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1. INTRODUCCIÓN

En este trabajo se presenta el estudio de un sistema meteorológico

característicoen los mesesde primaveray verano sobre la penínsulaIbérica: la

depresióntérmicaibérica. En otras regionesdel mundotambiénse ha observadola

formaciónde estetipo de sistemaspero,por razonesquesedetallaránseguidamente,

no todospresentanlas mismascaracterísticasni producenlas mismasconsecuencias

asociadasa la actividadatmosféricaque inducen.

Sedescribiránbrevementelos estudiosmás importantesquese hanrealizado

sobreestasbajastérmicasobservadasen diferentesregionesdel globo, prestandouna

atenciónparticulara los dedicadosa la baja térmicaque se forma en la península

Ibérica.

Por último en estecapítulose presentaráun breve esquemade ¡a estructura

del trabajo, en el que se ha intentadodesarrollarun estudio estadísticoy dinámico

másexhaustivoquelos llevadosacabohastael momentosobreestesistema,al que

no se ha prestadohastaahora demasiadaatencióna causa de su aparentepoca

repercusiónsobre la predicciónmeteorológicaa escalasinóptica.

1.1. Las depresionestérmicas en Climatología

.

Es difícil definir en pocaspalabrasun conceptotancomplejocomo es el que

encierrael término clima. No obstante,es convenientehacerunabrevemenciónde

su significado parapodercomprenderel papel que las depresionestérmicaspueden

desempeñaren el clima de una determinadaregión de] planeta. Muchas son las

definicionesque se handado, existiendociertatendenciaa que cadaautor adoptela

suyapropia; por ejemploen su Climatologíade Españay Portugal, Font (1983) lo

define de la siguienteforma:

“Síntesisdel conjuntofluctuantede las condicionesatmosféricas,en un área



determinada, correspondientea un período suficientementelargo para que sea

geográficamenterepresentativa

De estamanera,se divide el tratadodel clima o Climatologíaen:

a) Climatología Estadística,que trata de los valores estadísticosde los

distintos elementosclimáticos, y

b) ClimatologíaSinópticao Dinámica,que estudialos estadosy evoluciones

del tiempo atmosféricotal como se manifiestanen los mapassinópticos.

Segúnestadefinicióndel clima, es necesarioconcretarla longituddel período

de tiempo elegido para poder considerar a las característicasmeteorológicas

estudiadascomo representativasdel clima del área geográficaanalizada.Así, se

convino en establecerun período de 30 años para definir el “clima normal” en

latitudes medias, dando por supuestasu permanencia,al menos en un futuro

próximo. Este hechoparecíateneruna fundadabasecientíficaal compararel clima

de finales del siglo XIX y primeros del XX con el de los 100 añosanteriores,

cuando se iniciaron las observaciones;pero a partir de 1960 se han venido

experimentandoen muchaspartesdel mundo condicionesmeteorológicasextremas

con una frecuencia muy superior a la registrada en períodos anteriores

considerablementemáslargos,queponeen duda la relativaconstanciadel clima. De

todos modos, la adopciónde este criterio tiene su justificación en el hechode que

la deducciónde las característicasdel clima, tal como se ha definido, se funda en la

disponibilidadde datosnuméricosobtenidosmedianteaparatosde medidaque, en la

mayorpartede los casos,es de sólo unasdécadas,existiendograndeslagunasen la

red de estacionesde observaciónrepartidaspor todo el planeta.

Por tanto, se concluyeque la Climatologíase puedeconsiderarcomouna

cienciarelativamentejoven, cuyo alcancehistórico quedalimitado a unos 100años,

siendoalgo mayor solamenteen algunoscasosexcepcionales.

La existenciade situacionesde tiempocon característicascomunes,que se
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repitencon ciertaasiduidaden una mismatemporadaa lo largo de variosaños, ha

permitido a los climatólogosrealizar unatipologíade situacionesde tiempoligadas

a masasde aire de distintaprocedencia.

Así, la formación de depresionestérmicasduranteel verano sobre zonas

continentaleses un hechobienconocidoen Climatología. Se suelenclasificar en el

grupo de “depresiones no frontales en latitudes medias y altas”, junto con las

depresionesa sotavento,depresionesde aire polar y bajas frías (Barry y Chorley,

1985). Todasestasdepresionesse desarrollanen situacionesclaramentediferentes,

siendotambiéndistintos los efectosque producensobrela meteorologíalocal.

A continuaciónse expondránbrevementelos rasgos mássignificativos que

caracterizana estoscuatro tipos de bajas incluidasen el mismo grupo.

Las bajas térmicas se suelen observar en la época estival sobre zonas

continentales. Su origen esta ligado al intenso calentamientoque sufren los

continentesduranteel día, dandolugar así a la formaciónde una célula térmicade

bajapresión,que tiendea desaparecerpor la noche,cuandocesael calentamiento

solar que la habíaoriginado(Hufty, 1984).

El aire calentadode la base de la columna, en contactocon el suelo, se

inestabilizay eleva por convección térmica. Debido a la incidenciade los rayos

solares,la superficie terrestresufreun intensocalentamientoduranteel día que se

transmitea las capasde aire directamenteen contactocon ella. A pesarde que el

calor seva transmitiendode unascapasa otras, esteprocesono es suficientemente

efectivocomo paraevitar quela disminuciónde la temperaturaconla alturaseamuy

pronunciada,dandolugar al desarrollode un gradientetérmico superadiabáticoen

la parte inferior de la columnade aire por encimade la superficierecalentada.Este

fenómenoproduceuna fuerte inestabilidadtérmica que facilita el ascensode las

masasde aire cálidas que se encuentrana nivel del suelo y su mezclacon las que

estána mayoraltura,produciéndoseel calentamientode éstasy en consecuenciauna

expansióndel aire en toda la columna.Esto da lugara que sobrela columnade aire
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caliente,la presiónseamáselevadaque al mismo nivel en las regionesvecinas,por

lo que habrá una divergenciade aire en esta zona de alta presión relativa y

consecuentementeuna disminuciónde la masa total de la columna. Este efecto

provocala formaciónde unabajapresióna nivel del suelo,quetratade compensarse

con el desarrollode convergenciade aire en superficiedirigido hacia la basede la

columna cálida, dando lugar así a lo que se podría denominar un procesode

“relleno” de masaen las capasbajasque compensaríala pérdidade la mismapor

divergenciaen los nivelessuperiores.

La conveccióntérmica que da lugar a la formación de las depresiones

térmicasno siempreprovoca¡a formaciónde nubesy precipitación.Este hecho se

debea que generalmentelos suelossobrelos que se desarrollanlas bajastérmicas

presentanunaacusadasequedadque serefleja directamenteen el balanceenergético

en superficie. Como es bien sabido¡os términos que intervienenen la ecuación

básicadel balancede energía,tanto como partedel flujo energéticoentrantecomo

del saliente,correspondena distintasformasde transferenciade calor: Radiaciónde

ondacorta(solar) y larga(terrestre),calorsensibletransferidoporconvección,calor

latentepor evaporacióno condensaciónde aguay por último el calor retenidopor

el subsuelo.La diferenciaentreel flujo energéticoentrantey el salienteda lugar a

la temperaturade la superficieterrestrerequeridaparaque seestablezcael equilibrio

energético.En el casode suelosáridoscon escasahumedadexisteun déficit en el

flujo de calor latentepor evaporaciónque se compensarácon un aumentoen la

perdidade calor sensiblepor convección.

El hechode quea los ascensosconvectivosligadosa estaclasede sistemas

de bajapresiónno vayanasociadosfenómenosde condensaciónhacequeno alcancen

nivelesmuy elevados(menosde 4000 metros),a diferenciade las depresionesfrías

típicasde las latitudesmediasque suelenpresentarmayor espesor.

Otro rasgo típico de esta clase de depresioneses la presenciaen altura,

coronandoa la baja térmica superficial, de un anticiclón que lleva asociada

divergenciade viento y una estratificacióntérmicamuy estable,que con frecuencia
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incluye una inversión térmicade subsidencia.

Aunque las depresionestérmicasno estánligadasen generala procesosde

precipitación,por los motivos que se han mencionadopreviamente,lainestabilidad

producidapor el calentamientopuedeoriginar chubascosy fenómenostormentosos

a última hora de la tarde, en caso de convergenciaen niveles bajosde suficiente

vapor de aguadesdezonas más húmedaspróximaso de existenciade pendientes

pronunciadasen el interiorde la regióndondese forma la bajatérmica, queoriginen

corrientesanabáticascon suficientevigor parasobrepasarel estratoestablesituado

por encima.

Otro tipo de depresionesno frontales son las que se forman cuando una

corriente de aire se ve forzada a ascendersobre una barrera de montañas,

experimentandouna contracciónvertical sobrela cima y unaexpansiónen la ladera

de sotavento.Este movimientovertical da origen respectivamentea expansióny

contracciónlaterales. Existe, por tanto, una tendenciahacia la divergenciay a la

formaciónde curvaturaanticiclónicaen la cima de la cadenay hacia la convergencia

y curvatura ciclónica a sotavento. Estas depresionesa sotavento de cadenas

montañosassonmuy frecuentesen invierno,adiferenciade lasdepresionestérmicas,

como las que suelenformarseen la partemeridional de los Alpes y norte del Atlas.

Suelenpermanecerancladasa la barreramontañosaquelas provocó, al igual quelas

depresionestérmicaspermanecensobrelos suelosrecalentadosque las originaron,

desapareciendonormalmentecuandoson alejadasde taleslugares.

Las depresionesde aire polar, al igual quelas quese forman a sotaventode

las montañas,tambiénse desarrollanprincipalmenteen invierno. Pertenecena una

escalasub-sinóptica,con una extensiónde unospocoscientosde kilómetros y con

unaduraciónde unoadosdías.Sonperturbacionesdebajenivel que desarrollanuna

circulaciónciclónica cerradaalrededorde un mínimo de presión en superficie de

hasta800 hPa, mucho más profundaque las depresionestérmicas que no suelen

llegar a 1000 hPa.Otra característicade estasdepresiones,que las diferenciade las

térmicas,es que producenunacantidadconsiderablede precipitación,generalmente
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en forma de nieve, debido a la presenciade un flujo ascendentey húmedo

procedentede latitudesinferiores.

El último tipo de bajas incluido en el grupo de depresionesno frontalesen

latitudesmediasy altas,es el de bajas frías. Son normalmentecaracterísticasde la

circulacióny temperaturade la troposferamediay suelenpresentarunadistribución

de isotermassimétricaalrededordel centrode la depresión.Se formangeneralmente

comoresultadode un fuerte movimientovertical y del enfriamientoadiabáticoque

tiene lugar en las bajasbaroclinicasocluidasa lo largode las márgenescosterasde

la zona ártica. Estas borrascasrevisten especialimportanciaduranteel invierno

ártico, épocaen queoriginangrandescantidadesde nubesmediasy altas.Semueven

generalmentea pocavelocidady dan lugar a mal tiempopersistente.

1.2. Principalesdepresionestérmicas estudiadas

.

De la brevedescripciónde los cuatro tipos de depresionesno frontalesque

afectana las latitudesmediasy altas presentadaen el apartadoanterior, se deduce

la escasainfluenciaquesobrela predicciónglobaldel tiempo tienenlas depresiones

térmicas, en claro contrastecon el resto. Este hecho ha dado lugar a que en el

pasadosu estudiose hayavisto limitado a una meramenciónde su presenciaen

diversoslugaresdel mundo, sin profundizaren análisis másexhaustivossobre sus

efectos termodinámicos, interrelación con la actividad atmosférica a escalas

superioreso posiblesclasificacionesde diversostipos de bajastérmicas.Asimismo,

la tendenciade los climatólogos a lo largo de la historia a considerarlas bajas

térmicas como rasgos típicos de la época veraniegasobre las zonas áridas o

semiáridas,sin unaclaraindividualidad, ha llevado a la falta de estudiosque traten

de distinguir las característicasde unasbajastérmicasrespectoa otras. Así, la baja

térmicadel suroestede EstadosUnidos y México, el cinturón de bajastérmicasque

abarcadesdeel nortede Africa, Arabia, Irán, Pakistáne India, y la baja térmica

Australianahan sido tradicionalmenteconsideradascomoun grupo homogéneode

núcleoscálidossituadossobrezonasdesérticassubtropicales.
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De todosestos sistemasel que ha sido descritocon mayorprofundidades la

baja térmicaque domina la regiónoestede Pakistány el noroestede India durante

el verano, por ser la responsabledel monzón estival sobre la penínsulaÍndica

(Ramage,1971; Chang, 1972).Sueleestarcentradasobreel desiertodel Thar y su

extensiónverticalquedalimitadapor debajodel nivel de 700hPa,siendoresponsable

de sudesarrolloel intensocalentamientoque sufre la superficiea últimos de Mayo

y primerosde Junio. A lo largodel veranoestadepresiónse mantienee intensifica

debidoa la subsidenciaque tiene lugar por encima del nivel de 700 hPa(Ramage,

1966). Estemovimientodescendente,junto con la existenciade flujo anticiclónico

porencima,limitan la alturaqueel aire puedealcanzar,impidiendo la formaciónde

nubes,originandoascensosdonde el aire ha sufrido un mayor calentamientoy

provocandola liberaciónde una grancantidadde calor latentedisponiblegraciasa

las lluvias del monzóníndico estival(Chang,1972). Todosestosefectosson la causa

de que, de todaslas depresionestérmicasque se observanen el planeta,éstaseala

quepresentael valor centralde presiónmásbajo.

Efectossimilaresa los observadossobreel desiertodelThar sehandetectado

sobre la penínsulaArábiga (Blake et al., 1983), aunque la subsidenciano es tan

fuerte ni la depresióntanintensa.En Mayode 1979se llevó acabouna campañade

medidassobreel áreadesérticade Arabia Saudita(MonsoonExperimento MONEX)

como parte del Programa de Investigación Atmosférica Global (GARP), que

representóel primerpasoen la observacióndirectade la atmósferasobreel desierto

de Rub-al-Kali. Esta es una de las zonasdel mundo con mayor escasezde datos,

motivo por el cual no se habían realizado estudios sobre la naturaleza y

comportamientode la depresióntérmicaquese desarrollaen dichazona. Es apartir

de la realización de este experimentocuando se comienzanlos análisis de las

característicasparticularesde la depresiónarábiga (Blake et al., 1983; Smith,

1 986a,b), enfocados fundamentalmentea los procesos energéticos que lleva

asociados.La característicamásrelevantede estesistemaesel papel quejuegacomo

fuentede energíadel mecanismofundamentalquecontrolael transportede humedad

en las regionesdel suroestede la Penínsulaafectadaspor las lluvias del monzón.
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Otro de los sistemasde baja presión causantede la mayor parte de la

precipitaciónsobre la zonadondese sitúaes la depresiónquesedesarrollasobrela

meseta de Qinghai-Xizang en China (Junning et al., 1984). Este sistema se

caracterizapor tener circulación ciclónica por debajo del nivel de 500 hPa, y

circulaciónanticiclónicapor encimade 400 hPa. Cuandola baja se desplazahacia

el estede la mesetaaumentala precipitación,enfriándoseel aire de las capasbajas

por pérdidade calor debido a la evaporacióny a la incursión de aire frío, y

calentándosela parte superior por liberación de calor latente debido a la

condensación.Por tanto la estructuratérmicade estadepresiónes de zonainferior

fría y superiorcálida. Una vez se encuentrafuera de la meseta,la baja se disipa

rápidamentedebidoal cambio en las característicasde la superficiesobrela que se

forma.

Junninget al. (op. cit.) realizanun estudiode los factoresclimatológicosque

favorecenel desarrollode estesistema(vorticidad relativaen las capassuperficiales;

efecto de la inestabilidadbarotrópica;cizalla vertical de la velocidaddel viento;

diferenciade temperaturaentrela superficiey el aire; inestabilidadde estratificación

y humedad relativa) y elaboran un parámetrode frecuencia, en el que están

implicadosestosfactores,que determinael lugar dondecon mayorprobabilidadse

localizarála depresión.

La baja térmica que se forma sobre el suroestede EstadosUnidos y el

noroestede Méxicoes unacaracterísticapersistentedel campode presiónsuperficial

sobrelas regionesdesérticasdel surde Arizona, surestede Californiay noroestede

México (desiertode Sonora)durantelos mesesdejulio, agostoy septiembre(Sellers

and Hill, 1974; Gilliland, 1980). Muchos autoreshan citado este sistemaen las

descripcionesque han hecho del tiempo en esta zona, pero han sido Rowson y

Colucci (1992) los que lo handocumentadoy descritocon mayordetalle,enfocando

su estudioa la determinaciónde la frecuenciay posición del centro de la baja

térmica, de su extensiónvertical y de la influenciaqueel flujo en nivelessuperiores

tiene sobreel desarrollode este sistemaen superficie.Tambiénhan consideradola

posiblerelaciónque la bajatérmicapuedetenersobrela precipitaciónestivalen esta
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regiónde Norteamérica.

