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CAPITULO |

INTRODUCCION



I.1. INTERES DEL TEMA DE INVESTIGACION

El andlisis de la estructura y el comportamiento de las
perturbaciones extratropicales se inicid en el siglc pasado.
FitzRoy (1863) ya indicaba que los ciclones se forman en una
zona de interaccién entre masas de aire de origen polar o
subtropical y, por tanto, con caracteristicas claramente
diferenciadas. La contribucién de FitzRoy no tuvo gran
influencia debido, fundamentalmente, a la escasez de
observaciones de determinadas magnitudes, algunas de gran
importancia para explicar el tiempo diario. A pesar de ello,
algunos investigadores sefialaron ya la importancia de 1la
cizalladura vertical del viento y de 1los contrastes de
temperatura en el desarrollo de los ciclones y fenomenologia
asociada (Helmholtz, 1888; Bigelow, 1904). El aspecto comin,
resultante de la observacidén y la representacién en los
mapas, era la manifestacidén de intensos gradientes térmicos

e intensos vientos en angostas zonas de la atmésfera.

Margules {1906) demostrd que en un sistema en rotacidn
pueden coexistir masas de aire con distinta temperatura en
equilibrio. Bjkernes (1919) describidé detalladamente este
fenémeno utilizando datos de observatorios en superficie. A
estas zonas de discontinuidad las denomindé frentes. La

correcta determinacién y prediccién del tiempo atmosférico



precisa de un conocimiento exacto de la posicidén y del
movimiento de éstos, de los procesos fisicos que los

producen y de la fenomenologfia a que dan lugar.

Bergeron (1928) estudidé las condiciones cineméticas
necesarias para la formacién de un frente e introdujo el
término frontogénesis para designar procesos que favorecen
la creacién o intensificacidén de los frentes. La estructura
de las zonas frontales no pudo investigarse adecuadamente
hasta gue se obtuvieron datos aerolégicos. A partir de estos
datos, Bjkernes (1932) y Bjkernes y Palmén (1937)
identificaron zonas frontales en diversos niveles de la
troposfera. El1 estudio teérico abordado por Petterssen
({1936) permitié establecer que 1la frontogénesis se ve
favorecida en la proximidad del eje de dilatacién de un
campo de deformacién pura. Este mismo autor ya definidé una
cantidad escalar que cuantifica la intensidad del proceso
frontogenético y que denominé funcidén frontogenética. Esta
funcidén se define como la derivada sustancial del médulo del
gradiente de temperatura potencial sobre una superficie

isobArica.

Los avances mids importantes en el conocimiento de 1los
procesos frontogenéticos se obtuvieron a través de la

aproximacidn semigeostréfica (Eliassen, 1959; Hoskins, 1971;



Hoskins y Bretherton, 1972). Sin embargo, Keyser y Pecnick
(1985) y Reeder y Keyser (1988) demostraron que si bien la
aproximacién semigeostréfica ofrece una descripcién méas
detallada de 1las <circulaciones frontales, la teoria
cuasigeostrdfica las describe de forma adecuada y bastante
precisa sin complicar excesivamente los desarrollos
matematicos. Aquella aproximacidn conlleva calculos
excesivos para la determinacién de la funcién frontogenética
sin aportar una mejora sustancial en la evolucién de dicha
funcién. Por esta dltima razén, en esta Memoria hemos
decidido adoptar la teoria cuasigeostréfica. En esta teoria,
la funcién frontogenética se define como el producto del
vector Q (Hoskins et al., 1978} y el gradiente de
temperatura potencial del aire seco. Esta funcidén viene a
cuantificar los procescs cuasigeostréficos (relacionados con
el vector Q) que actian sobre los gradientes térmicos y, por
tanto, sobre la frontogénesis. Como en la teoria
cuasigeostréfica se asume la hipdtesis adiabatica, los
efectos diatérmicos por intercambiocs de calor latente no son
considerados en los estudios frontogenéticos. Sin embargo,
esto no quiere decir que 1los procesos diatérmicos sean
siempre de poca importancia; bajo determinadas situaciones o
estados de la atmésfera, los procesos diatérmicos juegan un
papel vital 1llegando a modificar, por si solos, 1la

estructura dinadmica y termodinamica de los sistemas



frontales (Emanuel, 1985; Bosart, 1988b; Xu, 1989). En este
sentido, Ross y Orlanski (1978), Williams et al. (1981) y
Hsie y Anthes (1984) opinan que el calentamiento producido
por liberacién de calor latente en los procesos de
condensacién puede aumentar la intensidad de los procesos
frontogenéticos. Asimismo, Ryan et al. (1989) postulan que
el enfriamiento evaporativo también contribuye a la
intensificacién de 1la frontogénesis. No obstante, todos
estos trabajos no consideran los cambios de fase asociados a
la fase s86lida del agua. En este sentido, el trabajo
desarrcllado en esta memoria reside esencialmente en la
definicién de 1la funcién frontogenética cuasigeostréfica
incluyendo todos los cambios de fase del aqua, es decir,
generalizandoe desde un punto de vista termodinamico la
funcién frontogenética cuasigeostréfica de manera (que

considere todos los estados de agregacién del agua.



I.2. OBJETIVOS Y PLAN DE TRABAJOQ

OBJETIVOS

El objetivo principal tal como hemos mencionado en el
parrafo anterior consiste en la generalizacidén de la funcidn
frontogenética cuasigeostr6fica. Este objetivo requiere, a
su vez, cumplimentar otros objetivos parciales, aunque no
mencs importantes, en el trabajo de la memoria. La funcién
frontogenética generalizada exige una validacién empirica en
escenarios reales de la atmésfera. Una de las exigencias del
método cientifico es su objetividad y, por tanto, la
validacidn exige la cumplimentacién de esta condicidén. Otro
de los objetivos es recomendar las situaciones atmosféricas
donde debe utilizarse la funcién frontogenética generalizada
frente a la tradicional para un diagnéstico mas completo de
la estructura de los estados atmoféricos asociados a la

frontogénesis.

PLAN DE TRABAJO

El trabajo desarrcllado en esta memoria se puede
desglosar en las siguientes etapas con los siguientes

contenidos:



1. Descripcién tedrica de la funcidén frontogenética
cuasigeostréfica. Esta funcidn es la que se utiliza
habitualmente bajo la hip6tesis de cuasigeostrofismo para la

descripecidn de los procesos frontales.

2. Definicidén de una funcidén frontogenética
generalizada desde un punto de wvista termodinamico
incluyendo todos los cambios de fase del agua. Esta funcién,
a priori, pensamos gque tiene que mejorar las estimaciones de
frontogénesis en estados atmosféricos asociados a conveccidn
profunda. Estas fases del trabajo son las que se desarrollan

en el Capitulo II.

3. cCaracterizacidén de la estructura atmosférica para
andlisis y diagndstico de procesos frontales. En el Capitulo
ITTI se introducen parametros como la energia potencial
convectiva disponible, la cizalladura vertical del viento y
el nimero de Richardson g¢global utilizados como paréametros
idéneos para caracterizar numéricamente la intensidad de 1la
conveccién y el diagrama de variables conservativas para
ayudar al diagnéstico del estado termodindmico y del

contenideo acuoso de la atmésfera.

4, Seleccién objetiva y andlisis de situaciones

atmosféricas reales donde la funcién frontogenética



propuesta debe ser considerada por ser significantes los
cambios de fase del agua. Esta etapa se cubre en el

Capitulo IV.



CAPITULO i

FUNCION FRONTOGENETICA



La estructura térmica y el campo de movimientos a
escala sindéptica no suelen presentar uniformidad en 1la
atmésfera debido a que existe, entre otros factores,
calentamiento diferencial entre distintas partes de 1la
Tierra. Cuando las diferencias térmicas entre las masas de
aire polar y ecuatorial se acentdan, comienza a
desarrollarse fuerte cizalladura vertical. El flujo en estas
condiciones seri baroclinicamente inestable formandose Areas
cerradas con circulaciones ciclénicas y anticiclénicas que
se encargan de transportar aire frio hacia el ecuador y aire
cdlido hacia las zonas polares. Las masas de aire tienen
caracteristicas tan diferentes que se comportan como dos
fluidos no miscibles, formandose una 2ona de separacién
entre ellas caracterizada por fuerte gradiente de

temperatura e intensos vientos.

Los intensos gradientes térmicos a menudeo estén
confinados en zonas relativamente estrechas denominadas
frente=s. MAas concretamente, un frente se define como una
zona alargada caracterizada por un fuerte gradiente
horizontal de temperatura (superior al valor tipico de 10
K/100 Km a escala sinéptica) vy estabilidad estitica
relativamente alta (Godson, 1951; Palmén y Newton, 1969).
Por entenderse como una zona de separacidén entre dos masas

de aire de caracteristicas marcadamente diferenciadas, un
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frente puede definirse en funcidén de la densidad o de la
humedad, ademas de otras variables como la temperatura
potencial. Resulta, pues, de gran Iinterés conocer las
caracteristicas de las zonas frontales y ofrecer una

explicacién de su existencia.

Este capitulo tratard de desarrollar y definir Ila
funcién frontogenética generalizada por analogia a 1la
funcién frontogenética cléasica. En primer lugar, se realiza
una sintesis de esta dltima funcidén definida a partir del
vector Q  haciendo una descripcién de los procesos
cinematicos y termodinadmicos gue determinan la formacidén de
fuertes gradientes de temperatura y, posteriormente, se
analizan los procesos diné&micos vinculados a los gradientes
de temperatura a escala sinéptica. En funcién de la variable
termodinamica conservativa temperatura potencial del aire
con agua y hielo, se obtiene una generalizacién de la

funcién frontogenética clésica.

11



II.1. DISCONTINUIDAD DEL GRADIENTE DE TEMPERATURA: FRENTE

La teoria del Frente Polar definia un frente como el
limite entre dos masas de aire con caracteristicas
diferentes. Para una masa de aire identificada por su
densidad, ésta resulta discontinua en el frente (Bjerknes,
1919; Bjerknes, 1932). Sin embargo, la presidn debe ser
continua ya que de 1lo contrario se produciria una
aceleracién infinita. Esta restriccién se denomina condicién
dinadmica de contorno. Suponiendo que la atmésfera se
comporta como un gas perfecto y teniendo en cuenta la
condicién anterior, la temperatura, al igual que la

densidad, seri discontinua en el frente.

Para estudiar la naturaleza de un frente se deben
analizar los cambios que en él experimentan las distintas
magnitudes fisicas que caracterizan las masas de aire. Para
ello, en primer lugar conviene definir un sistema de
referencia cuyo eje x esté orientado a lo largo del frente.
Si las variaciones de presidén se consideran despreciables en

esta direccién, se verificarad que

12



dp = %5 dy + 2 dz (II.1)

Considerando ademds que la atmdésfera es hidrostatica,
esta ecuacién a ambos lados del frente puede expresarse

como:

dz_ £ (II.2)

donde p_ y p, son las densidades de las masas de aire cédlido
y frio, respectivamente. La condicién de frente exige que la
expresién anterior sea distinta de cero; por lo tanto, el
gradiente de presién es discontinuo en el frente y las
isobaras sufrirdn un cambio brusco de 1la pendiente al

atravesarlo.

Si en la ecuacién (II.2) se introduce la definicién del

viento geostréfico, se obtiene:

13



fplu_ - u )
dz gc gf
== = IT.3
dy g(PF' Pc) ( )

donde p es la densidad media de las masas de aire calido y
frio asociadas al frente, f el parametro de Coriolis, u. ¥
u . son las componentes zonales del viento geostréfico en el
lado calide y frio del frente, repectivamente. El aire mas
ligero debe estar encima del aire mds denso para que 1la
distribucién sea estable, por 1lo que el frente debe
inclinarse hacia el aire frio. Matematicamente, tal

condicién puede expresarse como:

u - u >0 (II.4)

indicande que debe existir vorticidad de cizalladura
ciclénica geostréfica a través del frente. Una consecuencia
que se extrae de la expresidén anterior es que la vorticidad
geostr6fica es infinita en el frente, lo que obviamente es

del todo incorrecto.

Supongamos ahora que las variaciones de presidén a lo

14



largo del eje x no son despreciables. 5i esto es asi, el
viento geostrdfico, Vq, posee una componente perpendicular,
v , y por continuidad de masa en el frente debe cumplirse
g

que:

pchc = pfv*gf ‘ (1I1.5)

donde VW' y Vw‘ son las componentes perpendiculares al
frente en el 1lado cédlido y frio, respectivamente. Sin
embargo, esta relacidn no puede cumplirse ya que existe otra
condicién de contorno, la condicién cinemitica. Esta obliga
a que dichas componentes sean iguales lo que conduce a otra

conclusién incorrecta de este modelo simple de frente.

A pesar de las incorrecciones, se ha comprobado que la
pendiente del frente estimada por la ecuacién (1I.3) es

razonablemente realista (Haltiner y Martin, 1957).1

La ecuacidn (11.3) cuando se eXpresa en funcidén de
temperatura del alre adopta la conoclda relacién
Margqules {(1904):

T(u - u
az _ T, T u,)
dy = T (T~ T)
donde Tf y T son la temperatura del aire frio ¥ del alre
c

respectivamente y T l1a temperatura medla.

15
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Las conclusiones errdéneas que se han extraido de este
modelo sugieren pues la conveniencia de definir el frente en
funcién de un gradiente finito de temperatura en lugar de
una discontinuidad de éste. En realidad, wun frente
corresponderda a una zona (de anchura finita) y no a un
limite infinitesimal. Recordemos que una de las condiciones
que debe cumplirse para que un frente exista es que la
estabilidad estAtica sea relativamente alta o lo que es lo
mismo, que la zona de fuerte gradiente de temperatura se
incline hacia el aire frio con la altura. En los casos en
que esta zona se incline hacia el aire cdlido, existira poca
estabilidad estdtica y, por tanto, serd poco proclive al

mantenimiento y desarrollo de frentes.

Una vez especificada la naturaleza del frente como zona
de fuerte gradiente térmico, vamos a proceder a 1la
descripcién de los mecanismos cinematicos y termodindmicos
por los que un gradiente de temperatura puede llegar a
intensificarse creando las condiciones necesarias para el

desarrollo de una zona frontal.

16



II.2. CINEMATICA Y TERMODINAMICA DE LA FRONTOGENESIS

Bergeron (1928) introdujo el término frontogénesis para
designar procesos que promueven la creacidén de frentes o 1la
intensificacién de los vya existentes. Posteriormente,
Petterssen (1936) profundizé y amplié el trabajo de Bergeron
definiendo 1la funciéh frontogendética como 1la derivada
sustancial del médulo del gradiente de la temperatura
potencial sobre una superficie isobdrica y, por ello,
bidimensional al no admitir que los fendmenos
frontogenéticos se relacionen directamente con la
intensificacién del gradiente vertical de temperatura.
Matematicamente, la funcidén frontogenética bidimensional se

expresa como

= 3¢ 1v.8] (I1.6)

de forma que cuando la funcién frontogenética es positiva
(negativa) existe frontogénesis {frontolisis). La
frontogénesis no es condicién suficiente de existencia de
frente ni 1la frontolisis de no existencia de éste

(Bluestein, 1982; Orlanski y Ross, 1984). Seqin (II.6) una

17



parcela de aire gue en su movimiento atraviese una zona de
valores positivos de % se verd afectada por fendmenos
fisicos tendentes a la formacién de un frente, vy,

reciprocamente, para valores negativos de ¥.

La identificacidén de los procesos fisicos responsables
de frontogénesis se facilita si se emplea el primer
principio de la termodindmica, que segiin Bosart (1985) se

puede expresar de la forma:

a-f=[l—5-] - 3 (11.7)

donde & es la temperatura potencial del aire seco, p 1la
presién, p, una presioén de referencia, k = R/Cp, siendo C}
el calor especifico a presidn constante para el aire seco y
R la constante de los gases para el aire seco, y dQ/dt es un
término gque incluye 1los intercambios de calor latente,
radiacidén y conduccidén, denominado término de calentamiento

o enfriamiento diatérmico,

Para facilitar el estudio cualitativo de los procesos

gue promueven la formacién de un frente se supone nuevamente

18



gque el sistema de coordenadas estd orientado con el eje x a
lo largo del frente. El gradiente de temperatura tendra
inicamente componente y. Si ademds suponemos que la
temperatura sobre una superficie de presién constante
decrece hacia el norte, el gradiente serd negativo

(Fig. II.1).

~pD

zona fria

frente

Y
Ed

zona cédlida

Figura II.1l. Sistema de coordenadas con el eje x orientado a
lo largo del f rente.

Con todas estas consideraciones y la ecuacidén (II.7),

la funcién frontogenética se puede expresar como:

19



- (5)08),- (3.8 - 26 (%))

(II1.8)

donde v es la componente seqgin el eje y del viento y w el

movimiento vertical.

