajo situacion de baja térmica en la peninsula Ibérica. Estos valores se han
interpolado mediante el método ‘cubic spline’, descrito anteriormente, a niveles
separados por intervalos de 50 hPa, para obtener los cortes verticales zonal (figura
4.6 a) y meridiano (figura 4.6 b) de esta variable, en un dia tipico de baja térmica
(31-7-1985) a las 18 horas, que respectivamente pasan sobre el centro de la
depresion (en este dia se situé en el punto de coordenadas 38.5°N, 5.5°W). Se
observa la existencia de movimientos ascendeites que aumentan desde la superficie
hasta 850 hPa, aproximadamente, donde se localizan las maximas velocidades

verticales (alrededor de -0.4 Pa/s) disminuyendo a partir de ese nivel.
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Figura 4.6. Cortes verticales de la velocidad vertical w(p), en Pa/s, para un dia
tipico de baja térmica (31-7-1985) a las 18 horas (TUC): a) Corte zonal en
38.5°N y b) Corte meridiano en 5.5°W.

4.1.3. Campo de vorticidad potencial.

La expresion mds general para la conservacion de la vorticidad potencial
definida por Ertel se puede escribir de [a siguiente manera (Hoskins et al., [985;
Pedlosky, 1987):

D1 (f'*-ZQ)'VB . (VX F)-Vd 4.7)
Dy P P

donde TT=({+2Q)-VO/pes la vorticidad potencial de Ertel, {+2Q=7 la vorticidad
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absoluta, p la densidad, # la temperatura potencial y F la fuerza de friccion por
unidad de masa. El primer y segundo sumandos del segundo miembro de la ecuacion
(4.7) representan la contribucién al aumento o disminucion de la vorticidad

potencial a causa de los efectos diabéticos y de friccién, respectivamente.

La expresion correspondiente a la vorticidad potencial en un sistema de

coordenadas (A,¢,p), utilizado en este trabajo, es la siguiente:

I adv 1 ducose) | 90
PV=- — il
& l:f+ Rcosg 0N Rcosg  dg j} op *

(4.8)

[ 1 apav 1 aeau}

La evaluacion de PV en (4.8) se ha llevado a cabo mediante aproximacién de
las derivadas parciales por diferencias finitas centradas, segin el procedimiento
explicado en el apartado 4.1.1, sobre las superficies isobéricas entre 1000 hPa y 300
hPa, en el dominio donde se dispone de los anilisis del CEPPM (33°N < ¢ <46°N

y 13°W = A<7°E), con una resolucidn de (.5 grados.

En la figura 4.7 se presenta un ejemplo de la distribucién tipica del campo
de vorticidad potencial para un dia de baja térmica (31-7-1985) a las 18 horas, en
los niveles de presién estandar. Es de destacar la presencia de una zona, al sur de
la Peninsula, en que la vorticidad potencial presenta valores negativos en los niveles
de 1000 hPa (figura 4.7 a) y 850 hPa (figura 4.7 b), aunque en éste ultimo su
extension sea considerablemente menor. Esta zona coincide, de forma aproximada,
con el lugar donde ese dia se sitia el centro de la depresidn térmica (ver figuras 4.1
a y b). Por otro lado, en estos mismos niveles se puede apreciar la existencia de una
anomalia positiva de vorticidad potencial al sureste de la Peninsula sobre el
Mediterraneo y el norte de Africa. El comportamiento de la vorticidad potencial en
esta situacién no se asemeja al que suele observarse en sistemas de escala sindptica,
en los que las anomalias negativas se asocian a curvatura anticicldnica y las positivas

a curvatura ciclonica (Bluestein, 1993). Esto podria deberse a la gran importancia
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que tienen los efectos de calentamiento diabdtico y de friccion sobre el suelo en el
caso de baja térmica, que en otros sistetnas de mayor escala se consideran

despreciables.

Este tipo de estructuras se pueden apreciar también en la figura 4.8, donde
se presentan cortes verticales zonales del campo de vorticidad potencial, sobre el
centro de la baja térmica a intervalos de seis horas, para el dia 31 de julio de 1985.
A medida que progresa €l dia se observa la generacion en superficie de una especie
de ’clipula’ con un valor minimo de vorticidad potencial en su interior, que alcanza
su maxima profundidad a las 18 horas, cuando la depresion térmica se encuentra
completamente desarrollada. Este hecho se puede asociar con la estructura de
‘embudo’ que presenta ¢l campo de temperatura potencial en esta situacion (figura

3.10 a) con un méaximo de dicha variable en superficie a esta misma hora.

Una posible interpretacién cualitativa de la evolucion diurna del aire dentro
y fuera de la 'cipula’ de vorticidad potencial minima, se podria hacer en base a la
ecuacion (4.7) (Alonso et al., 1994). Valores negativos del segundo miembro de la
ecuacion podrian indicar que las particulas que inicialmente se encontraban dentro
de la ’capula’ no podrian salir de ella. En cambio, para una parcela de aire situada
fuera de la misma, una disminucién de la derivada sustancial de la vorticidad
potencial indicaria la posibilidad de introducirse dentro de la 'cipula’ de vorticidad
potencial negativa. Por el contrario, un valor positivo del segundo miembro de la
ecuacion (4.7) podria interpretarse de forma contraria, s decir, las parcelas de aire
situadas inicialmente fuera de la ’cipula’ no podrian introducirse en ella, mientras

que las interiores tendrian la capacidad de salir fuera de la misma.

El signo del término diabdtico en la ecuacion (4.7) (primer sumando del

segundo miembro), dependerd de la proyeccidon del gradiente de la variacion

temporal de la temperatura potencial, V4, sobre la vorticidad absoluta, #. Durante

el dia, el vector V@ ird apuntando progresivamente hacia el drea de maximo

calentamiento, siendo su proyeccion en la vertical negativa o nula. Es probable que
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ocurra lo mismo con Vé por lo que el término diabdtico seria negativo en este caso.

En estas circunstancias se producird un desarrollo de la 'cipula’ de vorticidad
potencial negativa, pudiendo generarse gradientes superadiabiticos en los niveles
cercanos a la superficie terrestre. Cuando cesa el calentamiento solar, el vector Vé

empieza a tener una componente vertical de mayor magnitud, al tiempo que también

la componente vertical de V@ adquiere valores positivos, tendiendo entonces el

término diabatico a generar valores positivos de vorticidad potencial, lo cual

contribuiria a la destruccién de la "cipula’ de vorticidad potencial negativa.

Este efecto puede verse modificado en funcion de la distribucion espacial de
las fuerzas de friccién. Para evaluar el signo del término de friccién en la ecuacion
(4.7), segundo sumando del segundo miembro, se supone un modelo teérico
simétrico del efecto de friccidon, con circulacidén anticiclénica (sin considerar el
movimiento ageostréfico) alrededor de la peninsula Ibérica, de forma que la
magnitud de la fuerza de friccién aumente desde el mar hacia tierra y disminuya
desde las zonas costeras hacia el centro de la depresion. Con esta distribucién de la
friccién se obtendrian valores positivos del rotacional de dicha fuerza en las zonas
costeras y negativos en el centro peninsular. El término de friccion depende ademds
de la distribucion de temperatura potencial, de forma que cuando la baja térmica
alcanza su méxima intensidad y las isentrépicas presentan una estructura de 'embudo’
en ¢l interior peninsular, el término de friccién serd positivo o nulo en todo el
dominio. Cuando el calentamiento deja de existir y las isentrépicas presentan un
aspecto mas horizontal, el signo del término de fricciébn puede tomar valores

negativos en las regiones del centro de la Peninsula.

Por lo tanto, el cambio sustancial total de la vorticidad potencial dependera
de la hora del dia y de la zona donde se realicen los calculos, puesto que el término
diabatico y el de friccion pueden tener signos diferentes. Asi, la cipula de vorticidad
potencial sobre el centro de la baja térmica se generaria cuando el calentamiento

solar superase los efectos de friccion, y se destruiria al cesar dicho calentamiento.
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Podria darse el caso de que el enfriamiento nocturno, con el correspondiente

cambio en los signos de las componentes de V8, no fuese suficiente para destruir

totalmente la estructura de baja térmica, y, aunque desapareciesen los valores
negativos de vorticidad potencial, podria permanecer un micleo de vorticidad
potencial minima que a su vez podria actuar como ’embridn’ para el desarrollo de
una nueva ‘cipula’ al dia siguiente. Pero para llevar a cabo este andlisis se
necesitaria realizar un estudio mas amplio, con mayor nimero de dias y una base de

datos de mejor calidad.
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Figura 4.7. Campos de vorticidad potencial (*10° m’ 5' K kg), para el dia 31 de julio de 1985, a las 18
horas (TUC), en los niveles de presion de a) 1000 hPa, b} 850 hPa, c) 700 hPa y d) 500 hPa.
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Figura 4.8. Cortes verticales zonales de vorticidad potencial a diferentes horas
del dia 31 de julio de 1985.
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En este apartado se tratard de definir el entorno sindptico donde se desarrolla

mas favorablemente la depresion térmica estival en la Peninsula Ibérica. Las
caracteristicas de dicho entorno se determinan en funcion de los promedios espaciales
de una serie de variables atmosféricas elaboradas, en cada uno de los niveles
estindar de presion. Con objeto de identificar los rasgos atmosféricos de escala
sindptica antes de que se vean perturbados por el efecto de la depresién térmica en
si, se han calculado las mencionadas variables a partir de los campos analizados a
las 06 horas (TUC). Esta consideracion conlleva implicitamente la hipétesis de que
entre las 06 y las 18 horas (TUC), que es cuando se genera la depresién térmica, la
situacién sindptica en el entorno de la peninsula Ibérica no cambia sustancialmente.
Para eludir esta limitacién podria haberse considerado la situacién sindptica en una
hora mas préxima a la fase de méximo desarrollo del sistema mesometeorol6gico
(por ejemplo a las 12 horas, o incluso a las 18 horas), sin embargo esta alternativa
presenta la dificultad de que en tales horas los campos smopticos se hallarian

perturbados por ei efecto de la depresion térmica que se esta desarrollando.

Este estudio se realiza para los meses de junio, julio y agosto de 1985, de
manera que las variables elaboradas se calculan cada dia a partir de los analisis del
modelo del CEPPM, promediandolas espacialmente en el dominio comprendido entre
34°N y 45°N y entre 12°W y 6°E. A continuacidén, se comparan los valores
promedio de cada una de las variables obtenidos en dias de baja térmica con los
correspondientes a los dias en que no se desarrollé este sistema, seleccionados segiin
el criterio propuesto en el apartado 2.2.2, utilizando datos de presién observados en

la red climatolégica del INM.

Las variables elaboradas gque se han considerado para definir el entorno
sindptico son las que se mencionan a continuacién, junto con sus expresiones en
coordenadas esféricas (¢,A,p), donde todos los simbolos tienen su significado

habitual:
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1. Vorticidad relativa en los niveles de presion estdndar (1000, 850, 700, 500
y 300 Hpa):

L -1 | 9v_3ucose) 4.9)
§k- (VX V) RCOScp[B)\ dy ]

2. Divergencia en los niveles de presién estdndar (1000, 850, 700, 500y 300
Hpa):

vy-_1 | %u, d(cose) (4.10)
Rcose | aN — d¢

3. Vorticidad potencial en los niveles de presion estdndar (1000, 850, 700,
500 y 300 Hpa):

PV-—g|ps 1 _0v__ L dlucosg)| 80,
Rcosg 0N Rcose  d¢ @.11)

————— T e

[ 1 094v 1 696u]

4. Pardmetro de inestabilidad barotropica en los niveles de presién estdndar
(1000, 850, 700, 500 y 300 Hpa):

pig-Lt o 1% (4.12)

5. Humedad relativa promedio de la capa comprendida entre 1000y 700 Hpa
v entre 700 y 300 Hpa:

HR-9 (4.13)
qu

donde g es la humedad especifica y g, la humedad especifica saturante.

6. Variacion vertical de temperatura potencial entre las capas de 1000 vy 700
hPa v entre 700 y 300 hPa:
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30
op

4.14)
7. Espesor relativo entre los niveles de 1000y 850 hPa 'y 850 y 700 hPa:
AZ=¢,,.-¢, (4.15)

donde ¢ es la altura geopotencial correspondiente al nivel .

El calculo de las derivadas, en estas expresiones, se ha realizado mediante
una aproximacién por diferencias finitas centradas, segun se ha explicado en el

apartado 4.1.1.

Una vez calculadas todas las variables en cada punto del dominio elegido se
realiza un promedio espacial para cada dia, calculandose seguidamente la media de
dicho valor para los dias de baja térmica (N;=42) y para el resto de los dias

{(Nyy=49). Los resultados obtenidos se presentan en la tabla 4.1.

Con objeto de seleccionar las variables que pueden ser representativas de los
dias en los que se desarrolla la depresién, se lleva a cabo un contraste de igualdad
de medias entre las muestras correspondientes a los dias de baja térmica y a los de
no baja térmica, seleccionando aquellas variables que den como resultado del test la
desigualdad de medias,considerando un nivel de significaciéon de 0.005. De esta
forma se han obtenido, como variables pertenecientes a distintas poblaciones, la
vorticidad potencial en los niveles de 1000, 850, 500 y 300 hPa, la divergencia en
el nivel de 1000 hPa, el gradiente vertical de temperatura potencial entre 1000 y 700
hPa, la humedad relativa media de la capa comprendida entre los niveles de 700 y
300 hPa, el parametro de inestabilidad barotrdpica en los niveles de 1000, 850, 500
y 300 hPa.