En el HemisferioSur la bajatérmicaquese formaen veranosobreAustralia,

a la que seencuentraasociadoel “monzón” australiano,responsablede la mayor

partede la precipitaciónanual de la zona norte tropical del continente,ha sido

analizadaen profundidadpor Leslie (1980).Su trabajoseha centradoesencialmente

en desarrollarun modelo numéricocapazde simular estefenómeno,que no es bien

pronosticado por el modelo sinóptico de predicción usado por el Servicio

MeteorológicoAustraliano,a causade la combinacióndel pequeñoespesorvertical

(existecirculaciónciclónica sólo hastael nivel de 700 hPapor encimadel cual es

sustituidapor flujo anticiclónico),los débilesgradienteshorizontalesde presiónde

¡a baja térmica australiana, comparadoscon los que presentan los ciclones

desarrolladosen latitudesmedias,y la falta de un esquemade balancede calor en

superficieenel modelode pronóstico.Leslie tratade reflejar todos estosfactoresde

forma que el modelo numérico que desarrolla simule más adecuadamentela

formación de estadepresión.

A diferenciade lo postuladoen los sistemasdescritoshastael momento,la

depresióntérmicaque se forma en veranoen el norte de Africa, no lleva asociada

la aparición de precipitacióndebido a la gran sequedaddel aire situado sobre el

desiertodel Saharaque la rodea(Ramage,1971; Pedgley, 1972).

La formación de bajastérmicassobrela penínsulaIbérica, queen ocasiones

se ha consideradocomo una extensiónde la depresiónsahariana,es un hecho bien

conocidopor los climatólogos(Linés, 1977; Soler, 1977; Capel, 1981; Font, 1983;

Barry y Chorley, 1985), aunquesu interés por este fenómenose ha limitado a

incluirlo en las clasificacionesde los tipos de tiempotípicosde estazona,señalando

sólo algunosrasgosgeneralessobre suscaracterísticas.Aunque sin ser identificada

como una depresiónde origen térmico,ya en 1893 apareceeste sistemade bajas

presionescomo una característicafrecuentede los mesesde verano en la península

Ibérica (Guillemin, 1893), siendoestareferenciabibliográfica la másantiguaque se

ha encontradoen la literatura sobre la presenciaen la penínsulaIbérica de esta
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depresión.

En toda la bibliografía consultadasólo se ha encontradoun análisis de la

frecuenciade apariciónde lasbajastérmicasen la penínsulaIbérica, como partede

una clasificaciónclimatológicade situacionessinópticassobrela penínsulaIbérica,

que realizaSoler (1977).

1.3.Oriueny característicasurinciyalesde la depresióntérmica en la nenínsula

Ibérica

.

La presenciade la depresióntérmicasobre la penínsulaIbéricaadquiereun

caráctercuasipermanenteen verano,siendola situaciónmeteorológicaen superficie

más frecuente,como se puedeapreciaren la Figura 1. 1. En ella se presentauna

serie de mapas sinópticosen superficiea las 6 p.m. correspondientesa ocho días

consecutivosde] mesde Julio de 1985, dondese apreciaclaramentela persistencia

de estesistemabárico.

Segúnla clasificaciónpor escalasde los fenómenosmeteorológicosrealizada

por Orlanski (1975) sepuedeconsiderarla depresióntérmicaibérica, por su tamaño

(inferior a 1000 km en la horizontaly a 3000 m en la vertical) y duración(menor

de 24 horas),comoun sistemapertenecientea la mesoescala.Estehechocondiciona

su existenciaa la ausenciade un sistemamacroescalarcon una actividad suficiente

que impida su desarrolloo fuercesu desaparición.Graciasa la situacióngeográfica

de la penínsulaIbérica, bastanteal sur respectode los pasospreferentesde los

centrosde acciónde mayor importanciaen la circulacióngeneralde la atmósfera

duranteel veranodel HemisferioNorte, la situaciónsinópticaque sueleafectara la

penínsuladurantela épocaestival viene dominadapor la presenciacuasipermanente

del anticiclón atlántico, cuyo centroduranteel verano suele localizarseen latitudes

másaltasque el restodel año, extendiéndosepor la mitad surde Europaoccidental

hastalos Balcanes.La escasaactividadde estesistemahaceposibleel desarrollode

la baja térmicacuandoconcurrenotra serie de factores.
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El hechode que la depresióntérmicaseaun sistemamesoescalarimplica que

los mapas sinópticosdiarios no sean los más adecuadospara su análisis, siendo

necesariala elaboraciónde mapasisobáricosen superficiemásdetallados,en los que

se puedaapreciarcon mayor claridad la situacióndel centrode la baja, las zonasde

máximogradientede presión,etc. Paraestoes necesariotrazarlos mapasde presión

en superficiecon las isobarasa intervalosde presión menoresque los utilizadosen

los mapassinópticos(4 hPa). Cúriosamenteuno de los escasosdocumentosen que

se ha reflejado el estudio de presión superficial en la penínsulaIbérica con este

detalle (isobarastrazadascon un intervalode un hectopascal)es, a su vez, el más

antiguoencontradoen la bibliografíasobrela bajatérmicaibérica(Guillemin, 1893>,

hallándosealgo similar en e] tratado de Font sobre Climatología de España y

Portugal(Font, 1983). En la Figura 1.2 se reproduceel mapade isobarasmediasen

superficiesobrela penínsulaIbérica en el mesde Julio que apareceen el volumen

dedicadoa la meteorologíade la enciclopedia“Le Monde Physique” (Guillemin,

1893). En él se puede observarclaramentela presenciade la baja térmica ibérica

comounasituaciónprácticamenteestacionariaduranteel mesdejulio en la península

Ibérica.

Figura 1.2. Mapa de isobarasmediasen superficiesobrela penínsulaIbérica
en el mesdejulio. tomadode Guillemin (1893). (Nóteseque el meridianocero
pasapor París).
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Como cualquier otra depresiónde origen térmico, su formación está

estrechamenteligada al intenso calentamientoque sufren los suelos en la época

estival. En la brevedescripciónquepreviamenteseharealizadode lasbajastérmicas

másconocidasdel planetase observaque una característicacomún, respectoa su

localización,es que todasellasse formansobresuelosáridos.Aunque ésteno llega

a ser el caso de la penínsulaIbérica, existe la teoría de que su superficie esta

sufriendo un procesolento de aridificación como consecuenciade la progresiva

pérdidade humedadde la capamás externadel suelo, provocadaen partepor la

desaparición de cubierta vegetal (Castro, 1989). Esta modificación de las

característicasde la superficie terrestrepodría llegar a alterar el comportamiento

habitual de la atmósfera situadapor encima, cuyo análisis seria muy útil para

estudiar la evolución de la aridificación de los suelosen la penínsulaIbérica. Así

pues,el hechode quela depresióntérmicase formepreferentementesobrela meseta

sur y de que ocasionalmenteaparezcaun segundocentro de baja presión más

pequeñosobre la zonade Los Monegrosen el valle del Ebro, dice muchosobre la

relaciónentreel gradode aridezde los suelosen estaszonasy la formaciónde este

sistemameteorológico.

En la Figura 1 .3 sepresentauna secuenciade mapasisobáricosen superficie

a mesoescalacada tres horas correspondientea un día típico de verano, donde,

apartede la localizaciónpreferentede la bajasobrelas zonasmássecasy áridasde

la penínsulacomentadasen e] párrafoanterior, sepuedeobservarel caráctercíclico

diario de estefenómenoque, como cabía esperarpor su origen térmico,alcanzala

máxima intensidaddespuésdel mediodía, cuando la superficie terrestreadquiere

mayor temperatura.A medidaque cesael calentamientosolar y va progresandola

noche se aprecia un debilitamiento de la baja, que suele terminar con su total

desapariciónal amanecerde] díasiguiente.Es destacabletambiénen estosmapasla

presenciade un fuerte gradientebárico entre la periferia y la zonacentral de la

penínsulacuandola depresiónalcanzasu máxima intensidad,quetenderáa producir

un flujo de aire a bajo nivel desdelas áreascosterashacia las regiones interiores.

Por otro lado, un factor que contribuyea reforzar esteefecto, y consecuentemente

a hacer que la depresiónseamás intensade lo que cabria esperarpor la relativa
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pequeñaextensióncontinentalsobre la que se forma y del carácterno desérticode

sussuelos,es la particularsituacióngeográficay la orografíade la penínsulaIbérica.

La elevaciónde las mesetascentralessobre el nivel del mar, la del norte

alrededorde 800 metros en promedioy la del sur aproximadamentede unos 600

metros, y la orientaciónde las cadenasmontañosascasi paralelaa la costaen el

norte(cordillera Cantábrica),este(SistemaIbérico) y sur (SistemaPenibético)de la

península,va a dar lugar a circulacionesde tipo anabáticoduranteel día, que

seguramentereforzaránla convergenciade vientosen superficiey la subsidenciade

aire sobrela periferia,contribuyendoa un mayor contrastebáico superficialentre

las zonasdel interior y de la periferiay superficiesmarinaspróximas.

La gran inhomogeneidadtérmica entre los suelos de la península,

mayoritariamentesemiáridos,y las superficiesmarinasmás frías que la rodeanen

casi su totalidad, producen durante el día circulaciones de aire hacia tierra,

favoreciendola convergenciade vientos desdela periferia haciael interior. Este

efecto podríaasemejarseal monzónico,aunqueen estecaso seríaun “monzón no

húmedo” . No obstantela advecciónde aire marítimo húmedo,producidapor esta

circuiacióntípicaen superficie,podríadar lugaranubesde estancamientoorográfico

cuandoprocedede mares relativamentefríos (cordillera Cantábrica)o a tormentas

locales al remontarlos sistemasmontañosos,y que seránmás intensascuandoen

alturase denademáscircunstanciasfavorables.Estosfenómenostormentosossuelen

localizarseen zonas preferentescomo la cordillera Ibérica, la cadenamontañosa

costeramediterráneay los Pirineos(Font, 1983).
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Figura 1,3. Secuencio trihoraria de mapas isobáricos en superficie a
mesoescalacorrespondientea un día t4vico debaja térmica (17-8-1985).
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En cuanto a la extensiónvertical de la depresión térmica ibérica, se

caracterizapor un pequeño espesor,puesto que en los mapas meteorológicos

correspondientesal nivel de 700 hPa, y en algunasocasionesen el de 850 hPa, no

se suele observar ninguna correspondenciacon la baja superficial, apareciendo

alrededorde los 3000 metros unacapaatmosféricade estratificaciónmuy estableo

una inversióntérmica(Castro, 1989).

Esta escasaextensiónvertical de la bajahaceque su efecto dinámicomás

importante esté ligado a la circulación del aire en las capas más cercanasa la

superficie,comoya se ha mencionado.Los flujos del nortey noreste,típicos de los

mesesde verano,originadosa escalasinópticaporel anticiclónatlántico,sufrenun

curvamientohaciael centroduranteel día, cesandoesteefectodurantela noche. El

estudio realizado por Millán et al. (1991) confirma este comportamiento.El

seguimientode penachosde contaminantes(S02> emitidos desdechimeneasaltas

refleja cómoen la zonaseptentrionalel flujo sinópticodel SE por la tarderoía al N,

en la zonade levanteroía del NE al E y en la occidentalpasadel NNW asoplardel

WSW (coincidente con los ejes de las cuencas del Duero y Tajo). Este

comportamientoparticularde la circulacióndel viento en superficie asociadaa la

baja térmicalleva a reconocerel gran interés que tieneel estudio de dicho sistema

mesoscálicosobre el transportede contaminantesen la penínsulaIbérica, como se

ha comprobado en las investigaciones llevadas a cabo dentro del proyecto

MesometeorologicalCvclesof Air Pollutans in theIberian Península (MECAPIP)

financiadopor la Comisión de ComunidadesEuropeas.En él se ha confirmadola

hipótesis de que la ubicación de los mayores focos industriales, emisores de

contaminantesen las zonasnorte y estede España,junto con el flujo convergente

desde la periferia al interior provocadopor la depresión térmica, hace que se

produzcauna advecciónde contaminanteshaciael centrocanalizadapor los valles

de los ríos y su inyecciónpor convecciónorográficaen capasatmosféricassuperiores

muy estratificadas,dondepuedenser transportadosa largadistanciasinsufrir apenas

los efectosde deposiciónen eJ suelo.
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1.4. Estructura y objetivos del trabajo

.

La escasezde estudiossobrela depresióntérmicaen la penínsulaIbéricaque

puedenencontrarseen la bibliografía está asociadafundamentalmentea la leve

repercusiónqueestefenómenotienesobrela prediccióndel tiemporealizadaapartir

de los modelos globales de pronóstico. No obstante,como se ha señaladoen

apartados anteriores, es importante hacer un estudio de su estructura y

comportamientopor varias razones.Por un lado, la estrecharelaciónque tiene este

fenómenocon los procesosde aridificación de los suelosde la Península,podría

llevar a considerarsu estudio como un modo de analizar éstos a partir de las

alteraciones atmosféricas que originan. Por otro lado, como se ha descrito

anteriormente,estála gran influenciaquetiene el flujo devientosensuperficietípico

de la bajatérmicasobreel arrastrede contaminanteshacia las zonascentralesde la

penínsulaIbérica y el transportea zonas más lejanas de los que se llegan a

“inyectar” en las capasaltasestables.

Despuésde haberrealizadoen esteprimercapítulounabrevedescripciónde

los estudiosque se han llevado a cabo hastael momento sobre las depresiones

térmicasconocidasen el mundo,y el interésque tieneel análisisde la quese forma

sobre la penínsulaIbérica, se pasará, en el segundocapítulo, a realizar una

estadísticadescriptivade estesistemaque constaráde tres partes, segúnel tipo de

datosutilizados: sinópticos,climatológicosy procedentesde los análisisdel Centro

Europeode Prediccióna Plazo Medio (CEPPM).Seharáuna clasificaciónde días

en los que seforma la bajatérmicaibéricasegúnunoscriteriosde selecciónbasados

en los camposde presiónreducidaal nivel del marsobrela Penínsulay unasegunda

clasificaciónen subtipos en función de la localizacióndel máximo gradientede

presiónsuperficial.

En el capítulo 3 se presentaráuna climatología sinópticade la depresión

térmicaibérica,enfocadaal análisisclimatológicode los rasgosquecaracterizaneste

sistemay lo distinguende otros sistemassimilaresen otraspartesdel mundo, tales

comola localizaciónpreferentede su centro, su intensidad,extensiónhorizontal y

17



espesorvertical.

En el capitulo4 se describiránlos aspectosrelacionadoscon la estructura

dinámica asociadaa la baja térmica, así como los factores que afectan a su

desarrollo.La última partede estecapítulosededicaal análisisde la energíacinética

asociadaa este sistema, haciendo especial referenciaa la contribución de las

diferentesescalassobre la generacióno destrucciónde dicha forma de energía.

Finalmente,en el capítulo 5 sepresentaránlos resultadosde una simulación

numérica de la baja térmica sobre la penínsulaIbérica obtenidacon un modelo

numérico de predicción mesoescalar(PROMES). Se compararánlos campos

meteorológicosde algunasvariablessignificativas(presión, temperaturapotencial,

viento, vorticidad, etc.) obtenidosmedianteeste modelo matemáticocon los reales

observadosen un casode baja térmica.
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2. ESTADíSTICA DESCRIPTIVA

El objetivobásicode estecapítuloes la realizaciónde un análisis detallado

de la depresióntérmicaibérica desdeel punto de vistaestadístico.

Se trata, en esencia,de obtenerunadistribución de la frecuenciamensualde

aparicióndel fenómenode baja térmica sobre la penínsulaIbérica durantevarios

años, y de desarrollarunaposibleclasificaciónen distintossubtipos,en funciónde

alguna variable meteorológicaobservada,o una función que se derive de ella,

relacionadao influida porestefenómenode formapreferente,quepermitadistinguir

de manerainequívocay objetivauna depresiónde origen térmico continentalde las

de otro tipo.

Despuésde considerarvarios procedimientosObjetivos de selecciónde días

de bajatérmicase ha decididofinalmenteutilizar el campode presionesobservadas

en superficie, reducidasal nivel del mar, como magnitud representativade la

presenciade la depresióntérmica. Estavariablepresentala ventajade queestápoco

influida por efectospuramentelocales,como podríaocurrir con otras magnitudes,

por ejemplo el campode vientos en superficie. Por otro lado, existe un elevado

númerode observatoriosen la penínsulaIbéricadondese registrarutinariamentesu

valor (alrededorde 110), lo queproporcionauna resoluciónespacialsuficientepara

el estudiode un fenómenode mesoescalacomo es la baja térmica ibérica.

Estecapitulose divide en tres apartados.En cadaunode ellos selleva a cabo

un estudioestadísticode la depresióntérmicaibéricade forma similar, pero en cada

uno de ellos se utiliza una basede datosde distintaprocedencia.

En el primer apartadolos datos utilizadospertenecena la red sinópticade

observatoriosdeJ Instituto Nacional de Meteorologíaen Españay del Instituto de

Meteorologia y Geofísica portugués. Los observatorios sinópticos facilitan la

información diaria a intervalos de tres horas. En este caso, las variables

meteorológicasquese hanconsideradohansido la temperaturay la presiónreducida
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al nivel del mar proporcionadasdirectamentepor estasestaciones.

En el segundo apartado se utilizan datos tomados de las estaciones

climatológicasespañolasque facilitaninformaciónde la temperaturay de la presión

observadasdirectamenteen la estación.Se comentanvarios métodosde reducción

de la presión al nivel del mar, aconsejadospara observatoriosmeteorológicosa

bastantealtura sobreel nivel del mar, que es el casomásfrecuenteen la península

Ibérica. La informaciónen las estacionesclimatológicasse registradiariamentelas

00, 07, 13 y 18 horas (TUC), por lo que los criterios para la selecciónde díasde

bajatérmicatendránqueseralgodiferentesrespectoa losconsideradoscon los datos

sinópticos,en los que la informacióndiaria se ofrecea intervalos de tres horas.