La ecuacién (II.8) tiene tres términos en el seqgundo
miembro, cada unoc de los cuales representa un proceso fisico
que contribuye a la frontogénesis. El1 término 4 representa
el efecto cinemdtico de la confluencia (o difluencia) del
viento sobre el gradiente cuasihorizontal de temperatura
potencial: la confluencia (difluencia) aumenta (disminuye)
el médule de dicho gradiente (Fig. II.2). La confluencia vy
la difluencia contribuyen tanto a la convergencia y a la
divergencia como a la deformacién del campo de viento
(Shapiro, 1981; Keyser y Shapiro, 1986}; sin embargo ninguna
de ellas contribuye a la vorticidad por 1lo que podria
pensarse que ésta no afecta a la frontogénesis. Aunque no

acerca o separa las isotermas, es decir, no modifica el

20



gradiente de temperatura, si puede rotarlas posibilitando

que la confluencia y la difluencia sean mas efectivas.

y ™ y ~
___________ e-Ag
] ] A
] b | o G-Ae
ZZZiZZiziiie  leemeeoooon- o
A ] A 6+A0
N "} ']
"""""""" 6+A8

L2
)

(a) (b)

Fiqura II.2: 1lustracién del efecto de: {(a) 1la confluencia

(frontogénesis); (b) difluencla (frontolisis}) sobre el gradlente
de temperatura potencial cuagihorizontal (Iifneas a trazos).
El término 4 representa también un efecto

termodinamico: el efecto de la adveccién de temperatura
sobre el gradiente cuasihorizontal de 1la misma. Una
adveccién fria sobre la zona fria frontal y una adveccidn
cdlida sobre la parte cadlida contribuyen a que el gradiente
de temperatura aumente y, por consiquiente, a que se

desarrolle o intensifique frontogénesis.

En el término B se incluye, por una parte, el efecto

cinematico asociado a la inclinacién del gradiente vertical

21



de temperatura potencial sobre una superficie
cuasihorizontal y, por otra parte, el efecto termodindmico
que, sobre el gradiente de temperatura, produce la
existencia de un gradiente cuasihorizontal de movimiento
vertical (Fig. I1I1,3). Segin este término, en el caso de una
atmésfera estable, un movimiento ascendente con su
consiguiente enfriamiento adiab&tico sobre la parte fria y
un movimiento descendente con su consiguiente calentamiento
adiabatico sobre calida, acentuarian el gradiente térmico vy,

consiguientemente, el desarrollo e intensificacidén de la

frontogénesis.
=P 4 ‘p/|\
6+A? /6/ 6-Ag _@+ho
/1 . 79
/17 o o[- 78-88
l///[ 1.2
e, Rt
A AN - -
/77 -
¥ ¥
{a) {b)

Figura II.3: Itustracién del efecto del movimiento vertical
sobre un gradlente cuasihorizontal de temperatura potenclal
(l{ineas a trazos): (a) frontogénesis; (b) frontollsis.
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El término € representa el efecto de la wvariacién
cuasihorizontal del calentamiento o enfriamiento diatérmico.
Agsi, el calentamiento por cambios de fase sobre la parte
cdlida de un frente seria un proceso que contribuiria a la
frontogénesis al aumentar el gradiente de temperatura
(Uccellini et al., 1987). Hay que destacar que la eficiencia
de este término aumenta con la altura ya que contiene el

factor (po/p)n.

Segin todo esto, la interpretacidén cualitativa de los
procesos que contribuyen a la frontogénesis podria

ilustrarse de la forma:

Confluencia del campo de viento
Adveccion fria sobre zona fria - 4 >0
Adveccidn calida sobre zona cdlida

Movimientc ascendente scobre la
zona fria
> >
Movimiento descendente sobre la B 0 7 0
zona cdlida )

Calentamiento diatérmico sobre la
zona calida £ > 0
Enfriamiento diatérmico sobre la
zona fria )

23



La generalizacién de la funcién frontogenética a un

espacio tridimensional se define por la expresidn:

¥ =g 8| (II.9)

Si se hace uso de nuevo del primer principioc de la
termodinamica, (II.7), en (II.9) llegariamos a una expresién
generalizada del tipo (II.8) cuya interpretacidén fisica es
totalmente andloga puesto que no afiade ningin proceso fisico
adicional a los ya comentados a la frontogénesis

(Newton, 1954).

En este apartado se ha comprobado cdémo distintos
procesos fisicos tales comoc confluencias, advecciones,
calentamientos, ascendencias, ..., pueden llegar a modificar
el gradiente cuasihorizontal de temperatura. Este gradiente
implica consecuencias dinadmicas directas sobre la atmésfera.
El objeto del siguiente apartado tratara de describir cémo
los procesos dindmicos derivados de este gradiente térmico
influyen sobre los estados de frontogénesis o frontolisis.
Para ello, haremos una sintesis de la teoria

cuasigeostr6fica de la frontogénesis.
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I1.3. TEORIA CUASIGEOSTROFICA DE LA FRONTOGENESIS

El anAdlisis de 1la interpretacién entre dinamica vy
frontogénesis puede realizarse por medio de la teoria
cuasigeostré6fica ya que ofrece una buena descripcién fisica
de los procesos atmosféricos a escala sindptica (Keyser et
al., 1992a). Segin ésta, la atmésfera se encuentra en
equilibrio geostréfico e hidrostatico. Esto se ha observado
realmente (Durran y Snellman, 1987) ya que la atmésfera casi

nunca se aparta excesivamente de dicho equilibrio.

Sobre wuna atmdésfera en equilibrio geostréfico e
hidrostatico, la deformacién del campo de viento
geostréfico, produce un aumento del gradiente meridional de
temperatura. En estas condiciones, se produce la ruptura del
equilibrio pues el efecto de cizalladura vertical del viento
no llega a equilibrar el gradiente térmico. Para restaurar
el equilibrio es necesario que se intensifique 1la
cizalladura del viento y/o que disminuya el gradiente
térmico. La consecucién de este idltimo aspecto genera un
movimiento ageostréfico que en altura se dirige desde el
lado calido hacia el fric y en la mads baja troposfera, en
sentido contrario (Eliassen, 1984) tal como se describe
en el esquema gque se representa en la Figura II.4. Por

continuidad de masa, deberad producirse un movimiento
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ascendente en el lado calido y el inverso o decendente en la

zona fria.

ag

zona fria zona cdlida

ag

Figura II.4: Seccié6n vertlical a través de una zona frontal que
separa una masa de alre cdllide de una masa de aire frio. En
trazo gruesoc se lndlca la direcclén del viento agecstréficoy

en trazo fino, la dlrecclén del movimiento vertical y 1la del

vector Q

Este ajuste fue modelizado matemdticamente por Hoskins
et al. (1978) a partir de 1la teoria cuasigeostréfica
partiendo del principio de conservacién del momento lineal y
del primer principio de la termodindmica bajo condiciones

adiabdticas, obtiendo la siguiente ecuacién
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av
2 ag

0o dp

cVw -~ f =-2hQ (I1.10)

donde f es el parametro de Coriolis, ¢ el parametro de

estabilidad estatica, vag el viento ageostréfico,
R K
h= = [ p—-J y Q es un vector definido como:
b | P,
([ av ]
-_9 . g0
ax p
Q = (II.11)
avq
- =2 -voe
. 9y P

Este vector estd orientado en el mismo sentido que el
movimiento ageostréfico horizontal de la parte inferior de

la troposfera (Fig. 1I.4).

El primer miembro de la ecuacién (II1.10) contiene 1la
respuesta ageostréfica al forzamiento geostréfico incluido
en el segundo miembro (proporcional al vector Q). En esta

ecuacidén el término pr da idea del ajuste del campo de
av

-—5‘5, del ajuste del campo de

q| chqm

temperatura y el término



viento para que el equilibrio geostréfico e hidrostatico se
reestablezca. Por una parte, el movimiento descendente en el
lado frio y el ascendente en el calido disminuyen el
gradiente de temperatura y por otra parte, el movimiento
ageostr6fico aumenta 1la cizalladura para que ésta se
equilibre con el gradiente de temperatura. El resultado neto
de ambos efectos lleva a la restauracién del equilibrio

geostré6fico e hidrostatico.

Segin Hoskins y Pedder (1980), el vector @ puede

expresarse también como:

Q= 2 V8@ (II1.12)

el cual da cuenta de la velocidad de cambio del gradiente de
temperatura potencial bajo la hipétesis de viento
geostr6fico. Esta expresién del vector Q es similar a la de
la funcién frontogenética, con la tnica salvedad de que ésta
no es un vector sino un escalar. De las definiciones de
funcién frontogenética (II.9) y vector Q (II.12), se obtiene

la denominada funcidén frontogenética cuasigeostréfica:
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F=—1— .0 (11.13)

Esta funcién cuantifica los procesos cuasigeostrdéficos
que promueven la intensificacién o debilitamiento del
gradiente de temperatura. Segin (II.13) existira
frontogénesis cuando el vector Q, forzamiento
cuasigeostr6fico, se oriente formando un &ngulo comprendido
entre 0 y 90°con el gradiente de temperatura, y frontolisis
cuando este angulo esté comprendido entre 90 y 180,. Sanders
y Hoskins (1990) denominan al primer caso como estado de
circulacidn térmicamente directa y de circulacién

térmicamente indirecta al segundo caso.

La frontogénesis cuasigeostréfica exige puesque el
campo de viento en superficie sea convergente y ciclénico en
la parte célida, es decir, en la zona de ascendencias. En
esta zona, por consideraciones de continuidad de masa, se
genera vorticidad relativa geostrdfica ciclénica. El aumento
de ésta estd asociado a la disminucidén de la presién en
superficie formandose una vaguada en la parte calida de la

zona frontal (Steenburgh y Holton, 1993).
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BHasta ahora hemos estudiado los procesos cinematicos y
termodinamicos que inducen a la formacidn y desarrollo de
los frentes, analizando 1la dindmica de la frontogénesis
desde un punto de vista cuasigeostrdéfico. En el siguiente
apartado estudiaremos varios pardmetros termodinamicos
conservativos que caracterizan las masas de aire y que
consideramos serdn de utilidad en la identificacidén de las

zonas frontales.
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II;4. VARIABLES CONSERVATIVAS DE LAS MASAS DE AIRE

El estudio de la frontogénesis cuasigeostréfica por
medio de la funcidédn frontogenética requiere la utilizacién
de un sistema de referencia cuasilagrangiano que se desplaza
con el frente. Desde el punto de vista cuasilagrangiano, si
una parcela de aire atraviesa una zona frontal experimenta
frontogénesis, mientras que si se aleja de ella experimenta
frontolisis. Seqgin ésto serd determinante seleccionar una
variable adecuada para identificar las parcelas de aire.
Como quiera que un frente es una zona de transicién para los
valores de determinadas propiedades fisicas de la atmésfera,
serd recomendable utilizar variables conservativas para

detectar las zonas frontales.

Renard y Clarke (1965), Keyser et al. (1988} y Keyser
et al. (1992b), entre otros, utilizaron para el estudio de
la frontogénesis la temperatura potencial del aire seco la
cual es conservativa en procesos de conveccién seca,
entendiéndose por ésta aquella en la que no se produce
saturacién y posterior condensacién del vapor de agua
existente dentro del sistema termodindmicc considerado
(Ludlam, 1966). Este proceso termodindmico estd descrito por

la expresién:
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ds = ¢ - R =0 (IT1.14)

donde s es la entropia especifica, c el calor especifico a
presién constante del aire seco, T la temperatura, P, la
presién parcial del aire seco y R es la constante de 1los

gases para el aire seco.

A partir de esta expresidn se define una variable
conservativa en transformaciones reversibles adiabaticas vy
no saturadas denominada temperatura potencial del aire

seco, 8,

6 =T Po i II.15
- [F] (T1-15)

donde p, es una presién de referencia. El uso de esta
variable restringe 1los procesos convectivos a ascensos
giguiendo una adiabédtica seca. Esta variable no sera
adecuada para el estudio de procesos convectivos profundos

ya que no es conservativa en procesos con intercambios de
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calor latente, lo cual es de lo mids habitual en sistemas

frontales.

La atmésfera estd compuesta no sélo por aire seco sino
que también contiene agua en cualquiera de sus estados de
agregacién. Debido a esto, se hace pues necesario, encontrar
otra variable que tenga en cuenta la presencia del agua en
sus tres fases y sea conservativa a todos los cambios de
fase. Para definirla, se utiliza el proceso termodinamico

descrito por Dutton (1976) para sistemas abiertos:

L L
1w
d(cp InT) - d{(R lnpd) + d[rv T ] - dl[r - +

(I1.16)

Al A
r d( V] -r d[———] +rc dlnT =0

donde r.es la razén de mezcla del hielo, L, el calor
latente de fusiédn, a . la afinidad de vaporizacidm, 4, la
afinidad de fusién y r es la razdén de mezcla del agua total,
definida para este sistema como la suma de las razones de
mezcla de las distintas fases del agua (r = r + r o +or).

v

En la expresidn anterior, "d," representa los cambios
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internos de una magnitud que ocurren dentro de una "parcela"
o "burbuja" de aire, "de“ representa los cambios debido a
flujos netos de una magnitud hacia dentro o hacia fuera de
la burbuja y "d" representa los cambios totales, es decir,

la suma de los cambios internos y externos.

Expresando los términos de afinidad en funcién de los
potenciales quimicos {(Fletcher, 1962), utilizando 1la
ecuacién de Clausius-Clapeyron, la wvariacién del calor
latente con la temperatura y la temperatura potencial del

aire seco, la expresidén (II.1l6) quedaria

L L
— v iv
dlne = T dlrl + =T d’]rl (IT.17)
P P
donde L = L - L , siendo L el calor latente de
il iv lv iv

sublimacién. Consecuentemente, lag variaciones de 1la
temperatura potencial son atribuibles unicamente a cambios
de las razones de mezcla del agua liguida y/o del hielo
dentro de la parcela. La temperatura potencial del aire seco
no es conservativa cuando existen cambios de fase dentro de

la parcela como ya vimos anteriormente.

A partir de la expresién anterior, Tripoli y Cotton
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(1981) definieron un nuevo parametro termodinamico
denominado temperatura potencial del aire con agua y hielo

de la forma

L L
Iv iv _
dllneuﬂdlne =T d.’lr'1 =T dlrl—O (I1.18)
P P
Asi, 1las variaciones internas de la temperatura

potencial del aire con agua y hielo son nulas, o lo que es
lo mismo, esta variable se conserva si la cantidad de agua
condensada permanece dentro de la parcela original. Por
tanto, es conservativa a cualquier cambio de fase que ocurra

dentro del asistema termodindmico.

Tripoli y Cotton (1981) integraron la expresién
anterior e introdujeron un ajuste empirico de la temperatura
proponiendo una expresién méds simplificada para la variable

temperatura potencial del aire con aqua y hielo:

6 =6 [1 _ L (Tr, _ L, (T)r, ] (I1.19)
B ¢ max(T,253) {
11 cpmax(T, ) c max(T,253)
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Los resultados obtenidos por dichos autores con el uso
de esta ecuacién son suficientemente satisfactorios vy
permiten considerar la temperatura potencial del aire con
agua y hielo, dada por la expresién (II.19), como una
variable temodindmica conservativa a todos los cambios de
fase involucrados en procesos convectivos profundos,
manteniendo las mismas propiedades que la expresién
diferencial (II.19). Esta variable posee otras wventajas
adicionales. Por un lado la de ser continua. Por otro la de
reducirse a la temperatura potencial del aire conteniendo
agua liquida, 8 definida por Betts (1973) cuando en el
sistema no existen procésos de fusién y/o congelacién,y a la
temperatura potencial del aire seco en condiciones
subsaturadas. Segin ésto, si las condiciones atmosféricas
son de cielo despejado, no existird fase liquida ni sélida
del agua y 8 Y 6, coincidirdn con 6, mientras que si no es
asi, existird entre ellas una diferencia indicadora del

grado de nubosidad.

La temperatura potencial del aire con agua y hielo ha
sido utilizada por Martin (1994) para la parametrizacién de
los efectos diatérmicos de la ecuacién omega en la Peninsula
Ibérica obteniéndo resultados satisfactorios tanto de estos
efectos como de las estimaciones de movimiento vertical.

Basandonos en estos resultados y en algunos parciales
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obtenidos previos al desarrollo de esta memoria es por lo
que hemos considerado una variable iddénea para el estudio de
los fendmenos frontogenéticos. Su uso en esta memoria tiene
el  objetivo de definir wuna funcién frontogenética
generalizada que incluya todos los cambios de fase posibles

en la naturaleza.
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.II.5. FUNCION FRONTOGENETICA CUASIGEOSTROFICA GENERALIZADA

En la atmésfera se ha observado la existencia de
frentes sin que se produzca nubosidad y precipitacidn.
Fultz (1952) y Faller (1956) obtuvieron estructuras
similares a los frentes en experimentos de laboratorio sin
intercambios de calor latente. Segiin ésto podria parecer que
los efectos diatérmicos asociados a intercambios de calor
latente no son necesarios para la formacién de frentes. Sin
embargo, estos efectos intervienen en la frontogénesis como
vimos anteriormente. Seglin Ross y Orlanski (1978) y Williams
et al. (198l1) el calentamiento diatérmico producido por
liberacién de calor latente puede aumentar la intensidad del
proceso frontogenético si dicho calentamiento se produce en
la zona de movimientos ascendentes, ya gue aumentaria la
magnitud de dichos movimientos y por tanto la convergencia
en niveles bajos. De la misma forma, el enfriamiento
evaporativo en la 2zona fria del frente también contribuiria

al aumento de la frontogénesis (Ryan et al., 1989).

Recordemos gue la funcidn frontogenética

cuasigeostréfica se expresaba en funcién del vector Q como
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ve

En ésta aparece la variable temperatura potencial del
aire seco, la cual posee la propiedad de ser conservativa en
procesos adiabaticos. Esta variable no se conserva en los
procesos'nubosos. La temperatura potencial del aire seco se
conservarad unicamente si los procesos frontogenéticos son
suficientemente réapidos como para admitir la adiabaticidad
del proceso. En estas condiciones y en ausencia de cambios
de fase del agua, esta wvariable sera identificadora del

estado de la masa de aire.