Las frecuencias acumuladas de los valores observados para cada una de estas
variables, en dia de baja térmica y de no baja térmica, se muestran en las tablas 4.2

a 4.12. En ellas se aprecia que, en general, las variables analizadas presentan una
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incidencia superior en dias de baja térmica que en los que no se forma la depresion,
mas acentuada por encima o por debajo de unos determinados valores de la variable.
Asi, por ejemplo se observa que alrededor del 83% de los dias de baja térmica, la
vorticidad potencial en el nivel de 1000 hPa presenta valores iguales o superiores a
5.0x107 K m* s kg, mientras que un 59% de los dias en os que no se desarroll6
dicho sistema superaron este valor. En el nivel de 850 hPa la mayor diferencia entre
las frecuencias observadas en dias de baja térmica y de no baja térmica se presenta
para valores de la vorticidad potencial superiores a 4.2x10” K m* s kg? (76% y
51%, respectivamente). La vorticidad potencial en los niveles de presion de 500 y
300 hPa se comporta de forma diferente, registrdndose las mayores diferencias en
las frecuencias para valores menores de 4.5x107 K m* s kg y 5.0x107 K m? s? kg’
' en dias de baja térmica, respectivamente (83% y 98%, respectivamente),
alcanzando dichos valores sélo un 49% y 65% de los dias de no baja térmica. Por
tanto, parece que el entorno sinéptico que favorece la formacién de la baja térmica,
en cuanto a vorticidad potencial se refiere, se caracteriza por presentar valores
positivos y altos en los niveles de 1000 y 850 hPa, y valores bajos en los niveles
superiores de la atmoésfera (500 y 300 hPa). Esta estructura del campo de vorticidad
potencial se podria asociar con una situacién sindptica anticiclénica, que, al presentar

una actividad débil tanto en niveles cercanos al suelo como en los superiores,

permitiria el desarrolio de otros sistemas de menor escala, como es la baja térmica.

En la tabla 4.6 se observa que en un 95% de los dias de baja térmica la
divergencia en el nivel de 1000 hPa supera el valor de -1.0x10° s, mientras que
solo en el 67% de los dias en los que no se formé dicho sistema se superd este
valor. Esta diferencia es mas acusada para valores superiores a 1.0x10° s, sin
embargo la frecuencia de dias que registran estos valores es bastante menor (64 %

y 28%, respectivamente).

Otro parametro indicativo de un entorno sindptico favorable a la formacion
de la baja térmica es el gradiente vertical de temperatura potencial entre los niveles
de 1000 y 700 hPa, de manera que en un 90% de los dias de baja térmica se

registraron valores menores de -3 K/Pa de dicho pardmetro, mientras que se
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presentaron estos valores sélo en un 63% de los dias en los que no se formé la
depresion (tabla 4.7). Este hecho refleja la existencia de una capa estable entre estos
dos niveles, que podria realizar la funcién de una barrera entre la actividad

mesoescalar en niveles bajos y la sindptica existente por encima.

Por otro lado, en la tabla 4.8 se observa que en un alto porcentaje de los dias
en los que se formé la depresién (93 %) la humedad relativa media es menor del 45%
entre los niveles de 700 y 300 hPa, presentidndose estos valores s6lo en un 57% de

los dias en los que no se desarrollé dicho sistema.

Otro factor que podria proporcionar informacion sobre el desarrollo potencial
de {a depresién térmica es el pardmetro de inestabilidad barotrdpica en los niveles
de 1000, 850, 500 y 300 hPa. En las tablas 4.9 a 4.10 se puede observar que un
83% y 79% de los dias en los que se formé dicho sistema, esta variable presentaba
valores menores de 0.2x10"° m' s' en los niveles de 1000 y 850 hPa
respectivamente, y s6lo en el 67% y 57% de los dias de no baja térmica se
obtuvieron estos valores, para cada uno de ios niveles de presion mencionados. En
500 y 300 hPa se presentan frecuencias del 88% y 90% de dias de baja térmica con
valores del pardmetro de inestabilidad barotrépica inferiores a 0.3x10" m' s?,
respectivamente, y del 59% y 61% para los dias de no baja térmica (tablas 4.11 y
4.12). Por tanto, estos resultados parecen indicar que, en aquellos dias en los que
el parametro de inestabilidad barotropica en los niveles de 1000, 850, 500 y 300 hPa
a las 06 horas (TUC) es menor de estos valores ’criticos’ existe mayor probabilidad

de que se desarrolle la baja térmica.

A pesar de que algunas variables presentan un comportamiento diferenciado
entre los dias de baja térmica y los que no se forma este sistema, la informacion que
proporciona este sencillo estudio no permite hacer afirmaciones fiables sobre el
entorno sinéptico que favorece o no la formacion de la depresion. Un estudio mas
exhaustivo, mediante la utilizacién de una base de datos mas amplia y posiblemente
aplicando otro tipo de métodos, podria proporcionar informacién mas consistente

sobre este importante aspecto. No obstante, la falta de disponibilidad de datos en
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periodos de tiempo mas extensos, ha hecho que lo realizado sélo alcance a ser una

primera aproximacién al estudio del entorno sindptico favorable a la formacion de

la baja térmica, siendo una linea de trabajo abierta para posteriores andlisis.

Tabla 4.1
BAJA _TERMIC.A . NO BAJA TERMI_CA.
Jl VARIABLE (valor meﬁ;icia )desvmcmn (valor meﬁ;i::a )desvnaclén
1000 hPa 1.2+£32 1.3+ 4.4 [
VORTICIDAD 850 hPa 3.0+ 3.3 -1.6 £ 5.0
RELATIVA 700 hPa 52 4+ 4.8 25470
(%10 sy
500 hPa 84170 -3.3 £ 10.6
J 300 hPa -11.8 + 12.2 4.2 + 16.6 ]
” 1000 hPa 1.6+ 19 0.1+28
850 hPa 0.1+ 1.5 0.1+ 1.7
Dwﬁlfgfgfm 700 hPa 0.7+ 0.9 08+ 10
500 hPa 02409 0.0+ 1.1
u 300 hPa 03415 0.6+ 1.8 ]
1000 hPa 57409 524 1.0
VORTICIDAD 850 hPa 44103 42+ 0.4
{*lg?f:fslftg_l) 700 hPa 42405 42+ 06
500 hPa 4.1 + 04 4.5+ 0.7
300 hPa 3.7+ 0.6 45+ 13 ]
1000 hPa 0.12 + 0.10 0.20 + 0.11
850 hPa 0.11 + 0.11 0.19 £ 0.12
PIB
($10° ! %) 700 hPa 0.17 + 0.11 0.22 + 0.10
500 hPa 0.13 £ 0.15 0.23 £ 0.16
300 hPa 0.05 + 0.29 0.22 + 0.24
HUMEDAD 1000-700 hPa Il 63.1 4 4.9 64.8 + 5.9
RELATIVA
(%) 700-300 hPa 38.6 + 5.7 432 + 9.0
a8/dp 700-1000 hPa ]l 55404 52405
(K/Pa)
300-700 hPa 5.2+ 0.3 53+0.5
AZ 1000-850 hPa 1393.7 + 10.4 1391.0 + 11.6
tm 850-700 hPa 1629.0 + 12.4 1624.0 + 14.7
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Tabla 4.2

VORTICIDAD
POTENCIAL
(1000 hPa) > 8 =17 > 6 =5 >4 =3
(*107 K m® s* kg")
e 1 S ——— 1 1
BAJA 0% 2% 48% 83% 95% 100%
NO BAJA 2% 8% 20% 59% 90% 100%
e —— 4 ———— ——— ——— ———}
Tabla 4.3
p—— —————————}
VORTICIDAD
POTENCIAL
(850 hPa) 251|248 | =245 | =242 | = 3.9 > 3.6
(*10" K m* 5” kg
] T —
BAJA 59 19% 45% 76% 98% 100%
NO BAJA 1% 0% 24% S1% 82% 100%
. . § e B T e 1 T B e ———

Tabla 4.4
T e —— e 1
VORTICIDAD
POTENCIAL
(soohpa) < 4.5 < 5.1 < 6.3
_ K s kg
83% 100%
NO BAJA 49% 9% 100%
Tabla 4.5
VORTICIDAD |
POTENCIAL
(300 hPa) < 3 < 4 < 5 < 6 <9
*107 K m* §* kg
oo m e — ] e —
BAJA 12% 59% 98 % 100%
NO BAJA 6% 339 65% 0% 100%
- —
Tabla 4.6
DIVERGENCIA
(1000 hPa)
10 5) =35 =3 =1 = -1 > -3 = -7
e —————] e I S ——
BAJA 17% 24% 64 % 95% 100%
NO BAJA 8% 14 % 28% 67% 94 % 100%
e e e 1 P —— . e ——————
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Tabla 4.7
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e ———————
26/9p
(7900-1000 hPa)
(K/Pa) <59 <-56|<-53|<-50|<47]| <44
e —— 1]
BAJA 12% 26% 64% 0% 98% 100%
NO BAJA 8% 22% 3% 63% 2% 100%
e ——— ]
Tabla 4.8
| —e
HUMEDAD
RELATIVA
(700-300 hP2) <35 | <40 | <45 | <50 | <55 | <60
%
(m) e —— e —
BAJA 24% 59% 93% 95% 98 % 100%
NO BAJA 20% 35% 571% 69% W% 100%
1 =
Tabla 4.9
PIB
(1000 hP
dpeam Il <003 <013 | <023 | <033 | <0.43] <053
e A e 1 P (| ————— 1 e ————
BAJA 21% 55% 83% 95% 100%
NO BAJA 6% 24% 67% 88% 98% 100%
e
Tabla 4.10
T e e o e
PiB
850 hP:
| ctmey | <00 | <01 ] <02] <03 <04 <05
H 1 p—————]
BAJA 14% 45% 9% 95 % 100:%
NO BAJA 10% 18% 57% 77 % 98% 100%
——— ] E—-————]
Tabla 4.11
r =
PIB
(500 hPa)
pem ey || < 001 <009 | <0.19 | <029 | <0.39] < 0.69
BAJA 21% 36% 62% 88% 95% 100 %
NO BAJA 6% 20% 39% 59% 9% 100 %
= —————




Tabla 4.12

PIB
vor b < 027] <007| <013 | <033 | <053 <0.73
BAJA 12% 260% 55% W% 98% 100%
NO BAJA 2% 18% 33% 61% N% 100%

La interaccion entre fendmenos meteorologicos de diferentes escalas ha sido

objeto de numerosos estudios enfocados al diagnéstico de sistemas atmosféricos. Por
ejemplo, Fankhauser (1971) encontré que las tormentas en la etapa madura de su
desarrollo pueden desviar y deformar el flujo de aire en la troposfera media al actuar
como ‘"barreras” al paso del viento. Tsui y Kung (1977) estudiaron las
transformaciones de la energia a escala sub-sinoptica en tres situaciones diferentes
asociadas a tormentas violentas: Convectiva, no-convectiva y frontal. En la primera
se encontrd una gran actividad energética, con generacién y disipacion intensas de
energia cinética, en la alta atmdsfera. En la segunda, al no existir conveccién en el
entorno de la tormenta, se produce, en esta misma zona, una fuerte destruccién
adiabatica de energia cinética por el flujo transisobarico. Por dltimo, en ia tercera
situacion, las capas altas de la atmdsfera se vuelven energéticamente inactivas para
las escalas observadas. Carney y Vincent (1986) examinaron la influencia de la
actividad convectiva fuerte sobre el flujo de mayor escala, encontrando que los
efectos mas significativos de los procesos de interaccion entre escalas ocurren en la
alta troposfera, en las proximidades de la zona de actividad convectiva, donde suelen
provocar una importante generacion de energia cinética. Chen et al. (1990) también
aplican la interaccion entre la mesoescala y la escala sindptica en el diagnéstico de
la energia cinética. En este trabajo se aplica un esquema de diagndstico de la energia
cinética, utilizando una técnica de filtrado para separar las variables meteorologicas

en sus componentes de mesoescala y escala sindptica, para el caso de una tormenta
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intensa de verano sobre el norte de China.

Ia depresion térmica formada sobre la peninsula Ibérica no es un fenémeno
tan violento como los sistemas convectivos o tormentas, que llevan asociada una gran
cantidad de energia, a los que se ha aplicado anteriormente este tipo de estudios. No
obstante, dado que es un sistema mesoescalar que no se encuentra aislado de otros
de mayor escala, su formacién y desarrollo conllevan una serie de cambios de la
energia cinética asociada al sistema, inducidos por la interaccion entre las escalas de
movimiento involucradas. Con objeto de analizar estos procesos, se ha llevado a
cabo un estudio de la energia cinética en situacion de baja térmica, similar al

realizado por Chen et al. (1990) en el caso de una tormenta de verano.

En esencia, el método consiste en la aplicacion de una técnica de filtrado
horizontal propuesta por Holopainen y Nurmi (1979,1980) al conjunto de ecuaciones
de la energia cinética mediante la cual se puedan examinar explicitamente los
procesos de transformacion de energia entre las escalas de movimiento consideradas.
A continuacion se describen brevemente las caracteristicas fundamentales del
método, finalizando con su aplicacion a una secuencia de doce dias con situacion de

baja térmica en la peninsula Ibérica.

4.3.1. Ecuaciones de la energia cinética.

Una variable muda, 4, puede expresarse de la siguiente manera:

A:A'+A/ (416)

~

donde el simbolo representa un operador de filtro pasabaja que retiene los

+

movimientos de escala sinéptica, y el simbolo es un filtro pasabanda para las

ondas de mesoescala.

La ecuacion del momento horizontal se puede escribir como:
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WY v V+udY - o ifxViF 4.17)
ot dp

donde V representa el vector velocidad horizontal del viento, ¢ la altura
geopotencial, w Ia velocidad vertical (hPa/s), k el vector unitario en la direccién
vertical, f el pardmetro de Coriolis, y F la fuerza de friccién. Multiplicando

escalarmente la ecuacion (4.17) por V se obtiene la ecuacién de la energia cinética:

K yvk+oIK  _yveivE (4.18)

ot ap

donde K=(V-V)/2 es la energia cinética total por unidad de masa, V-VK y w(3K/ép)
represeitan la adveccion horizontal y vertical de energia cinética, respectivamente, -V-V¢

la generacion de energia cinética al atravesar las isohipsas, y V'F la disipacion de

energia cinética.