Finalmente,para tratar de llevar a cabo un estudio más completo de la

estructurade la baja térmica ibérica, tanto en superficie como en altura, se ha

recurrido a la información procedentede los análisis del Centro Europeo de

Prediccióna Plazo Medio (de ahoraen adelanteCEPPM), que facilita todas las

variablesmeteorológicasen todos los nivelesde presiónestándarcadaseis horasen

el dominioelegido.Por estose ha creídoconvenienterealizar,en el últimoapartado

de estecapítulo,unacomparaciónentrelos resultadosobtenidosconestanuevabase

de datosy los correspondientesa los datossinópticosy climatológicos.

2.1.Estadísticade la depresión térmica ibérica con datossinópticos

.

En esta primera fase del análisis de la baja térmica ibérica se presentael

métodoseguidoparadeterminarobjetivamentelos díasen queseformó estesistema,

así comolos criterios establecidospara la clasificaciónde subtiposde baja térmica

(Portela y Castro, 1991). Por último, se lleva a caboun análisisde la persistencia

del sistema.
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2.1.1.Metodología.

a. Criterios de selecciónde días con baja térmica.

Parala caracterizaciónclimatológicade la bajatérmicaibéricaes fundamental

la determinaciónde la frecuenciade díasen los quese observaestesistema.El único

trabajo que se ha encontradoen el que se realiza un análisis de esta clasees el

desarrolladopor Soler (1977), en el que la baja térmica apareceincluida en una

clasificaciónclimatológicade situacionessinópticassobrela penínsulaIbérica, como

un subtipo pertenecientea una situación que el autor denomia “Tipo 2”. Esta

clasificaciónseha realizadodesdeel puntode vistaestático,siguiendoun método

subjetivobasadoen el análisisde los mapasmeteorológicosdiariosen superficiey

altura a escalasinóptica, publicados por el Instituto Nacional de Meteorología,

correspondientesa las 00 y 12 horas (TUC) cubriendoun períodode 20 años. Los

resultadosobtenidossobre la frecuenciaestacionalde ocurrenciade este sistema

muestran su total ausencia en otoño e invierno, mientras que aparecen

aproximadamenteen un 7% y un 22% de ocasionesdurante la primavera y el

verano,respectivamente.

Dado que la depresióntérmicaibérica, debidoa su extensión,pertenecea la

mesoescala,es evidenteque los mapasmeteorológicosa escalasinóptica,editados

diariamentepor el Instituto Nacional de Meteorología,no son los más adecuados

para la identificaciónde estesistema.Porotro lado, su máximaintensidadseobserva

durantelas horasde mayorcalentamientosolar, esdecirdespuésdel mediodía.Estos

son los motivos por los que los resultadoscuantitativos obtenidospor Soler son

bastantemásbajosde lo que cabríaesperar.

Por tanto, se deduceque los métodossubjetivos,utilizados en climatología

para la clasificaciónde los tipos de tiempono son los másadecuadosparael estudio

de la depresióntérmicaen la penínsulaIbérica,puestoque en muchasocasioneslos

mapas sinópticos, en los que las isobaras se trazan a intervalos de cuatro

hectopascales,no reflejan la presenciade estaclasede depresionesmesoescalares.
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En consecuencia,se han elaboradouna serie de criterios objetivos que

permitendeterminaren quéocasionesseha desarrolladounadepresióntérmicasobre

la penínsulaIbérica, basadosen el análisisdel campode presionesreducidasal nivel

del mar proporcionadaspor la red sinópticade observatoriosdel InstitutoNacional

de Meteorologíaespañoly del Instituto de Meteorologíay Geofísicaportugués.

Se han seleccionado82 estacionesde las aproximadamente110 que cubren

todo el territorio peninsular, no considerándoseaquellasque presentabanescasa

frecuencia de observacionesdiarias o elevadacarenciade datos, así como los

observatoriosdemasiadopróximos y algunosde los situadosen el centro de la

Península,puesen estazonalas diferenciasde presiónsonen generalpequeñascon

situación de baja térmica. En la figura 2.1 se presenta, la situación de los

observatoriostenidos en cuentaen esteestudio.Todos estos observatoriosse han

clasificadosegúnel áreageográficadondeseencuentren;considerándoselas zonas

siguientes:Norte, Noreste,Este,Sureste,Sur, Suroestey Noroeste.Dentrode cada

zona,se ha tenido en cuentala proximidadal litoral, denominandopenféricosa los

situados a menosde unos 40 kilómetros de la costa e interiores a los demás (Ver

Tabla 2.1).

22



TABLA 2.1

ZONA SITUACIÓN__1 OBSERVATORIOS

León (Virgen del Camino),Burgos
(Villafría) ,Vitoria,Logroño,Logroño

Interior (Agoncilío>P~enciav~tadoíid

(‘Villanubla),Valladolid.NORTE

Periferia
Avilés(Aeropuerto),Gijón,Oviedo,Santander,
Santander(Aeropuerto),Bilbao (Aeropuerto),
SanSebastián(Igueldo),Fuenterrabía.

NORESTE
Interior

Huesca~Monflorite),Zaragoza

(Aeropuerto),Lérida,Zaragoza.

Periferia

Reus(Aeropuerto),Tarragona,

Barcelona(Aeropuerto),Barcelona,Gerona
(Aeropuerto).

ESTE
Interior Daroca,Cuenca,Molinade Aragón,

Periferia
Tortosa,Valencia(Aeropuerto),
Valencia,Aicira,Castellón.

SURESTE

Interior CiudadReal,Albacete,Jaén.

Periferia
Alinería(Aeropuerto),Almería,Murcia,Alicante,
Alcantarilla,Cartagena,SanJavier,Alicante(EJ
Altet).

SUR
Interior

Hinojosadel Duque,Sevilla(Tablada),Sevilla
(SanPablo),Morónde la Frontera,Córdoba

(Aeropuerto),Granada(Aeropuerto).

Periferia
Huelva,Rota,Jerézde la Frontera,Cádiz,San

Fernando,Tarifa,Málaga(Aeropuerto).

SUROESTE

interior Cáceres,Talaverala Real
(Badajoz),Evora,Beja,CasteloBranco.

Periferia
Cabo Carvoeiro,Cabo San
Vicente,Faro,Lisboa Lisboa (Aeropuerto).

NOROESTE

Interior Lugo(Rozas),Ponferrada,Bragan9a,Vila Real.

Periferia
La CoruTht,Monteventoso,EIFerrol,
Marín,Santiago(Aeropuerto),Vigo
(Aeropuerto),Vigo,Vianado Castello,Oporto.

Antesde utilizar la informaciónfacilitadapor los observatorioselegidosse

ha realizadoun procesode ‘depuración’ de posiblesdatos erróneos,basadoen el

cálculo del gradienteespacialde presiónreducidaal nivel del marentrecadaunade

las estacionesy las cuatromás cercanasa ella, de maneraquese rechazanlos casos
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en quedichogradientees mayor o igual a un valor determinado,entrecadaestación

y las máspróximas.

Se describen a continuación los criterios que se han establecidopara

considerarque se ha desarrolladounadepresióntérmicaen la penínsulaIbérica.

Estos criterios se han fundadono sólo en los rasgostípicos que caracterizana las

bajasde origentérmico,sino tambiénen las condicionesatmosféricasa macroescala

que afectana la Península.

Se consideraque se ha formadouna bajatérmicasobrela penínsulaIbérica

cuandoconcurranlas siguientescircunstancias:

a) La presión en superficie, en todos los observatoriosde la península

Ibéricaa las 12 horas(TUC) y a las 15 horas(TUC) debeser mayor

de 1002 hPa. Esta primeracondición trata de evitar el confundir las

bajastérmicascon otro tipo de depresionesde origen no continental,

que suelenser másprofundas.

b) La presiónen superficiea las 6 horas(TUC) debeser mayorde 1011

hPaen los observatoriosperiféricosde las zonasNorte y Noroestede

la penínsulaIbérica. Este criterio pretendela eliminaciónde aquellos

díasen los que se producela entradade un sistemafrontal desdeel

océanoAtlántico, cuyo efectoseveríareflejadofundamentalmenteen

un acusadodescensobárico en las zonas máspróximasal centrode

la perturbación.

c) La presióna las 12 horas (TUC) debeser mayor quea las 15 horas

(TUC) en las estacionesinteriores de las zonasSur, Surestey Este de

la península.Si en más de dos de estasestacionesla presión fuera

mayor a las 15 horas quealas 12 horasse consideraríaque en esedía

no se ha desarrolladouna baja térmica. Este criterio excluyente

responde al carácter cíclico diario de las depresionestérmicas,

asociadoal calentamientode la capade aireen contactocon el suelo.
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Al mismo tiempo, dicho criterio permite el desarrollo de una

depresióntérmica en las regiones más áridas del Sur y Este de la

península,mientraslas regionesdel Nortey Oesteseencuentranbajo

el radio de accióndel anticiclónatlántico.

d) En último lugar, se imponequeen cadazonala presióna las 12 horas

(TUC) en las estacionesinteriores sea menoro igual que el valor

alcanzadoen las periféricasmásuna constantearbitraria,a la que se

ha dado el valor de 0.5 hPa. Ademásse exige que a las 15 horas

(TUC) el valor de la presiónalcanzadoen lasestacionesinterioressea

estrictamentemenor que el registradopor las periférica. Estos dos

criterios atiendenala característicaesencialde cualquierdepresiónde

origen térmico continental: la intensidad máxima va ligada al

momentodel díaen queel sueloadquieresu mayor temperatura,que

en el casode la penínsulaIbérica sueleser entrelas 12 horas (TUC)

y las 15 horas (TUC). Paraevitar posibleserrorespor ausenciade

algún dato, la comparaciónse realiza entre el valor promedio del

conjuntode observatoriosperiféricos y el de los interiores en cada

zonageográfica.Podríaocurrir que no en todaslas ocasiones,ni en

todas las estaciones la baja térmica estuviera completamente

desarrollada,a las 12 horas (TUC) , pudiéndoseregistrara esahora

diferenciasde presiónentreestacionescosterase interiores cercanas

inferiores a 1 hPa. Despuésde realizar diferentesanálisis se ha

consideradoque un margende 0.5 hPa es el más adecuadopara

contemplarestecaso, sincaeren el error de no tomarcomosituación

de bajatérmicauna que realmentelo seao viceversa.

b. Tipos de bajatérmica.

Una vez seleccionadoslos días con baja térmica, se ha realizado una

clasificación de este sistema bárico a mesoescalaen función de las siguientes

característicasdel campode presionesen superficiereducidasal nivel del mar:
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a) La situación de la zona de máximo gradientede presión, que da

cuentade la ‘excentricidad’de las isobarassobrela penínsulaIbérica.

b) La ‘intensidad’ de la depresiónpeninsular, es decir, la máxima

diferenciade presiónentresu centroy la periferia.

Así, se consideranlos siguientes tipos de baja térmica según la zona

geográficadonde se observe la máxima diferenciade presión ( AP,» ) entre los

valores promediosde un conjunto de estacionesperiféricas y uno de estaciones

interiores incluidas en dicha zonageográfica:

Two 1: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN LA ZONA SUROESTE:

AP - P(Faro)+P(Cádiz)+P(Málaga)-P(Cordoba)
3

Tí~o 2: MAXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN EL SURESTE:

P(Málaga)+P(San Javier)+P( Valencia> -P(Granada)
3

TiPo 3: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN EL ESTE-SURESTE:

AP,,, P(Málaga)+P(San Javier)-‘-P( Valencia)-P(Albacete)
3

Two 4: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN EL OESTE:

AP - P(Oporto)-.-P(Lisboa>+P(Faro) -P(Cáceres)
3

Tí~o 5: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN EL ESTE:

= P(SanJavier)÷P(Valencia)+P(Barcelona) P(Albacete)#P(Zaragoza

)

3 2
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Two 6: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN EL TERCIO SUR:

nl
- P(Faro)+P(Cádiz> +P(Málaga)4-P(SanJavier) P(Córdoba)i-P(Granada)+P(Albacete

)

3 3

Two 7: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN EL NORTE:

AP,, - P(LaCoruña)+P(Santander)+P(Igueldo) -P(Valladolid)
3

TiPO 8: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN LA ZONA NOROESTE:

- P(Oporto)+P(LaCoruña) +P(Santander)-P(León)

3

Podría darse el caso de que alguna de estas estacioneselegidas no

proporcionasedato,considerándoseen esecasootroobservatorioalternativosituado

en la mismazona,con situacióngeográficasimilar.

En estaclasificaciónpor ‘tipos’ de bajatérmicaseha utilizado la primerade

las característicasdel campode presiónen superficieantescitadas:La excentricidad

de las isobaras.Considerandoahorala segundacaracterística,es decir la magnitud

de la máximadiferenciaentre el valor de la presiónobservadaen el centro de la

penínsulay su periferia, seelaboraunaclasificaciónde cadatipo de bajatérmicaen

cuatrosubtipos:

Subt¡>oA: Cuando

Subtipo13: Cuando

SubtipoC: Cuando

SubtipoD: Cuando

M<2 hPa

2=3P<4hPa

4=3iP<6hPa

31’=6 hPa
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El valor de AP corresponde,en estecaso, a la diferenciaentre la presión

media de las siguientesestacionesperiféricasprincipales:Igueldo, Santander,La

Coruña, Oporto, Lisboa,Faro, Cádiz, Málaga, SanJavier, Valenciay Barcelona-

Aeropuerto,y la presiónmediade las estacionesinterioresprincipalesmáscentradas:

Albacete, Valladolidy Madrid.

e. Análisis de persistencia.

Comopartefinal de esteestudioestadísticode la bajatérmica,seha realizado

un análisisde la persistenciade estesistema,tomandocomobasede datoslos detipo

sinóptico.

Las series de valores de determinadasvariables meteorológicas,como la

temperaturay la precipitación,presentanuna ciertaautocorrelacióna lo largo del

tiempo, esdecir una ‘persistencia’,menorcuantomayor seael intervalo de tiempo

(Arléry et al., 1973). La persistenciase puede caracterizarnuméricamentede

diversasmaneras.Entre ellas se encuentrala propuestapor L. Besson, que será

utilizadaen esteestudio,basadaen el cálculode un ‘coeficientede persistencia’,R8,

expresadocomo:

= P’P (2.1)
‘—pl

dondep es, la probabilidadde ‘día de baja térmica’ y p’ es la probabilidadde ‘día

de baja térmica precedido o seguidode día de baja térmica’. El coeficiente de

persistenciade Bessonvaríade cero a infinito. Así, en el casode que no existiese

persistencia,la probabilidadde que en un día dado se formaseunabaja térmica.no

dependeríade lo queocurrieraen el díaanterioro en el siguientey, por lo tanto, el

coeficientede persistenciade Bessonserianulo por serp ‘= p. Por otro lado, cuanto

mayor seael valor deR8, o lo que es lo mismo, cuantomásgrandeseap’ respecto

ap, habrámáspersistencia.Una idea másclara del porcentajede persistenciade un

fenómeno se obtiene con un coeficiente similar al anterior, cuyos valores se
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encuentranacotadosentreO y 1, que se determinamediantela siguienteexpresión:

= p -p (2.2)
l-p

Al igual que J?~, en caso de no existir persistenciarfi =0. Por el contrario,

los valorescercanosauno indicaránun alto porcentajede persistenciadel fenómeno

en estudio.

Otrocoeficienteutilizadoparacaracterizarla persistenciaesla llamadarazón

depersistencia.Definiendo ‘permanenciade n díasde bajatérmica’ comoel periodo

de n díasconsecutivosen los queseha producidoel fenómeno,precedidoy seguido

por un día sin ocurrenciade baja térmica,se tiene que la razón de persistenciaes

el resultadodel cocienteentrela duraciónmediade las permanenciasobservadasy

la duraciónmediade las permanenciasesperadaso teóricas,suponiendoel suceso

regido por las leyes del azar.

La duraciónmediade las permanenciasesperadaso teóricasdel fenómeno,

consideradocomo aleatorio, es el cociente entre el número total de días de

ocurrenciay el númerode permanenciasesperadas.Es decir, si la probabilidadde

día de baja térmicaesp y la de día sin baja térmicaes q=J-p, la probabilidadde

encontrarun díasin bajatérmicaseguidoal menospor un díade bajatérmicaesay.

En N días esperamosencontrarNpq permanenciasde uno o más días de baja

térmica. Por tanto, llamandon al númerototal de díasde baja térmica, la duración

n 1 1media esperadapara las permanenciasse expresarácomo _ — —

q l-p

puestoque n=Np.

La duración media de las permanenciasobservadasse puede obtener

dividiendo el númerode díasde bajatérmica, n, por las permanenciasobservadas.

Estaspermanenciasobservadasse hallan restandodel númerototal de díasde baja
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térmicael númerode díasde baja térmicaprecedidospor díasde baja térmica, u’.

De este modo, se obtiene la siguiente expresiónpara la duración media de las

permanenciasobservadas:

n 1 1 1
n—n’ i—~i í—~’ — (2.3)

Finalmente,la razónde persistenciaR~ vendrádadapor:

= 12. (2.4)
Lp’

Si el fenómenode baja térmica estuvieseregido por las leyes del azar, el

valor de la razónde persistenciadeberíaser la unidad.

La relaciónentre el coeficientede Bessony estenuevocoeficientees:

R~=l+R~ (2.5)

2.1.2.Resultados.