Habitualmente, en situaciones frontales se producen
intercambios de calor latente. La temperatura potencial del
aire seco no sera, por tanto, un parametro adecuado para el
estudio de la frontogénesis. Para el estudio de situaciones
frontales necesitaremos una variable que caracterize el
estado atmosférico real, es decir, que tenga en cuenta no
s6lo la presencia de aire seco sino también la existencia

del agua en cualgquiera de sus fases.

Basdndonos en las propiedades de la temperatura

potencial del aire con agqua y hielo anteriormente expuestas
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la emplearemos para identificar las distintas masas de aire
sometidas a conveccidén asociada a una situacidén frontal.
Parece pues més 1lé6gico introducir la magnitud fisica
temperatura potencial del aire con agua y hielo en 1la
definicién de funcién frontogenética en lugar de la
temperatura potencial del aire seco, La funcidn
frontogenética cuasigeostréfica generalizada la definimos

por:

o il (I1.20)
o lo que es lo mismo por:
. VPOH dg

Expresando la derivada total como suma de la derivada

local mas el término de adveccidén geostrdéfica se obtiene:
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VGH a
F =2 . | =Ve +V-.V (Ve
p 1l g P P

|vps~il |

) (II1.22)

El segundo sumando del corchete representa la adveccidn
geostréfica del gradiente de 6, dque puede tambien

expresarse por medio de

7 (V =V v v - VvV Ve II1.23
vg p( pell) p ( g peil) p g p il ( )

que introducida de esta manera en la expresidén de la funcidn

frontogenética resultaria

. VBH ad
g =22 .| >ve +9v (V-VvO ) -VV V@
a p il P g p il pg p Ll
[ve, |
p 1l
(II.24)

Reagrupando los términos de derivada parcial ¥y
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adveccién por el viento geostréfico de la temperatura
potencial del aire con agua y hielo en un tnico término de
derivada sustancial, podremos expresar la funcidn

frontogenética generalizada segin

" =2 U . |g 2e - vV U6, (11.25)

1

o bien, en forma vectorial, por

f '8 f
a9 ] [ PYege |
ve 8x dt "1 ax p 11
g‘ = p 11 -
v e | d av
P 11 4 a9 o I -1
| | 9y dt "n | L3y p 11 | )

(I1.26)

Recordando que los cambios internos de la temperatura
potencial liquido~hielo son nulos, esta variable sdélo podra
experimentar cambios externos atribuibles a los de las
razones de mezcla r Yy r; es decir, 8, dinicamente no se

conservard si se produce precipitacién. O dicho de otra
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manera, si la masa total permanece constante dentro de la
parcela de aire, la variable e, no experimentard cambios
externos, por lo que bajo estas condiciones su variacidn
total sera nula, con lo cual la expresiém anterior queda

reducida a

AT
Ve ax p 1l
A i L (11.27)
lvpeul - ﬁ.v e
3y p 11
\ /

Esta funcién frontogenética se puede concebir como la
proyeccién de un vector andlogo al definido por Hoskins et
al. (1978) sobre el gradiente cuasihorizontal de temperatura
potencial del aire con agua y hielo. Este nuevo vector gque

. - L]
denominaremos Q se define como:
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av
ax p il
Q = (II.28)
av
ay | p 1l

L ) .
El vector Q@ se reduce en condiciones subsaturadas al
vector Q constituyéndose pues en una extensidén de este

dltimo.

La forma compacta de la funcién frontogenética

cuasigeostréfica generalizada queda pues expresada por:

L p 11 . »
¥ = Twe T Q (I1.29)

gune resulta andloga a la (II.13), con la salvedad de que
esta nueva expresién es mucho més completa ya que no se

restringe a procesos en los que no existen intercambios de

calor latente.
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Esta funcién frontogenética conjuga los efectos
dinadmicos y los termodindmicos asociados a situaciones
frontales. El forzamiento dinédmico actuarda reforzando o
inhibiendo 1los gradientes de temperatura atmosféricos
(indicados por el gradiente de la temperatura potencial 8,
seglin sea la direccidén del vector Q . Obviamente, existiran
diferencias entre esta funcién y la funcién frontogenética
tradicional. El1 analisis de estas diferencias constituye
otro de los objetivos de esta memoria, que serd tratado en

el Capitulo IV.
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CAPITULO Il

ESTRUCTURAS ATMOSFERICAS
DE LOS PROCESOS FRONTALES



Las estructuras atmosféricas asociadas a los procesos
frontales necesitan de una revisidén esquemdtica de la
tipologia de frentes. Por ello, la primera parte de este
capitulo va dirigida a la revisién de 1los modelos
conceptuales de frentes, tan dispersos en la bibliografia
especifica. En 1la seqgunda parte se han introducido
pardmetros descriptivos del medioambiente favorables al
desarrollo de estructuras tormentosas convectivas, con
particular énfasis en el empuje hidrostatico evaluado por
medio de la energia potencial disponible convectiva y
asimismo, de un vector medio de cizalladura vertical del
ambiente. Para cuantificar los efectos relativos de
inestabilidad hemos planteado un parametro adimensional
conocido por nimero de Richardson global para clasificar

numéricamente la conveccidn.

El giro del vector cizalladura con 1la altura o
curvatura de la hodégrafa se conoce que tiene una profunda
influencia sobre la estructura de la tormenta. Por esta
razén, nos apoyaremos en este descriptor cinemitico de la
atmésfefa evaluado a partir de los radiosondeos. Por idltimo,
introducimos en esta memoria, los diagramas de variables
conservativas para analizar los rasgos fundamentales de las

estructuras de las masas de aire.
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III.1. TIPOS DE FRENTES

En el capitulo anterior se expusieron los fundamentos
de la formacién y desarrcllo de sistemas frontales
analizando las caracteristicas cinemdticas, dindmicas vy
termodinamicas de los mismos. Asimismo, se han estudiado
varios parametros conservativos caracteristicos de las masas
de aire que se han utilizado tanto para el estudio de la
funcién frontogenética tradicional como para la funcién
frontogenética propuesta. En este apartado se describiréan
los modelos tipicos de frentes analizando la distribucién
gque presentan diversos campos y paradmetros meteorolégicos.
Estos nos informardn no s6lo del estado de los sistemas

frontales sino también de su posicidn y evolucidn espacial.

Desde principios de siglo, uno de 1los principales
objetivos de la prediccién ha sido la identificacién y el
seguimiento de los frentes en latitudes extratropicales.
Como vimos en el capitulo anterior, un frente se dgfine como
una zona estrecha de transicidén entre dos masas de aire de
caracteristicas diferentes. Los frentes se caracterizan por
poseer intensos gradientes horizontales de temperatura, alta
estabilidad estdtica y fuerte cizalladura horizontal vy
vertical del viento. En latitudes medias, seqin el modelo

conceptual de Sanders (1955), los frentes se encuentran
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generalmente en una zona caracterizada por movimientos
ascendentes a escala sinéptica y situados a sotavento de una

depresién y a barlovento de una dorsal en altura.

Madela canceptual de frente fria

El movimiento de una de las masas de aire respecto a la
otra, define y caracteriza el tipo de frente. Asi, si una
masa de aire frio avanza hacia el sur, hacia el este o hacia
el sureste, respecto a una masa de aire calido, el frente
entre ambas masas se denomina frente frio (Browning y Monk,
1982). Segin Browning (1986), si el desplazamiento de la
masa fria es hacia el oeste o hacia el suroeste, el frente
se denomina frente frio retrégrado y suele estar asociado a
un anticiclén frio superficial y, por tanto, situado en una

zona de movimientos descendentes a escala sinéptica.

Las caracteristicas de una zona frontal van asociadas a
una marcada estabilidad estatica e intensa cizalladura
vertical del viento puesto que en la franja situada a lo
largo del frente existe fuerte gradiente de temperatura.
Este gradiente se sitda detras del frente frio y esta
asociado a fuerte adveccién fria en la zona trasera del

frente. Segin la teoria cuasigeostréfica, en esta misma zona
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existirdn movimientos descendentes y aumento de la presién
en superficie (Fig. III.l). Sin embargo, la presencia de
adveccién de vorticidad absoluta cicldnica induciria caida
de la presidén en superficie y, por tanto, el sistema

tenderia a profundizarse.

ép
‘?t>0

Fuerte Advecclén

Fria

Débl1l Advecclén
Cal ida

Figura III.1l: Ilustracién de una depresién con un frente frio
asociado en la gque se muestran las zonas de advecclén calida ¥
frifa y la tendencla de la presién.

El sector frio del frente estd caracterizado por un
gradiente muy similar al adiabatico seco. Las
caracteristicas turbulentas asociadas son de mezcla vertical

turbulenta y vientos racheados (McCarthy y Koch, 1982).

La 2zona delantera del frente frio suele estar

caracterizada por chubascos de lluvia y/o nieve mientras que

la zona posterior lo estd por aire frio y seco y, por tanto,
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1.

)

5

ausencia de nubosidad. Sin embargo, esta caracterizacién
puede ser excesivamente simple. Bergeron (1937} fue uno de
los primeros investigadores en realizar una clasificacién de
los frentes frios. Cuando se produce ascenso de aire céalido
a lo largo de la superficie frontal (Fig. III.2), la banda
de precipitacién abarca una extensa zona situada sobre y
detrds del frente. Este tipo de situacidén frontal se

denomina anafrente.
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Figura III.2: Descripcién ldealizada de un anafrente con  llustracién de
nubosldad ¥y movimiento vertlcal.
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1.5

Cuando existe descenso de aire (Fig. III.3) en la parte
trasera de la superficie frontal, se produce un
estrechamiento de la banda de precipitacién que tiende a
situarse en la parte delantera del mismo. Este tipo de

situacién frontal se denomina catafrente.

160 Km

240 160 80 0 80

Figura III.3: Descripcién idealizada de un catafrente con ilustracién de

nubosldad y movimlento vertical.
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Madela conceptual de fnente calida

El esquema tipico de un frente cdlido se presenta en la
Figura III.4. Este tipo de situaciones frontales se dan al
desplazarse masas de aire calido en direccién basicamente de
compenente sur. En este tipo de frentes, el aire calido
asciende a lo largo de la superficie frontal dande lugar a

nubosidad y precipitaciones por delante del frente.

: - cl 1T
C Ns U imas calida ) '
NPT Iy T N :
I _
e L s sl SL I > P T

PO I

Figura III.4: Esquema de un frente calldo con llustracién de nubosldad y
adveccién térmlca,

El movimiento de la masa calida estd asociado
normalmente a fuerte adveccién calida en niveles bajos

producida al este o noreste de una borrasca superficial en
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fase de desarrollo. El frente calido se sitia detras del
madximo gradiente de temperatura y de la zona de maxima
adveccién calida. En esta zona, segin la‘ teoria
cuasigeostré6fica, se producen movimientos ascendentes y

disminucidén de la presidén en superficie.

Modela conceptual de frente acluida

En el proceso tipico de evolucién de un frente frio,
éste puede llegar a alcanzar al calido. El1 aire cAlido
préximo a la superficie es forzado a ascender por encima del
frente frio forméndose un frente ocluido en el que el aire
cdlido queda "atrapado" entre dos masas de aire frio. La
oclusién del frente se produce, segin la teoria
cuasigeostréfica, cuando una depresidn extratropical
comienza a debilitarse (Joly y Thorpe, 1989). No obstante,
también puede producirse la oclusién cuando se desarrolla
una depresién en superficie al norte de la interseccidén de

un frente frio y uno calido.

Las oclusiones pueden ser cdlidas o frias en funcidn
del grado de enfriamiento relativo de la masa forzante. En
ambos casos el aire cdlido es forzado a elevarse entre dos
masas de aire frio. Cuando la masa forzante del ascensc de

la masa cdlida es mds fria que la gque existe delante de
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ésta, la oclusidn se denomina fria (Fig. III.5a). Si, por el
contrario, la masa es menos fria que la situada por delante,

la oclusién se llamard cdlida (Fig. III.5b).

. adveceldn f
cédllda

Maxima adveccisn
cdlida

Maxima adveccidén
calida

Maxima adveccion

fria Maxima adveccidn

fria

Ly 7, CEiEsaas ca s na s

(a) (b)

Figura III.5: Idealizaclén de una oclusién: (a) frifa y (b) calida. En ambas
gse muestran los méximos de advecclén térmica.

La oclusién fria lleva asociada detras un méximo
relativo de adveccidén fria, quedando la adveccidén calida
delante, inmersa dentro de la adveccién asociada al frente

cdalido anteriormente descrita. En la oclusidén calida, 1la
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adveccién fria no presenta un maximo muy marcado. Sin
embargo, suele aparecer un maximo relativo de adveccidn
calida diferenciado del maximo absoluto asociado al frente
calido. No obstante, la estructura de la adveccidén térmica
depende del estado de desarrolloc de los distintos frentes.
La distribucién de adveccidén de vorticidad absoluta
ciclénica presenta un maximo en altura sobre la zona ocluida
indistintamente del cardcter térmico de la oclusién. No hay
que confundir esta zona de adveccién de vorticidad con 1la

situada detrdas del frente frio descrita anteriormente.

Los modelos conceptuales de frentes hasta aqui
descritos no incluyen efectos tan importantes como
calentamientos o enfriamientos diatérmicos. Estos modelos
estdn basados en lo que Castelli et al. (1993) denominan
frontogénesis seca ya que obvian los aspectos termodinémicos
debidos a cambios de fase del agua. El calentamiento
diatérmico debido a los intercambios de calor latente
producidos en los procesos nubosos puede ser crucial en la
magnitud de la circulacidén ageostréfica y, por ende, de los
movimientos  verticales asociados a las situaciones
frontales, bien sea intensificando o debilitandoc 1los
fenémenos frontogenéticos. Ogura y Portis (1982) y Anthes et
al. (1983) demuestran que la energia liberada en los cambios
de fase del agua producidos en el seno de los sistemas

convectivos Jjuega un papel primordial en el desarrollo e



intensidad de fendémenos tales como frentes frios vy
depresiones extratropicles. Es por ello por lo que en esta
memoria tales procesos diatérmicos seran evaluados y se
analizara su influencia en la magnitud y distribucién de la
funcidén frontogenética utilizando la parametrizacién de 1los

efectos diatérmicos realizada por Valero et al. (1994):

dln 9“
] (III.1)

= - _R_¢2
D = pv[:r JE

donde 611 es la temperatura potencial del aire con agua y
hielo, T la temperatura del aire, p la presién, R la
constante de los gases para el aire seco y t es el tiempo.
Esta parametrizacién ha resultado altamente satisfactoria
como lo han demostrado los resultados hasta ahora obtenidos

por dichos autores.

En este apartado hemos descrito los distintos tipos de
frentes analizando ademds la distribucién que presentan
diversos campos meteorolégicos en la proximidad de aquellos.
Seguidamente, estudiaremos diversos parametros qgue
caracterizan las masas de aire asociadas a los sistemas
frontales, los cuales permitirdn obtener informacién fisica

sobre el estado atmosférico asociado a los frentes.
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III.2. PARAMETROS CARACTERISTICOS

Berry y Bluestein (1982) y Koch (1984) han establecido
vinculaciones entre formacién de tormentas convectivas vy
procesos frontogenéticos. El ascenso de una masa calida,
especialmente en situaciones frontales, favorece 1la
condensacidn del wvapor de agua de la atmésfera, actuando
pues, el forzamiento frontal, como mecanismo dgenerador de
procesos convectivos gue podran presentar mayor © menor
intensidad dependiendo de las c¢ondiciones termodinamicas de
la atmésfera o de la magnitud del procesc frontogenético

(Bosart, 1984).

Tras un andlisis bibliografico extenso sobre parametros
vinculados a las caracteristicas tormentosas de la
atmésfera, es de destacar la asociacién establecida en el
‘trabajo de Mailhot y Yau (1986) por la cual los movimientos
ascendentes y la consiquiente convergencia en niveles bajos
son parametros a gran escala que presentan alta correlacién
con la precipitacién. Por otra parte, los resultados de
Bosart (1981), Yip y Cho (1982) y Gyakun (1983) han
demostrado que la estructura termodindmica a gran escala y
la cizalladura vertical del viento son fundamentales para el
desarrollo de sistemas convectivos en latitudes

extratropicales. La seleccién de pardametros que empleemos en
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esta memoria habradn de poseer informacién sobre el estado
termodinamico y dinadmico de la atmésfera para poder

relacionar procesos convectivos y fendémenos frontogenéticos.

Los procesos convectivos pueden originarse en cualquier
zona de la troposfera. Estos, normalmente, comienzan cuando
una parcela de aire se eleva hasta su nivel de condensacién
por ascenso forzado o cuando se calienta y asciende de forma
turbulenta hasta el nivel de condensacién convectivo. Cotton
et al. (1983) y Bluestein y Thomas (1984} confirman el hecho
que aunque el origen pueda ser distinto, los procesos
fisicos que ocurren dentro de los sistemas convectivos son
idénticos en todos ellos. El proceso que obliga a ascender a
la parcela de aire se denomina mecanismo de disparo. El
hecho de que exista éste, no implica gque se produzca
conveccién y mucho menos que é&sta sea de caracter intenso.
El mecanismoc de disparo es pues condicién necesaria. Ello se
debe a que la atmésfera nunca es lo suficientemente
inestable comoc para que la conveccidén se produzca de forma
espontianea. A escala sinéptica, un ascenso cuasigeostréfico
asociado a adveccidén calida o a adveccién de vorticidad
ciclénica puede dar lugar a conveccién generalizada; Aungue
este mecanismo a gran escala es relativamente lento, puede
"preparar” el medicambiente de forma que la conveccién sea
disparada por otros mecamismos a menor escala tales como

ascensos orograficos, convergencias en niveles bajos
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producidas por brisas o calentamientos y frentes
superficiales (Uccellini, 1975). De entre todos estos
mecanismos, parece ser que las condiciones sindpticas
adecuadas para la generacién y el desarrollo de los frentes
es el mecanismo de disparo més importante de fendémenos

tormentosos en latitudes medias.