De acuerdo con la definiciéon dada en la ecuacion (4. 16}, las componentes del

viento V, la altura geopotencial ¢, y la fuerza de friccion F, pueden expresarse

COmo:
V=¥V (4.19)
¢=$+¢l (420)
F-F+F (4.21)
Mediante (4.19), la energia cinética total puede dividirse en los siguientes
términos:

K=R+K'+V-V' (4.22)

donde K=(V-¥)/2 es la energia cinética a escala sindptica, K'=(V'-V")/2 es la energia
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cinética debida a la mesoescala, y V'V es el producto escalar de los campos de

viento sindptico y mesoescalar. El signo de este término se determina mediante el

dngulo o entre V y V. Si -r/2<a<w/2, entonces V-V’ es positivo, lo que
significa que la energia cinética total es la suma de K, K' y V-V. Si
x/2 <a<37/2, entonces V-V’ es negativo, y la suma de K y K’ se reduce por el

valor de V-V’. Este término es la contribucién de las dos escalas de movimiento

consideradas a la energia cinética .

Las advecciones horizontal y vertical de la energia cinética de la ecuacion

(4.18) pueden dividirse en las correspondientes a K, K’ y Vv
VVK=VVK+VVK'+VV(V-V) (4.23)

% / 7.\
wIK_, 9K, oK VYV (4.24)
ap dp ap op

Aplicando un filtro pasabaja a la ecuacién (4.17), se obtiene:

- V A
Y VYo v kfx V- F (4.25)
ot ap

Esta ecuacién puede reescribirse como:

A

%‘7/+(V~V) 1‘/+w%‘f N N (4.26)
p

donde
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1=—[(ﬁ;)?f—(v-vw] (4.27)

Jeo aV aV (4.28)
ap BP

representan la influencia horizontal y vertical del movimiento a mesoescala sobre el

de escala sinéptica, respectivamente (Holapainen y Nurmi, 1979).

La ecuacion del momento para la mesoescala se puede obtener restando la

escala sindptica (4.26) de la ecuacién del momento (4.17):

av | 4

!
+(VV)V'+a 9 LY - Ve -kfxV'+F'-1-J 4.29)
ap

Realizando e} producto escalar de (4.26) y V, la ecuacién de la energia

cinética para el movimiento a escala sinéptica se puede escribir como:

‘Zf +VVER+02 oK K s VBTV IV (4.30)
/4

De la misma manera, la ecuacion de la energia cinética a mesoescala se puede

obtener realizando el producto escalar de (4.29) por V':

oK’
“or

VK 0 "’ai—-w NGV F LV -V (4.31)
p

La variacion local con el tiempo de V-V’ puede escribirse como:

RAARYX:A4 (4.32)




Introduciendo (4.26) y (4.29) en (4.32), se obtiene la ecuacion de balance para el

término V-V':

8 - X7
[ R LY A A
ot ap (4.33)

—(V'VG VN +FV'+F V-IV-JV+I-V +J-V

Se pueden definir las siguientes funciones de transformacion:

IV Ry =1V (4.34)
VV.R =JV (4.35)
VVKD =-IV (4.36)
V-V KD =-JV (4.37)

donde los subindices # y v denotan las transformaciones producidas por los

movimientos horizontales y verticales, respectivamente. Los valores positivos de las

funciones de transformacién contribuyen a una disminucién del término V-V’ y a un

aumento de K o K’, es decir que V-V’ se transforma en K o K’. Del mismo modo

valores negativos indicarian una transferencia en sentido inverso,

Los términos de generacion de energia cinética se denominardn de la siguiente

manera:
GKS=-V¥4 (4.38)
GKM=-V'V¢' (4.39)
GKMS=-(V'V¢+ V-V (4.40)
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El término GKS es la generacion de energia cinética a escala sindptica por el flujo
sinéptico a través de los contornos de la altura geopotencial a escala sindptica, y el
término GKM es la generacién de Ia energia cinética de mesoescala debida al flujo
mesoescalar a través de las lineas de altura geopotencial de mesoescala. GKMS
representa la energia cinética generada por las interacciones a través de los
contornos; es decir, el viento mesoescalar atravesando los contornos de escala

sindptica y el viento de escala sindptica atravesando los contornos de mesoescala.

Las ecuaciones de balance de energia (4.30), (4.31) y (4.33)para K, K’ y V-V’

pueden expresarse como:

%’f VYR %If =GKS+ (DV. R + (VV'R) +V-F (4.41)
p

j A )
K vvk K _GrM. OV KDY PVIED ViR (442)
op

/
WY g eh 1V Y GRMS BV FV
ot P (4.43)

-V - VYK - (VY KD - VYV KD

En las ecuaciones (4.41) a (4.43) aparecen dos tipos de términos de
generacion de energia. En primer lugar, las energfas cinéticas de escala sindptica y
mesoescala se producen o destruyen en los campos de viento y de presion debido al
movimiento a través de las isohipsas en cada intervalo de escala. Por tanto, ni el
movimiento de escala sindptica, V, ni el de mesoescala, V', podrian ganar o perder

energia cinética a partir de la interaccion entre el viento y la masa de aire
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correspondiente a diferentes escalas de movimiento. Como se observa en Ja ecuacion
(4.43), GKMS representa la produccién de energia cinética a través de la interaccién

entre los campos de viento y altura de escala sindptica y mesoescala, aunque

solamente produce V-V’. La energia que reside en el campo de masa durante las

interacciones se transforma en V-V’ en lugar de hacerlo directamente en K o K.

En segundo lugar, aunque no existe transferencia directa entre ios movimientos de

mesoescala y de escala sindptica, los intercambios entre K y K' pueden realizarse

por medio de V-V’, como se describe en las ecuaciones (4.34)-(4.37). En la figura

4.9 se representa un diagrama de estos procesos de transformacion en los

movimientos de escala sindptica y de mesoescala. El término V-V’ actiia como
intermediario entre los movimientos de escala sindptica y de mesoescala. Para
separar las contribuciones de cada una de estas escalas al movimiento, y asi
desarrollar el estudio de la energia cinética implicada en el sistema de baja térmica,

se aplicard el método de andlisis objetivo que se describe a continuacién.

5-vé -v. v’
(GKS) (GEM)

"
o]

VK, @V,
¥-v.£), @V
v
{GEMS)

L AT Y

Figura 4.9. Diagrama de flujo de la energia cinética para la escala sindptica
v la mesoescala. Los simbolos estdn definidos en el texto.
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4.3.2. Técnica de anilisis objetivo aplicada.

La técnica de andlisis objetivo que se utilizard fue desarrollada por Barnes
(1964, 1973) y modificada posteriormente por Maddox (1980). Este método ha sido
estudiado y comparado con otras técnicas de analisis de separacion de escalas de
movimiento, resuitando ser el mas adecuado para el andlisis de escalas subsinopticas
y de mesoescala (Alonso et al., 1991). En un primer paso, esta técnica actia como
un filtro pasabaja, suavizando el campo de datos observados para definir el campo
macroescalar. A continuacidn, un filtro pasabanda (definido como la diferencia entre
dos filtros pasabaja) extrae la sefial correspondiente a la mesoescala. Finalmente, el
campo meteorolégico total se reproduce como la suma de las contribuciones de
mesoescala y macroescala, eliminindose el ruido de longitud de onda corta en el

desarrollo del analisis.
a. Analisis objetivo pasabaja.

El andlisis pasabaja consta de dos partes. En una primera aproximacion, se
calculan los valores del campo en estudic en una malla regular, f,(i,j), a partir de las
observaciones obtenidas en N estaciones, f,(x,y). Esta primera aproximacion de los

valores en la malla viene dada por la siguiente funcion de interpolacion:

N

Y ow, i) xy)
flip=2l (4.44)

Z: w, (i)

donde las funciones peso, w,(7,j), tienen la siguiente expresion:

(i) (4.45)

w (i.j)=exp [

siendo d,(i,j) la distancia entre el punto (i,j) de la malla y la estaciébn n con
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coordenadas (x,y}, y C una constante del andlisis elegida arbitrariamente en funcién
de la aplicacién particular del esquema. En un segundo paso, se calculan los valores

finales en los puntos de la malla utilizando la siguiente expresion:

Y w.GD,
Syl + L (4.46)
Y W)

donde las funciones peso modificadas son:

(4.47)

ro_
WP | e

_d 12
”(l’])l , 0<Gkl

siendo G otro pardmetro del anilisis elegido previamente y D,=f, (x,y)-f,(x,v), donde
fotx,¥) es el valor de la primera aproximacién (4.44) interpolado al punto (x,y)
correspondiente a la estacién n, mediante una interpolacién bicuadratica de los cuatro

valores de f,(i,j) més cercanos al mismo.

La funcién de respuesta final, para el método de Barnes viene dada, en

funcion de la longitud de onda, A, por:

R=R (1+RS"-R%) (4.48)

donde

R, =exp l - T:ZC] (4.49)

Las constantes que intervienen en las funciones peso, C y G, son elegidas

previamente al andlisis, de forma que proporcionen la respuesta frecuencial buscada.
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b. Anilisis objetivo pasabanda.

El filtro pasabanda utilizado esta definido como la diferencia entre dos filtros
pasabaja, de manera que presenta una respuesta maxima para una longitud de onda
mesoescalar predeterminada. Asi, dados dos filtros pasabaja, Fi(i,j) y F2(ij),
definidos segun (4.46), con constantes CI, GI, C2 y G2, el filtro pasabanda vendria
dado por:

B(i j)=r[FI1(i j)-F2(i /)] (4.50)

siendo en este caso la respuesta correspondiente al filtro pasabanda:

BR=r(R1-R2) (4.51)

donde r es un factor de normalizacién asignado al inverso del miximo valor de la
diferencia RI-R2. El valor de la respuesta pasabanda se restablece autométicamente

al 100% para la longitud de onda (\,,,) donde se produce la diferencia maxima.

Las constantes de las funciones peso, CI, GI, C2 y G2, se eligen de manera
que la A,,, se sitde alrededor de una longitud de onda deseada. La eleccion de esta
longitud de onda, correspondiente a la mesoescala, se basa en informacion
suplementaria relativa a la escala del fenomeno considerado. Las constantes del
analisis se determinan subjetivamente a partir de la representacion grafica de (4.48)
para un rango de valores de C y G bajo la restriccion de que la diferencia en la
respuesta para A,,, sea 1o mds proxima a la unidad, para evitar una amplificacion de

la mesoescala en el campo total.
c. Separacidn de escalas.

La separacion de escalas se consigue seleccionando las constantes C2 y G2

de manera que el campo pasabaja F2(i,j} pueda considerarse como representativo de
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la macroescala, y el campo pasabanda Bf(i,j) proporcione informacién sobre las
caracteristicas de mesoescala. El campo de macroescala, asi definido, incluye todas
las caracteristicas cuyas longitudes de onda sean mayores que las extraidas en el
andlisis pasabanda. Un anlisis objetivo del campo meteoroldgico total (con el ruido
de longitud de onda corta suprimido) se obtiene sumando los anilisis obtenidos de
B(i,j) y F2(ij).

Dado que en este caso se conoce a priori el tamaiio aproximado de las
estructuras mesoescalares que se pretende analizar, se han seleccionado los valores
de los parametros CI, GI, C2 y G2, que proporcionan las respuestas adecuadas en
tos rangos de longitudes de onda elegidos (CI=100000 km’, G1=0.8, C2=25000
km* y G2=0.25), con un factor de transmision para el campo pasabanda lo mas
proximo a la unidad y con una anchura del mismo lo suficientemente amplia para
que no sea demasiado selectivo, pero sin que llegue a presentar una pendiente
demasiado suave, que daria lugar a una gran zona de solapamiento entre los campos
de mesoescala y macroescala. En la figura 4.10 se han representado las curvas de
respuesta frecuencial para los filtros utilizados en este estudio. Las constantes del
analisis se han elegido de manera que la mesoescala corresponda a longitudes de
onda en el rango de 500 a 1500 km, aproximadamente (ver la curva de respuesta del
filtro pasabanda BR). La curva R2, correspondiente al filtro pasabaja, muestra que
se resuelve alrededor del 60% de la sefial de macroescala con longitud de onda de
2000 km. Las ondas de tamaiio inferior a unos 200 km se filtran totalmente en el

proceso de andlisis (ver curva correspondiente al filtro de ruido, R1).
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Figura 4.10. Curvas de respuesta, en funcion de la longitud de onda,
correspondientes al filtro pasabaja (R2), pasabanda (R3), de ruido (R1) y al
campo total (BR).

En la figura 4.11 se muestra un ejemplo de la aplicacién de estos filtros. En
ella se ha representado el campo de geopotencial en 850 hPa, correspondiente a la
macroescala, mesoescala y al campo total resultante de la suma de ambos, para un
dia tipico de baja térmica (31 de julio de 1985, a las 12 horas (TUC)). El escaso
nimero de isohipsas sobre la peninsula Ibérica que aparecen en el campo
macroescalar (4.11 b)) indica el predominio de las estructuras mesoescalares en esa
zona con situacion de baja térmica, que se ven reflejadas en la parte c) de la misma
figura, como una anomalia negativa respecto al campo total de geopotencial (4.11

a).
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Figura 4.11. Campo de geopotencial en 850 hPa para el dia 31 de julio de

1985, a las 12 horas (TUC) correspondiente a a) Campo total, b} Macroescala
v ¢) Mesoescala.
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4.3.3. Resultados.