En estaprimerapartedel estudioestadísticode la depresióntérmica ibérica

se han utilizado los datos trihorarios de presión reducida al nivel del mar

proporcionadospor los observatoriosde la red sinópticade Españay Portugal que

sepresentanen la figura 2.1, a lo largo de los períodoscomprendidosentre 1973 y

1977 y entre 1985 y 1988. La razónde haberseleccionadoestosdos períodosse

debea la convenienciade considerarañoscon primaverasy otoñosmás o menos

lluviosos, con la finalidad de analizar la posible influencia de la sequedadde los

suelos en la distribución de frecuencia mensual de la depresión térmica en la

penínsulaIberíca.
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Una vez aplicadoslos criterios de selecciónde díasde bajatérmica sobrela

penínsulaIbérica, se procedió a verificar la bondadde los mismos. Para ello se

tomaronseis mesesal azarde los ciento ocho analizadosy secomprobó,mediante

la observaciónvisual de los cuatromapassinópticosdiarios en superficie (00, 06,

12 y 18 horas)si se habíaconsideradoen algunaocasióncomobaja térmicaotrotipo

de depresioneso si no se habíaestimadocomotal algunaquesilo era.

Los resultadosde esteanálisis comparativofueronsatisfactorios,dentrode

la subjetividadque lleva intrínsecatanto la tarea de trazadode los mapassinópticos

como la determinaciónvisual sobre los mismosde un fenómenomesoescalar,que

en ocasioneses obviado debido a su pequeñotamaño. Por tanto, despuésdel

resultadopositivo de esta comprobación,se aceptó la bondad de los criterios de

selecciónde díasde ocurrenciade baja térmicapropuestos.

Figura 2.1. Localizacióngeográficade los observatoriosde la red sinóptica
utilizados.
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a. Frecuencia de días con situación de baja térmica.

La distribuciónde frecuenciamensualde díascon situaciónde baja térmica

en la penínsulaIbéricaparalos dos períodosde tiempoestudiadossepresentaen la

figura 2.2. En ella aparecereflejado tambiénel volumenmensualde precipitación

registradoenla Españapeninsularduranteesosmismosaños,expresadoen m3 como

resultadodel producto del espesorde aguaprecipitaday la superficie total del

territorio.

El comportamientomensualde la distribuciónde frecuenciade díasconbaja

térmicaes semejanteen cadaaño, comosepuedeapreciaren la gráfica. La máxima

frecuenciase suelepresentaren los meses de julio y agosto, superándoseen la

mayoríade ellosel 50% y la mínimaocurreen marzoy octubre,mesesen los que,

en general,no se presentael fenómenoen más del 10% de los días. Febrero y

noviembremuestranporcentajesdespreciablespor lo que no sereflejanen la figura,

así comodiciembrey eneroen los que la bajatérmicano tiene ninguna incidencia.
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A pesarde que en todos los añosconsideradosel aspectode la distribución

esmuy similar, con valoresmáximosen la épocaestivaly muy bajosen el restodel

año,seaprecianalgunasdiferenciasenla distribuciónde frecuenciascorrespondiente

a cadaaño, que parecenestarligadasal carácterhúmedoo secode los inviernos y

primaveras del año correspondiente.Así, se observa un mínimo relativo de

frecuenciade ocurrenciade días de baja térmicaen el mes de junio de 1977; en

1973, 1977 y 1985 el máximo sealcanzaen el mesde agosto, mientrasque en el

restode los añosel máximose presentaen julio.

En la figura 2.2 se puede observarde forma general un buen grado de

correspondenciaentrela distribución anual de lluvias en Españapeninsularcon la

de ocurrenciade díascon situaciónde bajatérmica. Un mínimo en el volumende

precipitación mensual se correspondecon un máximo en la distribución de

frecuenciasde díascon depresióntérmica a lo largo de esemes. Además,cuanto

menor es el valor alcanzadopor el mínimo en la curvade precipitación,mayor es

el máximo de la distribuciónde frecuenciasde díasde bajatérmica. Así, los meses

mássecosde los estudiadosfueronjulio de 1975 y agostode 1985, con 2362 y 2803

millones de m3 de agua de lluvia caídaen Españapeninsular, respectivamente,

presentandoamboslos mayoresvaloresde frecuenciade díasconbajatérmica: 73 %

en julio de 1975 y 81% en agostode 1985. El motivo por el que no coincide

exactamenteel mesconmayor númerode díasde bajatérmicacon el menoslluvioso

puedeatribuirseal volumende precipitaciónen los mesesprecedentes.Así, el mes

de junio de 1975 fue mucho máslluvioso quejulio de 1985, recogiéndose22411 y

8786 millones de m3 de aguade lluvia en Españapeninsularen cadauno de ellos

respectivamente.La mayor cantidadde humedadacumuladapor los suelos en el

primer casoinfluye en el balancede energía,produciendoun aumentodel flujo de

calor latentepor evaporacióny, en consecuencia,un descensoen el flujo de calor

sensiblepor convección,lo que hará menosprobablela formaciónde estetipo de

sistemas de baja presión que se desarrollan fundamentalmentegracias al

calentamientopor convecciónseca.

En general, se puede afirmar que el volumen anual de precipitaciónestá
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relacionadocon la frecuenciatotal de ocurrenciade díasde baja térmicade forma

inversa.Así, el año máslluvioso de los estudiadosfue 1988, siendoa su vez el que

presentómenorcantidadde díasconocurrenciade baja térmica.Por otro lado, 1985

fue el año mássecoy el quecontabilizómayornúmerode díasde bajatérmica. Este

hechoparececonfirmarel origenpeninsularde la bajatérmica, asociadoal intenso

calentamientode sussuelos,en su mayor parteconbajo contenidode humedad.

A pesardel buengradode correspondenciaentrelas gráficasde distribución

de frecuencia de días con baja térmica y de precipitación mensual en España

peninsular,observamosque la concordanciano es perfecta. Estoprobablementese

debaa otra circunstanciaque influye de forma decisivaen el desarrollode este

sistema sobre la penínsulaIbérica: Por tratarsede un sistemaa mesoescala,su

apariciónva a estarnotablementecondicionadapor la actividadatmosféricaa escala

mayor, es decir que la formación y desarrollode una depresióntérmica en la

península,no solamenteestá supeditadaa un calentamientodiferencial entre el

interior y la periferia, sino fundamentalmentea la proximidad y situación del

anticiclón atlántico.

b. Frecuenciade los tipos y subtiposdebajatérmicaibérica.

En la figura 2.3 se presenta el número total de observaciones

correspondientesacadauno de los tipos de bajatérmicamencionadosen el apartado

anterior, en función del mes y de la hora del día, a lo largo de los nueve años

estudiados,distinguiéndosetambiénen ella la frecuenciacorrespondientea cada

subtipoen funciónde la diferenciabáricaentreobservatoriosperiféricose interiores

(que llamaremos‘intensidadmáxima’ de la depresión).

A simplevista, seobservaun máximodeocurrenciadel sistemaenlos meses

centralesdel verano,ya comentadoal presentarla figura 2.2. Por otro lado, es de

destacarla mayor incidenciade los tipos de bajatérmica2, 7 y 8 (máximogradiente

de presión en el sureste,norte y noroeste,respectivamente)respectoal resto de los

tipos de baja térmica, que suelenpresentarescasonúmerode observaciones.La
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abundanciade los tipos 7 y 8 pareceestar relacionadacon la proximidad del

anticiclón atlánticoa las zonasnorte y noroestede la península,así como con el

mayorcontrastetérmicoentrelas aguassuperficialesdel océanorelativamentefrías

y los sueloscálidosdel interior de la misma. Ambos factorescontribuyena que las

diferenciasbáricasentre los observatoriosperiféricose interioresde la mitad norte

seanmásacusadasqueen la zonasur de la península,lo quejustificaríael hechode

que las mayores ‘intensidadesmáximas’ se presentencon estos dos tipos de baja

térmica,comose refleja en la figura 2.3.

De la misma manerasepodríaexplicar la menor frecuenciae ‘intensidad

máxima’ de bajasdel tipo 1, 2 y 3, conmáximogradientede presiónen el suroeste,

surestey este-sureste,respectivamente,puesen estaszonasno sóloexisteunamenor

diferenciade temperaturaentrela superficieterrestrey la marina, sino que además

se encuentranpróximas al área de influencia de la extensadepresióntérmica

sahariana.

Otro aspectoapreciableen la figura 2.3, relativo a la intensidadmáximade

la baja térmica,es el reforzamientoquesufrea lo largodel día apartir del mesde

julio, con el máximo a las 18 horas y en algunasocasionespermaneciendoeste

sistema a lo largo de la noche, mientras que en los meses precedenteslas

intensidadesmáximasse observana las 15 horas.Este hechoconfirmade nuevola

estrecharelaciónentrela formacióny desarrollode dicho sistemay el balancede

flujos de calor latente y sensibleen la mayor parte de los suelos del interior

peninsular.Atendiendoa estacircunstancia,cabríaesperaruna mayor abundancia

de bajas térmicasdel tipo 1 al 6, formadassobrelas zonasmássecasy áridasde la

península,y no un predominio,tanto en frecuenciacomo en intensidadmáxima,de

las del tipo ‘7 y 8, formadassobresuelosconmayor cubiertavegetaly por tantomás

húmedas.Paraexplicarestecomportamientoesprecisoconsiderarunainfluenciano

meteorológica.Los datos de presión utilizados en este análisis correspondena

valores de presión reducida al nivel del mar mediante la aplicación del método

estándar(WMO, 1954). Este procedimientointroduceun error de cálculo desigual

segúnla altura topográficaa la que se encuentreel observatorioconsiderado.Así,
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cuandola temperaturadel aire junto al sueloalcanzavaloreselevados,la presión

reducidade las estacioneselevadasresulta ‘artificialmente’ másbajaqueen el caso

de observatoriossituadosa alturastopográficasmenores.

En el casode la penínsulaIbérica, los observatoriosinteriores de la mitad

norte, cuyos datos de presión reducidase comparancon los de los periféricos

correspondientes,se encuentrana alturassuperioresa 700 metrossobreel nivel del

mar, mientrasque los de la mitadsur no llegana superaren generallos 400 metros.

Estehechova a dar lugara un ‘aparente~mayorcontrastebAnco entrelas estaciones

litoralesy las interiores en la zonadel norteque en la del sur u oeste.

Con el fin de tratar de evitar esteproblema,se procederá,en el siguiente

apartado,al análisisde diversosmétodosde reducciónde la presiónal nivel del mar.

Una vez seleccionadoel que proporcioneresultadosóptimos se llevará a caboun

estudioestadísticosimilar al realizadoen esteprimerapartado,utilizando los valores

de presiónreducidaal nivel del mar obtenidosconel nuevométodo.
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c. Persistenciadel fenómenode baja térmica.

Comoya seha indicado, la persistenciadel fenómenode bajatérmicase ha

estudiadoa través del coeficiente de persistenciade Bessony de rE, definidos

mediantelas ecuaciones(2.1) y (2.2), respectivamente.Parasu cálculo es necesario

obtenerlas probabilidadesde díade bajatérmica(p) y de díade bajatérmicaseguido

o precedidopor díade bajatérmica(p’). Paraello sehaconstruidola tabla2.2, en

la que figuran las secuenciasde días de baja térmica por meses y por años, el

númerode díasde bajatérmicatotal, el númerode díasde baja térmicaprecedidos

de díasde baja térmica,p, p’ y R~ , paracadames.

Como se puedeapreciaren la tabla 2.2, no sehan consideradolos mesesde

marzo y octubre para el estudiode la persistencia.Esto es debido a que en la

mayoríade los añosanalizadosno sepresentabael sistemade bajatérmicaen dichos

meses.

Atendiendoa los valoresqueaparecenal final de la tabla2.2, seobtienenlos

siguientesresultadospara la totalidadde los datos:

p 0.35

= 0.56

0.48

= 0.32

Como se puede observar,en todos los casos la probabilidad de que se

presentebaja térmicaen un díadado es mayor si en el día precedenteseformó este

sistema, puesto que p’ es mayor que p. Este hecho indica la existencia de

persistencia,que se refleja en los valores de los coeficientes RE y ~
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durantelos
Tabla 2.2.Númerode

nueve años en estudio.
díasdepennanenciasde Baja Térmica(B. T.)

MES ABRIL 1 MAYO JUNIO JULIO IAGOST SEPT

1973 2-1 2-2-1 1-1-1-
3+

+3-1-2-
1-2-1-1

1-1-2-1-
9-2-1

3-3-1-1

1974 1-2-1 1-1-3-1 2-2-1-2-
1

2-5-2-2-
3

2-2-2-1-
1-2

1-1-1-1-
1

1975 1-3-1-1 2-1-1-2 1-1-3-1-
3-1-1-1

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

1-5-3-1-
3-3

1-1-1-1

1976 +1-1-1 2-1-4-
5-2+

+1-7-3-
2

3-1-3-1-
1-2-2

2-2-3-2 1-6

1977 4 1-6-1-
¡-1

1-2-2-2 1-2-1-2-
2

1-5-5-1-
1

2-1-1-1-
2-1-1

1985 1 1-1-1-
3-1

5-2-1-4-
3+

+1-2-7-
8-1-1+

±5-2-1-
2-7-1-3

3-3-1-1-
2-1

1986 1 5-3-3-
2-1

1-1-1-4-
5

2-2-4-3-
1-5+

+2-1-4-
6-2

2-2

1987 2-1+ +2-1-
1-1-1-1

2-2-1-1-
2-7

7-4-1-6 2-7-2-2-
3-1

3-4-3-1-

1988 1-1 1-1-1 1-1-1-4-
1

7-4-2-2-
1-2+

+2-1-
12-1-2

2-4-3-6

Días B.T. 27 72 96 141 136 75

Días B.T.
precedidos

por día B.T.
9 33 51 89 88 36

Días
observados 265 269 252 255 253 256

p 0.1 0.27 0.38 0.55 0.54 0.29

0.33 0.46 0.53 0.63 0 65 0.48

0.34 0.35 0.32 0.22 0 31 0.36

TOTALES:
1
1

-N0 de días de Baja Térmica =

-N0 de días de Baja Térmica

precedidosde día de Baja Térmica

-N0 de días observados -
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En la figura 2.4 se hanrepresentadolos valoresmensualesde p, p’,R~ y rE.

En ella se apreciala analogíaexistenteen la variaciónanua] depy de p’, así como

en la posiciónde los máximosy mínimosdeambosvalores.El mínimo absolutopara

p y p’ ocurreen el mesde abril, lo que se correspondecon el mínimo absolutode

apariciónde díasde bajatérmica(27). El valor máximode la probabilidadde día de

baja térmica(p) ocurreen julio (0.55) siendomuy próximo al alcanzadoen el mes

de agosto(0.54). En el casode la probabilidadde díade bajatérmicaprecedidode

díade bajatérmica(p’) el máximoabsolutosepresentaen agosto(0.65)presentando

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

Una vez más se pone de manifiesto el origen térmico de este sistema

meteorológico:la máximaprobabilidadde apariciónde la bajaocurreen los meses

máscálidosy secosdel año.

Figura 2.4. Valores mensualesde p, p’, RE y r11.

Considerandolos valores para la probabilidad de día de baja térmica

(p=O35) y de día de baja térmicaprecedidopor día de baja térmica (p’ =0.56),

PROBABILIDAD
0,7

0,6

0,5

0,4

0,3

0.2

0,1

—4--p ~P ~ ~r

o
ABRIL MAYO JUNIO JULIO AGOSTO SEPTIEMO

MES
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según se ha explicado en el apartadoanterior, se obtiene para la razón de

persistenciaun valor de 1.48.

En la tabla 2.3 sepresentanlas frecuenciasobservadasde las permanencias

de n días de baja térmica, junto con las calculadasen el caso de que no hubiese

persistencia.

Suponiendoque no hay persistencia,la probabilidadde permanenciade un

día de bajatérmica, esto es la probabilidadde un día de bajatérmicaprecedidoy

seguido por un día sin baja térmica, es cfp, y en N días se esperanNq2p

permanenciasde un día. De la mismamanera,seesperanNc/ji permanenciasde dos

díasde bajatérmica,y así sucesivamente.En generalseesperanNcfp” permanencias

de n díasde baja térmica.De estaforma sehan calculadolas permanenciasteóricas,

en casode aleatoriedad,y las observadas,que seresumenen la tabla2.3.

Tabla 2.3. Permanenciasde n días
y

de baja ténnicadurante el período1973-1977
1985-1988.

Frecuencias

Días de las
permanenciasn

Calculadas
sin

persistencia
Observadas

1 229 113

80 57

3 28 29

4 10 14

5 3 9

6 1.2 8

7 0.4 8

8 0.15 1

9 0.05

10 0.02 0

11 0 0

12 0 1
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Como consecuenciade la persistencia,el número de permanenciaslargas

observadasson mayoresque las calculadaspresentandovaloresmás bajos en las

permanenciascortas (n = 1,2).

Parafinalizar conel estudiode la persistenciade la depresióntérmicaen la

penínsulaIbérica, secalculala probabilidadde díade bajatérmicadespuésde n días

continuadosde bajatérmica,p~, a partir de las observaciones.Si el fenómenofuese

aleatorio,las probabilidadescalculadasdeberíanser igualeso muy próximasap —

0.35 (probabilidadestimadade díade baja térmica).