Doswell (1987) sugliere que son necesarios tres
"ingredientes" para producir conveccitn severa: el mecanismo
de disparo, la humedad y la inestabilidad condicional. 8i
eliminamos uno de ellos, puede suceder que exista conveccién
o algin otro tipo de fendmeno; sin embargo, ya no seria
conveccidn intensa. Zawadzki y Ro (1978) y Zawadzki et al.
(1981} analizaron conjuntamente la humedad Y la
inestabilidad condicional mediante un dnico parametro
denominado energia potencial convectiva disponible. Marwitz
(1972), Pritsch (1975) y Bluestein y Jain (1985) comprobaron
que en latitudes extratropicales la cizalladura vertical del
viento tiene gran influencia sobre el desarrollo de los

sistemas convectivos.

Weisman y Klemp (1982) utilizando un modelo
tridimensional estudiaron la predecibilidad del grade de
severidad de los sistemas tormentosos mediante el uso de dos
parametros: la energia potencial disponible convectiva y el

nimero de Richardson global. La energia potencial disponible
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convectiva, CAPE, de una parcela de aire se define como la
flotabilidad (fuerza de empuje hidrostatico) térmica
positiva de una parcela de aire que asciende integrada

verticalmente, es decir,

NE

T - T
‘-—2——— g=°] dz (111.2)

CAPE = g [
KCL

donde g es la aceleracidn de la gravedad, Tp la temperatura
de una parcela de aire que asciende sigqguiendo la curva del
proceso, T _ la temperatura del medioambiente qué rodea a la
parcela en la curva de estado. La integracién‘ sélo se
refiere al tramoc de la columna de aire en donde la parcela

posee empuje positivo.

El CAPE, esencialmente, es el &rea positiva de un
diagrama termodindmico, es decir, el &drea englobada por la
curva de estado y la pseudoadiabitica que une el nivel de
ccnveccién libre (NCL) y el nivel de equilibrio (NE). E1 NCL
se alcanza cuando la parcela de aire asciende siguiendo un
proceso pseudoadiabdtico desde el nivel de condensacidn por
ascenso forzado y su temperatura se iguala a la temperatura
ambiental. E1 NE se alcanza siguiendo el mismo proceso

cuando la parcela asciende desde su nivel de condensacién
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libre. Fisicamente, el CAPE representa la fuerza de empuije
hidrostatico integrada en altura, es decir, el trabajo
realizado por el medicambiente sobre la parcela cuando ésta
se acelera de forma ascendente. Por consiguiente, la energia
potencial disponible convectiva representa la mdxima energia
cinética por unidad de masa gue una parcela de aire puede
alcanzar cuando asciende desde un estado inicial de reposo
gituado en el nivel de conveccién libre hasta un estado
final de flotabilidad neutra situado en el nivel de

equilibrio (Rutledge et al., 1992).

La energia potencial disponible convectiva seria un
parametro mas representativo del estado atmosférico real si
en el calculo de la fuerza de flotabilidad se incluyeran las
contribuciones del vapor de agua, el agua liquida y el hielo
existentes en la parcela ademds de la posible pérdida de
agua por precipitacién y la liberacién de calor latente por
condensacidn y/o congelacién (Betts, 1982a; Emanuel, 1988).
Sin embargo, Williams (1990) demuestra que la inclusidén de
todos estos efectos en el calculo del CAPE produce valores
similares a los obtenidos utilizando el método del proceseo
pseudoadiabdtico anteriormente descrito, ya que los efectos
anteriores presentan contribuciones contrarias entre si. Por
esto, en esta memoria nos hemos decidido por usar el método
pseudoadiabédtico para el cdéalculo de la energia potencial

disponible convectiva.
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De forma andloga a la definicién de CAPE, puede
definirse un &rea negativa situada por debajo de dicho
nivel. Este &4rea se denomina &rea de inhibicién convectiva,
CIN, vy es la delimitada por la curva de estado y las curvas
de proceso (pseudoadiabdtica y adiabatica seca) que unen el
nivel de conveccidn libre con el de condensacién por ascenso
forzado y a éste con el nivel del suelo, respectivamente
(Bluestein et al., 1988). Matemadticamente, el 4&rea de

inhibicidén convectiva se expresa como:

T =-T
CIN=-g |——"—-— T'* ] dz (III.3)
z=0 °
Fisicamente, el area de inhibicién convectiva

representa el trabajo necesario para elevar una parcela de
aire desde un estado inicial de reposo situado en el suelo
hasta un estado final situado en el nivel de conveccidn
libre. En este caso, la fuerza de flotabilidad es negativa y

la parcela de aire se decelera cuando asciende.
La cizalladura del viento juega un papel muy importante

en el desarrollo de los sistemas convectivos en latitudes

medias. Desde que Moncrieff y Green (1972) mostraron la
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relacién existente entre la estructura de los sistemas
convectivos y la c¢izalladura vertical del viento, muchos
trabajos han subrayado la importancia del efecto combinado
de cizalladura vertical y flotabilidad en el desarrollo de
dichos sistemas (Frankhauser y Mohr, 1977; Rotunno y Klemp,

1982; Weisman y Klemp, 1986).

Otro de los parametros utilizados por Weisman y Klemp
(1982) para el estudio de los sistemas convectivos es el
nimerc de Richardson global que consolida y generaliza la
influencia de la cizalladura del viento y la flotabilidad
sobre la estructura de dichos sistemas. Este niumero esti

definidoc como

R = (IIT.4)

donde u, y v, Y U, ¥ ﬁms son las componentes cartesianas
del viento medio promediado con la densidad en los primeros
6 Km y los primeros 500 m, respectivamente. En la expresicén
anterior, el denominador es una medida de la cizalladura del
viento y representa la energia cinética disponible para el

desarrollo del sistema convectivo suponiendo que éste posea
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una velocidad horizontal media igual a 1la velocidad
horizontal media de la capa de los primeros 6 Km. El nimero
de Richardson global representa el equilibrio existente
entre dos factores, flotabilidad y «c¢izalladura, que
contreolan la estructura y evolucién del sistema convectivo.
En otras palabras, R es la proporcién entre la energia
potencial y la energia cinética disponibles en el

medicambiente.

Numerosos investigadores han utilizado en sus trabajos
este nimero adimensional asignando a cada tipo de tormentas
unos valores numéricos (Lemon y Doswell, 1979; Foote y
Frank, 1983; Lilly, 1986). Asi, para células ordinarias o
sistemas convectivos ordinarios, la cizalladuf& vertical del
viento es demasiado débil y R presenta un valor grande;
Contrariamente, si la cizalladura vertical es muy grande, el
valor del nimero de Richardson es pequefioc y pueden

desarrollarse tormentas multicelulares o supercélulas.

Conviene resaltar, que aunque el nimero de Richardson
global es muy Gtil para detectar las condicicnes favorables
para la génesis y el desarrcllo de sistemas convectivos,
presenta algunas limitaciones. El nimero de Richardson
global representa sdlo una estimacidén de los efectos de la
cizalladura vertical del viento sobre la conveccién. Por

consiguiente, deja de explicar exactamente el giro del
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viento con la altura (es decir, giro del vector cizalladura
con la altura). Este giro tiene marcada influencia sobre 1la
estructura de las tormentas (Wilhelmson y Klemp, 1978;
Rotuno y Klemp, 1982). La cizalladura media solamente mide
la distancia acumulada entre puntos sucesivos de una
hodégrafa pero no contempla el giroc con la altura del vector
cizalladura. Por ello, creemos necesario incluir el andlisis
de las hodégrafas en el estudio de los procesos convectivos
ya que nos informan acerca de la rotacidén del vector

cizalladura con la altura.

En este capitulo, hemos estudiado en primer lugar los
distintos modelos de frentes existentes en la atmésfera y en
sequndo lugar, los parametros caracteristicos necesarios
para comprender el papel que juega el estado termodindmico
de la atmésfera en los sistemas convectivos asociados a los
fenémenos frontogenéticos. Sequidamente, wvamos a describir
el andlisis de variables conservativas profundizando con él1
en el andlisis de la estructura de las masas de aire que

intervienen en los sistemas frontales.
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III.3., DIAGRAMAS DE VARIABLES CONSERVATIVAS

Existe una compleja interaccién entre los procesos de
mezcla, condensacién, evaporacién y procesos radiativos,
tanto en escalas temporales y espaciales de los elementos
nubosos individuales como las que se refieren a los campos
de nubes. Para analizar la estructura de las masas de aire,
Rossby (1932) sugirid el uso de un diagrama de temperatura
potencial del aire seco, €&, Yy temperatura potencial
equivalente, 8_- Riehl (1954) estudié la estructura vertical
de la atmésfera tropical utilizande diagramas de temperatura
potencial equivalente frente a la presién. Posteriormente,
Paluch (1979) introdujo los diagramas de 8 frente a la
cantidad total de agua, r , para analizar la mezcla vertical
en sistemas no precipitantes. Los diagramas de temperatura
potencial del aire incluyendo agua liquida (Betts, 1973),
8, frente a r, fueron utilizados por Deardorff (1980) para

analizar los procesos de mezcla en las nubes estratocimulo.

El uso de parametros conservativos a los cambios de
fase de aqua liquida a vapor y, en particular, el uso del
punto saturante de una parcela de aire ha resultado ser de
gran valor en la interpretacién y modelizacién de la
estructura y transporte convectivo atmosférico (Bett;,

1982b). El uso del punto saturante o cualquier otro
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parametro conservativo derivado de éste, elimina la
consideracién de cambio de fase de agua liquida a vapor
reduciendo el problema del transporte convectivo a un
proceso de mezcla simple (Betts, 1983; Hanson, 1984). Esta
simplificacidén, que es la base de esta parte de la memoria,
permite la parametrizaciénm de campos de nubes en funcidn de
lineas de mezcla. Los métodos de parametros conservativos
son Gtiles para indicar diferencias entre tipos de nubes e
indicar la transicidén entre ellos (Randall, 1980; Moeng

y Arakawa, 1980).

Algunos parametros termodinamicos utilizados
habitualmente para estudiar los procescs convectivos no
poseen la propiedad de ser conservativos en el seno de la
masa nubosa. Asi, la temperatura potencial del aire seco o
la razén de mezcla del vapor de agua no se conservan en
procesos con liberacién o© absorcién de calor latente.
Resulta méds apropiado utilizar variables que sean
conservativas en tales procesos pues éstos facilitan el
estudio de la evolucidén de la masa nubosa. En concreto, en
esta memoria nos centraremos en la obtencién de los
diagramas ee versus r , es decir, de temperatura potencial
equivalente frente a la razén de mezcla total. Son de
utilidad para detectar de forma sencilla la manifestacién de
procesos diatérmicos irreversibles tales como

precipitacién y radiaciénm.
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El punto saturante de wuna parcela de aire es el
determinado por un ascenso adiabédticc hasta el ﬁivel de
presién donde la parcela gqueda exactamente saturada
(cantidad nula de agua liquida). En el nivel de saturacidn,
la temperatura y la presién de la parcela kTE, P.)
especifican univocamente los parametros termodinémicos
conservativos (el, ee, rt) que son invariantes en los
procesos adiabaticos himede y seco, y aproximadamente
conservativos en procesos isobdricos de mezcla. Cuando dos
masas o parcelas de aire se mezclan, el punto de saturacién
de los posibles estados de mezcla cae sobre una linea,
denominada linea de mezcla, que une los puntos de saturacién
de ambas masas (Betts, 1982a). El modelo de linea de mezcla
se contempla como una idealizacidén dtil, de tal manera gque
las desviaciones de la linea de mezcla permiten cuantificar
las desviaciones de no equilibrio radiative o convectivo.
Por ejemplo, un proceso radiativo puede producir
desviaciones medibles de esta 1linea de mezcla vy,

analogamente, para un proceso de precipitacién.

El punto de saturacién puede definirse en un diagrama
termodindmico por los valores de temperatura y preéién que
toma la parcela cuandc gueda exactamente saturada. Existen
distintas férmulas para calcular 1la temperatura,l Yy por

tanto indirectamente la presidén, del punto de saturacién. La
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expresidn de Statpole (1967) era de naturaleza iterativa
debido a las caracteristicas de las ecuaciones implicadas.
MAs recientemente, los ajustes de curvas empiricas (Barnes,
1968) y las aproximaciones teodricas (Bolton, 1980;
Davies-Jones, 1983) han permitido la determinacién de la
temperatura saturante (T} indirectamente. TLa presidn
correspondiente (Fg) puede entonces determinarse invirtiendo

la ecuacidén de Poisson:

donde p, Y T, son los valores de presidén y temperatura de la

parcela de aire previos al ascenso, respectivamente.

Para el calculo de T5 emplearemos la férmula de Bolton

(1980)

2840
T = + 55.0

s pOrvO
3.5 lnT0 - 1n E0'622 ” ] - 7.108

donde r = es el valor de la razén de mezcla del vapor de

agua en el nivel en que la parcela comienza ascender.
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Los diagramas de variables conservativas analizan el
recorrido de una parcela de aire nuboso. Como en un proceso
con precipitacién, la temperatura potencial equivalente se
mantiene constante modificando o disminuyendo la cantidad de
agua del sistema, la evolucién en un diagrama (6_, r)) sera
la descrita por el tramo AB de la Figura III.6 en la que se

ilustra de forma idealizada dicho diagrama.

r
t
(g/Kg) . ,
adia
c r lC16n B
““m precipitacidn
linea de mezcla
|
—
e (K} —m—
a
Figura. IIX.6: Ilustracién del diagrama l1deallzado de

variables conservativas (8 , I"t).
e
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En la cima de la nube, la parcela de aire nuboso se
ve sometida a un pronunciado enfriamiento radiative que
produce disminucién de ee manteniendo, sin embargo, la
cantidad total de agua. Esta evolucién corresponde al tramo
BC del diagrama. El enfriamiento produce un descenso de la
masa de aire, mezclandose con aire de las capas inferiores
hasta alcanzar el mismo estado termodindmico inicial (punto
A). Conviene resaltar gque mientras que cualquiera de estos
estados estdn asociados a variaciones de presién de 1la
parcela de aire, el diagrama 8s6lo indica evoluciones
(6., r,) y nmno cambios de presién. Por tanto, para una
descripcién  termodinamica completa  convendra indicar
determinados puntos scbre el diagrama con indicacién de la
presién también, de forma gque enriquezca o complete la

descripcién del proceso.

En este capitulo hemos revisado la tipologia de los
frentes, varios pardmetros descriptivos del mediocambiente y
los diagramas de variables conservativas que nos ayudaran a
analizar los rasgos fundamentales de las estructuras

atmosféricas gque estudiaremos en el capitulo siguiente.
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CAPITULO IV

ANALISIS METEOROLOGICO DE
MODOS DE FUNCION
FRONTOGENETICA
GENERALIZADA



Este capitulo expone los resultados mAds sobresalientes
de esta memoria. En general, consta de 1la descripcién
meteoroldégica de los modos de variacién, determinados
objetivamente por una metodologia descrita en este capitulo,
de la funcién frontogenética dgeneralizada. Los casos
aislados corresponden a adquellas situaciones atmosféricas
donde la funcién frontogenética generalizada presenta
desviacién maxima de la frontogénesis seca. Aquella se
comparara con ésta para extraer consecuencias y resultados,
y deducir el tipo de situaciones donde la funcién

frontogenética generalizada debe ser utilizada.
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IV.1. AREA DE ESTUDIO

Los objetivos que se han planteado en esta memoria
estidn encuadrados en el estudio de la funcién frontogenética
cuasigeostréfica en nuestras latitudes. Esto requiere el
conocimiento de los valores de 1las distintas variables
meteoroldégicas que aparecen en la definicidén de aquella a
distintos niveles de la atmésfera. Para la creacidén de la
base de datos aeroldgicos se han utilizado los sondecs
cifrados en los Partes TEMP de las 00:00 y 12:00 horas (TMG)
correspondientes al afio 1990. Los datos rutinarios de este
estudio han sido los de los niveles tipo {(Parte A). Para los
casos seleccionados de estudio en la metodologia de 1la
memoria se han incluido asimismo los datos de la Parte B.
Ambos tipos de datos fueron suministrados sin decodificar,
por lo que fue necesario desarrcllar programas ‘de
decodificacién. La decodificacién permitidé generar una base
de datos primarios constituida por niveles tipo,
geopotencial, temperatura, depresién del punto de rocio,
velocidad y direccidn del viento. A partir de esta base, se
generd una base de datos secundaria necesaria para el
cédlculo de los productos o parametros gue se contemplan en
esta memoria: adveccién de temperatura, adveccién de
vorticidad absoluta, término diatérmico, funcidn

frontogenética tradicional, funcidn frontogenética
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generalizada, hodégrafas, perfiles verticales de temperatura
potencial equivalente y de razén de mezcla total, energia
potencial convectiva disponible y nimero de Richardson
global. Ademds de estos pardmetros se han utilizado
estimaciones de movimiento vertical a partir de la
resolucidén numérica de la ecuacién omega cuasigeostrdfica
que incluye la parametrizacién de los efectos diatérmicos.
La descripcién completa del procedimiento de céalculo del
movimiento vertical es la dada por Martin (1994). Todos
estos productos han sido calculados para las estaciones de

radiosondeoc de la Peninsula Ibérica e Islas Baleares.