Se ha seleccionado una secuencia de doce dias del mes de julio de 1985
(desde el dia 20 al 31, ambos incluidos} para realizar el estudio de la influencia de
la interaccién entre la mesoescala y la escala sinoptica sobre la generacion o
destruccién de la energia cinética. En nueve de los doce dias seleccionados se
desarrollé la depresion térmica, mientras que en los tres restantes (28, 29 y 30) se
produjo el paso de un frente frio que atravesd la peninsula Ibérica de oeste a este,

impidiendo asi la formacion de la baja térmica.

El calculo de los términos de generacion y transferencia de energia se realiza
en un drea que abarca la zona del interior peninsular comprendida entre los paralelos
38°N y 43°N, y los meridianos 7°W y 1°E. En este dominio se realiza un promedio
espacial de los citados términos, asi como una integracion vertical de los mismos
desde el nivel de 1000 hPa hasta el de 300 hPa, con un intervalo de 50 hPa. Puesto
que los anilisis del CEPPM, utilizados en este estudio, se encuentran en los niveles
de presién estandar, se ha realizado una interpolacion mediante el método de "cubic

spline’, antes explicado, para obtener los valores en los niveles intermedios.

En las figuras 4.12 a 4.23 se han representado los perfiles verticales de los
términos de generacion de energia cinética (GK=GKS+GKM+GKMS vy GKMS, en
la parte a); GKM y GKS, en la parte b)), asi como los de transferencia de energia
cinética ({V-V' K,y <VV' K) ,enlapartec)y V-V K> y {V-V' K en
la parte d)) para los doce dias estudiados. En general, la forma de los perfiles
correspondientes a la generacion total de energia cinética, GK, y a la generacién de
energia cinética por las interacciones entre la escala sindptica y la mesoescala al
atravesar los contornos, GKMS, presentan una forma parecida (ver parte a) de las
figuras 4.12 a 4.23). Esto parece indicar que la mayor coniribucion a la generacién
de energia cinética total es debida al término GKMS, que depende de la orientacién
de los vientos de escala sinOptica y de mesoescala respecto al gradiente de los

campos de altura geopotencial de las citadas escalas de movimiento. Este término
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suele alcanzar mayores valores en las capas altas de la troposfera (800-300 hPa) que

en los niveles bajos. Segin la ecuacién (4.43), el término GKMS sélo produce

directamente V-V', y éste es el que transfiere energia a K y K’ mediante los
términos definidos en las ecuaciones (4.34) a (4.37), como se representa en el

diagrama de la figura 4.9.

En los dias en que no se ha desarrollado una baja térmica (28, 29 y 30),
existe cierta inclinacién a que el término que aporta el mayor peso a la generacién
total de energia cinética sea GKS en vez de GKMS, alcanzando mayores valores en
los niveles superiores de la troposfera (800-300 hPa) (partes a) y b) de las figuras
4.20, 4.21 y 4,22). Esto indicaria, como era de esperar, la existencia de una fuerte
actividad a escala sindptica en los dias en que no se ha formado la depresion térmica.
En los dias en que se observa este sistema, se aprecia que el término GKS es muy
pequefic o negativo en las capas aitas de la troposfera, contribuyendo a la
destruccién de energia cinética total, y también pequefio pero generalmente con signo
positivo (0 W/n < GKS< 2 W/m?) en las capas bajas, reflejando la poca actividad

sindptica que coexiste con situacion de baja térmica.

En los dias con depresién térmica, el término de generacién de energia
cinética mesoescalar debido al viento de mesoescala, GKM, suele ser positivo y
superior a GKS y GKMS en los niveles bajos, contrastando con los casos en que no
se desarrolla este sistema, cuando este término suele ser el mas pequefio de los tres.
En los niveles superiores y en situacién de baja térmica, también suele presentar

valores positivos, aunque de menor magnitud que en las capas inferiores,

contribuyendo asi a la generacion de energia cinética de mesoescala, K’.

La contribucion a la generacién o destruccion de energia cinética total por los
términos de transferencia horizontal y vertical en situacion de baja térmica suele ser
pequefia, presentando dichos términos un comportamiento no uniforme. La

Py
v

transferencia de energia por movimientos verticales de ambas escalas ( {V-V’ k)

y {V-V' K% )es, en casi todos los casos, incluidos los dfas en que no se formé baja
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térmica, practicamente nula en cualquier estrato de la atmésfera. Los términos de

transferencia de energia por movimientos horizontales presentan valores algo

mayores, siendo el de escala sinoptica ( (V—V’,K} ), €n general, mayor que el de

mesoescala ( (V-V/,K’ ), aunque en algunos casos contribuye a la generacion de

la energia cinética de escala sindptica y en otros casos a su destruccion. En los dias

en que no se forma la baja térmica y existe una mayor actividad a escala sindptica
(figuras 4.20d,21d y 22d) el término <f’°V’,K‘) , alcanza sus valores mds aitos,

llegando incluso a 2 W/m?® en las capas altas de la atmoésfera el dia 29, cuando se

produce el paso del frente frio por la Peninsula (figura 4.21d). Es de destacar que

la interpretacion fisica de estos términos, asi como del término V-V’, alin no esta
muy clara, aunque se supone que actian mediante un mecanismo de transferencia de

energia semejante al conocido en turbulencia a microescala entre los remolinos de

diferentes tamafios (Chen et al., 1990),

La baja térmica lleva asociada una cantidad de energia cinética total mucho
menor que la implicada en otros procesos estudiados mediante el método seguido en
el presente trabajo, ya que el término de generacion de energia cinética total, GK,
no suele superar, en valor absoluto, los 2 W/m’, mientras que en otros sistemas
convectivos puede llegar hasta 15 W/m? (Chen et al., 1990; Kung y Tsui, 1975; Tsui
y Kung, 1977). Este hecho se refleja también en el resto de los términos de
generacion y transferencia de energia cinética, que presentan valores mucho menores
en situacién de baja térmica, excepto el término GKM cuyo valor en los niveles
inferiores de la atmoésfera, donde tiene lugar la maxima influencia de la depresion.
es positivo y mayor que en el caso de la tormenta estudiada por Chen et al. (1990)

en que alcanza valores proximos a cero en la mayoria de los niveles.
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5. SIMULACION DE LA BAJA TERMICA MEDIANTE UN MODELO DE

PRONOSTICO A MESOESCAILA.

En este capitulo se presentan los resultados de la simulacion de un dia de baja
térmica realizada con un modeio numérico tridimensional de prondstico
meteorolégico a mesoescala. Dado el pequefio tamafio relativo de este sistema,
existen algunos aspectos del mismo que no se ven reflejados en los andlisis 0 en
simulaciones con otros modelos que utilizan menor resolucién espacial y temporal,
como es el caso de los andlisis del CEPPM utilizados hasta ahora. Por ello se ha
creido conveniente la aplicacién de un modelo con mayor resolucién, capaz de
representar de forma més adecuada los fendmenos de tamafio correspondiente al
sistema en estudio, con objeto de evidenciar procesos dindmicos o térmicos
involucrados en la baja térmica estival en la Peninsula Ibérica que en los anlisis

realizados en los anteriores apartados no se han puesto de manifiesto.

A este fin, se ha utilizado el modelo llamado PROMES (un acrénimo de
PROnostico a MESoescala) que ha sido desarrollado enteramente en el Departamento
de Geofisica y Meteorologia de ia Universidad Complutense. A continuacién se
describen brevemente los rasgos fundamentales del citado modelo, comentados de
forma mas completa en Castro et al. (1993) y Gaertner (1994), asi como las

caracteristicas concretas de la simulacidn realizada y los resultados de la misma.

5.1, Descripcion del modelo PROMES.

Se trata de un modelo numérico de prondstico meteoroldgico de ecuaciones
primitivas, aplicado a un 4rea limitada. En la ecuacién del movimiento vertical se
hace la aproximacion hidrostatica, mientras que la ecuacion de continuidad se aplica

completa (atmoésfera totalmente compresible).
5.1.1 Coordenadas espaciales.

La coordenada vertical es la o de Phillips modificada por Shuman y
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Hovermale (1968), cuya expresion matematica es

p-p,
o=

= .1
ps_pt

donde p es la prestén, p, es la presion en superficie y p, la presion en el tope o limite
superior del modelo. Esta coordenada se adapta a la forma del terreno subyacente,

simplificando mucho las condiciones de contorno inferiores.

En la horizontal se utilizan coordenadas cartesianas, considerando una
proyeccidn Lambert conforme para obtener una representacion plana de la superficie
del geoide.

5.1.2 Sistema de ecuaciones.

El sistema de ecuaciones en coordenadas (x,y,o), una vez aplicada la

proyeccidon Lambert y el cambio en la coordenada vertical, es:

1. Ecuaciones del movimiento horizontal:

_a_u - —_— - % - 0 ﬂ - _— - ._a_ -+ + +
——m('u—ax v—) - & % m( axl o ajx) fv L@ + F (w) (3.2)
= - _— - RS - — - — — ,,?_ - -+ + 5_3
mu ™ yV—) - @ . m( % o ) - fu (V) + F(v) (5.3)

donde u, v son las componentes horizontales del viento, m el factor de escala de la

proyeccion, ¢ el geopotencial, « el volumen especifico, fel pardmetro de Coriolis, & =%
t

la velocidad vertical en coordenada ¢, y F, y F, representan respectivamente los

efectos de la difusion horizontal y vertical.
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2. Ecuacién de la hidrostdtica:

— = —ap”

-1
1+ ‘i”q'} (5.4)
+qv

donde p* = p, - p,. El término entre paréntesis incorpora el efecto gravitatorio del
agua liquida, siendo g, g, ¥ ¢, respectivamente las razones de mezcla del vapor de

agua, del agua de nube y del agua de lluvia.

3. Ecuacion de continuidad:

9" _ _mz(a(P*u/m) , 9@vm), dop'é (5.5)
ot ax oy _} do

Suponiendo que & = 0 en los limites superior (¢ = 0) e inferior (¢ = 1) del
modelo, se puede integrar esta ecuacién para obtener la variacion temporal de la

presion superficial del modelo,

£

dp

) fl(a(P'ulm) . api\ﬁ‘m})do (5.6)
0 ax

_dy

Una vez caiculada la tendencia de la presién en superficie se puede obtener &

en cualquier nivel ¢ de acuerdo con

5 = - a QE_ i m+2 fc(a(p*ulm) . ap*VIM))do, (5_7)
p* 0 ox ay

4. Ecuacion de la termodindmica.

Como variable predictiva se utiliza la temperatura potencial virtual,
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8, = B(1 + 0.608g,) (5.8)
La ecuacidn de la termodindmica es:

B e Dy 5D k@) R - s0) 69
at = —muax 'ay dc k v) v v) v)

donde F), y F, representan la difusion horizontal y vertical de temperatura potencial

virtual y § representa el efecto de las fuentes y sumideros de calor.
5. Ecuaciones de conservacién del agua:

Para tener en cuenta que el agua puede estar presente en tres formas (vapor,
solido y liquido), el principio de conservacidn del agua se aplica a cada una por

separado:

dq oq oq dgq
LR L. Y- g—= 4+ + + (5.10)
> m(u = 7 ay) I—= SLa) + Flq,) + S,

conn = 1,2,3, donde g, = ¢, (vapor), ¢, = ¢, (agua liquida en forma de goticulas
de nube) y ¢; = ¢, (agua liquida en gotas de lluvia). En este trabajo no se ha
considerado la fase sélida por su escasa importancia en los fendmenos que se

consideran.

5.1.3. Parametrizaciones de los procesos fisicos.

Los procesos fisicos de menor escala que la resuelta por la malla del modelo

se incluyen mediante la técnica de las parametrizaciones. Los procesos

parametrizados son: el balance de energia en la superficie del suelo, los flujos

turbulentos atmosféricos, los flujos radiativos y distintos procesos nubosos.
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Una descripcién de las parametrizaciones del modelo, incluyendo las
ecuaciones, se puede encontrar en Castro et al. (1993), y una descripcién y discusién
detalladas de estas parametrizaciones aparece en Fernidndez (1992). No obstante, a

continuacion se citan brevemente los métodos utilizados en cada caso:

- El balance energético en la superficie del suelo se calcula de acuerdo con
el método propuesto por Bhumralkar (1975) y Blackadar (1976), denominado de
forzamiento amortiguado (en inglés "force-restore”). En él, el forzamiento que
representan los flujos radiativos y los flujos de calor sensible y latente entre el suelo
y la atmosfera se ve amortiguado por el flujo de calor hacia las capas profundas del

suelo, donde no influye la onda térmica diaria.

- Los flujos turbulentos atmosféricos en la capa superficial se modelan
siguiendo el método propuesto por Blackadar (1976), Zhang y Anthes (1982) y
Anthes et al. (1987) para determinar los valores de las funciones universales y los
parametros de la teoria de similaridad. En este método se consideran cuatro
regimenes turbulentos: estable, turbulencia mecanica, conveccion forzada y

conveccidn libre.

Para los tres primeros regimenes, la difusién turbulenta vertical por encima
de la capa superficial se parametriza mediante un procedimiento de cierre de primer
orden o teoria K. Los coeficientes K de difusién se calculan de forma locai en
funcién de la estabilidad atmosférica y de la cizalla vertical del viento, de acuerdo
con férmulas dadas por Blackadar (1976) y McNider y Pielke (1981). En el caso
de conveccion libre, en la capa de mezcla se aplica el método desarrollado por
Estoque (1968), Blackadar (1978) y Zhang y Anthes (1982), en el que se considera
qgue la mezcla vertical no estd determinada por gradientes locales, sino por la
estructura térmica de toda la capa de mezcla. Los intercambios turbulentos se
producen entonces entre la capa mas baja del modelo y cada nivel dentro de la capa
de mezcla, de acuerdo con este método. Por encima de la capa de mezcla se aplica

de nuevo la teoria K.