En la tabla 2.4 sepresentanlas frecuenciasobservadasde uno o más días de

bajatérmica,de doso más díasde bajatérmica,de tres o másdíasde bajatérmica,

etc.. Si, a partir del segundovalor, se divide cadauna de ellospor el anterior, se

obtienenlas estimacionesde las probabilidadesde díade bajatérmicadespuésde un

día de baja térmica (p1), después de dos días de baja térmica (p2) y así

sucesivamente.

Tabla 2.4. Frecuenciasde las permanenciasde a o másdías de baja térmica, y
probabilidadesestimadas,P~, de día de baja térmica despuésde sólon días de

baja térmica.

n Frecuencias observadas de nlo más días de baja térmica

241 0.531

2 128
0.555

3 71
0.591

4 42
0.667

5 28
0.678

6 19
0.579

7 11
0.273

8 3
0.667

9 2

0.510 1
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De la observaciónde la tabla2.4 sededuceque,debidoa la persistencia,casi

todos los valoresde P~ sonmayoresquela probabilidadgeneral(p= 0.35). Por otro

lado,es de destacarque lasestimacionesde 1->, sontantomásinsegurascuantomayor

es el valor de n, dado que al aumentaréste los datos de observaciónson más

escasos.

La probabilidad estimadade día de baja térmica despuésde n días de

observacióndel sistemaaumentaprogresivamentedesden = 1 hastan = 5, valor

a partir del cual disminuye, presentandosu valor mínimo cuando la depresión

térmica se ha formado durantesiete días seguidos.Este ritmo de variación, de

aproximadamenteuna semana,se podría atribuir a la influencia que tienen los

fenómenosa escalasinóptica,que suelentenerestaduración,sobreel fenómenode

baja térmica: como estesistemaa mesoescalano seencuentraaisladodel restode

los procesosmeteorológicosde mayor tamaño, se ve afectadodirectamentepor

situacionessinópticasquepuedenfavorecero impedir su desarrollo,llegandoincluso

a impedirlobajo determinadascondiciones.

2.2. Estadísticade la depresióntérmica ibérica con datos climatológicos

.

Una vez analizadoslos resultadosobtenidosen el estudio estadísticode la

depresióntérmica ibérica con los datos sinópticos,se ha llegado a la conclusión,

comose ha mencionado,de que el métodode reducciónde la presiónal nivel del

mar convencional utilizado por los observatoriosde la red sinóptica de España

(WMO, 1954), podríaafectar significativamenteal valor de la presión reducidaal

nivel del mar, haciéndolomenorcuantomayor es la temperaturadel aire junto al

suelo, en aquellas estacionessituadaspor encima de una determinadaaltura

topográfica,dandolugar a valoresartificialmentealtosde la llamada‘intensidad’ de

la baja térmica, así como a un excesivo número de bajas de los tipos definidos

anteriormenteen los queintervienenestacionesmeteorológicassituadasagranaltura.

Paracomprobaresta hipótesisse han revisadoalgunosde los métodosde
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reducciónde presiónal nivel del mar utilizadosmásfrecuentementey recomendados

especialmentepara lugarescon una configuraciónorográficacompleja,como es el

casode la penínsulaIbérica. Unavez seleccionadoel procedimientomásadecuado,

sepresentaránlos resultadosde la estadísticade la depresióntérmicaconseguidos

medianteestanuevabasede datos,comparándoloscon los obtenidosen la primera

partedel estudiocon los datossinópticos.

2.2.1.Métodosde reducciónde la presiónal nivel del mar.

La presiónatmosféricaes unafunción que dependefuertementede la altura

a la que seencuentrala estaciónmeteorológica.Estehechohaceque si se trazara,

paraunadeterminadaregión,un mapade isobarasde presiónobservada,el resultado

proporcionaríamásinformaciónsobrela estructuratopográficade la zonaque sobre

la magnituddel gradientesuperficialde presión,lo cual seria de pocautilidad a la

hora de identificar tipos sinópticos de tiempo sobre estos mapaso para realizar

cualquierotro estudiometeorológicobasadoen los mismos.Por ello el trazadode

mapasde isobarasse realizaa partir de la presiónobservadaen todaslas estaciones

reducidaa unamismaalturade referencia,queen generales la del nivel medio del

mar, y el campode presiónes analizadoen dicho nivel suponiendoque no hubiese

topografía.Estehechorequiereestablecerunahipótesisarbitrariasobreel gradiente

vertical de temperaturaqueexistiríaen la capade aire ficticia entrela superficiedel

sueloreal y el nivel del mar.

El método estándarde reducciónde la presión al nivel del mar utilizado

convencionalmente,y que se aplica en los observatoriosde la red sinóptica de

España,partede la hipótesisde unaatmósferahidrostática,que en generalse puede

dar por válida en aquellosfenómenoscuya profundidades mucho menor que su

extensiónhorizontal.En latitudes medias, los fenómenosde escalasinópticaen la

troposfera suelen caracterizarsepor tener un espesorvertical mucho menor

(alrededorde 10 kilómetroso menos)quesu extensiónhorizontal (del ordende unos

1000 kilómetros)por lo que la aproximaciónhidrostáticaseríaválida. En cambio,

la profundidadde los elementosconvectivosen las tormentaspuedeser de unos 10
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a 15 kilómetros, mientras que su escalahorizontal suele ser del orden de 10

kilómetros,Por tanto, estetipo de convenciónprofundano podríaser representada

correctamentemediantela suposiciónhidrostática.

Tomandola ley de los gasesidealesparaaire secoy sustituyendoel valor de

la densidaden la ecuaciónde la hidrostática,se llega a la siguienteexpresión:

dz - RdTdp
gp

dondeRd es la constantede los gasesparaaire seco, siendosuvalor 287ni
2 =2K’.

Integrando la ecuaciónde la hidrostáticadesdeel nivel de presión de la

estación(p~~) hastael nivel del mar (p.
5J,dondela alturatopográficadel último se

consideracero y la de la estacióncomoz~, resulta:

InPSL—ínP + RdT ~ (2.6)

siendo17 la temperaturavirtual en la capaatmosféricacomprendidaentre el nivel

del mar y la alturade la estación,promediadarespectoa lnp. Sin embargo,77 no

es la temperaturadel suelo,aunquela capacomprendidaentreel nivel del mar y la

alturaala queseencuentrala estaciónesté,paradójicamente,bajo tierra. Parapoder

analizarla presiónreducidaobtenidade la ecuación(2.6) es necesarioproponerun

valor hipotéticoparala temperaturavirtual mediadel estrato.

El procedimientode obtenciónde la temperaturavirtual media es bastante

subjetivo. En la práctica, paraeliminar la posible influenciadiurna, se utiliza una

fórmula empírica basadaen la temperaturavirtual superficial existente en ese

momento y 12 horas antes. Este método tiene la virtud de tener en cuenta las

fluctuacionesen la temperaturay su influenciasobre la presión. Sin embargo,la
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presión reducidaasí obtenidapodría no ser representativasi, por ejemplo, la

temperaturacambiararepentinamentejusto antes o despuésdel momento de su

observación. Además, los cambios locales de la presión pueden no ser

completamentehidrostáticos,por ejemplosi se desarrollaunatormentao un tornado

en las proximidades.Se suponeque la fórmula empíricautilizada en cadaestación

está basadaen un largo período de observaciones,y en resultadosde análisis

caracterizadosporunaseriede rasgosquetienenunaciertacontinuidadenel tiempo.

El métodoutilizadoporel Instituto Nacionalde Meteorologíaespañol(WMO,

1969) sebasaen la fórmula (2.6), enla queel valor de la temperaturavirtual media

del estrato se obtiene mediantela siguienteexpresión,en la que se ha supuesto

válido el gradientevertical de temperaturade la atmósferaestándar(6.5K bn’):

t#273.15+t)(1+0.378±fl-0.00325Z—273. 15
Pm

dondet, es la temperaturaobservadaen la estación,expresadaen gradoscentígrados,

e es la tensiónde vapor y pm es la presión mediadel estratocomprendidoentre la

altitud de la estacióny el nivel del mar expresadasambasen hectopascales.Este

valor se asignaen función de la altitud de la estaciónsegúnla siguientetabla:

Tabla 2.5

4(m) pm(hPa)

=200 1000

200<4=400 975

400<4=600 950

600<4=800 925

800<4=1000 900

Como muchosautoreshan señalado,en particularSangster(1960,1987),la

hipótesissobreel gradientevertical de temperaturaque existiríaen la capade aire
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ficticia entre la superficie terrestre y el nivel del mar, suele producir campos

erróneosde presión reducidaen áreasde terrenoelevado,así comobaroclinicidad

ficticia en las capas subterráneas,que daría lugar a estimacionesincorrectasdel

gradientehorizontalde presiónen superficie.

La mayoríade los estudiosque se hanllevado a cabosobreestetema tienen

comoobjetivo primordial tratar de suavizareste efecto no deseado.Así, Sangster

(1960, 1987), Pielke y Cram (1987) y Cram y Pielke (1989> utilizan para la

estimacióndel gradientede presiónsuperficial, técnicasesencialmenteequivalentes,

según demostró Davies-Jones(1988>. El metódo de Sangster se basa en la

descomposicióndel viento geostróficosuperficialen dosfunciones,unade corriente

y otra potencial (el viento geostróficosobreun terrenoaccidentadotiene tanto la

componenteno-divergentecomola irrotacional).En cambio, Pielkey Cramderivan

el campo de presionesmedianteuna única función de corriente, que resultaser

básicamenteequivalentea la función de corriente obtenida por Sangster. No

obstante,ambosmétodosutilizan diferentesformulacionespara las condicionesde

contornolaterales,a las que muestrandistinta sensibilidad.

El métodode Pielkey Cramutiliza un vientogeostróficosuperficial,definido

en términosde un sistemade coordenadassigma quesigue el terreno, paraobtener

un campode presión superficialconsistente(es decir, no-divergenteexceptoen el

caso de que el parámetrode Coriolis, f, varíe con la latitud) con los análisis de

presiónreducidaal nivel del mar actuales.

La coordenadavertical utilizada en este métodopararesolverlas ecuaciones

del movimientose definecomo:

Z~ZG
a=5

5—za

dondez0 es la elevacióndel terreno,z es la alturasobrela superficie,y s representa

una alturaarbitrariaen la atmósfera.En la figura 2.5 se muestraun ejemplode un

sistemade coordenadassigmaque sigueel terreno.
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Figura 2.5. Esquemade un sistemade coordenadasu quesigueel terreno.

Así, el viento geostróficoen este nuevosistemade coordenadasseexpresa

de la siguienteforma:

o br 1
¡ -

g f bx ja

14?]
g u—s bZG

f 5

-~- .ff .212 8ZG
fsdy

dondex ey representanlas direccioneseste-oestey norte-surrespectivamente,¡es

el parámetrode Coriolis, O la temperaturapotencial,r=c~T/6=c/p¡p0)R/cv,y T la

temperatura.

Si el terrenofuerapíanoseobtendríala representacióndel vientogeostrófico

en coordenadasx-y-z

O br

O dr

3

U<nivel

a(nlvel 2)

g(nivuI 1)

os o

(2.7>
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En el suelo,z=z0(u0), por tanto (2.7) se reducea:

ear~gbzooa*
fax fax fax (2.8)

68r g&ZG__ oa*f8 - f ay f ay

La ecuación (2.8) correspondea la expresiónpara el viento geostróficoen

superficie,y puedeser usadaparaobtenerel correspondientegradientede presión

horizontalsobreterrenollano (8*/Bx , 8*/ay), el cual define las componentesdel

viento geostróficosuperficial (u~,v). Los valoresde*seobtienende la ecuación:

a
2* _ a 1 vA a fu» (2.9>

8x2 8y~8x [TJ ~ 7]

donde ug y Vg se calculan en la ecuación (2.8>. Estas componentesdel viento

geostróficoson paralelasa las superficies‘sigma’ (ver Pielkeet al., 1985>, y por lo

tanto incluyen una componentevertical no nula. No obstante,la componentedel

gradientede presiónen el sistemade coordenadassigma, quesepretendeobteneren

este análisis, corresponderíaa una superficie plana. Puestoque en un sistemaz

plano, al nivel mediodel mar, el viento geostróficoes no-divergente,sin considerar

el efectode la variacióndel parámetrode Coriolis en la direcciónnorte-sur,se ha

diferenciado vg respecto de x y Ug respecto de y y restadoambas ecuaciones,

quedandoasí una ecuaciónelípticapara it.

Los valoresde la temperaturapotencial O debenser conocidosen los limites

lateraleshorizontales,así comolos valoresdeit, parapoderobteneruna soluciónde

la ecuación(2.9). y conocerasí el valor deit(y por tanto de la presión)en todos los

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

obtenidosmediante la reducciónestándar,y los interiores medianteun métodode
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relajación aplicadoa la ecuación (2.9). Para la temperaturapotencial utilizan los

valoressuperficialesde la misma. En general,las especificacionesmásconsistentes

de las condicionesde contorno necesariasparala solución de la ecuación(2.9),

seríanlas correspondientesa un dominio en el queel perímetroseencontraraal nivel

del mar.

Un aspectodestacadode esteprocedimientoes su sencillez.Los métodosde

relajación son sencillos de programare incluso se encuentranya disponiblesen

paquetesde cálculoparaordenadorespersonales.El análisisdel campode presiones

derivadode la ecuación(2.9) es menosarbitrario,y por tanto máscorrecto,que el

realizadocon un métodode reducciónconvencional,ya que no es necesariohacer

ningunahipótesissobre el gradientevertical de temperaturaentrela altura de los

observatoriosy el nivel del mar.

Los resultados obtenidos por Pielke y Cram (1987) mediante este

procedimientomuestranunareducciónde los gradientesde presión, respectoa los

que se obtienenapartir de los camposde presiónreducidaal nivel del mar con los

métodosconvencionalesque resultabanexcesivos.No obstante,estos camposde

presiónseencuentranaúninfluenciadospor la temperaturasuperficial. Debidoaesto

podrían producirsegrandescambiosen el viento geostrófico en superficie sobre

terrenosaccidentadossin que existieseun cambio real en la presión superficial

(Doswell, 1988). Además,la determinaciónde la presiónreducidaal nivel del mar

como solución de una ecuación de Poisson, requiereestablecercondicionesde

contornolateralesen el dominio estudiado,correspondiendolos valoresresultantes

a una seriede puntosde la malla elegida,que no tienenpor qué coincidir con las

estacionesmeteorológicas.Este hecho, que favoreceel estudio de los camposde

viento geostróficocuandosepartede los análisisprocedentesde modelosnuméricos

de predicción, puedeintroducir erroresen el casode que los datosprocedande una

red de observatoriosirregular, ya que serían necesariasdos interpolaciones:una

primera para conseguiruna base de datos adecuaday para la resolución de la

ecuaciónde Poisson,y una nueva interpolaciónparaobtenerlos valoresresultantes

en los observatoriosoriginales.
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Se ha aplicadoel métodode reducciónde la presiónpropuestopor Pielke y

Cram (1987) al casoconcreto de la península Ibérica. En la figura 2.6 a) sepresenta

el campode presiónreducidaal nivel del mar obtenidomedianteesteprocedimiento,

comparándolocon el proporcionado directamentepor los datos sinópticosde presión

reducida al nivel del mar de la red de observatoriosdel Instituto Nacional de

Meteorologíaespañol(figura 2.6 b), calculadosupuestamentemedianteel método

estándar para un día típico de baja térmica.

a

b

Figura 2.6. Campode presión reducida al nivel del marpara un día típico de baja
térmica (20-7-85)a las 18 horas (TUC): a) medianteel métodode Pielkey Cramy
b) mediantelos datos sinópticos.
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Parala resoluciónde la ecuaciónde Poissonpor el métodode relajación,se

tomaroncomovaloresiniciales las presionesreducidasal nivel del mar mediantela

fórmula estándar(ecuación2.6) en cadapuntode la malla, paralo quefue necesario

interpolar previamentelos valores de temperatura,altura topográfica y presión

observadosen las estacionesclimatológicas,medianteuna funciónde interpolación

dependientedel inverso de la distanciaal cuadrado.

En la figura 2.6 (a) se puedecorroborarla notableatenuaciónde los valores

del gradientede presiónrespectoa los obtenidosconel métodoestándar(figura 2.6

b). No obstante,el campode presiónse ve afectadopor abundantesperturbaciones

que puedentenersu origen en las sucesivasinterpolacionesa que se hansometido

las variablesy que, inevitablemente,añadenerroresnuméricosde cálculoal campo

básico.

Ya queel objetivo final esutilizar losvalores de presiónreducidaal nivel del

mar en determinadasestacionesde la penínsulaIbérica para comprobar si la

estadísticade la depresióntérmicaseve afectada,o no, por el métodode reducción

de la presiónutilizado, se tendríaque haceruna última interpolaciónde los valores

de presión reducidade la maltaa las estacionesde observaciónoriginales,lo que

probablementedaríalugara unanuevadistorsióndel campode presionesaanalizar,

y en consecuencia,a resultadosengañososen la clasificaciónestadísticade la baja

térmica.

En resumen,debidoala aplicaciónconcretaquesepretendedara los valores

de presiónreducidaal nivel del mar en estetrabajo, se necesitaríala aplicación de

un método de reducciónde la presión al nivel del mar que no sólo corrigieseel

efecto ficticio sobre la presión producido en estacioneselevadassobre terrenos

recalentados,sino que ademásproporcionasevalores puntualesen las estaciones

individuales.