El dominio espacial wutilizado contiene el A&rea
delimitada por los paralelos 32°N y 48°N y los meridianos
18°W y 8°E. Dentro de ella se encuentra la Peninsula Ibérica
y el Archipielago Balear (Fig. IV.l). La distribucién de las
estaciones de radiosondec en este &rea es Gptima para el
estudio de los fendmenos a escala sinéptica y, por ende,
para el estudio de la funcidn frontogenética

cuasigeostréfica.

La estimacién numérica de la funcién frontogenética se
aborda mediante el uso de diferencias finitas centradas. Por
esto, es necesario obtener estimacicnes de las variables
meteorolégicas sobre una rejilla tridimensional a partir de

las observaciones obtenidas en puntos discretos.
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Actualmente, el pfoceso de analisis meteorcldgico se realiza
representando numéricamente el campo meteorolégico en
estudio por un conjunto discreto de valores en una rejilla
regular. Esta forma de representacién es muy adecuada para
el diagnostico y la prediccién meteorolégica si en ellos se
precisa del uso de técnicas de diferencias finitas, como es

nuestro caso.

- e

|

g | |

l

i

- R

Figura IV.,1: Dominio ocspactal seleccicnado para la splicaclén de la rejilla
de puntos necesaria para el cdlcule numérico, Los asteriscos Indican la
locallizacldn de los cbservatorios.

A escala hemisférica y global los métodos de anadlisis
utilizan autofunciones de las ecuaciones linealizadas del

flujo (Flettery, 1971; Boer, 1983). Para el andlisis de
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observaciones recogidas dentro de un 4&rea més limitada,
pueden utilizarse representaciones mucho mids simples como
los esquemas de interpolacién lineal. En ellos el valor de
la variable se calcula en un conjunto de puntos discretos
que forman la rejilla por medio de combinaciones lineales de
los valores de la variable en los puntos de observacién. En
esta memoria se ha utilizado la técnica basada en medias
méviles. Este método tiene la ventaja de ser més rapido
que otros, sin perder significativamente exactitud

(Ripley, 1981).

La interpolacidén realizada por este método se basa en
el calculo de pesos que son funcién de la distancia entre
puntos muestrales (en nuestro caso las estaciones de
radiosondeo} y puntos en los que se desea realizar la
interpolacién. Para que las interpolaciones obtenidas sean
suaves, la funcién de la distancia debe elegirse de forma
que decrezca més rédpidamente que ¢°, siendo ¢ la distancia
entre puntos muestrales e interpolados (Pelto et al., 1968).
Después de un estudio realizado con diversas funciones de la
distancia del tipo ¢", {(n > 2,3,...), consideramos que la
mas adecuada es la correspondiente a n = 4 ya que ofrece
interpolaciones requlares y estables, y no se aprecian
discrepancias significativas con las dadas por una funcién

de exponente mayor.
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La aplicacidén de este método de interpolacidén a cada
una de las variables involucradas en el estudio de 1la
funcién frontogenética ha permitido la transferencia de las
mismas a una rejilla tridimensional compuesta por 12x9x7
puntos con una celdilla unidad de dimensidén 2°longitud X

2°iatitud x 150 hPa desde 1000 hasta 100 hPa (Fig. IV.1),

El método de discretizacidén en diferencias finitas
permite reemplazar los qperadores derivada, gradiente ¥y
laplaciano de los campos meteorolégicos gque aparecen en la
funcién frontogenética por operaciones algebraicas que se
realizan con los datos dispuestos en la rejilla
anteriormente descrita. Procediendo de esta manera, hemos
obtenido las estimaciones correspondientes a 1la funcién

frontoéénetica tradicional (II.13) y generalizada (II.29).
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IV.2. ANALISIS DEL CAMPO A%

Iv.2,1, Metodologia

Recordemos que uno de los objetivos planteados en esta
memoria es el estudio y validacién de 1la funcién
frontogenética cuasigeostréfica generalizada propuesta.
Mediante la discretizacién en diferencias finitas se han
obtenido valores de la funcién frontogenética tradicional ¥
y de la funcién frontogenética propuesta %" en cada punto de
la rejilla tridimensional utilizada en esta memoria. A
partir de estos valores se construyd el campo de las
diferencias entre ambas funciones frontogenéticas que
denotaremos por A¥. El1 anélisis de las discrepancias
permitira establecer los fenémenos asociados a éstas. Es
decir, la fenomenologia atmosférica en la que son relevantes
los cambios de estado que involucran la fase sélida. Para
que el método sea rigurosamente cientifico ha de apartarse
de la subjetividad del analista en la fase de seleccidén o
identificacién de los casos de estudio. Por ello, decidimos
utilizar un método objetivo tal como la descomposicidn
sinqular del campo AF por medic de funciones ortogoniles

empiricas.

La descomposicidén singular se basa en la transformacién
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de un conjunto de variables originales intercorrelacionadas
en un conjunto de variables independientes mediante
transformaciones ortogonales. Esta metodologia se aplicara
al dominio espacial (Modo S) ya que las variables utilizadas
corresponden a N observaciones simultaneas en M

observatorios.

El procedimiento se inicia con la diagonalizacién de la
matriz de covarianza de las variables originales para
asequrar la condicién de independencia de las nuevas
variables. De dicha diagonalizacién se obtienen, por un
lado, un conjunto de autovalores y, por otro, un conjunto de
autovectores gue poseen una componente en cada punto de
observacién y representardn, por tanto, configuraciones
espaciales ortogonales. Mediante una combinacién lineal de
las variables originales se obtienen las nuevas variables
denominadas componentes principales siendo los coeficientes
de dicha combinacién los autovectores de la matriz de

covarianza.

Las componentes principales se obtienen en orden
decreciente de importancia de forma que la primera
represente la mayor proporcién de varianza de los datos
originales (Chatfield y Collips, 1980). Aunque el nimero de
componentes es igual al nimerc de variables originales, en

la prictica se necesitan 86lo se necesitan las primeras
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componentes para explicar gran proporcién de la varianza
total. Por ello, es importante aislar aquellas que
contribuyen mayormente a la seifial (Mallants y Feyen, 1990).
Para este propdésito hemos utilizado un método objetivo

denominado Regla N (Overland y Preisendorfer, 1982).

Esta regla de seleccién consiste basicamente en generar
una serie de conjuntos de ndmeros aletorios por el método de
Monte Carlo sobre las que se aplica la descomposicién
singular. Posteriormente, se construye un estadistico
(Preisendorfer, 1988) para los autovalores que servira para
determinar si un autovalor de la matriz de covarianza de los
datos originales es significativo a un nivel de confianza

determinado y, por tanto, contribuye a la senal.

Para facilitar la interﬁretacién fisica de las
configuraciones espaciales resultantes de este andlisis se
efectud la rotacién ortogonal de las componentes principales
(Horel, 1981; Richman, 1986). De esta forma se consiguen
estructuras espaciales mas reconocibles manteniendo 1la
independencia temporal de 1las componentes. El método de
rotacién elegido en este trabajo ha sido el método VARIMAX
ya que tiende a agrupar variables interrelacionadas
facilitando por consiguiente la interpretacion (Walsh et

al., 1982; Ashbaugh et al., 1984; Yarnal, 1993).
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La interpretacién de las componentes principales
seleccionadas reguiere ascociarlas a procesos fisicos
atmosféricos. Tal asociacién se ha llevado a cabo mediante
el criterio de Molteni {(Molteni et al., 1983; BAlessio et
al., 1989). Este criterio establece las bases necesarias
para asociar las configuraciones espaciales obtenidas de la
descomposicién singular con situaciones sindpticas reales de

la atmosfera.

El método de asociacidén consiste en la normalizacién de
las componentes principales rotadas segin la varianza de
cada una de ellas definiendo los coeficientes

normalizados, n:k

r r -1/2
nik ylk 1

donde y; es el coeficiente de 1la i-ésima componente

principal rotada para la k-ésima realizacidén y o la

varianza de dicha componente.

Para una primera i-ésima componente principal, se

imponen dos condiciones a los coeficientes normalizados:

1) que sean significativamente altos, es decir:
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2) gue sean significativamente mayores que los
correspondientes al resto de componentes principales segiin
el criterio

n" = 2 max(n") %1
itk jk
Segin este procedimiento, se extrae el coeficiente
normalizado rﬁk mas elevado que cumple ambas condiciones.
Este coeficiente corresponde a un instante dado. La
aplicacién de este procedimiento a nuestro escenario ha
permitido seleccionar objetivamente un conjunto de
situaciones atmosféricas reales con maxima sefial asociadas a

las componentes principales seleccionadas.

En sintesis, el procedimiento seguido para establecer
la asociacién componente principal-situacién atmosférica
puede explicarse conceptualmente como sigue: las componentes
principales son combinaciones lineales de 1las variables
originales y tienen la propiedad de ser ortogonales, es
decir, no estar intercorrelacionadas; para su obtencién se
realiza una rotacién ortogonal en el espacio euclideo de
dimensién M de forma que la base vectorial que define dicho

espacio es el conjunto de autovectores de la matriz de
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covarianza. Idealmente, cada autovector serd representativo
de un "estado atmosférico basico" y un dia cualquiera
presentard una situacién atmosférica que seri una
combinacién lineal de "estados atmosféricos basicos". Desde
este punto de vista, el criterio descrito elige el dia k que
presenta mds afinidad con el vector propio i, es decir, cuya
situacién sindptica sea la mas parecida al estado
atmosférico bésico asociado al autovector i, ademas de
poseer la menor afinidad posible con cualquier otro

autovector.

Los resultados obtenidos de la aplicacién de este
procedimiento a las discrepancias A¥ en cada nivel
atmosférico ha dado <como resultadoe un conjunto de
autovectores y estructuras atmosféricas asociadas. Este
conjunto constituye los casos de estudio a ser analizados en
la memoria. Su estudio serd interpretado por la descripcidn
de determinados campos de propiedades fisicas y por
determinados productos aerolégicos que constituyen la base

de datos secundaria.
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IV.2.2., Identificacidén de situaciones frontogenéticas

En capitulos anteriores se ha realizado una revisién de
los aspectos tanto cinemdtices y termodinadmicos como
dindmicos de la frontogénesis. En el estudio realizado en
esta memoria sobre la funcién frontogenética
cuasigeostréfica se ha puesto especial énfasis en la
influencia que ejercen sobre ella los efectos diatérmicos
asociados a los intercambios de calor latente. Es por esto,
por lo gue hemos propuesto una nueva funcién frontogenetica
cuasigeostréfica en la que se ha incluido un parametro
termodindmico conservativo a todos los cambios de fase

del agua.

En este capitulo, se analiza el campo A¥ de diferencias
entre la nueva funcién frontogenética y la funcidn
frontogenética tradicional por descomposicién singular, A
cada vector se le asocia una situacién atmosférica real
seglin la metodologia descrita en el apartado anterior. El
andlisis de los casos de estudic se ha efectuado en todos
los niveles tipo. No obstante, la sefial es mas clara en los
niveles de 700 y 500 hPa, por otra parte perfectamente
razonable puesto que los procesos diatérmicos incluyendo la

fase sélida suelen ser aqui mds intensos.
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Matemdticamente, el analisis de la desconposicidn
singular acarrea el cdlculo de una matriz de covarianza
simétrica cuadrada S (de dimensidén 40x40) obtenida a partir
de la matriz de datos originales (365 dias x 40 puntos dato
equivalen a 14600 observaciones). Mediante S y la matriz
identidad I de la misma dimensién se obtuvieron 40 parejas
autovector-autovalor. Los autovectores representan las
combinaciones 1lineales ortogonales mientras dque  sus
respectivos autovalores representan la cantidad de varianza
explicada por cada uno de los autovectores. Cuando 1los
elementos de cada autovector se multiplican por la raiz
cuadrada del autcvalor asociado se obtienen los pesos de la
componente principal, los cuales representan la correlacién
entre la correspondiente componente y el punto dato. El
cuadrado de cada peso indica la proporcidn de varianza en
cada punto individual atribuible a la componente. Cuando
estos pesos se representan espacialmente se pueden dibujar
isopletas de pesos de la componente. En nuestro caso, se
representan isopletas de pesos de valor mayor o iqual a 0.3

para asegurar la significancia de la correlacion.

El nimerc exacto de componentes que han sido retenidas
fue determinado mediante la aplicacidén de la Regla N que
sugiere una solucidén de seis componentes gque explican
aproximadamente un 40% de varianza original (Fig. IV.2a y

IV.2b). El conjunto de datos meteorolégicos original, que
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(a) (b)

Figura Iv.2: Representacién graflca de la Regila N de selecclén de
vectores proplos del campo AF para las topografias de: (a) 700 hPa y
(b) S00 hPa. En el eje de abc 1sas se representa ¢l {ndtce de numeracién
de autovalores y en el de ordenadas, los autovalores normallzados.

contenia 40 variables colineales, ha sido pues asi
transformado en uno, que 86lo contiene seis variables
ortogonales y, por tanto, independientes y que, sin embargo,
explican gran cantidad de la variabilidad total del conjunto
completo de datos. La siguiente etapa del método de
deteccidén consistié en la identificacién mediante el
criterio de Molteni de las estructuras atmosféricas diarias

reales que mds sSe ajustan a los patrones medios

88



seleccionados en la etapa anterior. Este método permite
describir y examinar las condiciones de la atmésfera en
altura. Las caracteristicas aisladas son relacionables con
patrones de presién, estabilidad, movimientos verticales y
conveccidén diagnosticada por medio de paréametros O&ptimos.
Egsperamos que este procedimiento sea Util para desarrollar
estudios mas exhaustivos sobre este tema. Procediendo de
esta manera las estructuras seleccionadas de 1a
descomposicién singular del campo AF fueron las

correspondientes a los siguientes modos:
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MODO 1

La aplicacién de la metodologia anteriormente expuesta
seleccioné como primer modo de variacién 1la estructura
correspondiente a k = 187 (correspondiente a la fecha 5 de
Julio de 1990). Este modo distingue un régimen con un
marcado maximo de coeficientes sobre la parte noforiental
peninsular. Tantoc en la superficie de 700 como en 500 hPa
los patrones resultan idénticos, por lo dgue solamente
presentamos la representacién de 700 hPa (Fig. 1IV.3). Los
altos coeficientes de este autovector indican la existencia
de grandes discrepancias entre las funciones frontogenéticas

Fvy F.

La situacién meteoroldgica correspondiente a este modo
muestra en superficie (Fig. 1IV.4a) el Anticiclén Atlantico
restringiendo la circulacién zonal a la parte mas
septentrional de la Peninsula Ibérica como gqueda de
manifiesto por el paso s6lo de la parte inferior del frente
frio de la borrasca ondulatoria situada al este de las Islas
Britidnicas. En altura (Fig. IV.4b) se observa una vaguada
centrada al este de las Islas Britdnicas con intensa
circulacidén zonal sobre la parte septentrional peninsular,
mientras que la zona mas meridional queda bajo la influencia

de las altas presiones. La maxima discrepancia observada
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Figura Iv.3: Configuracién espacial de los coeficientes
del modo 1 de A¥ para la topograffa de 700 hPa.
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(2)

AN ALIBIS BN SUPERFICIE

(b)

TOPOGRAFIA DE LA
SUPERFICIE DE 500 HPa

212n (TRG)
Oia 5-7:9% . ...

Fiqura IV.4: Situaclén sinéptica correspondlente al dfa 5
de Julie de 1990 a las 12 horas: {a}) Analisis en superficle;
(b} Analisis en s00 hPa (contaornes de geopotencial en linea
continua e isotermas en discontinua}, Sobre la topografia de
500 hPa estd superpuesta la corriente en chorro {flecha a
trazo grueso) observada en la topografia de 300 hPa,
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entre ¥ y " en la parte sur pirenaica podria ser forzada
orograficamente por los Pirineos por el efecto de deflexién
anticiclénica a barlovento y sobre la cadena montafiosa. Este
efecto induce una vaguada a sotavento ayudando al desarrollo

de la baja térmica peninsular.

Para profundizar en el andlisis sinéptico se procedid a
la evaluacién de 1la adveccidn térmica (-v'VI') sobre la
rejilla en estudio. La Figura IV.5a muestra el campo de
adveccién de temperatura para esta situacién atmosférica. En
ella se observan valores débilmente hegativos,
correspondientes a adveccidn fria, sobre la zona
septentrional de la Peninsula Ibérica coincidiendo con la
zona trasera del frente frio que atraviesa la parte norte
peninsular como se apreciaba en 1la Figura IV.4. En el
cuadrante suroccidental se observan valores positivos,
correspondientes a débil adveccién calida, relacionados con
la circulacién anticiclénica observable en dicha zona

(Figura IV.4).

La representacién de la adveccidén geostréfica de
vorticidad absoluta (-v-Vn) se ilustra en la Figura IV.5b
para la topografia de 700 hPa. Se aprecia un fuerte nicleo
de adveccidén de vorticidad anticiclénica (superior en
magnitud a =-24x10"°s"®) situado sobre el centro de Portugal,

presentando el resto de la Peninsula altos valores de
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(a)

-10 -8 -6 -4 -2 ) 2 4

{b)

Figura IV.5: Representaclén para el dia 5 de Jullo de
1990 a las 12 horas en Ia topografia de 700 hPa de adveccién

de: {a) temperatura; (b) vorticidad absoluta. El Intervalo
-7 -1
entre isclineas es de 10 K 8 para la advecclén térmica ¥
-9 -
de 10 -} para Ia adveccidn da vorticldad. Las lineas
continuas (discontinuas) indican advecclon callda (fria} y
adveccién de vorticidad ciclénica (anticicldnica).
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adveccidn de vorticidad ciclénica sobre la cornisa

Cantédbrica asociados a la zona trasera del frente frio.