161



La difusién horizontal se introduce con el fin de controlar posibles
inestabilidades numéricas en el modelo. Se calcula mediante una formulacion de

cuarto orden,

F(x) = -K,Via (5.11)

que es mas selectiva en cuanto a la escala de las ondas difundidas que la de segundo
orden. Ei coeficiente de difusion es proporcional a la deformacidn total del flujo, de

acuerdo con Smagorinsky et al. (1965) y Doms (1990).

- En cuanto a los efectos radiativos, se incluye el calentamiento del suelo por
onda corta, atenuado en presencia de nubes. Los flujos radiativos de onda larga se
calculan siguiendo el procedimiento propuesto por Sasamori (1968; 1972); los
valores de la funcién de emisividad se obtienen de acuerdo con la formulacion de

Mahrer y Pielke (1977).

- Los procesos nubosos y de precipitacién se modelan siguiendo a Pielke
(1984; pgs. 232-241) y a Hsie et al. (1984). Se trata de un método explicito con
ecuaciones de pronéstico para el vapor de agua, el agua de nube y el agua de Huvia,

y diversas parametrizaciones de las conversiones de fase y de la precipitacion.

5.2 Aspectos numéricos del modelo.

5.2.1 Estructura de la malla.

Para la discretizacion de las ecuaciones se ha elegido una estructura tipo
Lorenz en la vertical (es decir, la temperatura potencial se calcula en los puntos
intermedios de cada capa vertical) y una malia C de Arakawa en la horizontal, segiin
la cual las componentes del viento horizontal se calculan en diferentes puntos que las
demas variables. Asi pues, tanto la distribucion vertical como la horizontal son

alternadas. Esto tiene como principal ventaja un cédlculo mas directo y preciso de
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diversos términos de las ecuaciones.

5.2.2. Esquemas numéricos.

Para resolver las ecuaciones del modelo se utilizan esquemas numéricos de
diferencias finitas. Los esquemas son explicitos, salvo el aplicado al término de la
difusion turbulenta vertical que es implicito. La resolucién de los términos de
evolucion temporal se realiza con métodos de dos niveles de tiempo. Se aplica
ademas el método de desdoblamiento ("splitting”) de Marchuk, de acuerdo con el
cual los distintos términos de las ecuaciones se tratan separadamente (individualmente
o por subconjuntos) y sus contribuciones a la tendencia de las variables no se suman
a la vez, sino consecutivamente, de forma que el efecto de un término se tiene en

cuenta en el que se calcula a continuacion.

A continuacién se comentan brevemente los esquemas aplicados a los distintos
términos y ecuaciones. Una descripcion mds completa se puede encontrar en

Fernandez (1992) y Gaertner (1994).

1. Términos de ondas de gravedad:

Para tratar numéricamente estos términos se utiliza el esquema de integracion
hacia delante/hacia atras en el tiempo (en inglés "forward-backward"): se integra
primero hacia delante 1a ecuaciéon de movimiento (utilizando la presion en el paso de
tiempo n) y se actualizan las componentes de la velocidad, y con estos valores del
viento en el tempo n-+1 se calcula el término de divergencia en la ecuacion de

continuidad.

Sun (1980) realizé un anilisis de la estabilidad del esquema de integracion
hacia delante/hacia atras en el tiempo para este tipo de ondas, e indicé que para un
modelo hidrostatico el método es estable si las variables dependientes estin
alternadas en el espacio, se utiliza la velocidad vertical actualizada en t+1 para el

calculo de la adveccion temporal de temperatura potencial y el gradiente de presion
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se aproxima con diferencias espaciales centradas.

2. Términos de adveccion:

Se utiliza un esquema de integracién hacia delante en el tiempo y de
interpolacién cibica a contracorriente en el espacio (en inglés "cubic spline
upstream”), tanto para la adveccidon horizontal como para la vertical. Este esquema
presenta buenas caracteristicas de simulacién de la fase y la amplitud de las ondas
advectivas (Pielke, 1984; pgs. 297-307). Se aplica asimismo el método de
desdoblamiento de las ecuaciones para calcular la adveccién en cada direccién
espacial por separado; con ello se evita la utilizacién de férmulas de interpolacion

bi- o tridimensionales, mucho mas complicadas que las unidimensionales.

3. Términos de Coriolis:

Se aplica un esquema de integracién hacia delante/hacia atras en el tiempo
para garantizar la estabilidad de estos términos. Tras calcular la componente u del
viento horizontal en el paso de tiempo n+7 («™*') en funcién de la componente v en

el tiempo n ("), se utiliza #*** para calcular v**'.

4. Discretizacion de las parametrizaciones:

El célculo de la difusion turbulenta vertical, cuando se aplica la teoria K, se
realiza mediante un esquema implicito (Paegle et al., 1976) con unos pesos de 0,25

y 0,75 para los coeficientes correspondientes al tiempo n y al n+ 1, respectivamente.

Para los flujos en la capa superficial se aplica una integracién hacia delante
en el tiempo (esquema de Euler). Dada la estrechez de la primera capa vertical se
debe utilizar un paso de tiempo menor que el del resto de los términos, dependiendo

de la magnitud de los flujos, para asegurar la estabilidad del esquema.

El esquema de Euler para la discretizacién temporal se emplea también para
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el resto de los términos: tendencia de la temperatura superficial del suelo,
calentamiento y enfriamiento radiativos del aire, procesos nubosos y de precipitacion

y difusién horizontal.

5.2.3. Condiciones iniciales.

La malla de! presente modelo se ha ’anidado’ en la de los andlisis del
CEPPM, por lo que los valores iniciales que se utilizan corresponden a los anlisis
del mismo en los niveles de presion estandar, dispuestos en una malla con menor
resoluciéon. En consecuencia, estos datos han de ser interpolados a los miveles y
puntos de la malla del modelo. El método de interpolacion horizontal utilizado
consiste en una interpolacién biparabdlica de 16 puntos (Koehler, 1977) de las
variables meteoroldgicas en superficies p estandar, mientras que en la vertical se ha

aplicado una interpolacion lineal {(Gaertner, 1994).

Una vez realizada la interpolacién a los puntos de la malla, y antes de
comenzar a integrar las ecuaciones, se realiza una inicializacién por filtros digitales
(Lynch y Huang, 1992), para evitar el ruido que produciria el desequilibrio inicial
entre los campos de masa y de viento. La inicializacion aplicada consiste en dos
integraciones adiabéticas a partir de los datos iniciales, una hacia adelante y otra
hacia atras en el tiempo, ambas de corta duracion. Las variables de prondstico en
cada punto de la malla se multiplican por un factor de ponderacioén variable con el
tiempo, calculado analiticamente, y se suman para obtener los datos iniciales
filtrados. Este proceso es relativamente sencillo en su planteamiento y aplicacion, y
los resuitados son comparables en eficacia a la inicializacién por modos normales,

segiin describen Lynch y Huang en el mismo articulo.

Finalmente hay que indicar que la aplicacion de un esquema de inicializacion
puede eliminar el ruido inicial de alta frecuencia, pero no evita que los campos se
tengan que adaptar a la presencia de una orografia méas detallada durante las primeras

horas de simulacién, como indica Majewski (1985).
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5.2.4. Condiciones de contorno.

Para introducir los valores de los andlisis del CEPPM como valores de
contorno del modelo, se ha utilizado el esquema de contorno de Davies (1983) que,
segiin se discute en Gaertner (1994), parece ser el que mejor compagina la
transmision de datos externos con una limitacion de la reflexion de perturbaciones
internas salientes, aunque se ha realizado una modificacion, siguiendo una sugerencia
de Anthes y Warner (1978). Los valores de contorno se actualizan en funcion de los
andlisis, que en este caso tienen una periodicidad de 6 horas. Entre ellos se realiza

una interpolacion temporal lineal.

Para evitar la generacién de ruido en el contorno superior del modelo se

considera una capa que absorbe la energia que entra en ella (Klemp y Lilly, 1978).

5.3. Condiciones de la simulacion,

Se ha realizado una simulaciéon de 30 horas correspondiente a un dia tipico
de baja térmica estival, como fue el 31 de Julio de 1985, inicidndose a las 00 horas
(TUC) de ese dia hasta las 06 horas (TUC) del dia siguiente. Como antes se ha
indicado, las condiciones iniciales y de contorno corresponden a los andlisis del
CEPPM cada 6 horas que se han utilizado en los estudios incluidos en el apartado
4 de esta Memoria. A continuacion se exponen las restantes caracteristicas de la

simulacion.

- Dominio y resolucién horizontal.

El dominio del modelo es un rectingulo centrado aproximadamente en la
peninsula Ibérica, con los vértices situados en las siguientes coordenadas: (34.85°N,
10.69°W), (45.01°N, 11.54°W), (44.58°N, 5.23°E), (34.49°N, 3.57°E), y unas
dimensiones de 1300x1120 km (ver figura 5.1). La resolucion horizontal de la malla

es de 20x20 km, de manera que incluye 65x356 celdillas.

166



45.01°N, 11.54°W 44.5B°N, 5.23°E
T TITITTTIrT

UL UL LI Ill|lEllIllillII|||lll]ll/lrll|li|1ll?|ll

- -

\

-

i

L1 8}

S

Ty 1 1T 7T1TT

T

<

11 v ey g e e £yl

[

I e

LIS N 0 N I O N A O O A A O |

|l[1IllillJ.Lll!lll[T‘&-V!_'_'-l_'_'-—'_vvl1LlLlLllllJLIJlJ_iIlllar-1

34.B5°N, 10.09"W 84.49°H, 3.57°F

Figura 5.1. Dominio del modelo.

- Resolucion vertical.

En esta simulacion se ha situado el tope superior del modelo en el nivel de
300 hPa. Se han considerado 31 niveles verticales y una resolucidn vertical variable,
con capas mas estrechas en los niveles inferiores y superiores que en los intermedios.
Concretamente los niveles ¢ son los siguientes: 1, 0.998, 0.992, 0.982, 0.968.
0.950, 0.928, 0.902, 0.872, 0.838, 0.800, 0.758, 0.712, 0.662, 0.608, 0.554.
0.500, 0.450, 0.400, 0.354, 0.312, 0.274, 0.240, 0.210, 0.180, 0.150, 0.120.
0.090, 0.060, 0.030, 0. La gradualidad en el espaciado vertical es conveniente para

paiiar la reflexidn esptrea de ondas internas.

- Topografia.

Se ha utilizado una orografia con una resoluciéon de 5 minutos en latitud-
longitud correspondiente a Ia base de datos ETOPOS del National Geophysical Data

Center (Boulder, Col., EEUU}. Con estas alturas se realiza un promedio de los
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puntos incluidos en cada celdilla del modelo, y posteriormente se aplica un filtro
bidimensional en dos pasos, uno de suavizado y otro de restitucién de la amplitud
de ondas mayores de 2Ax. Este filtrado tiene un efecto beneficioso ya que limita la
generacion de ruido de onda corta debido al forzamiento orografico (Gaertner,
1994). En la figura 5.2 se muestra una vision tridimensional en perspectiva de la
orografia resultante.

- Caracteristicas de los suelos

En el esquema seguido para parametrizar los intercambios aire-superficie es
preciso asignar los valores de cinco parametros relacionados con las caracteristicas
del suelo en cada celdiila del modelo. Estos parametros son: el albedo (A), la
emisividad de radiacion de onda larga (e), la fraccion de humedad disponible para
ser evaporada (M), la longitud de rugosidad (z,) y la inercia térmica del suelo
(£=(\C)"*, donde A es la conductividad térmica, considerada uniforme en todo el
espesor del suelo, y C, la capacidad calorifica por unidad de volumen). Para
determinar estos pardmetros de la superficie se sigue el procedimiento establecido
por Benjamin y Carlson (1986), considerando varios tipos de uso de suelo, cada uno
de los cuales se caracteriza por un determinado valor de tales parametros. Este es
un procedimiento relativamente simple, con el que, sin embargo, se consigue simular
la generacion de circulaciones a mesoescala debidas a inhomogeneidades en el tipo
de terreno (p.e. Gaertner et al., 1993). Concretamente, en este caso se han
considerado los 28 tipos de uso de suelo que se presentan en la Tabla 5.1, junto con
los valores de los correspondientes pardmetros deducidos a partir de los tipos de
suelo de Benjamin y Carlson (1986). En las figuras 5.3 se observan las
distribuciones espaciales en el dominio del modeio de cada uno de estos parametros,
segin se ha deducido de la digitizacion de los mapas de Uso y Aprovechamiento de

Suelos de los Ministerios de Agricultura de Espafia y Portugal.