Un posible método que cumpliría los requisitos mencionadosseria el

propuestopor Benjaminy Miller (1990), el cual sebasaen la ecuaciónderivadade
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las ecuacioneshidrostáticae hipsométrica:

I gIRy
T0+yz

PSLPS~ T

dondepSLesla presiónreducidaal nivel del mar,p5esla presiónen superficie,T0es

un valor de temperaturasupuestoválido en la superficie (pero no tiene que ser

necesariamenteel correspondientea la temperaturaobservadaen superficie),-yes el

gradientetérmico (constanteen la horizontal y vertical),¿es la elevaciónde la

superficie terrestre,ges la gravedad,yRes la constantede los gases.Parateneren

cuentalos efectosde la humedad,se debeconsiderarla temperaturavirtual con la

constantede los gasespara aire seco. Este métodoutiliza el gradientetérmico de la

atmósferaestándar(y5=6.5 K ktw’) paraestimar el aumentode temperaturadesde

la superficieterrestrehastael nivel del mara travésde la columna‘subterránea’ por

debajode la estación.

La originalidadde estemétodode reducciónde la presiónseencuentraen el

cálculo de una temperatura‘superficial’ representativade la atmósferalibre, que

minimiza la inclusiónde baroclinicidadficticia por debajode la superficieterrestre.

Esta temperaturase determinaa partir de la reducción,medianteel gradientede

temperaturaestándar(y), de la temperaturaregistradaen el nivel de 700 hPaen la

vertical de la estación:

1 Ry,/g

PS

El nivel de 700 hPase ha tomadocomo el de presión estándarmásbajo que

no resultademasiadoinfluido por efectosdiurnos.

Aunque esteprocedimientopresentabastantesventajas,se puedenproducir
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algunoserrores. Por ejemplo,se podríaobtenerun gradientede presiónal nivel del

mar distinto de cero entredos estacionessituadasa la mismaaltura y con el mismo

valor de presión superficial, si las temperaturasen el nivel de 700 hPa fuesen

diferentes.Además,estastemperaturasno estaríanrealmentelibres de la influencia

diurna en regionescon terreno muy elevado,en las que el nivel de 700 hPano

estuviesesuficientementealejadodel suelo.

A pesar de estas imperfecciones,Benjamin y Miller demuestranque este

métodode reducciónde la presiónmejora los resultadosobtenidosrespectoa otros

métodos,quetambiénreducenla presiónenlas estacionesindividualessobreterrenos

elevados,debidoal usode la temperaturaen el nivel de 700 hPapara la estimación

de una temperatura‘superficial’ más efectiva. Sin embargo,son muy escasaslas

estacionesen la Penínsuladondese realizanradio-sondeos,por lo tanto, sólo seria

posibleaplicar el métodode Benjaminy Miller en un númerode observatoriosque

seríainsuficienteparael estudioestadísticoposteriorde la depresióntérmicaibérica.

El métodode reducciónde la presiónal nivel del mar empleadoen el Modelo

Global del Centro Europeo de Predicción a Plazo Medio (INM, 1990) cumple

también los requisitosmencionadosanteriormenteparael métodode reducciónde

la presión que sebuscaen esteestudio.

La reducciónde la presiónal nivel del mar se hacea partir de la presión

superficial, utilizandounapequeñavariantede la conocidafórmula barométrica.Se

basaen la suposiciónde una atmósferaestándar ‘subterránea”secaconun gradiente

vertical uniforme de temperatura de 6.5 K knv’, que se modifica según la

temperaturasuperficial. Concretamente,la expresiónrecomendadaparael valor de

la presiónreducidaal nivel del mar (psi) es:

PsL=PsexP[R~ ¡~~í[ a~5] í¡ cx~ ]2]] (2.10)[2[ RdT*J 3[RJT.JJJ
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siendo p5 la presión observadaen la estación en hectopascales,4~ su altura

geopotencialen metrosgeopotenciales,Rd la constantede los gasesparael aireseco,

7’, la temperaturasuperficialen gradosKelvin ya=O.OO
6SR~/g.Estevalor sereduce

a:

R
4(290.5-T.

>

si 7’ <290.5K y T0>290.S K siendo k=7’. +0.0O65~~/g.

Si 7’, >290.5K y ‘b >290.5 K entonces a=0 y 7’, es sustituida

por 7’, =(290.5+7’, >/2 . Estas modificaciones inhiben las bajas presiones

extrapoladasbajo terrenoselevadosrecalentados.Conuna ideasimilar, para inhibir

las altas presionesbajo terrenosfríos, 7’, es sustituidapor (T, +255)12 cuando

baja de 255 K.

Este métodotiene la ventajade que calcula los valoresde presión reducida

al nivel del mar para cada una de las estacionesmeteorológicasutilizadas, sin

necesidadde interpolacionesque podríandesvirtuarel valor real de dichavariable.

En la figura 2.7 se representael campode presiónreducidaal nivel del mar

medianteeste métodoparael mismo día de baja térmicarepresentadoen la figura

2.6. Comparandoambasfiguras se observangradientesde presión másrealistasen

la 2.7, así como una diferenciade unostres hectopascalesen el valor mínimo de la

depresiónrespectoala figura 2.6b). Al compararloconel métodode Pielkey Cram

(figura 2.6 a) se observaque éstepresentaaproximadamentelos mismosvalores,o

inclusoalrededorde un hectopascalmás,en el centrode la depresión,queel método

del CentroEuropeo, resultandoademásun campomucho másruidoso, a pesarde

que ambosgráficosestántrazadoscon el mismo procedimientográfico.

Por lo tanto, dadoque el procedimientode cálculo es másadecuadopara los

requisitosnecesariosen estetrabajo, y los resultadosobtenidosmedianteel método
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recomendadopor el Centro Europeo de Prediccióna PlazoMedio son satisfactorios,

seha elegidoestemétodode reducciónde la presiónparaobtenerunabasede datos

de mayor calidad que la mencionadaen el primer apartado. Además de esto,como

para el estudio dinámico de la baja térmica se hará uso de los análisis de dicho

Centro, resulta más coherentela aplicación del citado método.

2.2.2. Metodología.

La necesidadde aplicarun métodode reducciónde la presiónal nivel del mar

másadecuadoa las condicionesparticularesdel estudioquesepretenderealizar, que

permitaobtenercamposde presión reducidalo másrealistasposibles,obliga a la

utilizaciónde variablesobservadasen las estacionesmeteorológicasen superficie.

Figura 2. 7. Campodepresión reducidaal niveldel marpara un día tz~icode baja
térmica (20-7-85) a las 18 horas <TUC) medianteel métodorecomendadopor el
CEPPM.
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La red sinóptica de observatorios utilizada en la primera parte del trabajo,

constade un gran númerode estacionesqueaportaninformacióncadatreshoras.Sin

embargo,no ofrecenel valor de la presiónobservadaen la estaciónsinoel obtenido

despuésde hacer unareducciónal nivel del mar. Por tanto, no es posibleaplicar el

métodode reducciónde la presiónconsideradomásidóneoen estascircunstancias,

segúnseha explicadoen el anterior apartado.

Para obtener una nueva basede datos de presión reducida al nivel del mar

mediantela aplicaciónde dicho métodoes necesariala utilizaciónde la información

que proporcionan los observatorios ‘climatológicos’ de la red del Instituto Nacional

de Meteorología español a las horas ‘climatológicas’: 00, 07, 13 y 18 (TUC).

Aunque menosnumerososquelos observatoriosde la redsinóptica,tienenla ventaja

de que registrantodas las variables que se necesitanpara el cálculo de la presión

reducida al nivel del mar mediante los métodos propuestosanteriormente:presión

observadaen la estación, temperaturadel termómetro seco y temperaturadel

termómetrohúmedo.

Dadoqueno sedisponede la informaciónrequeridaen las mismasestaciones

meteorológicas,ni a las mismashoras,queen el estudiorealizadopreviamentecon

los datossinópticos,seránecesarioadaptarlos criteriosde selecciónde díasde baja

térmicaa la nuevabasede datos,paraasí poderrealizarla clasificaciónestadística

de la baja térmicacon ellos. Para esto se ha limitado el estudioa un único año,

elegido al azar, de los nueveestudiadosen la primeraparte, concretamentese ha

consideradoel año 1985.

Las estacionesde la red climatológicaque se han utilizado en el estudio

estadísticode la bajatérmicaconla nuevabasede datosse recogenen la tabla2.6,

clasificadassegúnla zonay situacióngeográficaen que se encuentran.
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TABL4 2.6

ZONA fi__SITUACIÓN

Interior
NORTE

Periferia

OBSERVATORIOS

León (Virgen del Camino),Burgos(Villafría),

Logrono (Agoncillo), Valladolid.
Gijón, Santander(Aeropuerto),Bilbao
(Aeropuerto) SanSebastián(Igueldo).

NORESTE
Interior Huesca(Monflorite),Zaragoza

(Aeropuerto),Lérida.

Periferia Reus (Aeropuerto).Barcelona(Aeropuerto),Gerona(Aeropuerto).

ESTE
Interior Cuenca.

Periferia Valencia,Castellón.

Interior CiudadReal,Albacete.

Periferia Almería(Aeropuerto),Alicante,Murcia

(Alcantarilla).

SUR
Interior Sevilla (SanPablo),Granada(Aeropuerto).

Periferia
Huelva(RondaEste),Cádiz,Málaga
(Aeropuerto).

SUROESTE
Interior Cáceres,Badún(Universidad),Evora,Beja,

Periferia
Cabo Carvoeiro,CaboSan
Vicente,Faro,Lisboa,Lisboa(Aeropuerto).

NOROESTE
Interior Lugo (Rozas),Braganqa,Vila Real.

Periferia
La Coruña,Vigo (Aeropuerto),Vianado
Castelío,Oporto.

Las estacionesmeteorológicasde Portugal registranlos valoresde presión

reducidaal nivel del mar alas mismashorasque los observatoriosde la redsinóptica

de España(00, 03, 06, 09, 12, 15, 18 y 21 horas (TUC)), exceptoLisboa, Faroy

Oportoqueen 1985 registrabanya la informaciónmeteorológicadurantelas 24 horas

del día. Considerandoque la mayoríade las estacionesportuguesasutilizadas se

encuentranlocalizadasen terrenosno muy elevados(alturasmenoresde 700metros),

y puesto que no se dispone de la presión y temperaturasobservadasen las

estaciones,se han consideradocorrectos los valores de presión reducida que

proporcionael Instituto de Meteorologíay Geofísicade Portugal.Por otro lado,para
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disponer de dicho valor a las horas ‘climatológicas’ en las estacionesportuguesas,

se ha realizado una interpolación doble parabólica entre las 03, 06, 09 y 12 horas

(TUC>, para deducir el valor de las 07 horas (TUC) y entre las 09, 12, 15 y 18

horas (TUC> para el de las 13 horas (TUC>. Para comprobar la validez de este

métodode interpolación seha realizado el mismo procesoen aquellas estacionesen

las que se disponíade la información las 24 horas del día, encontrándoseresultados

satisfactoriosal contrastarel valor interpoladoconel real registradoen la estación,

puestoque la diferenciaentre ambos, en valor absoluto, resultó ser menorde un

hectopascalen todos los casosestudiados.

Así pues,unavez aplicadoel métododereducciónde la presiónrecomendado

por el CEPPMa los datosclimatológicos,los criterios originalesparaestablecersi

en un díadeterminadose ha desarrolladouna depresióntérmicasobrela península

Ibérica,quedanahorade la siguientemanera,despuésde adaptarlosa la nuevabase

de datos:

a) La presiónen todoslos observatoriosde la PenínsulaIbéricaa las 13

horas (TUC) debeser mayor o igual que 1002 hPa.

b) La presiónalas 7 horas(TUC> debesermayor o igual que 1011 hPa

en los observatoriosperiféricosdel norte y noroeste.

c) La presión a las 7 horas (TUC> debe ser mayor o igual que a las 18

horas (TUC) en las estacionesinteriores de las zonassur, surestey

estede la Península.Se consideraríaque no seha desarrolladouna

baja térmica si esta condición no se cumpliera en más de dos

estacionescomprendidasen las zonasmencionadas.

d) En último lugar, se ha de cumplir en cadazonaque la presión a las

13 horas(TUC) en las estacionesinteriores seamenor o igual queen

las periféricas másunaconstantearbitraria, que en este caso se ha

tomadode 0.3 hPa, debidoa los menoresgradientesde presiónque
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resultande la aplicacióndel nuevométodode reducciónde la presión

en comparacióncon los ofrecidospor la red sinóptica.

Siguiendoel mismo procedimientoque el realizadoen el estudiode la baja

térmicacon los datos sinópticos,una vez seleccionadoslos días en los que se ha

desarrolladola bajatérmica,seclasificaestesistemabáricoamesoescalaen función

de las mismascaracterísticasdel campode presionesen superficiereducidasal nivel

del mardescritasen el apartado2.2.1 (excentricidade intensidadde labajatérmica>.

Los ‘tipos de baja térmica’, adaptadosa las estacionesclimatológicasde que se

disponequedande la siguienteforma:

TIPo 1: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN LA ZONA SUROESTE:

AP P(Faro)+P(Huelva)+P(Málaga) -P(seviíla)
3

Two 2: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN EL SURESTE:

AP = P(Málaga>-.-P(Alicante)+P( Valencia)—P(Granada)
3

TIPo 3: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN EL ESTE-SURESTE:

AP = P(Málaga>+P(Alicante)+P( Valencia)—P(AII’acete)
3

Two 4: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN EL OESTE:

APm- P(Oporto)-‘-P(Lisboafl-P(Faro)—P(Cáceres)
3

Treo 5: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓNEN EL ESTE:

AP = P(Alicante)-4-P(Valencia)+P(Barcelona) P(Albacete).*P(Zaragoza

)

3 2
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Two 6: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN EL TERCIO SUR:

AP - P(Faro> +P(Huelva>+P(Málaga)+P(Alicante> P(Sevilla>+P(Granada>+P(Albacete

)

3 3

Two 7: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN EL NORTE:

AP - P(LaCoruña).*P(Santander)+P(Igueldo> —P(Valladolid)

m 3

Tiro 8: MÁXIMA DIFERENCIA DE PRESIÓN EN LA ZONA NOROESTE:

AP = P(Oporto)+P(LaCorufla)+P(Santander> P(León>m 3

Debido a que el nuevo método de reducción de la presión suaviza los

gradientesbáricosrespectoa los derivadoscon los valoressinópticos, ¡os ‘subtipos

de bajatérmica’, quesedefiníanen funciónde la máximadiferenciaentreel valor

de la presiónen el centrode la penínsulay superiferia (ver apartado2. 1. 1), sehan

adaptadoa los nuevoscamposde presión,quedandode la siguientemanera:

SubtipoA: Cuando

Subtz~oB: Cuando

SubtipoC: Cuando

SubtipoD: Cuando

SP<1 hPa

1=SP<2hPa

2=SP<3hPa

SP=3hPa

El valor del incrementode presión SP es, en estecaso, la diferenciaentre

la presión mediade la siguientesestacionesperiféricas: San Sebastián(Igueldo),

SantanderLa Coruña, Oporto, Lisboa, Faro, Huelva,Málaga, Alicante, Valencia
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y Barcelona,y la presiónmediade las estacionesinteriores mAs centradas:Madrid,

Valladolidy Albacete.

2.2.3. Resultados.

La utilización de camposde presiónreducidaal nivel del mar medianteun

métodoinapropiadoparadeterminadascondicionesgeográficasy atmosféricas,puede

dar lugar a resultadosengañosos.Concretamente,en la penínsulaIbérica, las

numerosasestacionesmeteorológicassituadaspor encimade 500 metrosde altura,

en las quedurantelos mesesde veranosealcanzanelevadastemperaturas,conducen

a una infravaloraciónde la presión,si no setienenencuentaestosfactoresal hacer

la reducciónde la presiónal nivel del mar.

Como seha comentadoanteriormente,el métodode reducciónestándarde

presiónutilizadoporel InstitutoNacionalde Meteorologíaen las estacionesde la red

sinóptica,cuyosresultadossehan usadoen el estudioestadísticode la primeraparte

del trabajo,producecamposde gradientesde presiónficticios demasiadofuertesque

podríandesvirtuar los resultadosdel mencionadoestudio. Por esta razón, se ha

creído convenienterealizar estacomprobaciónaplicandoun nuevo métodomenos

sensiblea los citadoserrores. El método seleccionadoes el que se utiliza en el

CEPPM, presentadoen el apartado2.2.1.

En concreto, se ha aplicado este método de reducción a los datos

climatológicoscorrespondientesal períodomayo-octubrede 1985, considerandoa

continuación los días de ocurrenciade baja térmica en base a los criterios de

seleccióny clasificándolasegúnlos tiposy subtiposdescritosen el apartadoanterior.

La distribuciónde frecuenciamensualde la bajatérmicautilizando los datos

climatológicos, junto con la obtenidacon los datos sinópticos,se presentaen la

figura 2.8. El aspectogeneralde la distribución es similar en amboscasos,con

máxima ocurrenciaen los mesescentralesdel verano. No obstante,el máximo

absoluto se presenta en el mes de julio (52%) cuando se utilizan los datos
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climatológicos,mientras que en el caso de los datos sinópticosocurre en agosto

(81 %). Seobservatambiénunadiferenciaen los valorescuantitativosde cadames,

más acusadaen agosto, que presentasolamenteun 42% de días de baja térmica

mediantela utilizaciónde la nuevabasede datos, frenteal 81% obtenidocon el uso

de los datossinópticos.La razónde estasdiferenciaspareceatribuibleal métodode

reducciónde la presiónutilizado por los observatoriossinópticos,que, comoya se

ha mencionado,generagradientesbáricosexcesivamentefuertesen sueloselevados

recalentados.Se justifica, así, que las mayores diferenciasen los resultadosse

presentenen los mesesmas calurososdel verano, siendomenos importantesen

mayo,junio y octubre.