Merece la pene destacar que en esta situacién los
campos de adveccidédn térmica y de vorticidad estén en fase,
destacédndose en el cuadrante nororiental un maximo
secundario de adveccién de vorticidad gque nos indicaria la
direccidén de propagacién del frente. La simulﬁaneidad de
fase de las advecciones indica un reforzamiento de la

situacién anticiclénica sobre la Peninsula Ibérica.

El campo de movimiento vertical en 500 hPa (Fig. IV.6a)
muestra un ndcleo de movimientos ascendentes de unos -12
ub/s sobre la parte occidental con menor valor absoluto que
el dia anterior (del orden de -20 ub/s) y movimientos
subsidentes sobre el sureste peninsular. El debilitamiento
de los movimientos ascendentes se debe al reforzamiento del
anticiclén sobre la Peninsula. Este &4rea de ascendencias
estd localizada sobre la zona de vientos minimos en altura
seqgin reporta el sondeo, lo que apoya la atenuacidén de los
movimientos ascendentes y viene a poner de relieve una
estructura de atmésfera acoplada mediante ajustes de masa y

momento.

Para el cdalculo de la estabilidad se procedidé a la

determinacién de los  parédmetros convectives  energia

95



(b)

1750
140
21
Figura IV.6: Representaclén para el dia 5 de Julle

1990 a las 12 horas de: (a} movimiento vertical
topagrafia de . 500 hPa. El intervale entre isolineas

1 ub s . Las lineas contlinuas {discentinuas)
movimientos ascendentes {descendentes); {b) CAPE {a
lzquierda de cada observatorio)l, numero de Richardson

(a

la derecha}l y cizalladura vertical del viento (debajo).
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potencial convectiva disponible, cizalladura vertical del
viento y nimerco de Richardson global. Los valores de energia
potencial convectiva disponible son bajos en todas las
estaciones de radiosondeo (con tan sélo un valor alto de

1750 JKg™!

sobre Lisboa) no detectandose pues
caracteristicas de inestabilidad convectiva generalizadas
relevantes. Este valor segin la informacién consultada
corresponde en general a un valor moderado de CAPE pero
altos para los habituales en la Peninsula Ibérica. Esta
caracteristica de @estabilidad de Jla atmdésfera viene
reforzada por bajos valores de cizalladura observados a
excepcién de los Observatorios de Santander y La Corufia (del
orden de unos 20 m sqj los cuales estan situados en la
parte trasera del frente (Fig. IV.6b). Este modo es pues
representativoe de un estado de estabilidad atmosférica

asociado a condiciones de débil conveccién sobre la

Peninsula Ibérica.

Para tener una idea del grado frontogenético sobre el
dominio de estudio, hemos representado en la Figura IV.7 los
campos de funcién frontogenética tradicional, ¥, y los de
funcién frontogenética generalizada, 3', respectivamente, en
el nivel de 700 hPa. Comparando las Figuras IV.7a y IV.7b se
observan valores residuales negativos de funcién
frontogenética ¥ (frontolisis) intensificéndbse éstos para

la funcién frontogenética generalizada, $'. Si bien la zona
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(a)

(k)

Figura Iv.7: Representacién para el dia 5 de Julio de
1990 a las 12 horas en la topografia de 700 hPa de: {a)
funcioén frontogenética {radicional ¥; (b} funcién
frontogenétlica general izada ¥F. El intervalo entre 1solineas

=10 -1 -1
es de 10 K m s . Las lineas continuas (discontlnuas)

indlcan frontogénesls (frontollsis).

98



occidental presenta valores de funcién frontogenética
positivos eqguiparables en ambos casos, la funcién F es
incapaz de detectar una zona en génesis como lo hace la
funcién ¢ sobre la zona pirenaica. Efectivamente, si
comparamos ambos campos con los del dia anterior (Fig. IV.8a
y b) conviene destacar asimismo que los dos campos
frontogenéticos se detectan sobre la parte occidental
peninsular, si bien con mucha mayor intensidad mediante la
funcién % . Observamos que en el dia anterior no se
presentaba el nicleo frontogenético pirenaico, lo que viene
a reforzar el andlisis sindptico desarrolladc anteriormente
que béAsicamente contemplaba la disminucién de fronfogénesis
en la parte occidental y desarrollo frontogenético positivo

sobre la parte septentrional peninsular.

La evolucién frontogenética por medio de la funcién
tradicional ¥ hubiese sido incapaz de describir el estado de
desarrollo frontogenético en el tercio norte peninsular. Sin
embargo, la funcidn §' detecta claramente este proceso,
ademas de aumentar la definicidn y resolucidn de lés campos
frontogenéticos. El potencial de esta funcién es
extraordinario si tenemos en cuenta la situwacién reportada
por el Instituto Nacional de Meteorologia. E1l parte
meteoroldégico correspondiente a esta situacién indicaba
cielo muy nuboso con precipitaciones en el tercio norte

L 4 L4 . L]
peninsular. Segin la evolucién de ¥ se aprecia un
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Figura IV.8: Representaclén para el dia 4 de Julio de
1990 a las 12 horas en la topografia de 700 hPa de: {a)
funcién frontogenética tradicional 7, (b) funcidn
frontogenética general lzada F. Eil intervalo entre isclineas
-10 -1 -1
es de 10 K m B . Las lineas contlinuas {discontinuas)

indlcan frontogénesis (frontolisis).
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gsignificativo desarrocllc positivo de esta funcidn, coherente
con estas observaciones, y desarrcllo nulo si se hubiese
analizado Gnicamente mediante 1la funcién frontogenética
tradicional. MAs ailn, si expresamos el campo de desarrollo
frontogenético para ambas funciones § y g por D¥ y ¥,

respectivamente, como:

DF = aF ~ yl - ?14
at At
. F -3
39. = a¥ " 1 1-1
at —ht—
donde At = 1 dia, y las calculamos y representamos, se

obtienen los campos de desarrollo que se representan en la
Figura IV.9. El campo D% indica desarrollo poco acorde con
la situacién sinéptica descrita, mientras que el campo D¥
contiene una descripcién bastante exacta de la situacién
sindptica real con un desarrollo frontolitico sobre la parte
meridional,  claramente diferenciado de desarrollo
frontogenético sobre el tercio norte peninsular. En éste se
indican las zonas o nucleos frontogenéticos positivos o
negativos con signos + y =~ para indicar &reas donde el
desarrollo procede de una situacién menos frontogenética y

se desarrolla a maAs frontogenética (signo +), y al revés,
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(b)

Figura Iv.9: Representaclén  para el dia 5 de  Jullo de
1990 a las 12 horas en la topoegrafia de 700 hPa de los

campos de desarrollo de: (a) funclén rrontogenétlga
tradiclional F.; (b} funcién frontogenét lffﬂ general lzladel F .
El intervalo entre isolineas &35 de 10 K m 8 . Las
lineas cont lnuas (discontinuas) indican desarrollo

frontogenético (frontolitico).
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para el sequndo signo. Asi, por ejemplo, en la Figura IV.9b,
observamos un nidcleo sobre la parte central de Portugal con
desarrollo negativo (lineas discontinuas) perc su estado

medio corresponde a un estado de frontogénesis (signo +).
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MODO 2

La representacién de los coeficientes del segundo
autovector del campo AF se ilustra en-la Figura IV.10, para
la topografia de 700 hPa. Esta configuracién muestra altos
coeficientes sobre 1la zona meridional de la Peninsula

Ibérica, con un maximo situado en Andalucia oriental.

En la situacién atmosférica asociada a este modo
(k = 312) se observa en superficie (Fig. IV. 1lla) que la
célula mas préxima a la Peninsula Ibérica es una borrasca
muy profunda de unos 970 mb centrada en el Atlantico Norte
(47°N,37°W), aproximadamente. La Peninsula queda afectada
por una secuencia de frentes frios en estado de disipacién
descolgados del frente principal. En altura (Fig. IV.11b),
las isohipgas muestran difluencia sobre la Peninsula. Se
recogieron precipitaciones en la practica totalidad de la
Peninsula siendoc en dgeneral débiles en el Mediterraneo
oriental y moderadas en la mitad occidental peninsular. Las
temperaturas fueron suaves, en general, siendo superiores a

las normales para la época del aio.
La Figura IV.12 muestra las advecciones de temperatura

y de vorticidad en 700 hPa. Ambos campos presentan débiles

advecciones si bien con tendencia a estar en fase lo que
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Figura IV.10: Conf jguracién espacial de los coeficientes
dei modo 2 de A¥ para la topegrafia de 700 hPa.
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(a)

(b)

ANALISIS EN SUPERFITLE
al12h {TMGI
TOPOGRAFIA DE LA
SUPERFICIE DE 500 HPa
a 12 h (TMG}
pia 8&-14-90
Figura IV.11: Sltuacién sinoéptica correspondiente al dia
8 de Noviembre de 1990 a las 12 horas: {a} Andlisis en
superficie; (» Analisis en 500 hPa (contornos de
geopotenclal en linea contlinua e igsotermas en discontinua}.
Sobre la topografia de 500 hPa egtd superpuesta la corriente
en chorro (flecha a trazo grueso} observada en la topografia
de 300 hPa.
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(a)

-10 -8 -& -4 -2 2 2 4

(b)

Figura IV, 12:Representaclén  para el dia 8 de  Noviembre de
1990 a iasg 12 horas en la topografia de 700 hPa de adveccién

de: {a} temperatura; (b) vortlcidad absoluta. El intervalo
-7 -1
entre isclineas es de 10 K 8 para la advecclén térmica vy
-9 -
de 10 s para la adveccién de vortlicidad. Las lineas
continuas (d1scont 1nuas) indican advecclén cdllda {fria) y

advecclén de vorticidad ciclénica (anticlclénical).
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indica, a su vez, una tendencia a un debilitamiento de la

situacién frontal.

Observando el campo de movimientos verticales (Figqg.
IV.13a) solamente se aprecian movimientos descendentes
organizados de relevancia sobre la mitad sur peninsular en
forma de nicleo que viene a coincidir con la estructura del

campo A¥.

Si observamos la representacién de los valores de
energia potencial disponible convectiva, cizalladura
vertical del viento y niimero de Richardson global sobre la
Peninsula (Fig. 1IV.13b) observamos que, en general, se
aprecian valores bajos de CAPE y Ri v, pof contra, valores
de moderados a altos de «cizalladura para 1la regidn
occidental de estudio. Conviene resa}tar que estos valores
son mayores gque los correspondientes del dia antefiof (no.
mostrados agui para mayor claridad de exposicién). Estas
grandes variaciones de cizalladura suelen obedecer en la
‘mesoscala al paso de ondas cortas o frentes. La zona balear
presenta un régimen <claramente distinto con bajas
cizalladura y CAPE, y con un valor relativamente alto de
nimerco de Richardson. Estos parametros no obedecen a un
régimen frontogenético como vemos en la Figura 1IV.l4b
donde la frontogénesis es practicamente nula. En esta figura

- * * 4
se describen los campos ¥ y ¥ come hicimos para el modo
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(a)

-10 -8 -6 -4 -2

(b)

Figura IV.13:Representactén para el dia 8 de Noviembre de

1990 a las 12 heras de: (a) movimlento vertical en ia
topografia de 500 hPa. El intervaio entre 1sol ineas es de
1 U.b s . Las lineag contlnuas {dlscontinuas) indican
movimientos ascendentes {(descendentes); (b) CAPE (a la
izqulierda de cada observatorio}, numero de Richardson global

{a la derecha) y cizalladura vertlical del viento (debajo).
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(b)

Figura IV.14:Representacién para el dia 8 de Noviembre  de

1990 a las 12 horas en la topografia de 700 hPa de: (a)

funcidén frontogendtica gradlcional F; (b) funciodn

frontogenética generallzada F . El intervalo entre lsolineas
-10 -1 -1

es de 10 K m 5 . Las lineas continuas {discont!lnuas)

indican frontogénesis (frontolisis).
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anterior. Nos restringiremos a la descripcién del campo F
ya que ¥ no presenta estructura alguna. Efeetivamente, en la
zona mediterranea balear la frontogénesis es préacticamente
nula lo que indica un rasgo inportante como veremos méas

adelante.

El diagrama de variables conservativas (Fig. 1IV.15)
presenta un grafico claro de la estructura de la capa limite
convectiva. Se observa una transicidén entre dos lineas de
mexcla; una mids baja correspondiente a la capa subnubosa,
por debajo de 900 hPa y, otra entre 850 y algo menos de
700 hPa. El mantenimiento de dos capas separadas sugiere la
posibilidad de dos poblaciones nubosas distintas. Es posible
que la conveccidén cumular intermitente (en tiempo y
espaclio), con ascendencias érecipitantes y descendencias
originadas por la evaporacidén de lé precipitaciéh puedan
producir esta estructura. Nicholls (1984) observé este
desacoplamiento y lo atribuyé a la evaporacién existente por
debajo de la base de las nubes (estratocimulos)y a 1la
reduccién del enfriamiento radiativo en la cima de la capa
nubosa. Segin este esquema, parecen pues légicos los valores
de parametros observados y la descripcién sinéptica

realizada.

El campo de evolucidn de la funcidn frontogenética se

presenta en la Figura IV. 16. Se aprecia, para la ?‘, la
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Figura IV.15:; Dlagrama de variables donservativas (Qe.l‘t)
del dia 8 de Noviembre de 1950 a las i2 horas en el

Observatorio de Gibraltar.
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(b)
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Figura IV. 16 : Representacién para el dia 8 de Noviembre de

1990 & las 12 horas en la topografia de TOO hPa de los
campos de desarrollo de: (a) funcidn frontogenétiga
tradicional F; (b) funcién f‘rontogenétiffo gcnerulizladfl F .
El intervalo entre isolfineas es de 10 K m s . Las
lineas cont inuas (dlscontinuas) indican desarrollo

frontogenético (frontolitice).
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zona meridional peninsular con un claro desarrollo
frontogenético negativo o© lo gque es equivalente, con
un desarrollo frontolitico marcado. Por contra, la mitad
septentrional presenta comportamiento contrario  con.
desarrollo positivo y la zona mediterranea balear en un
estadio de desarrollo nulo. Estos aspectos confieren a la
zona sur un caracter inhibidor del desarrollo vertical de
las nubes contrario a la. zona nororiental. Sin embargo, en
la zona balear el régimen no es ni frontogenético ni
presenta evolucién frontogenética, caracterizéndose los
valores convectivos mostrados en la Figura IV. 13b por una
‘situacién tormentosa local. Como consecuenqia de todo esto,-
este segundo modo estid asociado a un estado de frontogénesis

negativa o frontolitica.
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MODO 3

Las configuracién espacial correspondiente al tercer
autovector del campo A¥ se presenta en la Figura IV.17 para
la topografia de 700 hPa. Resalta una zona de altos
coeficientes centrada sobre Galicia adentrandose hacia la

Meseta Peninsular.

En superficie, se presenta una situécién anticiclénica
(Fig. IV. 18a) con isobaras cerradas de 1040 hPa scbre
centroeurcpa (k = 74). Una profunda borrasca se sitia cerca
de Islandia con varios sistemas frontales asociados que se
desplazan hacia el norte por el borde occidental del
anticiclén. En la topografia de 500 hPa (Fig. IV.18b), se
observa una amplia dorsal estacionaria con inclinacién SW-NE
que lleva asociada tiempo seco, cédlido y persistente. Esta
configuracién es tipica de una situacién de blogqueo a la
progresidén de los sistemas baraclinicos dentro de la franja

latitudinal de flujos del oeste.

Las advecciones de temperatura y de vorticidad
absoluta, asi como el movimiento vertical, para esta
situacién presentan valores poco significativos por lo que

creemos innecesario su representacidén grafica.
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Figura Iv,.17: Conflguracién espacial de los coeficientes
del modo 3 de A% para la topografia de 700 KPa.
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ANALISIS EN SUPERFICHE
al12h (TMG)

(b)
TOPOGRAFIA DE LA
SUPERFICIE DE 500 HPa
312 h (TMG)
Dia \5-03-"\0 .
Figura Iv.18: Situacién sindptica correspondiente al
15 de HMarzo de 1990 a las 12 horas: (a) Andlisis
superficle; (b) Analisis en 500 hPa (contornos
geopotenclal en linea continua e isotermas en dlscontinua).
Sobre la topografia de 500 hPa egtd superpuesta la corriente
en chorro (flecha a trazo grueso) observada en ta topografia
de 300 hPa. !
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En esta gituacién atmosférica, se prodﬁcen dos tipos de
sondeos diferenciados (Fig. IV. 19}: uno para la Peninsula y
otro para las Islas Baleares. En el primero (Fig. IV. 19a)
no se aprecia inestabilidad convectiva y la adveccidén es muy
atenuada mientras que en el sondeo de Mallorca
(Fig. 1IV.19b) se observan capas con marcada inestabilidad
convectiva y cierta adveccidén fria que confieren cierto

grado de inestabilidad a la zona mediterranea.