Por otra parte, es preciso asignar una temperatura al subsuelo, para lo cual
se han considerado los valores climatoldgicos corresponientes al mes de julio

proporcionados por el CEPPM,
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A M €
Leyenda (%) (%) (% a 9 um)
1 v ] v 1 v
= ARROZ | 14 14 50 ] 18 95 | 93
COLTIVOSENREGADIO { ™~ (o | 15 | 40 | 68 | 94 | 94
CULTIVOS FORZADOS
CITRICOS
FRUTALESEN REGADfo | 16 [ 18 [ 40 | 68 | 94 | 94
FRUTALES/CITRICOS
- —_—
LABOR TNTENSIVA 18 22 25 45 92 | %
(sin sobrecarga arbolado)
—_—
LABOR EXTENSIVA 28 | 21 ] 200 30| 92 | &
(sin sobrecarga arbolado)
PRADERAS 16 1 18 [ 32| 52 | 9a | o4
(sin sobrecarga arbolado)
PASTIZALES 0| | 5] 2|9l
(sin sobrecarga arbelado)
— FRONDOSAS (DY | I8 7 | 30 | 60 93 1793
CONIFERAS (1) 12 12 30 |7 60 93 | 93
Y
FRONDOSAS/CONIFERAS [~ |, 17 1, 1735 1 70 | o5 | 95
(1)
— FRONDOSAS () 18 18 77 38 92 | 92
TFRUTALES EN SECANO
OLIVAR 8| 8| 5! 2] 9|l
VINEDO
OLIVAR-VINEDO
CONIFERAS (2) 16 16 77 1”38 [~ 94 | 9%
FRONDOSAS/CONIFERAS |17 1 17 [ a5 | 40 [ o4 | 94
(2)
| [
LABOR INTENSIVA 8| 18| 24| a2} 02 |92
(con sobrecarga arbolado)
LABOR EXTENSIVA 23 20 21 34 9 | 92
(con sobrecarga arbolado)
PRADERAS
(con sobrecarga arholado) 16 17 13 58 94 54
MATORRAL (1}
(con o sin sobrecarga)
PASTIZALES -
(con sabrecarga arbolado) 19 20 18 19 93 93
MATORRAL (2)
(con o sin sobrecarga)
“IMPRODUCTIVO TIERRA | 1% % 3 |~10 |88 | &8
TIMPRODUCTIVO AGUA B |~ 8 | 100 [ 100 |98 | 98

(1) Galicia-Asturias-Cantabria-PaisVasco-Navarra-Catalufia-Castillay Ledn- prov. Huesca.

(2) Resto de la Peninsula Ibérica.
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z, T
(cm) (cal am*® K* '
1 v ] 1 V
=1 " 3 ] 006 006
15 3 0.05 |0.05
t8 12 0.05 |0.05
15 5 0.04 |0.04
15 5 0.03 | 0.04
12 10 0.04 |0.05
12 10 0.03 §0.04
(i) 530 | 0.04 |0.03
—3 | 30 |- o004 |003
40 40 0.05 {0.06
3 37 0.04 |0.04
32 32 0.04 |0.04
£y 332 .04 | 0.08
28 28 0.04 [0.04
23 18 0.04 |0.04
23 18 004 |0.04
24 23 0.05 |0.05
19 17 003 1004
30 30 0.03 |0.03
0.0001 | 0.0001 | 0.06 | 0.06




ALBEDO (% x 10?) EMISIVIDAD (% x 107 a 9 um)

Figura 5.3. Distribucion espacial en el dominio del modelo de cada uno de los
parametros relacionados con las caracteristicas del suelo.
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5.4, Verificacidén.

Antes de comentar los resultados de la simulacion del desarrolio de la
depresién térmica con el modelo PROMES se ha considerado conveniente realizar

una comprobacion de su grado de ajuste mediante un método sencillo de verificacion.

5.4.1. Metodologia.

La verificacion objetiva de un modelo numérico se puede realizar de varias formas

en funcion del tipo de datos verificantes que se utilicen:

- Si se usan las observaciones, es necesario interpolar los datos del modelo desde
los puntos de la malla a las posiciones en las que existen dichas observaciones reales,
comparindose habitualmente parametros que constituyen salidas directas del modelo

con pardmetros medidos directamente en los observatorios.

- Otro método seria la comparacién de los valores del modelo con los analisis de

otro modelo en los mismos puntos de ia malla.

- Un procedimiento menos utilizado consistiria en el célculo de variables
derivadas a partir de los resultados del modelo y su comparacién con

variables derivadas obtenidas del analisis verificante.

Dada la escasez de valores observados disponibies en el dominio del modelo,
tanto en superficie como en altura, en este trabajo se ha realizado la verificacion en
funcion de los andlisis del CEPPM. Para ello, se ha realizado una interpolacién de
los valores simulados en la malla del modelo a los puntos de la malla de los analisis
mediante una funcién, y posteriormente se han comparado dichos valores con los de
los anélisis. En la interpolacion se han considerado los cuatro puntos de la malla del
modelo mas proximos al correspondiente punto de la malla del anilisis. En esta
comparacion se ha de tener en cuenta que el modelo genera unas estructuras de

tamafio menor que las presentes en los andlisis del CEPPM, donde se utiliza una
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malla de menor resolucién. No obstante, el mismo proceso de interpolacion de la
malla fina a la mds gruesa daria lugar a una cierta suavizacion de los campos

simuiados.

Se podria haber considerado un procedimiento de interpolacién y filtrado mds
especifico, aplicando un método similar al utilizado en el subapartado 4.3.2. Para
ello habria sido necesario determinar previamente la menor escala de las estructuras
presentes en los andlisis y aplicar a los resultados del modelo el filtro pasabaja
adecuado. Sin embargo, se ha preferido seguir un procedimiento de interpolacidén
mas simple, va que de todas formas seguirian estando presentes estructuras generadas
por las parametrizaciones fisicas del modelo PROMES y por las diferencias
topograficas entre los puntos de la maila del analisis y los del modelo. Ademas, lo
(jue se persigue no es estrictamente una comparacion rigurosa entre los andlisis y las
simulaciones, sino una prueba de la consistencia de los resultados del modelo en esta
simulacién concreta, comprobando que las simulaciones no pierden calidad con el

tiempo.

El dominio espacial en que se aplica este proceso verificante es el
comprendido entre los paralelos 36°N y 44° N y los meridianos 10°W y 3°E, con
resolucion de 0.5° (459 puntos). Esta zona es una parte del dominio del modelo
PROMES, centrada en la Peninsula Ibérica y suficientemente alejada de las fronteras
para que las condiciones de contorno no perturben excesivamente los parametros de

verificacion.

Las variables utilizadas para la comparacién son el geopotencial, la
temperatura y las componentes zonal y meridiana del viento, en los niveles de
presidon estandar desde 1000 hasta 500 hPa, a las 12, 18, 24 y 30 horas de

simulacién.

Los indices de verificacién calculados son los que se utilizan habituaimente
a falta de otros valores de referencia, climatolégicos o de persistencia, que permiten

el calculo de indices de 'habilidad’ o bondad del modelo (Murphy, 1988). Los
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indices caiculados son los que se citan a continuacion, junto con sus expresiones

matemadticas correspondientes:

- Error medio:
N
¥ (PGi.))-4G D)

E=
N

- Error cuadratico medio:

Y (P-4 )
ECM=| 2 i

- Desviacion estandar del error:

N

Y (PGj)-AG ) -E)

3
N

- Coeficiente de correlacidén absoluta:

Y (PG j)-Pyacij)-7)
CCA=_Y

¥ (PG.) —P)}: (4G p-A)

v
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- Desviacidn estandar de los resultados del modelo:

- Desviacion estandar de los analisis:

Y ag)-Ar

N

SA-=

- Error cuadratico medio corregido del sesgo:

(e -P)-tadiy-a)]

ECM*= |2

N

donde P(ij) y Af(i,j) son, respectivamente, los valores del modelo y los de los

andlisis verificantes en los puntos del dominio; P y A sus promedios espaciales y

N el numero total de puntos.

Una vez calculados estos indices de verificacion, siguiendo los criterios
propuestos por Keyser y Anthes (1977), se considera demostrada la bondad del

modelo cuando se cumplen los tres requisitos siguientes:

fa): SP = 5,
(b): ECM < SAy
c): ECM' < SA.
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5.4.2. Resultados.

Los resultados obtenidos para cada una de las variables consideradas se
presentan en las tablas 5.2 a 5.5. En general se observa un alto grado de ajuste entre
los resuitados del modelo y los anilisis, cumpliéndose en todos los casos las
condiciones propuestas por Keyser y Anthes (1977) para demostrar 1a bondad del
modelo, durante las 30 horas de simulacién. Asimismo, se aprecia que los resultados
no pierden calidad con el tiempo de simulacion. El comportamiento global de las
cuatro variables indica una mejora en la "habilidad’ del modelo con la altura. Esto
podria deberse a la anteriormente comentada presencia de estructuras mesoescalares
asociadas a la depresion térmica en los niveles cercanos al suelo simuladas por el
modelo pero no reflejadas en los andlisis, que no aparecen en niveles superiores a
causa del pequefio espesor del sistema a mesoescala, que no llega a sobrepasar el
nivel de 700 hPa. También se observa un menor ajuste entre ¢l modelo y el analisis
en los campos de viento de niveles inferiores (1000 y 850 hPa) a las 24 y 30 horas
de simulacién. Esto parece deberse a que a tales horas nocturnas ¢! modelo simula
numerosos flujos de drenaje a lo largo de los valles de los principales rios de la
peninsula Ibérica (como se mostrard en el siguiente apartado), que no aparecen en
los andlisis del CEPPM.
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Tabla 5.2.

GEOPOTENCIAL (m)

1000hPa
850nPa
700hPa
500hPa

1000hPa
850hPa
700hPa
500hPa

1000hPa
850hPa
700hPa
500hPa

1040hPa
850hPa
760hPa
506hPa

(12H)

E P A ECM S CCA  SP SA ECM" ECM'SA
2226 12005 12231 11.02 1079  0.85  20.30 1838 10.79 0.59
2.11 151674 1514.63 576 536 081 485 848  5.36 0.63
310 313396 313086 676 601 097 1916 2278 6.0l 0.26
4.8 5819.06 581424 7.14 527  0.99 3965 40.83  5.27 0.13

(18H)

E P A ECM S cca SP SA ECM ECM'SA
7.63  119.88 11225 1324 1082 089 2388 21.14 10.8 0.51
723 1519.38 151215 830 408 093 629 925  4.08 0.44
538 314160 313622 612 292 098 1596 1504 2.9 0.19
551 582496 5819.45 6.81 400 099 3753 3580 4.00 0.11

(24H)

E P A ECM S CCA  SP SA ECM' ECM/SA
6.14  133.67 12754 940 7.2 094 1956 2045 7.12 0.35
470 1521.58 (5i6.88 622 408 089 566 817  4.08 0.50
3.27 314127 313800 4.07 243 099 1674 1772 2.43 0.14
3.63  5819.58 581594 474 305  0.99 4078 42.66  3.05 0.07

(30H)

E P A ECM 8 CCA SpP SA ECM’ ECMYSA
8.52  140.00 131.48 10.64 638 096 2245 1964 638 0.32
272 152278 152006 541 468 085 870 829 468 0.57
0.03  3137.97 3138.00 564 564 09 1132 1552 5.64 0.36
6.33  5809.85 5803.52 928 678 099 3448 3867 6.78 0.18
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Tabla 5.3. TEMPERATURA (K)

1000hPa
850hPa
700hPa
500hPa

1000hPa
850hPa
700hPa
500hPa

1000hPa
850hPa
700hPa
500hPa

1000hPa
850hPa
700hPa
500hPa

(12H)

E P A ECM S CCA SP SA ECM' ECM'SA
2171 19642 29813 306 254 0.8 494 399 254 0.64
007 28792  287.8  1.50 1.50 091 329 358  1.50 0.42
.26 279.87 280.13 0.72 0.67 0.98 3.03 3.13 0.67 0.21
0.35 26406 26377 077 068 0.8 151 146  0.68 0.47

(18H)

E P A ECM s cca SP SA ECM  ECM'/SA
-3.84 296.29 300.13 4.40 2.15 (.91 5.14 4.49 2.15 (.48
-1.37 288.7% 200.17 2.04 1.51 0.91 3.48 3.49 1.51 (.43
.09 280.22 280,30 0.80 0.80 0.97 3.0t 3.28 0.80 0.24
0.05 26355 26360 068 068 091. 165 1.60 0.68 0.42

(24H)

E P A ECM S CCA sp SA ECM' ECMYSA
267 29261 29529 309 155 0.8 329 333 155 0.47
.89 287.78 283.67 1.47 1.17 .94 3.38 3.54 1.17 0.33
001 27994 27993 065 065 098 312 340  0.65 0.19
0.02 262.89 262.88 0.69 0.69 0.97 1.87 2.30 0.69 0.30

(30H)

E p A ECM S CCA SP SA ECM' ECM'/SA
-2.53 292,15 294 .69 2.97 1.54 0.85 2.94 2.58 1.54 0.60
-1.38 286.70 288,28 1.95 1.13 0.94 2.94 3.34 1.13 0.34
0.32 279.34 279.00 0.80 0.73 0.98 2.86 3.15 0.73 0,23
0.58 262.15 261.56 1.03 .84 (.94 1.82 2.27 0.84 0.37
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Tabla 5.4. COMPONENTE ZONAL DEL VIENTO (m/s)

(12H)
E P A ECM s CCA  SP SA ECM" ECM'/SA
1060hPa 0.94 0.12 .83 2.60 2.43 0.77 3.02 3.84 2.43 0.63
850nPa  0.39 0.05 0.34 174 169 083 2.8 298 169 0.57
7000Pa  -1.07 4.84 5.91 1.88 1.55 091 274 3355 155 0.44
500hPa 0.29 11.05 11.34 1.36 1.33 ¢.97 3.95 4.84 1.33 (.28
(18H)
E P A ECM S CCA  SP SA ECM® ECM'SA
1000hPa 0.50 .50 0.00 3.36 3.32 0.81 3.73 5.53 3.32 0.60
850hPa 0.24 -0.18 -0.42 2.06 2.04 0.79 3.04 322 2.04 0.63
700hPa 020 5.15 4.96 1.55 1.53 0.8 284 299 153 0.51
500hPa 0.12 11.66 11.55 1.03 1.02 0.96 3.36 3.52 1.02 0.29
(24H)
E P A ECM 8 CCA  SP SA ECM' ECM'/SA
1000h¥Pa -0.04 .49 .45 2.52 2.52 0.67 2.75 3.33 2.52 0.76
8$50hPa 0.02 .54 0.56 1.65 1.65 0.79 2.58 2.47 1.65 0.67
700hPa -0.40 4.98 5.37 1.38 1.32 0.50 2.60 2.99 1.32 0.44
S500hPa -1.18 11.14 12.32 1.79 1.35 0.94 3.51 3.98 1.35 0.34
(30H)
E P A ECM S CCA  SP SA ECM" ECM'/SA
1000hPa -0.50 -0.52 -0.02 2.36 2.31 0.60 2.54 2.63 2.31 0.88
856hPa 0.21 -1.I5 .95 1.70 1.69 0.82 2.95 2.56 1.69 0.66
700hPa 0.03 3.62 3.60 1.05 1.05 0.93 2.83 2.84 1.05 0.37
500hPa 0.27 8.88 8.61 1.49 1.46 0.96 5.16 5.31 [.46 0.28
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Tabla 5.5. COMPONENTE MERIDIONAL DEL VIENTO (m/s)