En las figuras 2.9 y 2.10 se presenta el número de observaciones

correspondientesa cadauno de los tipos de bajatérmica,en función del mesy de

la hora del día, utilizando los datos climatológicosy sinópticos,respectivamente.

También aparecereflejada en ambas gráficas la frecuenciade cada subtipo en

funciónde la diferenciabáricaentrelos observatoriosperiféritos e interiores, según

loo
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Figura 2.8. Frecuenciamensualdedías de baja térmica condatosclimatológicosy
sinópticos,para el año 1985.
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seha definido anteriormente.

En la figura 2.9 seobserva,unavez más, la mayorincidenciade la depresión

térmicaenlos mesescentralesdelverano.Los tipos quepresentanmayor frecuencia

son el 2, 7 y 8 (con máximo gradientede presión localizadoen el sureste,norte y

noroeste,respectivamente)al igual que en el caso de los datos sinópticos(figura

2.10), aunquea diferenciade éstosel tipo 8 ha perdidorelevancia,no sóloencuanto

a númerode observacionessino tambiéna las menoresintensidadesquealcanza,al

contrario que en el caso de las bajasdel tipo 7. Aunque con menor intensidady

frecuencia,el tipo 5 (gradientede presiónmáximo en el este)aparecetambiéncon

relativaimportancia,sobretodo enjunio,julio y agosto.El restode los tipos de baja

térmica tiene aún menor incidencia con los datos climatológicos que con los

sinópticos.

Aunque sólo se disponede informacióna las 13 y 18 horas (TUC) en el

estudiocon los datos climatológicos,es posible observarun reforzamientode la

intensidadde la bajatérmicaa lo largodel día, sobretodo en junio, julio y agosto,

y en los tipos 5 y 7. Este hecho también se observa en la figura 2.10,

correspondientea los datos sinópticos,y en los tipos 7 y 8.

El métodode reducciónde la presiónestándarutilizadoen los observatorios

sinópticos,producediferenciasde presiónelevadasentrela periferiay el interior de

la Península( mayoresque6 hectopascalesen algunoscasos),sobretodo en aquellos

tipos de bajatérmicacuyo máximogradientebáricoselocalizaen el nortey noroeste

de la península(tipos 7 y 8>, precisamentedondese sitúan los observatoriosmás

elevados.Al aplicar el nuevo métodode reduccióna los datosclimatológicos,los

valoresmásfrecuentesde las intensidadesmayoresno sobrepasanlos 3 hPa,aunque

los máximosgradientesdepresiónsiguenlocalizándoseen laszonasdel norte.Luego

el métodode reducciónde la presióninfluye de forma importanteen los valoresde

los gradientesde presiónresultantes,pero no tanto en la localizacióngeográficade

los mismos,quepareceestarmásafectadapor la proximidaddel anticiclónatlántico

y por el mayorcontrastetérmico entreel mar Cantábrico(más frío) y la superficie
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terrestre.Esto hacequecon la nuevareducciónsigansiendomayoreslas frecuencias

de ocurrenciade los tipos de bajatérmica definidos con gradientemáximo en las

zonassituadasmásal norte de la Península.
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2.3. Estadísticade la depresióntérmicaibéricacon los análisis del modelo del

CEPPM

.

Unestudioampliode la depresióntérmicarequiereanalizarlas características

de dicho sistema a mesoescala,tanto en superficie como en altura. Ya se ha

mencionadoque en la penínsulaIbérica son pocas las estacionesdonde realizan

sondeosaerológicosdiariamente.Este es el motivo por el que se ha recurrido a la

utilizaciónde los análisisprocedentesdel CEPPM,queproporcionanvaloresde las

variablesmeteorológicasnecesariasen todos los nivelesde presiónestándar.

Previamenteadichoestudioes necesarioseleccionarcon la mayor fiabilidad

posiblelos díasen los quese ha desarrolladounadepresióntérmica.A continuación

se presentala metodologíautilizadapara cumplir con esterequisito, que se basa

esencialmenteen la que se ha seguido en el trabajo hasta este momento, pero

adaptadaa la nuevabasede datos.

2.3.1.Metodología.

Los análisis que se llevabana caboen el CEPPM en el año 1985 utilizan

como datos iniciales todas las observacionesprocedentesde la red sinóptica en

superficie (SYNOPs>;de los sondeosaerológicosde temperaturay viento (TEMPs

y PILOTs); de las observaciones,atravésde satélite,de viento (SATOBs) y espesor

(SATEMs);asícomode las observacionestomadasdesdeaviones(AIREPs>y barcos

(SHJPs>y, cuandose encuentrandisponibles,desdeglobos aerológicossituadosa

niveles de presiónconstante(COLBAs). Cadauno de estosdatoslleva asociadoun

valor de la varianzadeJ error, derivadomedianteuna evaluaciónestadísticade los

resultadosde los sistemasde observacióncorrespondientes,como componentesdel

sistemade asimilación(ECMWF, 1992).

En la penínsulaIbérica, apartede los datossuperficialesde la red sinóptica

de observatorios, se facilitan también datos en altura correspondientesa los

radiosondeosaerológicosde las 00 y 12 horas(TUC) en los siguientesobservatorios:
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La Coruña,Lisboa,Santander,Murcia,Madrid, Gibraltary Palmade Mallorca.Sin

embargo,en el año 1985, que es el consideradoen esteestudio,todavíano estaban

operativoslos sondeosde Santandery Murcia. Por lo tanto, los camposresultantes

de los análisisdel CEPPMa las 06 y 18 horas(TUC) corresponderána simulaciones

del modelo global de pronóstico operativo en ese año (T106, con resolución

horizontal equivalentede 1.125 grados en longitud y latitud), puestoque a estas

horasno se realizansondeosen las estacionesde observación.

Con esta informaciónprocedentede puntosdispersosse obtiene, mediante

interpolación numéricay el convenienteajuste de los campos,el análisis en una

malla regular, que a su vez se utiliza como los valores iniciales del modelo de

predicción. En la horizontalse realiza una interpolaciónóptima, mientrasque en la

vertical, para interpolar los valoresde las variablesdesdelos niveles de presión

constantea los niveles a del modelo y viceversa,el tipo de interpolaciónutilizada

por defectoes la conocidacomo ‘Tension spline interpolation’. En el caso de las

extrapolacionespor encima(debajo) del topedel modelo, se asigna, en general,a

todos los puntosel mismovalor que teníala variableen el nivel másalto (bajo) del

modelo. Existen algunas excepcionesa esta regla, como el geopotencialy las

componentesu y y de la velocidad del viento, cuyos valores son extrapolados

linealmentepor encimadel nivel másalto del modelo,o la velocidadvertical, a la

que se asignael valor cero por debajode la superficieterrestre(ECMWF, 1988).

Para el estudioen superficie de la baja térmica ibérica se disponede los

análisis del modelo en el nivel de 1000 hPa, cada6 horas (00, 06, 12 y 18 horas

(TUC)) en los mesesde junio a septiembre,durantelos años de 1985 a 1988.

Mientras queparaeJ estudioen alturase disponede los análisisdel modelo a las 18

horas(TUC), duranteel año 1985, en los nivelesde presiónestándardesde1000hPa

hasta300 hPa.

El dominio en que se disponede los datosde los análisis del CEPPMes el

siguiente:
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330 N =~ =460 A’

130 W =X = 70 E

donde ~ representala latitud y X la longitud, y la resoluciónes de O.50x0.50en

latitud-longitud.

En estosanálisis, las variablesdisponiblesen todos los niveles de presión,

son: altura geopotencial,temperatura,humedad específicay viento en sus tres

componentes.

Paraconocercuálesson los días en los que se ha desarrolladola depresión

térmicase han aplicado unos criterios de selecciónsemejantesa los presentados

anteriormente,pero adaptadosa la forma de la nueva basede datos que se va a

considerar.Tales criterios utilizan comovariablebásicala presiónreducidaal nivel

del mar, por lo que se ha aplicadoel métodoutilizadopor el CEPPM (ver apartado

2.2.1) para obtenerel valor de la presión reducidaal nivel del mar en todos los

puntosdel dominio, a partir del geopotencialy la temperaturaen el nivel de 1000

hPa. Así, en la expresión2.10 los valores de ~ y T~ se sustituyenpor los de la

alturageopotencialy la temperaturade dicho nivel, y p~=JOOOtiPa en este caso.

Puestoque la informaciónviene dadaen puntosde una malla regular,no en

las estacionesindividuales,talespuntossehanagrupadoen zonasgeográficassegún

su latitud y longitud, tratandode manteneruna distribución similar a la que se

propusoal trabajarcon las estacionesindividuales. La distribución final sepresenta

en la tabla 2.7.
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TABLA 2.7

ZONA Iti~IóNI COORDENADAS

p=42.50 A’
Interior 60W=X=20W

NORTE

Periferia ~4350 A’
60W=X=20W

NORESTE
Interior

~o=420N

10W=X=10E

Periferia

«0=420 N, X= 30 E)

«0=41.50 N, X= 20 E)

«0=410 A’, X= 1~ E)

ESTE

Interior
«0=410 N, X= 1~ n~

(«‘=40.50 A’, X= 1.50 n4~

(so=400 A’, X= 20 14k)

Periferia
«0=400 N, X= 00 j4~

(«‘~3950 A’, X= 0.50 1V)
(so390 A’, X= 0.50 Ix,V)

Interior

(«‘=390 A’, X= 20 T4)

(~,=38.50 N, X= 2.50 y~

(«‘=3~0 A’, X= 2.50 W~

Periferia
(«‘=38.50 N, X 00 T~49
(«‘=38.50 A’, X= 0.50 TV)
(so380 N, x= 1” fl,V)

SUR

Interior «‘=380N

Periferia

(«‘370 A’, X= 6.50 ~V)

«0=36.50 N, X= 60 n~4,)
«0=36.50 A’, X= 50 14~)

(so=36.50 N, X= 2.50 fl,V)

SUROESTE

Interior 380 N=«’ =39.50N

X=70 W

Periferia 380 N=so=39.50A’
\=90 w

NOROESTE

Interior 41.50 N=«’=42.50A’

Periferia 420 A’=~c <4350 NX=90W
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Segúnestaconsideración,las condicionesque se hande cumplir paraafirmar

que en un díadeterminadose ha desarrolladouna depresióntérmicason:

a) La presión en todos los puntos del dominio que comprende la

penínsulaIbérica (36.50N=«’=43.S0Ny9.50W=X=10E>a las 12

horas (TUC) debeser mayoro igual que 1002 hPa.

b) La presión a las 6 horas(TUC> debeser mayor o igual que 1011 hPa

en los puntosde la mallacorrespondientesa la periferiade las zonas

norte y noroeste.

c) La presióna las 6 horas(TUC) en los puntosdel interior de las zonas

sur, surestey estedeberser mayoro igual quea las 18 horas(TUC).

Si esta condición dejara de cumplirse en más de dos puntos se

consideraríaque en ese día no se ha desarrolladouna depresión

térmica.

d) Se ha de cumplir que la presióna las 12 horas(TUC> en los puntos

del interior de las zonasnorte,noroeste,este,sureste,sur y suroeste,

debeser menoro igual quela alcanzadaen los puntosde la periferia

de las mismaszonasmás una constante,cuyo valor más idóneo se

considerade 0.5 hPa.

e) Por último, se impone que el valor de presión mínimo ha de

corresponderaun puntode la mallasituadoen la zonacontinentalde

la península(380N=«’=420Ny70W=X=1.50W).De no serasí se

consideraríaqueel sistemameteorológicodesarrolladono corresponde

a una depresióntérmicaformadasobrela penínsulaIbérica.
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2.3.2. Resultados.

Los camposde presión reducidaresultantesde la aplicación del método

utilizado en el CEPPM, dan lugar, como se ha mencionandoanteriormente,a

diferenciasbáricasentreobservatoriosperiféricose interioresmuchomenosacusadas

que las obtenidascon otros métodos.Esto mismo sucedecuandoel citado método

se aplica para la obtención de la presión reducidapartiendo de los análisis del

CEPPM.Estehechose ve reflejadoen la figura 2.11, dondeseha representadola

distribuciónmensualde frecuenciade díasenlos queseha desarrolladoel fenómeno

de baja térmica, en base a los criterios de selecciónpresentadosen el apartado

anterior, entre1985 y 1988.

FRECUENCIA DE DíAS DE BAJA TERMICA (1>

100

80

60

40

20

o
JJAS JJAS JJA8 JJAS

1986 1986 1987 1988

FREO.BAJA TÉRMgCA

Figura 2.11. Frecuenciade díasde baja térmica a partir de los análisisdel modelo
del CEPPM.

Aunque la distribución mensualsigue manteniendola mismaforma, con el

valor máximo en los mesesde julio o agosto,dependiendodel año; seobservauna

clara disminuciónen los valores cuantitativos de los porcentajesde días de baja

térmica en los cuatro añosestudiados.Existen varios factoresa los que se podría
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atribuir estehecho.En primer lugar, únicamentelos datoscorrespondientesa las 00

y 12 horas (TUC) son elaboradospartiendode observacionesreales, siendo los

análisis de las 06 y 18 horas (TUC) prediccionespuras del modelo global del

CEPPMque al estardirigido a la predicciónsinóptica,no simulacorrectamenteun

sistemaa mesoescalacomoes la baja térmica, pues las parametrizacionesde los

intercambios superficie-atmósfera,tan decisivos en este caso, no son todo lo

detalladasque seríaconveniente.En segundolugar, la informaciónproporcionada

por los observatorios,distribuidosde forma irregulary bastantedispersa,sufrenuna

interpolaciónnuméricaa una malla regularantesde ser introducidosen el modelo.

Es posible,por tanto, queaquellosfenómenosde escalamenorque el tamañode las

celdillas individualesque forman la malla utilizada, seanfiltrados y no puedanser

reproducidoso simuladospor el modelo.

Se ha comprobadoque es frecuente la formación de bajas térmicas de

pequeñaescala,por ejemplo sobre la zonaárida de los Monegros en el noreste

peninsular, que pasarían inadvertidas si solamente se tuviese información de

observatoriostan dispersos,como los que se utilizan para los análisisdel CEPPM

en la zonade la penínsulaIbérica. Solamentecon la red superficialde observatorios

sinópticos,mucho más densa,seria posibledetectarla formación de este tipo de

bajastérmicas,lo que explicaríaen partela mayor frecuenciade ocurrenciaque se

obtienecon estosdatosrespectoa los que se derivande los análisisdel CEPPM.

Si bienexisteunadiferenciacuantitativaconsiderableentrelos valoresde la

frecuenciade díasde baja térmicaobtenidosmedianteambasseriesde datos,no lo

es tanto al comparar los que se derivan de los análisis del CEPPM con los

procedentesde las estacionesclimatológicasen el año 1985 (ver tabla 2.8). En los

dos casos se ha utilizado el mismo métodode reducciónde la presión al nivel del

mar, Jo cual indicaque la grandiferenciahalladarespectoalos datossinópticosdebe

seratribuida fundamentalmenteal métodode reducciónutilizadomásquea los otros

factores.
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Tabla 2.8.

FREC. DíAS BAJA
TÉRMICA(%)

MES

DATOS CLIMATOLOGICOS ANALISIS DEL CEPPM

jumo 47 34

Juno 52 48

AGOSTO 42 45

SEPTIEMBRE 13 17
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3.CLIMATOLOGÍA SINÓPTICA DE LA DEPRESIÓN TÉRMICA IBÉRICA

El método fundamentalde la climatología sinópticaconsisteen combinar

elementosdel tiempo en gruposhomogéneoso clasesque representenla situación

sinóptica existente en un momento determinado(Barry y Perry, 1973). Las

categorías resultantes pueden ser entonces analizadas con respecto a sus

característicasmeteorológicas,a su traslación y frecuenciade ocurrenciatanto

espacial como temporal, y a su relación con otros parámetrosmeteorológicos

externos.

Lasdistintasaproximacionesclimatológicassinópticassesuelensubdividir en

dosclases:las quesebasanen diferentes‘tipos de tiempo’ y las queutilizan métodos

basadosen la identificaciónde masasde aire. Los ‘tipos de tiempo’ se suelendefinir

en base a criterios hidrodinámicos,como presión superficial, camposde viento o

alturasgeopotencialesde los nivelesde presiónenaltura. Por lo tanto, las categorías

resultantesrepresentandiferentes regímenesdel flujo atmosférico que pueden

relacionarsecon variables termodinámicas. Así, por ejemplo, Muller (1977)

identificó ocho ‘tipos de tiempo’ en Louisiana, demostrandoque estos tipos se

relacionabanasuvez condiferentescondicionestermodinámicas(temperatura,punto

de rocio, altura de la capa de mezcla, etc.), e incluso se podían asociarcon la

precipitaciónlocal.

Por otro lado, las aproximacionesbasadasen la identificaciónde masasde

aire, utilizan explícitamentevariables tanto termodinámicascomo hidrodinámicas

para la realizaciónde la clasificación.Estos métodossuelenincluir la temperatura

del aire y alguna variable relacionadacon la humedad,ademásde los datos de

presión o altura geopotencial, nubosidad, velocidad y dirección del viento,

visibilidad, etc. Las categoríassinópticas resultantesno representanmeramente

diferentes regímenesdel flujo, ya que las variablesasociadasa efectosdinámicos

constituyensolamenteuna parte de la basede datosglobal.