Los campos de funcién frontogenética tradicional, %, y
generalizada, 9', se representan en 1la Figqura IV.20. Se
observa un estado generalizado de frontolisis sobre toda la
Peninsula Ibérica con un miximo de ¥ sobre el noroeste
(= =9x107° K m' s') que pasa totalmente desapercibido en
la representacién de %. Como antes, es mas interesante
quizds representar el desarrollo de 5 (Fig. IV. .21). Se
aprecia dque g presenta valores negativos con maximos sobre
la cornisa cantédbrica occidental indicando un relativamente
fuerte desarrollo frontolitico generalizado. Efectivamente,
la inestabilidad potencial convectiva es baja en todas las
estaciones de radiosondeos excepto Palma de Mallorca
donde se aprecia inestabilidad convectiva en niveles
bajos indicando nubes de poco desarrollo vertiéal-

{la cima de la nube estd situada entorno a 5000 m de
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(a)

(b)

Figura Iv.19: Perfiles de la temperatura
trazo cont {nuo grueso, vy de ia teamperatura
trazo discontinuo grueso, representados en
obllcuo, del dia 15 de Marzo de 1990 a las 12
Observatorios de: ({(a) Lisboa; (b) Palma de Mallorca.
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(a)

(b)

Figura IV.20: Representaclén para el dia 15 de Marzo de

1990 a las 12 horas en 1a topografia de T00 hPa  des: {a})

funclon frontogenética gradicional 4 (b} funcidén

frontogenética genearalizada F . El {intervalo entre izolineas
-10 -1 -1

eg de 10 K m s . Las lineas continuas (discontinuas}

indican frontogénesis (frentolisis).
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Figura Iv.21: Representaclén  para el dia 15 de  Harzo de
1990 a las 12 horas en ia topografia de T00 hPa del cgzmpo de
desarrollo de la funcién frontogenética o general jzada f‘{ . El
Intervalo entre I1gol ineas es de 10 K 8 . Las
l{neas continuas {discont inuas) indican desarrollo
frontogenético (frontolitico).
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altitud). Estos resultados estdn de acuerdo con

bajos

13.4

valores de CAPE y «cizalladura (4041 J Ké

-1 " o .
m s ) observados en esta estacién de radiosondeo.
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MODO 4

La representacién de los coeficientes de este
autovector para la topografia de 700 hPa se presenta en la
Figura 1IV.22. Se observa una zona de altos coeficientes

centrada en la parte central del tercio norte peninsular.

El estado atmosférico asociado a este modo
(k = 289) muestra una situacidén sinéptica que se ajusta el
modelo conceptual de "penacho ibérico” de Morris (1986). La
Figura IV.23a muestra en superficie una depresiém con un
sistema de frentes asociados sobre el Golfo de Vizcaya. En
altura, (Fig. IV.23b) se observa una extensa vaguada con su
eje orientado N-S. En la topografia de 300 hPa (superpuesto
a la de 500 hPa) se aprecia 1la corriente en chorro

atravesando la Peninsula Ibérica.

Las condiciones basicas para el desarrollo del penacho
ibérico son 1la existencia de una vaguada en altura
acercdndose lentamente hacia la Peninsula Ibérica impulsando
la adveccién térmica hacia el norte. En dias anteriores a
esta situacién, la zona baroclinica situada en la parte
delantera de la vaguada existe un frente frio en superficie
moderadamente activo, mieﬁtras que la Peninsula queda

bajo una zona baroclina dindmicamente inactiva.
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Figura IV.22: Conflguracién espacial de los coeflclentes

del modo 4 de A% para la topografia de 700 hPa.
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(a)

ANALISIS EN SUPERFICIE
a 12 h {TMG!
o 16-10-90

(b)

B N

TOPOGRAFIA DE LA
SUPERFICIE DE 500 HPa
2 12 h. (TMG)
pia A6 -Y0-9

Figura Iv.23: Situaclén sindptica correspondiente al dia
16 de Octubre de 1990 a ias 12 horas: (a) Anélisis en
superficle; (b) Andllsls en SO0 hPa (contornos de
geopotenclal en linea cont inua e isotermas en dliscontinua).
Sobre la topografia de 500 hPa esté superpuesta la corriente
en chorro (flecha a trazo grueso) observada en la topografia

de 300 hPa.
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Posteriormente, cuando la vaguada alcanza la Peninsula

provoca la caida de la presién y movimientos ascendentes
generalizados a excepcidén del cuadrante nororiéntal. En
nuestro caso, se observan movimientos ascendentes
practicamente sobre toda la Peninsula a excepcidn de la
parte nororiental (Fig. IV.24a). Esta franja aproximadamente
meridional de movimientos ascendentes viene a coincidir con
la franja de mAximo calentamiento diatérmico (Fig. IV.24b)
debido a los procesos de cambios de fase que se originan en
zonas de ascendencias organizadas de aire. Asimismo, se
aprecia que la adveccién calida (Fig. IV.25a) refuerza el
sistema provocando un aumento del movimiento ascendente y de
la caida de presidén. La convergencia en niveles bajos induce
adveccién fria en la parte occidental peninsular credndose
una discontinuidad en la adveccién de temperatura como puede
observarse en la misma figura. En este caso de estudio se
observa que existen nicleos cerrados de maxima adveccién de
vorticidad ciclénica (Fig. IV.25b) en fase con la zona de
adveccién calida produciendo un reforzamiento del sistema

frontal cAalido.
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Figura IV.24: Representacién  para el dia 16 de Octubre de

1990 a las 12 horas de: (a) movimiento vertical en la
topografia de 500 hPa. El Intervalo entre isolineas os de
1 ub s-l. Las l1{neas continuas (discontlnuas) indlcan
movimientos ascendentes {descendentes); (b) término
dlatérmico en la tepograffa . de =700 hPa. El intervalo entre
isolineas es de 2x10 hPa s . Las lineas continuas
{discontinuas) indican calentamiento {enfriamiento)
dlatérmico.
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(a)

{b)

Figura 1Vv.25: Representacién para el dia 16 de Octubre de
1990 a las 12 haoras en la topografia de 700 hPa de adveccidn

de: (a) temperatura; (b} vorticlidad absocluta. El intervaio
-7 -1
entre isolineas es de 10 K s para la adveccion térmica y
- -2
de 10 i s para la adveccidén de vorticlidad. Las iincas
continuas {discontinuas) indlican advecclén célida (fria) v
adveccidn de vorticidad clclénlca (anticiclénical.
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Observando los valores de CAPE, R Yy cizalladura
vertical del viento (Fig. 1IV.26) es apreciable que, en
general, en las zonas mas directamente afectadas por el
frente, existe una tendencia a presentar alta cizalladura y
bajos CAPE y R, lo que nos parece un resultado a destacar
puesto que esta caracteristica no la hemos encontrado en la
bibliografia consultada. La zona balear, como los demas
modos, queda, en cierta medida, desacoplada de este régimen
observado sobre 1la Peninsula y sometida a un cambio
creciente de inestabilidad con CAPE de 1150 J Kg ', el dia
anterior al caso de estudio, 1250 J Kg ', el dia de estudio,

y 2760 J Kg™' el dia posterior.

Un sondeo representativo de esta situacién corresponde
a una masa de aire subtropical caracterizada por una capa de
humedad profunda sin que se observe inversién (Fig. IV.27).
El gradiente es habitualmente menor que el adiabatico seco
pero mayor que el adiabAtico himedo, o lo que es lo mismo,
el sondeo es condicionalmente inestable. Sin inversién, pero
con capa profunda de humedad, existe 1la posibilidad de
conveccién muy extendida. Esta coincide con la franja de
movimientos ascendentes anteriormente descritas (Fig.
IV.24a). La Figura IV. 27p muestra el sondeo de Barajas en

el que se observan trazas de frente frio tipo catafrente.
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528

Figura IV.26: Representacién para el dia 16 de Octubre de
1990 a las 12 horas de CAPE (a la tzquierda de cada
observaterio), nimero de Richardson global (a la derecha) vy
cizalladura vertical del viento (debajo).
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Figura Iv,27: Perflles de la temperatura del
trazo continuo grueso, y de la temperatura de
trazo discontinuo grueso, representados en un
obltlcuo, del dia 16 de Cctubre de 1990 a lan 12
los Observatorios de: (a) La Corufia; y (b) Barajas (Madrid).
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El desarrcollc nuboso alcanza aproximadamente los 5000 m,
probablemente nubes cumuliformes que anteceden al frente

frio.

El diagrama de variables conservativas de La Coruiia,
Santander y Barajas (Fig. IV. 28) presenta precipitacién en
toda la capa nubosa. Estos diagramas son representativos de
la situacidén frontogenética. En todos ellos, la capa nubesa
presenta procesos claros de precipitacidén, mucho méas
marcados en el de La Corufla y Barajas y menos en Santander,
lo cual viene a coincidir con la cantidad de precipitacién

observada.

La frontogénesis gqueda puesta de manifiesto en las
Fiquras Iv.29. También en este modo la funcién
frontogenética generalizada, %, resalta significativamente
los rasgos del campo (Fig. IV.29b). Se observa un intenso
gradiente de ¥ que marca una zona muy definida de
separacién entre procesos frontogenéticos y frontoliticos.
Los moderadamente altos valores frontoliticos indican que el
frente frio ha iniciado su fase de disipacibén. La
funcién frontogenética  tradicional (Fig. Iv.29a) no

representa con definicién esta situacidén debido a que 1la
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Figura IV.28: Diagrama de variables conservativas
del dia 16 de Octubre de 1990 a las 12 horas
Observatorios de:(a) La Coruia; {b) Santander y (c) Barajas.
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(a)

-10 -8 -6 -4 -2 ) 2 4

(b)

Fi gura IV,.29:; Representaclén para el dia 15. de Octubre de

1990 a las 12 horas en la topografia de 700 hPa de: (a)

funcion frontogenética tradiclonal F; (b) functén

frontogenética generallzada F . El intervalo entre igolineas
-10 -1 -1

es de 10 K 8 . Las l1{neas cantlnuas {(discontinuas)

indican frontogénesis (frontollisis).
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evolucién de este tipo de fendmenos estd, en gran medida,

regida por procesos hiimedos (Ryan et al., 1989).

En la Figura IV.30 se presenta el campo de desarrollo
de ¥ . Se observa una banda de desarrollo frontogenético con
un nicleo de valores maximos abarcando aproximadamente la
zona donde los coeficientes de este autovector eran asimismo
maximos (Fig. IV.22). Se aprecia desarrollo frontogenético
positivo en la zona del sector cadlido y destruccién
frontolitica en la zona sur. Este cardcter es tipico del

modelo de penacho ibérico.

135



-19 -8 -4 -4

-2
44
I T 7 1 T 44
3
i +
s /
&
/\\6 0
19
e
- A& 18 y o
=\
38 ¢ 4138
i _B\%
AP
R \
W ¥ 3
N [ J ! ! \1 I 2%
-16 -8 -4 -4 -2 8 2 4
Figura Iv.30: Representacién  para el dia 16 de Octubre de
1990 a las 12 horas en la topografia ds TOO hPa del cgwpo de
desarreollo de l1a funclén frontogenética generalizada " f;i" . El
tntervalo entre isolineas es de 10 K m s . Las
‘lineas continuas (discontinuas) indican desarrollo
frontogenétlico (frontolftico).
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MODC 5

Los coeficientes de este autovector representados en la
Fig. IV.31 definen una configuracidén muy marcada sobre el
suroeste peninsular. Por tante, la funcién frontogenética
tradicional se aparta de la generalizada en esta zona por
procesos meteorolégicos de distinta indole a los

anteriormente descritos.

El andlisis sinéptico correspondiente al dia asociado a
este modo (k = 252) presenta una situacién cléasica con una
borrasca situada sobre el norte de Africa que produce flujos
de componente este, himedos y cdlidos sobre el 1litoral
mediterraneo a niveles bajos (Fig. 1IV.32a). Esta situacién
es tipica de sondeos de masa de aire inestable. En altura
(Fig. IV.32b), sin embargo, se aprecia un embolsamiento de
aire frio que inestabiliza atn mas la estructura
atmosférica. La depresién fria situada al noroeste de la
Peninsula muestra una circulacién ciclénica
considerablemente mAs acusada que en superficie, donde es
practicamente inexistente, y temperaturas inferiores a las
que rodean la depresién. Por todo ello, esta baja puede
denominarse gota fria (Bosart, 1988a; Tout y Wheeler, 1990;

Wheeler, 1991).
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Figura IV.31: Conftguractén espacial de los coefliclentes

det modo 5 de AF para la topograffa de 700 hPa.
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Figura IV, . 32: Situaclién sinéptica correspondiente al dia
9 de Septiembre de 1990 a las 12 horas: (a) Andllsis en
superficle; (bl Andllsls en 500 hPa {contornos de
geopotencial en 1{nea continua e Isotermas en discontinual.
Sobre la topografia de 500 hPa estd superpuesta la corriente
en chorro (flecha a trazo grueso) observada en la topografia
de 300 hPa.
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Los rasgos mds importantes de inestabilidad no sdélo se
deben extraer del perfil vertical de velocidades reales en
cada nivel sino también de la cizalladura vertical del
viento y los vientos térmicos en los distintos niveles. Los
vientos térmicos son una medida de la cizalladura
consistiendo en la diferencia vectorial de los vientos en
dos niveles. Cuando representamos la estructura vertical del
viento sobre una estacién de radiosondeo sobre una
hodégrafa, los vectores del viento térmico apoftan una
informacién muy tGtil de la adveccidén térmica cerca de la
estacidén y, en consecuencia, sobre la estabilidad en la zona
representativa en la estacién. En la hoddégrafa (Fig. 1V.33)
representamos un sondeo tipico de la zona mediterranea
sometida a inestabilidad. Se observa adveccién cdlida entre
los niveles 1 y 4, e intensa adveccién fria entre el 4 y la
tropopausa (situada entre los niveles 6 Yy 7). Debemos
recordar, no obstante, que una discusién completa de los
cambios de estabilidad en la atmésfera no sélo requiere
consideraciones de la adveccién sino también de otros
efectos, entre ellos el calentamiento o enfriamiento
diatérmico. Este efecto importante, entre otros, no puede

ser tratado a partir de la hoddgrafa.
En el campo de calentamiento o enfriamiento diatérmico

(Fig. IV.34a) se aprecia una alternancia de miaximo y minimo

calentamiento diatérmico con estructura ondulatoria con los
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(b)

Figura IV.34: Representaclén para el dfa e de Septiembre

de 1990 a las 12 horas de: (a) término diatérmico en la
topog{gf‘ia_ " _%e 700 hPa. El intervalo entre isclineas es de
2x10 hPa . (b) advecclion de vortliclidad en la topografia
de _ 7091 -3 hPa. El intervalo entre tsolineas c_sg 55
2x10 hPa | para el término dlatérmlico y de 10 5

para la adveccién de vorticidad. Las lineas continuas
{dtscontlnuas) indlcan calentamiento (enfrliamiento)
diatérmico y advecclién de vorticidad ciclénica

(anticiclénical.
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maximos de calentamiento situados en la esquina
suroccidental del dominio y otra franja situada sobre el
sureste peninsular. Esta misma estructura ondulatoria tiende
a reproducirse sobre el campo de adveccién de vorticidad
absoluta (Fig. 1IV.34b), marcando un cardcter de intensa
ciclogénesis sobre el surceste peninsular y un niclec en

inicio sobre el este de la Peninsula.

La representacién de los parametros convectiveos (Fig.
IV.35a) muestra un valor de CAPE (del orden de 1200 JKg™' en
la zona mediterranea) que confirma alta inestabilidad
potencial sobre el sureste frente a valores bastante bajos
en el resto de estaciones de radiosondeo peninsulares. La
cizalladura, del orden de 15 m sq, es moderadamente alta.
Ambos parémetros confirman un régimen tormentosc en la zona

mediterranea.

Como tipo de sondeo representativo del caracter
tormentoso, representamos el del Observatorio de Murcia
(Fig. 1IVv.35b). En el sondeo se observa una fuerte barrera de
estabilidad estatica a medio nivel. A bajo nivel, se aprecia
un intenso gradiente de temperatura potencial equivalente
que confiere fuerte empuje hidrostidtico a las burbujas de
aire capaz de atravesar la barrera de energia anteriormente
mencionada, favoreciendo ésta dltima el desarrollo vertical

de la nubosidad hasta la tropopausa.
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IV.35: Representaclén para el dia 9 de Septiembre
las 12 horas de: {a) CAPE (a la izqulerda de cada
numero de Richardson global (a la derecha) y
vertical del viento (deba jo); (b) perfiles de la
del ajre, en trazo cont lnuo grueso, y de ia
de rocio, en traze discontinuo grueso,
en un diagrama oblicuo para sl Observatorio de
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El estado frontogenético se representa en la
Figura IV.36. Analizando como en casos anteriores el de g
podemos destacar que reproduce el modo ondulatorio observado
anteriormente para otros campos. Este es un resultado
importante puesto que mientras que en el andlisis sinéptico
no se aprecia frente, a una menor escala (meso-f 0 meso-y)
se podria asegurar cierta estructura de frentes sobre la
zona sureste o este peninsular. Los valores observados son

valores notables de ¥, del orden de 8x107° Km's™, en el

1

nicleo oriental y de unos 14x107'° Km's™' en el nicleo del

surceste peninsular.

El mapa de evolucién de la funcién frontogenética viene
a redundar sobre las <caracteristicas vya descritas
(Fig. IV.37). Se aprecia un niicleo cerrado con intenso
desarrollo frontogenético sobre el suroeste peninsular
colncidente con el &area proyectada en superficie por 1la
funcién frontogenética generalizada y menor desarrollo en

una zona menos definida y angosta sobre el este peninsular.
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Figura IV.36: Representacién para el dia 9 de Septlembre

de 1990 a las 12 horag en la topografia de 700 hPa de: {a)
funcién f‘rontoéenétlca gradicional 9:; (b) funcion
frontogenética _ general lzada__ 1 - F . El intervalo entre isolineas
o8 de 10 K m | . Las lineas continuayg (discontinuas)}

Indican frontogénesis (frontollisis).
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Fi gura Iv.37: Representacién para el dia 9 de Septiembre

de 1990 a las 12 horas en la topografia de 700 hPa del campoe
de desarrolle de la funcidén f‘rontogenétlll%a genera l-ilzmihi\ F .
El Intervalo entre isolineas es de 10 m s . Las
lineas contlnuas (discontinuas) indican desarrollo
frontogenético ({(frontolitico).
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MODO 6

lLos coeficientes de este vector propio de A%
representados en las Fiquras IV.38 para la topografia de 700
hPa presenta una distribucién dipelar con eje orientado

este-oeste y centrada en el sureste peninsular.