1000hPa
850hPa
700hPa
500hPa

1000hPa
§50hPa
700hPa
500kPa

1600hPa
856hPa
700hPa
500hPa

1000nPa
850hPa
T00hPa
500hPa

(12H)

E P A ECM 8 CCA  SP SA ECM' ECM'SA
.53 -2.18 -1.65 2.38 2.32 0.76 3,40 3.27 2.32 0.71
0.27 0.79 .52 1.83 1.81 0.88 3.46 377 1.81 0.48
0.26 2.58 2.32 1.44 1.42 0.96 5.18 5.04 1.42 0.28
1.92 5711 3.79 2.68 1.87 0.95 5.61 4 89 1.87 0.38

(18H)

E P A ECM S CCA  SP SA ECM ECM'/SA
0.05 -3.01 -3.06 2.96 2.96 0.80 3.99 4.96 2.96 (.60
0.08 1.7 -1.64 232 232 08 366 418 232 0.56
0.52 2.36 1.84 1.87 1.79 .93 4.74 4.25 1.79 0.42
1.30 6.05 4.75 1.99 1.51 0.98_ 6.16 5.15 1.51 0.29

(24H)

E P i ECM 8 CCA  SP SA ECM° ECMYSA
.06 -3.05 -2.99 3.40 3.40 0.65 3.63 4.37 3.40 0,78
0.04 -1.78 -1.82 2.68 2.68 0.82 4,13 4.61 2.68 0.58
3,09 1.73 [.82 1.44 1.44 0.96 4.98 4.63 1.44 0.31
1.39 5.06 3.67 1.80 115 099 783 7.08 115 0.16

(30H)

E P A ECM 3y CCA  SP SA ECM' ECMYSA
0.74 326 -4.01 2.52 2.41 0.74 3.36 3.27 2.41 0.74
0.38 -3.19 -3.57 2.18 2.14 0.80 3.50 3.35 2.14 0.64
0.69 .49 -1.18 1.42 1.25 0.98 5.59 4.76 1.25 0.26
2.81 2.56 .26 3.06 1.22 0.99 11.17 10.91 1.22 0.11
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5.5. Resultados

Las caracteristicas generales de la baja térmica descritas hasta ahora parecen
confirmarse con los resultados de la simulacién numérica con el modelo PROMES.
Sin embargo, se ponen de manifiesto otros aspectos de escala mas pequefia que no

se evidencian en los andlisis del CEPPM considerados hasta el momento.

En las figuras 5.4 se presenta la evolucién trihoraria de la distribucién de
presion reducida a nive] del mar junto con los campos de viento en superficie, desde
las 09 horas (TUC) del dia 31 de julio hasta las 06 horas (TUC) del 1 de agosto de
1985. En ellas se observa que a las 09 horas (TUC), transcurridas unas cuatro horas
desde el amanecer, empiezan a formarse algunos centros de baja presidon por el
interior de la peninsula. Concretamente, aparece uno en la ladera sur de los Pirineos,
otro al oeste del sistema Ibérico y un tercero al norte de la cordillera Penibética. En
el transcurso del dia, los dos primeros desaparecen, mientras que el dltimo
predomina, llegando a un valor minimo inferior a 1006 hPa alrededor de las 15
horas (TUC). Al mismo tiempo, se aprecia la aparicion de fuertes gradientes de
presion, mds intensos en el norte y oeste de la peninsula, con las isobaras dispuestas
de forma casi paralela a la costa. No obstante, la zona de maximo gradiente en el
este aparece algo alejada de la costa mediterranea, enlazando con otra banda con un
notable gradiente barico al noreste del sistema Ibérico. Resulta curioso observar que
ambas zonas con maximo gradiente se sitian aproximadamente sobre la linea que
separa la cuenca mediterrdnea de la atiantica. Esta circunstancia no se aprecia en los
campos de presion reducida de los andlisis del CEPPM, por lo que no puede
comprobarse si es un comportamiento frecuente o se debe tan sélo a las

caracteristicas meteorolégicas de ese dia en particular.

Por lo que se refiere a los campos de viento en superficie, cabe destacar que
en la zona periférica de la Peninsula se ven afectados por la formacion de la baja
térmica. Asi, se ve que los vientos que iniciaimente fluyen de forma casi paralela a
las costas sufren una desviacién, adquiriendo una componente hacia el interior

peninsular a medida que se intensifica la depresion. Estos flujos convergentes tienden
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a seguir los valles de los grandes rios y los pasos montafiosos. Véase, por ejemplo,
la notable entrada de aire por la desembocadura del Ebro y del Guadalquivir, asi
como el bloqueo que produce el macizo de los Picos de Europa en el norte, que
contrasta con el notable flujo que entra en la meseta norte por el Pais Vasco, donde
las montafias tienen menor elevacion. También se aprecia que en el estrecho de
Gibraltar el viento de poniente rola a levante a partir de las 18 horas (TUC), cuando
la baja térmica empieza a debilitarse. No obstante, es posible que este
comportamiento no esté relacionado directamente con este sistema bérico a
mesoescala, sino méas bien con la gran adveccién de aire del este que se evidencia
en estas figuras, seguramente de caricter sinéptico, o relacionado con la depresion

térmica que se forma sobre el norte de Africa, fuera del dominio del modelo.

Un aspecto interesante de los campos de viento en superficie es la presencia
de varias zonas con una notable convergencia, que en esencia vienen a coincidir
aproximadamente con la banda de maximo gradiente en el este que antes se ha
comentado. Destacan especialmente la situada en las proximidades del sistema
Ibérico, mas o menos sobre la provincia de Teruel, la que se encuentra en la regién
de La Mancha, al este de la provincia de Ciudad Real, y la que se sitla exactamente
sobre el niicleo de minima presion reducida, al sur de la provincia de Jaen. Aunque
de esta Unica simulacién resulta bastante especulativo atribuir a esta distribucion
particular de zonas de maxima convergencia un cardcter "climatolégico”, es curioso
observar que tales zonas, en especial las dos primeras, coinciden con las de maxima
frecuencia de tormentas estivales, hasta el punto de que concretamente en la situada
en las proximidades del sistema Ibérico la méaxima precipitacion anual se recoge
precisamente en los meses de Julio y Agosto, lo que contrasta con lo que ocurre en
en el resto de la peninsula Ibérica (Font, 1983). No obstante, los resultados de la
simulacidn no muestran la ocurrencia de precipitaciones en ninguna de ellas durante
el dia considerado, tal como ocurrio realmente. También se aprecian otras dreas con
convergencia de vientos superficiales en los Pirineos, la cordillera Central v al norte
de la meseta superior, que asimismo son zonas con relativa frecuencia de tormentas

en los meses de verano.



A lo largo de la noche, cuando la depresion se va debilitando, los vientos en
superficie sobre las areas periféricas tienden de nuevo a fluir casi paralelos a las
costas y los gradientes de presion reducida también disminuyen notablemente, en
especial en las zonas del este y sur, dando lugar a extensas dreas con vientos casi en
calma al amanecer (figura 5.4 h). Otro aspecto destacable de los resultados del
modelo es la aparicién de vientos de drenaje tras la puesta del sol, mas notables en

el valle del Ebro, que se van intensificando a lo largo de la noche.

En las figuras 5.5 se presentan ios campos de viento y altura geopotencial
correspondientes a los niveles de presién de 850, 700 y 500 hPa en la hora de
méxima intensidad de la baja térmica (15 horas (TUC)). En 850 hPa todavia se
puede apreciar el efecto de la depresion superficial sobre la distribucién de ambas
variables, existiendo convergencia sobre las mismas zonas en que ocurria lo mismo
al nivel de la superficie. Por otra parte, aunque en las zonas norte y oeste el viento
fluye casi paralelo a las costas, no ocurre lo mismo en la zona de Levante, donde
hay una entrada de viento de componente este, mas intensa en el sureste entre las
provincias de Valencia y Almeria, que parece estar asociado a un pequeiio vortice
ciclénico que aparece sobre la costa de Argelia, cuya presencia cabe atribuirla a lo
que determina el andlisis, dada la proximidad al contorno del dominio del modelo.
En la figura correspondiente al nivel de 700 hPa se observa que a esa altura es donde
se aprecian las zonas con mayor divergencia, que coinciden aproximadamente con
la situacion de las convergencias mas intensas en niveles inferiores. Sin embargo,
en el nivel de 500 hPa la baja térmica deja de tener influencia, observandose una
débil vaguada sobre el oeste de la peninsula con fuertes vientos de caricter

cuasigeostrofico (obsérvese la diferente escala de los vectores en la figura 5.5 ¢).

En las figuras 5.6 se muestran los resultados correspondientes a los campos
de temperatura potencial (linea discontinua) y de altura geopotencial (linea continua)
en los niveles de 1000 a 500 hPa, correspondientes a las 15 horas (TUC). El aspecto
de estos campos en los niveles de 1000 y 850 hPa se corresponde con el origen
térmico de la depresion asociado a un intenso calentamiento superficial, coincidiendo

el lugar donde se presenta el centro de la misma con un maximo en el campo de
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temperatura potencial. Este niicleo cilido deja de aparecer en el nivel de 700 hPa,

lo que una vez mas indica el escaso espesor de este sistema meteorologico.

En las figuras 5.7 se muestran los cortes zonal {este-oeste) y meridiano
(norte-sur) de las superficies isentropicas sobre el centro de la depresién
correspondientes a las 18 horas (TUC), donde asimismo se pone de manifiesto este
comportamiento, observandose la tipica estructura en forma de ’embudo’, que se
evidencia también en los andlisis del CEPPM (véase la figura 3.10). En el corte
zonal se puede ver la gran estabilidad existente sobre el Mediterraneo (parte derecha
de la figura), que también parece apreciarse sobre el Atlantico (parte izquierda). Este
mismo comportamiento se aprecia en el corte meridiano sobre el Mediterraneo (parte
izquierda) y, con menor intensidad, sobre el mar Cantabrico {parte derecha). Esta
capa tan estable sobre las dreas marinas seguramente esté asociada al anticiclon a

escala sindptica en cuyo seno de desarrolla la depresion térmica continental.

Asimismo, en la figuras 5.8 se presentan los cortes zonal y meridiano sobre
el centro de la baja de la distribucién de la componente vertical de 1a velocidad del
viento correspondiente a las 18 horas (TUC). En la correspondiente al corte este-
oeste se observa la presencia de una célula con velocidades ascendentes sobre el
centro de la depresidn, alcanzandose los valores maximos alrededor del nivel de 800
hPa. En la parte superior, a ambos lados de la columna, se observan valores
negativos de la velocidad vertical (descenso de aire). En el corte meridiano aparecen
células alternadas con velocidades ascendentes y descendentes, un niicleo ascendente
(valores positivos) sobre el centro de la depresion y otro situado aproximadamente
sobre la estribacion norte de la Cordillera Ibérica, en una zona donde se observa una
fuerte convergencia de flujo horizontal tanto en superficie (véase figura 5.4 d) como

en el nivel de 850 hPa.

Por ultimo se presentan los cortes verticales de vorticidad potencial a las 18
horas (TUC), sobre el centro de la depresion (figuras 5.9). En ambos cortes se
comprueba la existencia de una especie de ’cipula’ de valores negativos de

vorticidad potencial sobre el centro de la depresion, que coincide con lo comentado
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en el subapartado 4.1.3 referente a lo obtenido con los anlisis del CEPPM, aunque

en la simulacion aparece de forma més pronunciada.
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Figura 5.5. Campos de viento y altura geopotencial simulados en los niveles de
presion de a) 850 hPa, b) 700 hPa y ¢) 500 hPa, para el dia 31 de julio de 1985
a las 15 horas (TUC) (Notese la diferente escala en el grdfico c).
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85073115,1000 hPa 85073115.850 hPa

85073115.700 hPa 85073115.500 hPa

Figura 5.6. Campos de temperatura potencial (--) y altura geopotencial (——)
simulados en los niveles de presion de a) 1000 hPa, b) 850 hPa, ¢} 700 hPa v d)
500 hPa, para el dia 31 de julio de 1985 a las 15 horas (TUC).
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Figura 5.7. Cortes verticales zonal (a) y meridiano (b) de temperatura potencial
(K) sobre el centro de la depresion, para el dia 31 de julio de 1985 a las 18

horas (TUC).
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Figura 5.8. Cortes verticales zonal (a) y meridiano (b) de la componente
vertical del viento (cm/s) sobre el centro de la depresion, para el dia 31 de
julio de 1985 a las 18 horas (TUC).
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Figura 5.9. Cortes verticales zonal (a) y meridiano (b) de vorticidad potencial (x 10°
m’ 5 K kg') sobre el centro de la depresion, para el dia 31 de julio de 1985 a las

18 horas (TUC).
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6. RESUMEN Y CONCLUSIONES,

En esta Memoria se recogen los resultados de un primer estudio acerca de las
depresiones térmicas que se suelen formar en primavera y verano sobre la peninsula
Ibérica. A pesar de tratarse de un sistema atmosférico incluido en la mayor parte de
las clasificaciones de los llamados "tipos de tiempo" en las dreas continentales de
latitudes subtropicales, hasta ahora no se habia realizado ningln analisis sobre las
caracteristicas del que se observa en esa region del suroeste de Europa. Posiblemente
esto se ha debido, entre otras razones, a su leve repercusion sobre la prevision
sindptica del tiempo realizada con modelos globales de prondstico con baja
resolucion. A medida que se han ido perfeccionando estas técnicas, bien sea por el
aumento de la resolucidn espacial o por la mejora en las parametrizaciones de los
procesos fisicos, mayor es la atencién prestada a las caracteristicas de este tipo de
sistemas meteoroidgicos a mesoescala. Aparte de la citada inexistencia de estudios
previos acerca de la estructura y comportamiento de las depresiones térmicas en la
peninsula Ibérica, su andlisis resulta de notable interés, tanto desde el punto de vista

tedrico como aplicado, a causa de diversas razones, entre las que cabe citar:

a) Su interacciéon con procesos atmosféricos de escala sindptica, un

aspecto fundamental en la Meteorologia y Climatologia modernas.

b) Su estrecha relacion con la humedad de los suelos, lo que podria
llegar a ser una posible via para analizar la dinimica de los procesos
de deforestacion y aridificacion en la peninsula Ibérica a partir de los

efectos que inducen en la atmosfera.