En nuestro caso (k = 280) se desarrolla una situacién
andloga a la de plegamiento (o hundimiento) de la tropopausa
conceptualizada por Hoskins et al. (1985). En superficie
(Fig. IV.39a3), se observa un anticiclén de nidcleo calido que
obstaculiza la circulacidén zonal favoreciendo la meridional
sobre la Peninsula con un frente frio perteneciente a una
profunda borrasca ondulatoria situada sobre Escandinavia. En
altura (Fig. IV.39b), se detecta la fase inicial conducente
a la formacién de una depresién aislada en niveles altos.
Esta fase estid descrita por un descolgamientc del vértice
circumpolar con embolsamiento de aire frio y un tramo
descendente de la corriente en chorro rodedndolo. Durante el
dia anterior (Fig. IV.40), se observé una vaguada en el
flujo de 300 hPa propagandose hacia el este y extendiéndose
hacia el sur (comparense las Figuras IV.39b y IV.40). Segin
Hoskins, esta vaguada aparece como una regidén aislada de

vorticidad potencial estratosférica.
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Figura Iv,.38: Conflguracién espaclal de los coeflclentes

det modo 6 de AF para 1a topegraffa de 700 hPa,
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Figura IV.39; Sltuacién sinéptica correspondieni.¢ al dia
7 de Octubre de 1990 a las 12 horas: (a} Andlisls en
superficie; {b) Anadlisls en 500 hPa {cuntornos de
geopotenclal en linea continua ] isotermas en discontinua}).
Sobre la topografia de 500 hPa esta superpuesta fa corriente
en chorro {(flecha a trazo grueso) observada en la topografia

de 300 hPa.
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Figura IV.40:; Situaclén sinéptica correspondieni.e al dia
6 de Octubre de 1990 a las 12 horas. An&lisis en 300 hPa
(contornos de geopotencial en linea contlnua)
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El patrén de anomalia de vorticidad potencial en estas
condiciones produce la formacidén, como asi ocurre en nuestro
caso de estudio, de una baja aislada sobre Espafia. Esta baja
tiene cierta inercia permaneciendo en el Mediterraneo
occidental varios dias, en concreto hasta el 12 de Octubre.
Esta situacién, segin Vaughan et al. (1994} conlleva un
plegamiento de 1la tropopausa.con todas las caracteristicas
de tiempo asociado. La wvaguada y la baja aislada durante
estos dias van acompafiadas de una corriente en chorro con
viento méaximo del orden de 60 ms'. Por debajo de esta
corriente, existe una pronunciada zona baroclinica. Algunas
estaciones de radiosondeo cifraban aire muy seco en el
frente con depresiones del punto de rocio que superaban los
49°C (madximo valor que se cifra segin la clave de la
Organizacién Meteoroldégica Mundial). Este suele ser un dato
empirico que presenta la evidencia del plegamiento de 1la
tropopausa. La evidencia mas clara del plegamiento de 1la
tropopausa estid en los datos de humedad del radioséndeo de
La Coruiia del dia 7 de Ocutbre a las 12 horas (Fig. IV.41l).
La profundidad del plegamiento definida por la profundidad
de la capa estable en el tefigrama, es de alrededor de 600 m
y estd situada cerca del nivel de 500 hPa. El plegamiento
aparece a temperaturas del orden de 310 K, algo por debajo
de 500 hPa (= 550 hPa). Estos datos de la profundidad de la
capa son consistentes con datos ya observados por Browell et

al. (1987).
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Figura IV.41: Perflles de la temperatura de: aire, en
trrazo cont. inuo grueso, Vi de la temperatura de rocio, en
trazo dlscontinuo grueso, represcentados en un diagrama
oblicuo, del dfa 6 de Octubre de 1990 a las 12 horas para el

Observatorio de La Coruila.
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Esta situacién produce precipitacién generalizada en
toda la Peninsula, especialmente en la zona mediterranea.
Conviene representar el sondeo de Palma de Mallorca como
representativo de este tipo de fenomenologia. Efectivamente,
en el diagrama de variables conservativas (Fig. IV.42) se
aprecian capas nubosas ocupando toda la troposfera desde el
nivel de conveccién hasta la tropopausa. Observamos gque el
valor de CAPE mAs pronunciado se obtiene en la estacidén de
Palma de Mallorca. El cambio de estabilidad potencial es muy
marcado, con un CAPE que varia desde el dia anterior de 35

1 a 1635 JKg™' en el dia en estudio. Este cambio de

JKg
estabilidad potencial es indicadora de estado ciclogenético

en la atmésfera.

En la Figura IV.43 presentamos la imagen del visible
del satélite NOAA para el mediodia del 8 de Octubre. En esta
imagen se observa conveccién muy vigorosa e intensa dentro
de la borrasca aislada en el Mediterraneo occidental. La
imagen brillante confirma la presencia de conveccidn
profunda gue seria la encargada de reestablecer un
intercambio estratosfera-troposfera a través de la borrasca

aislada.
Las configuraciones de las funciocnes frontogenéticas

para el dia 7 de Octubre (Fig. IV.44) muestra nuevamente la

capacidad resolutiva de ambas funciones. El campo de g
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Figura IV.43: Imagen del visible del satélite NOAA para
el dfa B8 de Octubre de 1990 a las 12 horas.
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Figura IV.44: Representacién para el dfa 7 de  Octubre de

1990 a las i2 horas en la topografia de 700 hPa de:
{a) funcién frontogenética tradlicional ¥ ib) funcién
frontogenética _ o genoralizada ., F . El intervalo entre isol{neas
es de 10 K m 8 . Las lineas continuas (dlscontinuas)

indican frontogénesis (frontolisis).
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ilustra una franja de valores positivos de g que viene a
coincidir con la imagen satelitaria con dos nicleos de
valores maximos de 1la funcién frontogenética; uno mas
intenso al sureste peninsular con una zona frontolitica més
intensa al este del midximo coincidente con el &drea oscura en
la imagen del satélite. Otro, situado al noreste peninsular
ademds de un minimo secundario también coincidente con las
imadgenes brillantes y oscuras de la imagen del satélite,
respectivamente. Es importante observar que en el mapa
sinéptico correspondiente a la Fig. IV.39, no coincide esta
franja con el frente observado en superficie. Sin embargo,
la franja nos viene a indicar la posicién del frente 6 horas
después, a las 18 horas, indicédndonos la nueva tendencia a
posicionarse y desarrollarse el frente, lo que constituye,

sin duda, un resultado de interés.

Estos resultados vienen reforzados observando las areas
de adveccién de vorticidad absoluta (Fig. IV.45a) con 1la
génesis de un mé&ximo en la parte suroriental del dominio en
estudio y fuerte gradiente de adveccién de vorticidad a unos
41°N y 7°W, indicando la posicién del chorro polar. Los
intensos movimientos ascendentes (Fig. IV.45b) en la parte
ciclénica del eje de la corriente en chorrc e intensos
caientamientos diabaticos (Fig. 1IV.45¢c) sobre 1la =zona
suroriental son resultados coincidentes con la teoria del

chorro polar y el estado ciclogenético.
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Figura IV.45: Representacién para el dia ? de Octubre de
1990 a las 12 horas en la topografia do 700 hPa de: (a)
advecclon de vorticidad absolyta; {b} movimienta vertical;
(cléérming dlatérmico. El intervalo entre isol (nc:arj1 es de
10 s para la advecclén df vgriti_c:;dad, 1 Hbs para el
movimiento vertical ¥y 2x10  hPa para el término
dlatérmico. Las lineas continuas (dlscontinuac) indican
advecclén de vorticidad clclénica {antlclclénica),
ascendenclas (descendencias) ¥ calentamiento (enfriamjento)
dlatérmico.
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El desarrollo (Fig. 1IV.46) delimita un Area con
pronunciados valores orientados segin el litoral
mediterraneo, conteniendo dos nicleos muy marcados sobre el
sureste y este peninsular, que se corresponden con Areas de

intensa actividad convectiva.
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Figura IV. 46: Representacién para el dia 7 de Octubre de
1990 a las 12 horas en la topografia de 700 hPa del campo

de desarrollo de la funcién frontogenét llcoa general llzadaln g .
El intervalto entre isolineas es de 10 K m 8 . Las
lineas contlnuas (discontinuag) indlcan desarrollo

frontogenético (frontolitico).
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CAPITULO YV

RESUMEN Y CONCLUSIONES



En esta memoria se hace una descripcicon de las
caracteristicas observacionales de las zonas frontales
explicando la razén de su existencia. Para la compresidn
teérica de estos fendmenos se desarrolla la teoria
cuasigeostréfica de los sistemas en latitudes medias. La
formacién de un frente es denominada frontogénesis mientras
que la disipacién del mismo se denomina frontolisis. Estos
procesos pueden describirse cuantitativamente pocr medio de
una cantidad escalar que cuantifica la velocidad de cambio
en el gradiente cuasihorizontal de temperatura potencial
denominada funcidén frontogenética. Aunque los valores
positivos de esta funcidén no indican necesariamente que se
forme un frente, ni 1los valores negativos que un frente
existente se disipe, la descipcién de la atmésfera por medio
de la funcién frontogenética ha resultado ser un concepto de

utilidad para la comprensién de los fendmenos frontales.

Los frentes suelen estar asociados a la posicidén de los
chorros, consecuentemente muchas caracteristicas de la
atmésfera no pueden ser explicadas por 1la funcién
frontogenética anterior. Entre otras razones porque estas
peculiaridades de la atmésfera se dan a escalas
espacio-temporales donde los fendmenos diatérmicos son de
suma importancia. Efectivamente, en este sentido la teoria

cuasigeostréfica explicaria no del todo satisfactoriamente
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las caracteristicas de estos fendmenos. Tanto los frentes
como los chorros suelen estar identificados por wuna
concentracién de isotermas y gran cizalladura vertical del
viento, segin la relacién del viento térmico, y de hecho los
frentes en altura se discuten como sistemas frente-chorro.
La teoria cuasigeostrdéfica de frontogenésis juega su papel
mids relevante en el diagndéstico de situaciones frontales,
sin embargo, desde nuestro punto de vista no captura las
caracteristicas térmodinémicas ligadas a efectos diatérmicos

por estar desarrollada bajo la hipdétesis de adiabaticidad.

Para mejorar el diagnéstico de los sistemas frontales
hemos formulade una generalizacién termodindmica de 1la
funcién frontcogenética la cual posee la propiedad de ser
conservativa a todos los cambios de fase del agua en la
atmésfera. Esta funcidén generalizada la hemos expresado en
funcién de la temperatura potencial del aire con aqua y

hielo.

La validacién de esta funcién se ha realizado mediante
un método objetivo de seleccién de casos de estudio. Estos
casos han sido ilustrados a partir de diversos parametros
meteoroldgicos los cuales permiten cuantificar los procesos
de inestabilidad atmosférica y cizalladura vertical del
viento tales como la energia potencial convectiva disponible

y un ndmero adimensional denominado ndmero de Richardson
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global para categorizar nimericamente la c<onveccidn.
Asimismo se han calculado los campos de movimiento vertical,
de adveccién térmica, adveccién de vorticidad absoluta vy
calentamiento o enfriamiento diatérmico. Estos mecanismos
forzantes dindmicos, acoplados al grade de inestabilidad
atmosférica, crean 1las condiciones ideales de conveccién

intensa.

Los casos de estudio seleccionados han correspondido a
los de maxima diferencia entre la funcién frontogenética
generalizada y la clésica. Las situaciones metecorolégicas
correspondientes ilustran situaciones tipificadas sobre la
Peninsula Ibérica. Estas han permitido obtener un primer
resultado general: "la funcidén frontogenética generalizada
debe tenerse en cuenta para la determinacién del estado,
grado de desarrollo y localizacién de los frentes sobre la

Peninsula Ibérica".

Entre las conclusiones especificas miAs sobresalientes

de esta Memoria, cabe resaltar las siguientes:

1) Se ha procedido a la programacién y cdlculo numérico de
los productos meteorolégicos anteriormente mencionados a
partir de la decodificacién de los radiosondeos de las

estaciones incluidas en el dominic en estudio.
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2) Se ha definido una funcién frontogenética generalizada
desde un punto de vista termodindmico la cual es
coﬁservativa a todos los cambios de fase del agua en la

atmésfera.

3) La funcién frontogenética generalizada ha sido calculada
dia a dia durante el periodo de un afio para las estaciones
de radiosondeo de la Red Sindptica y se han distribuido
sobre la rejilla descrita en esta memoria. Asimismo, se han
calculado y proyectado sobre la misma rejilla todos 1los

parametros anteriormente mencionados.

4) Se han seleccionado objetivamente seis casos de estudio
que corresponden a seis situaciones tipificadas de 1la
atmésfera sobre la Peninsula Ibérica. Estas situaciones
corresponden a estructuras atmosféricas donde la funcidn
frontogenética cléasica resulta pobre para representar el
estado frontogenético de la atmésfera frente a la funcién

frontogenética propuesta en esta memoria.

5) Un resultado general es el referido al rango de
variacién de las funciones frontogenéticas clasica vy

generalizada. Asi el rango de variacién de ¥ estid entre -10

1

y 10 Km's™" mientras que el de ¥ se sitfia entre -22 y 22

Km 's™. Ademds, 1la funcién frontogenética generalizada

presenta una estructura mAs pronunciada y mejor definida de
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maximos y minimos, o lo que es lo mismo, mayor resolucidn
espacio-temporal en la evolucidén de estructuras
frontogenéticas que pasan incluso desapercibidas con 1la

funcién frontogenética clasica.

6) En el diagnéstico de situaciones frontales asociadas a
los casos de estudio, se ha comprobado que la energia
potencial disponible convectiva llega a alcanzar valores de
hasta 2760 Jkq™' y la cizalladura vertical del viento,
40 ms™’, que son caracteristicos de determinadas estructuras

nubosas (generalmente severas).

7) Los casos identificados en los que creemos necesaria la

introduccién de la funcién frontogenética generalizada

corresponden a la siguiente tipologia de modos
meteoroldégicos:
i) El caracterizado por modo 1 el cual estd asociado a

frontogénesis pirenaica. Los Pirineos fuerzan la circulaciodn
de los flujos de aire transversalmente a la orografia
induciendo frontogénesis y reforzamiento de la situacién
anticiclénica sobre el resto de la Peninsula Ibérica. Se
observa un nicleo de frontogénesis sobre el tercio
septentrional peninsular, mas concretamente, sobre la zona
sur pirenaica mostrandc ademds desarrollo frontogenético

esta misma zona.
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ii) El modo 2 estd asociado en superficie al paso de una
secuencia de frentes frios desmenbrados de una profunda
borrasca ondulatoria. Por consiguiente, indica un estado de
desarrollo negativo o frontolitico sobre la zona sur
peninsular aunque con cierto grado de desarrollo positivo en
la parte nororiental observandose precipitaciones débiles

generalizadas sobre toda la Peninsula.

iii) El modo 3 esta asociado a una situacidén de bajo indice
de circulacidén de la atmbésfera caracterizado por una dorsal
en altura. Esta situacidn establece dos tipos de tiempo, uno
para la Peninsula y otro, para Baleares. El primero, se
caracteriza con inhibicién de inestabilidad convectiva y el
segundo, por inestabilidad convectiva scbre 1la =zona
mediterranea. El campo de funcidn frontogenética
generalizada asociado, asi como el campo de desarrollo, son

negativos sobre la prédctica totalidad de la Peninsula.

iv) El modo 4 se caracteriza por el paso de una borrasca
ondulatoria bastante profunda centrada al oeste de 1la
Peninsula Ibérica. Esta configuracidén contiene el modelo
conceptual de penacho ibérico asociado a flujos calidos y
himedos de componente suroreste. Esta situacidén lleva
asociada bajos valores de energia potencial disponible

convectiva y nlimero de Richardson global, y altos de
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cizalladura vertical del viento en la zona afectada por el
frente. La zona balear estd desacoplada de este régimen y

caracterizada con creciente inestabilidad potencial.

v) El modo 5 estd asociado a una confiquracién de gota fria
sobre el Golfo de Cadiz con flujos del este himedos y
cdlidos en superficie. Los pardmetros de estabilidad definen
un régimen tormentoso sobre la zona mediterrdnea. Destaca el
cardcter ondulatorio de la funcién frontogenética, sugerente

de la direccidén de propagacién de la baja fria.

vi) El modo 6 se asocia a un plegamiento o hundimiento de
la tropopausa sobre la Peninsula Ibérica con generacién de
una depresién aislada en niveles altos. Esta situacién
produce precipitacién sobre toda la Peninsula, mds marcada
scbre la zona mediterrédnea con capas nubosas abarcando toda
la troposfera. Los valores de energia potencial disponible
convectiva son altos en el Mediterraneo y bajos en el resto

del dominico en estudio.

8} La consistencia de los resultados obtenidos nos permite
concluir que la funcidén frontogenética generalizada es un
indicador adecuado para la representacidén de situaciones
frontales permitiendo ademds proyectarla a escalas menores a

la sinéptica.
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