C) Su posible conexién con el desarrollo y ocurrencia de tormentas
estivales en determinados lugares o zonas preferentes de la Peninsula,
lo que sin duda redundaria en la mejora de las predicciones

meteoroldgicas operativas.

193



d) Su repercusion en el transporte de contaminantes atmosféricos cerca
de la superficie desde las zonas periféricas de la peninsula hacia las
interiores, o hacia zonas més alejadas en caso de que llegaran a ser
introducidos por conveccion en capas superiores de la atmosfera con

estratificacion mis estable.

La intencion del presente trabajo no es ofrecer respuestas concluyentes a las
anteriores cuestiones, ya (ue €S0 constituiria una tarea excesiva para ser abordada
por un s6lo investigador, teniendo en cuenta el escaso conocimiento previo sobre este
tipo de sistemas meteoroiogicos. No obstante, a pesar del cardcter preliminar del
estudio, se ha pretendido incluir en él diversas observaciones e hipétesis que pueden
resultar de ayuda a futuras investigaciones dirigidas a esclarecer los mencionados

rasgos especificos de las depresiones térmicas estivales en la peninsula Ibérica.

A continuacion se resumen los diferentes aspectos considerados en este
trabajo, junto con los resultados y conclusiones mas importantes que se han extraido

de su analisis.

- En primer lugar se ha realizado una climatologia estadistica de la baja
térmica, partiendo de los valores de la presion reducida al nivel del mar
registrados a lo largo de nueve afios (1973-77 y 1985-88) en més de ochenta
observatorios de la red sindptica en la peninsula Ibérica. Para ello se han
aplicado unos criterios de seleccion de dias con baja térmica, basados en las
caracteristicas tipicas de cualquier depresién con este origen y en las
condiciones particulares que caracterizan la region geogrifica donde se
forman. Los resultados obtenidos muestran que la mdxima ocurrencia de este
sistema meteoroldgico se produce en los meses centrales del verano (julio y
agosto), con una frecuencia comprendida entre el 30 y el 60%. Asimismo,
se observa un comportamiento diferente segin los afios, que parece ligado al
caracter himedo o seco de las primaveras del afio correspondiente. No

obstante, se aprecia una excepcion en julio del afio 1988, en que mientras la
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frecuencia de dias con baja térmica es normal, la precipitacion total de ese
mes alcanzd un nivel andémalamente alto. Esto se debe a que la primera

semana fue extraordinariamente lluviosa, mientras el resto fueron dias secos.

Para complementar este andlisis estadistico, se propone una clasificacion de
bajas térmicas en funcidon de la localizacion e intensidad del méaximo
gradiente de presion reducida al nivel del mar. De esta forma se observa un
reforzamiento de la depresion a lo largo del dia, alcanzando su maxima
intensidad entre las 15 y 18 horas (TUC), y una mayor incidencia de aquellas
depresiones en las que el maximo gradiente se localiza en el norte y noroeste
de la peninsula Ibérica, donde asimismo se registran las mayores
intensidades. Este hecho podria estar relacionado con la proximidad a tales
zonas del anticicién atlantico y el mayor contraste térmico entre las aguas
superticiales y los suelos célidos del interior peninsular. No obstante, estos
maximos gradientes en la mitad norte parecen estar acentuados por el método
de reduccion de presion empleado en los observatorios sindpticos, que se
percibe excesivamente sensible a la superior altura topografica media de esa

region de la peninsula Ibérica.

A causa de ello, se han revisado otros métodos de reduccion de la presion al
nivel del mar, a fin de analizar su influencia sobre los resultados de la
estadistica de las depresiones térmicas. De entre ellos, el que parece
proporcionar los valores mads realistas es el recomendado por el Centro
Europeo de Prediccion meteoroldgica a Plazo Medio (CEPPM). Por ello, se
ha repetido el analisis estadistico antes mencionado, aunque limitado al afio
1985, con los datos de la lectura directa del barémetro que proporcionan los
observatorios de la red climatoldgica del Instituto Nacional de Meteorologia
de Espafia. Los resultados asi obtenidos muestran un comportamiento
estadistico similar a los deducidos de la red sindptica, con mdxima frecuencia
de dias con baja térmica en los meses centrales del verano. No obstante, se
aprecia una diferencia cuantitativa, mas acusada en los meses mas calurosos,

achacable al método de reduccion seguido en los observatorios sinGpticos, si
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bien la localizacion geogréfica del méaximo gradiente de presion reducida no

presenta discrepancias significativas.

El estudio climatolégico estadistico se ha completado analizando otras
caracteristicas de las bajas térmicas en la peninsula Ibérica, tales como la
localizacién preferente de su centro, su intensidad y tamafio horizontal, para
lo que se han utilizado los datos procedentes de los analisis del CEPPM en
el nivel de 1000 hPa a lo largo del periodo 1985-88, asi como su extensién
vertical a partir de tales andlisis en los restantes niveles de presion estindar
de la troposfera (850, 700, 500 y 300 hPa), pero solo durante el afio 1985,
ya que eran los Gnicos disponibles. Los resultados asi obtenidos muestran una
zona preferente de localizacién del centro de este sistema, situada en el
cuadrante suroeste de la peninsula, lo que podria explicarse por el efecto
conjunto de la aridez de los suelos en dicha zona, su relativa proximidad a
las aguas superficiales mds frias del océano Atliantico y la cercania de la
depresidn térmica sahariana. Asimismeo, se aprecia una mayor intensidad de
la baja térmica en julio que en los otros meses estivales, siendo de nuevo éste
el mes en que el sistema suele presentar una mayor extensién horizontal.
Finalmente, los resultados revelan el escaso espesor que alcanzan las
depresiones térmicas en la peninsula Ibérica, si se compara con el de sistemas
similares desarrollados en otras regiones subtropicales, ya que no llega a
alcanzar el nivel de 550 hPa en ninguno de los dias analizados, siendo las

maés frecuentes aquellas cuyo limite superior se sitlia entre 750 y 800 hPa.

Posteriormente se ha realizado un estudio acerca de las caracteristicas
dindmicas de las bajas térmicas en la peninsula Ibérica, a partir de los
mencionados andlisis del CEPPM interpolados verticalmente cada 50 hPa.
Para ello, se han examinado los perfiles verticales medios de ia divergencia
y vorticidad relativa sobre el centro del sistema a lo largo del periodo de
junio a septiembre de 1985, asi como la componente vertical del viento. De
esta manera, se aprecia un dominio de la convergencia del flujo por debajo

del nivel de 800 hPa aproximadamente, existiendo divergencia por encima
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hasta el nivel de 400 hPa. Por otro lado, se observan valores positivos de la
vorticidad relativa media en la capa situada por debajo de 750 hPa,
haciéndose esta circulacién ciclénica mas débil a medida que aumenta la
distancia al suelo, alcanzando los valores mds negativos (circuiacion
anticiclonica maxima) en el nivel de 500 hPa. Finalmente, del andlisis de la
componente vertical del flujo sobre el centro de la depresion, se deduce que
los movimientos ascendentes aumentan desde la superficie hasta 850 hPa
aproximadamente, donde se alcanzan los méximos valores (alrededor de 50

cm s7'), disminuyendo a partir de ese nivel.

Astmismo, se han analizado las distribuciones espaciales de la vorticidad
potencial en situacién de baja térmica, destacando la presencia de una especie
de ’cipula’ de valores negativos sobre el centro de la misma, que se va
desarrollando a medida que se intensifica 1a depresién, alcanzando su maximo
espesor a las 18 horas (TUC). Este comportamiento diferente al que se suele
observar en otros tipos de depresiones con mayor espesor, podria deberse a
la gran importancia que tienen los efectos de calentamiento diabatico y de
friccion en las depresiones térmicas. Un andlisis de la ecuacion de
conservacion de la vorticidad potencial de Ertel permite plantear la hipdtesis
de que dicha "ciipula’ podria generarse cuando el calentamiento solar supera

los efectos de friccion, destruyéndose al cesar dicho calentamiento.

Con objeto de examinar el entorno sindptico favorable al desarrollo de la
depresidn térmica en la peninsula Ibérica, se han comparado los valores de
promedios espaciales de diversas variables atmosféricas derivadas a las 06
horas (TUC), cuando se supone que aiin no han llegado a generarse
estructuras mesoescalares de origen térmico continental, obtenidos en dias de
baja térmica y de no baja térmica, durante los meses de junio a agosto de
1985. Tras la aplicacion de un test de contraste de igualdad de medias, se
seleccionaron como variables pertenecientes a distintas poblaciones: la
vorticidad potencial en 1000, 850, 500 y 300 hPa, la divergencia en 1000
hPa, el gradiente vertical de temperatura entre 1000y 700 hPa, la humedad
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relativa media en la capa entre 700 y 300 hPa y el parametro de inestabilidad
barotropica en 1000, 850, 500 y 300 hPa. De este andlisis comparativo
parece desprenderse de forma general que en los dias de baja térmica existe
un mayor porcentaje de valores de tales variables que concuerdan con una
situacion de escasa actividad atmosférica a escala sindptica sobre la zona
estudiada. No obstante, los resultados no permiten describir con fiabilidad el
entorno sindptico propicio al desarrollo de este sistema a mesoescala, lo que
posiblemente se deba a la falta de disponibilidad de datos en un periodo de

tiempo mas extenso.

Se ha realizado también un estudio de la energia cinética asociada a la
depresién térmica a lo largo de una secuencia de doce dias del mes de julio
de 1985, que incluye tres en los que no se desarrolld este sistema,
distinguiendo las contribuciones de las diferentes escalas de movimientos
involucradas en el proceso. Para ello se ha aplicado la técnica de analisis
objetivo de separacion de escalas desarrollada por Barnes, segregando la
sefial correspondiente a la mesoescala de la de la escala sindptica. Los
resultados muestran que en los dias con baja térmica predomina el término
de generacion de energia cinética a mesoescala en los niveles cercanos al
suelo, mientras que en los dias en que no se desarrolla este sistema el
término de generacion a escala sindptica alcanza los mayores valores. Este
hecho parece de nuevo indicar que la escasa actividad sindptica es un factor

favorable a la formacion de la baja térmica.

Por dltimo, se ha realizado una simulacién de un dia tipico de baja térmica
(31 de julio de 1985) mediante el modelo numérico de prondstico a
mesoescala PROMES con una resolucion horizontal de 20x20 km, a fin de
observar la existencia de estructuras asociadas a este sistemna, con un tamaiio
menor al de las que pueden distinguirse en los andlisis del modelo del
CEPPM, cuya resolucién era de aproximadamente 100x100 km. Tras
comprobar que el modelo PROMES reproduce con notable aproximacion los

rasgos de mayor tamafio que aparecen en los andlisis, un examen detallado
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de los resuitados del modelo permiten observar ciertos aspectos particulares,
entre los que cabe destacar los siguientes. Los vientos en superficie, que a
primeras horas de la mafiana fluyen de forma casi paralela a las costas,
sufren una desviacion hacia el interior peninsular a medida que se intensifica
la depresion térmica, presentando una cierta preferencia a seguir los valles
de los grandes rios y pasos montafosos. También se aprecia la presencia de
una banda con notables gradientes de presion reducida al nivel del mar que
discurre paralela y préxima a las costas del norte y oeste de la Peninsula,
mientras que en el este y sureste se sitia mas en el interior, viniendo a
coincidir con la linea que separa las vertientes atlantica y mediterrdnea.
Asimismo, se constata la existencia de varias zonas con una notable
convergencia de los flujos superficiales, situadas aproximadamente sobre las
regiones con fuerte gradiente de presion del este peninsular. Resulta curioso
observar que tales zonas concuerdan con las de maxima frecuencia de
tormentas estivales, aunque los resultados de la simulacién no muestran la
ocurrencia de precipitacién, lo que estd de acuerdo con las observaciones.
Tras la puesta del sol destaca la aparicion de vientos de drenaje, mas notables
en el valle del Ebro, que se intensifican durante la noche. Finalmente, los
resultados obtenidos en altura son bastante similares a los de los analisis del
CEPPM para el mismo dia, con influencia de la depresion hasta el nivel de
850 hPa, convergencia de flujo hasta el nivel de 700 hPa, a partir del cual
existe divergencia del viento, que tiende al geostrofismo en el de 500 hPa.
Tanto los campos de temperatura potencial, velocidad vertical y vorticidad
potencial presentan un comportamiento similar al que aparece en los analisis

del CEPPM, aunque acentuéndose las estructuras que los caracterizan.
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