Las técnicassinópticassuelenclasificarseademásen ‘subjetivas’y ‘objetivas’.
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Las primerassebasanen el juicio y la experienciadel investigador.La mayoríade

las clasificacionessubjetivasconcluyencon la identificaciónde tipos de tiempo, ya

queel campode viento en superficieo en alturasueleseruna variableprimaria. Un

ejemplo clásico de clasificaciónclimatológicasinópticaen tipos de tiempo es la

realizadapor Lamb (1972)para las Islas Británicas,existiendootrasclasificaciones

subjetivasque incluyenaplicacionessobrela calidaddel aire (Davieset al., 1991),

la variación en la visibilidad (Sloane, 1983) o la actividad convectiva (Ladd y

Driscolí, 1980),entreotras.

Los métodos objetivos, por el contrario, se fundamentanen el uso de

procedimientos estadísticospara reducir extensasbases de datos a categorías

sinópticas diferenciadas.A pesarde ello estetipo de clasificacionescontienenuna

cierta subjetividad, ya que el investigador ha de tomar importantesdecisiones

concernientesal tamañode la muestra,selecciónde las variablesy procedimientos

de clasificación que puedenafectar sustancialmentea los resultadosfinales. No

obstante,estos métodoshan adquiridouna gran popularidaddebido,en gran parte,

a la disponibilidadde los datosmeteorológicosen formatodigital. Algunos ejemplos

de recientesestudiosbasadosen métodosobjetivos y en la identificaciónde masas

de aire, incluyenademásaplicacionesa otros estudios,como porejemploal cambio

climático (Kalstein et al., 1990) y al estudio de la visibilidad atmosférica(Davis,

1991).

El presentetrabajosehacentrado,hastaahora,enel estudiode unacategoría

concreta, claramente diferenciada de otras situaciones meteorológicas que se

observansobre la penínsulaIbérica en una época determinadadel año. Esta

clasificaciónse ha realizadoen basea criterios hidrodinámicosen superficie,como

es el campo de presión reducida al nivel del mar y su gradientehorizontal,

realizándoseademás un análisis de su frecuencia de ocurrencia en el área

considerada.

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

característicasmeteorológicasdel fenómenode baja térmica, comopuedenser la
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localizaciónespacialpreferentede su centro, su intensidady tamaño horizontal,

mediantela utilización de variablesen superficie,así comosu extensiónvertical a

partir de la informaciónmeteorológicaen nivelesde presiónen alturaproporcionada

por los análisisdel CEPPM.

3.1. Localizaciónoreferentedelcentrode la balatérmicaibérica

.

El centro de una depresiónse define, en general,como el mínimo local en

el campode presión, dondeel gradientehorizontal de presióndebeser nulo y la

laplacianahorizontal de dicha variableha de tener valorespositivos (Bluestein,

1992). Estemétodo de determinacióndel centrode un sistemade baja presión es

recomendablesiempre que los datos disponiblesse encuentrendigitalizados y

distribuidosen una mallaregular. No obstante,las depresionesque se formanen la

atmósfera real no presentan, en general, isobaras perfectamenteconcéntricas

alrededordel centrodel sistema,por lo que el gradientehorizontalde presiónen este

punto puede tomar valoresdiferentesde cero.

En el caso de no disponerde una basede datos apropiadapara aplicar el

métodoanterior, sehan de elegir otros procedimientos,como el desarrolladopor

Rowsony Colucci (1992),en su climatologíasinópticade las depresionestérmicas

del suroestede Norteamérica,en el quedefinencomo ‘centrodel sistema’,al centro

geométricoaproximadode la isobaracerradacon valor másbajo, de las trazadasa

intervalosde 4 hPaen los mapasqueutilizan. Esteprocesoserealizó inspeccionando

visualmentelos mapasde presiónen superficiecorrespondientesal periodoanalizado

(alrededorde 24000mapas).

En el presenteestudio se ha aplicado un método menos subjetivo que el

propuestoen el trabajo citado anteriormente,dadoque se disponede los valoresde

presiónsuperficialen el dominio dondesedesarrollala depresióntérmica,en forma

digital y en una mallaregularconresoluciónde mediogrado,tantoen longitudcomo

en latitud.
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La determinacióndel centrode la depresióntérmicaibérica seha realizado

en funciónde la localizaciónespacialdel punto (encoordenadaslongitud-latitud)en

el cual la presiónpresentasu valor mínimo. Puestoque los puntosde la malla se

encuentranbastantepróximos entresi, se ha consideradoque el error cometidoes

despreciable,haciendoinnecesariorealizarinterpolacionescon mayorresolución.

En el casode una depresiónideal el gradientebárico en el punto de presión

mínima tendría que valer cero, segúnse ha mencionadoanteriormente.Una vez

aplicadoeste criterio a los puntosrepresentativosdel centrode la baja térmicase

obtuvieron,en la mayoríade ellos, valoresno nulosdel gradientede presión,aunque

en un alto porcentajede los casosanalizadoscoincidíael punto de presión mínima

con el que presentabael valor del gradientede presión máscercanoa cero. En la

mayoría de las ocasiones,fundamentalmentepor la influencia de otros sistemas

báricosde mayorescalasituadosenlas proximidadesde la bajatérmica, las isobaras

correspondientesal campo de presión superficial adoptan formas irregulares

alrededordel puntode presiónmínima,dandolugaravalores no nulosdel gradiente

bárico en el punto centralde la depresión.Por este motivo no se ha elegido este

criterio comofactor determinanteparael cálculo del centrode la baja térmica.

Duranteel procesode selecciónde los díasen los quesehadesarrolladouna

baja térmica, a lo largo de los años 1985 a 1988 entre los meses de junio a

septiembre, según los criterios mencionados en el apartado 2.3.1, se va

almacenando,paracadauno de estosdías, la situacióngeográficay el valor de la

presiónmínimaalcanzadaalas 18 horas(TUC), siemprequedichovalor se localice

en la zona continental comprendida dentro de los siguientes limites:

7”W=X=1.S0Wy38”N=«’=420N.

En la figura 3.1 se representael valor medio mensualde la presión en el

centrode la baja térmicapara los díasde ocurrenciadel fenómeno(121 en total).
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Presión mínima media (hPa)

Figura 3.1. Presión mediamensualen el centro de la baja térmica dejunio a
septiembrepara los años 1985 a 1988. Las barras verticales representanla
desviaciónestándaralrededorde la media.

Se observaun comportamientocíclico anual de dicho valor, conun mínimo

en el mes de julio (1011.7 hPa), mesen el que la desviaciónestándarpresentael

valor más bajo (1.4 hPa). En el mes de septiembrese alcanzael máximo valor de

la variable(1014.8hPa)siendola desviaciónestándarde 2.3 hPa.

El númerode díasen los queel centrode la depresióntérmicase situó sobre

cadapuntodel dominio, duranteel periodo 1985-1988,se presentaen la figura 3.2,

dondelas isolineasestántrazadasa intervalosde 2 días.

Se apreciaclaramenteuna zonapreferentepara la formacióny permanencia

de estesistemasituadaen la mitad sur de la penínsulaIbérica. Concretamente,el

52 % de los díasestudiadosel centrode la depresiónse localizaen la región de la

península comprendida dentro del dominio siguiente: 70W=X=5.50Wy

380N=«’=39.50N.Esta zonareúneuna serie de característicasque propician la
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Figura 3.2. Frecuenciade localizacióndel centro de la baja térmica durante
el período ¡985-1988.

presenciade valoresde presión superficial más bajos que los alcanzadosen otras

regionesde la penínsulaIbérica. Por un lado, seencuentramáspróximaalas costas

bañadaspor el océanoAtlántico quea las aguasmediterráneas.Ya seha comentado

el efectoquesobreel gradientede presiónsuperficialpuedetenerel mayorcontraste

térmico entre los suelos recalentadosde la Penínsulay la superficie oceánica,

relativamentemásfría que la del mar Mediterráneo.Por otro lado, la localización

preferentedel mínimo valor de presión en el tercio sur peninsularpareceestar

relacionadacon la situaciónsinópticaque acompañafrecuentementea la formación

de estesistemamesoescalar.Mientrasquela mayor partede las regionesdel norte

peninsularse encuentranbajo la accióndeun anticiclón,consu centrolocalizadoen

el océanoAtlántico, sobre el norte de Africa se forma, en la mismaépocadel año,

una fuertedepresióntérmica(Ramage,(1971),Pedgley(1972)),de mayorescalaque

la ibérica, quesueleextendersu radio de accióna las zonas de la penínsulamás

próximasal continenteafricano, de forma que el valor de la presiónsuperficial en

estasregionessueleser inferior que en las situadasmásalejadas.Por último, hay

11 10 9 8 7 6 5 4 3 2 1 0 1 2 3 4 5 6 7
LONCITUr
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que señalar que en esta zona el tipo de suelo predominantecorrespondea las

llamadas Tierras pardas meridionales,tanto sobre roca ígnea comometamórfica,

según se describe en el manual del Mapa de suelos de Españadel Instituto de

Edafología y Agrobiologia del Consejo Superior de InvestigacionesCientíficas

(1966). Este tipo de tierras se desarrollansobre materialessilíceos, en clima

mediterráneosemiáidoy, dadala escasaretenciónde humedadsu cubiertavegetal

se compone de encinas o alcornoques y pastos pobres con escasa evapo-

transpiración.En la épocaestival, el fuerte calentamientosolar y la sequedaddel

suelo dan lugar a un gran flujo de calor sensible,que compensael déficit del de

calor latentepor evaporaciónen el balancede energía,desarrollándoseuna intensa

conveccióntérmicaque favorecela formaciónde unabajapresióna nivel del suelo.

3.2. Intensidady extensiónhorizontalde la depresióntérmicaibérica

.

Paravalorar la intensidadde una depresiónse sueleconsiderarla laplaciana

horizontal del campode presiónen el Centrodel sistema,másque el valor mínimo

de la presión.

Por ello, se ha calculadola laplacianade la presiónen el punto centralde la

baja térmicaen los 121 díasseleccionados,resultandoqueaproximadamenteel 50%

de los valoresobtenidosse encuentrancomprendidosentre 0. lSxl&3 y 0.26x103

hPa/km2,comoseapreciaen la figura 3.3.

La forma de la distribución es acampanada,presentandounadisminución

bruscade las frecuenciasobservadasparavaloresbajosde la intensidady mássuave

en los valoresaltos. La incidenciaharesultadoser nula tantoparavaloresinferiores

a O. 10x103 hPa/km2como para los superioresa O.46x10~ hPa/km2.
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Figura 3.3. Frecuenciade la intensidadtotal de la depresióntérmica,para el
período de 1985 a 1988, calculada como la laplaciana de la presión en el
centro de la baja térmica.

En la figura 3.4 se representala frecuenciaobservadade la intensidadde la

depresióntérmicaagrupadapor meses. En cada intervalo de clase los máximos

correspondena diferentesmeses.Así, junio presentala frecuenciamásalta (31%)

en intensidadescuyo valor estacomprendidoentre 0.22x1&3 y 0.26x103hPa/km2,

encontrándosemás del 50% de los valoresobservadosen los intervalos de clase

inferioresa éste.Sin embargo,en el mesdejulio alcanzasumáximoen un intervalo

mayor (entreO.26x103y0.30x103hPa/km2)contabilizándoseaproximadamente64%

de los valoresde intensidadpor encima de 0.22x103hPa/km2. En los mesesde

agostoy septiembrevuelve adisminuirel valor de la intensidadmásfrecuente(entre

O. 18x103 y 0.22x1t13 hPa!km2) con frecuencia de observacióndel 33% y 43%,

respectivamente.
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FRECUENCIAMENSUAL(%)

Figura 3.4. Frecuencia de la intensidadmensualde la depresión térmica
calculadacomo la laplacianade la presión en el centro de la baja.

Ya seha comentadoque, aunquela mayor intensidadde la depresióntérmica

no implica necesariamenteun valor másbajo de la presiónmínima,depresionesmuy

intensassuelen presentarvalores relativamentebajos de dicha magnitud. Así,

comparandolas figuras3.1 y 3.4, sepuedeobservarqueel mesdejulio presentauna

frecuenciaelevadade intensidadesaltasde la depresióntérmica, siendotambiénen

este mes cuando los valores de presión mínima son los más bajos. De la misma

manera,los mesesconpresiónmínimamás elevadason los que presentanmayores

porcentajesde díasen los que la depresióntérmicaes menosintensa.

El campode presiónsuperficial típico de la baja térmicaibérica se caracterizapor

presentarlos gradientesmásfuertes,no en las cercaníasdel centrodel sistema,es

decir en el sur peninsular,sino en puntosbastantealejadosdel mismo, próximosa

las regiones costerasdel norte (ver capítulo 1), dondeJaspresionesen superficie

alcanzanlos valores más elevados. Por tanto, el cálculo de la intensidadde la

depresióntérmicaibérica mediantela laplacianade la presión en su punto central,
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no muestraesteefecto de forma clara,puestoque las diferenciasbáricasalrededor

del puntode presiónmínimano reflejanla magnitudde los gradientesde presiónen

zonas más alejadas.

Por tanto, la cuantificaciónde la intensidadde la baja térmica (1) se ha

realizadopara cadauno de los 121 días seleccionados,medianteel cálculo de la

diferenciaentre el valor de presiónsuperficial correspondientea la mediaespacial

de los valoresde estavariableen el dominio que comprendela penínsulaIbérica,

segúnla malla elegida(36.50N=«’=43.50Ny 90W=X=1.50E),a las 18 horas,

N~ y el valor de presiónmínimaa la mismahora,p,,.~,,:
I = - Pmin

La frecuenciamensualde la intensidadde la bajatérmica,calculadade esta

manera se presentaen la figura 3.5. En ella se han agrupadolos valores de la

intensidaden intervalosde clasede amplitud 0.5 hPa.

El mes de julio presentauna incidenciasuperior al resto con una mayor

frecuenciade observaciónde intensidadesconsideradascomo ‘altas’. Así, el valor

máximo de la distribuciónde frecuencias(27%) se encuentra,en este mes, en el

intervalode intensidadesde 3.75a 4.25hPa,mientrasqueen agostolas intensidades

quepresentanla máximaincidencia(36%)correspondenavaloresmásbajos(entre

2.25 y 2.75 hPa).

En los mesesde agostoy septiembreel mayornúmerode observaciones(70%

y 48%, respectivamente)seconcentraen tornoa 2.25y 3.25hPa,sin embargo,julio

presentael 85 % de las observacionesrepartidasen un rango de intensidadesmás

amplio (entre2.25y 4.25 hPa).La distribuciónde las frecuenciasde observaciónde

la intensidadde la baja térmicaen el mesde junio presentaun aspectohomogéneo,

no superándoseel 20% paraningún intervalo de claseen los que existe incidencia.

89



FRECUENCIA MENSUAL OBSERVAOA(%>
60

60 -

40-

30 -

1 ¡4 4.5 62 2.6 3 3.5INTENSIOAD (hPa)~JULIO~AGO8TO1986-1988
~LLI

1 1.5

— JUNIO

1 ¡
1 —s ..~ 1

20 -

lo -

o

Figura 3.5. Frecuenciamensualde la intensidadde la baja térmica para el
período 1985-1988.

En la figura 3.6 se ha representadola frecuenciade la intensidadde la

depresióntérmica ibérica para el total de los 121 días en los que se formó este

sistema. En ella se puede observarque las intensidadesmás frecuentesson las

mayoresde 2.25 hPay menoresde 3.25 hPa, que constituyenel 50% del número

total de los valoresde intensidadobservados,siendomuy pocofrecuenteslos valores

extremos(menoresde 2.25 hPay mayoresde 4.25 hPa).

La extensiónhorizontalde la bajatérmica(Eh) se hacalculado,paracadadía,

en funciónde la diferenciaentreel valor mediode las presionesexistentesen los 24

puntosde la malla que rodeanel centrode la baja térmica(~) y el valor de presión

en el mismo (p~,,), a las 18 horas:

P Pmin
Eh= A

L
SEPTIEMBRE
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Figura 3.6.Frecuenciatotalde la intensidadde la baja térmicapara elperíodo

1985-1988.

dondeA es el áreacorrespondienteal dominio de dos gradosde longitud por dos

gradosde latitud (~ 3.9x10~ knV) formado por los puntosque se utilizan en este

cálculo.

En la figura 3.7 se presentala frecuenciamensual de observaciónde los

valores de la extensión horizontal agrupados en intervalos de clase de 0. 1

hPa/3.9x104km2

En el mesde julio la extensiónhorizontal de la baja térmica másfrecuente

(39%) tiene un valor de 0.5 hPa¡3.9x104km2; en agostoy septiembrede 0.4

hPa/3.9xl0~ km2, con una frecuenciamensual de observacióndel 33% y 43%,

respectivamente,y de 0.3 hPa¡3.9x10~ km2 en junio conuna frecuenciadel 35%. La

posición del máximo en las distribucionesmensualespasade situarseen un valor

bajo en junio (0.3 hPa/3.9x104km2) a uno mayor en julio (0.5 hPa/3.9x104km2),

volviendo a desplazarsehacia un valor menor (0.4 hPa/3.9x104km2) en agostoy

septiembre.
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FRECUENCIA MENSUAL OBSERVADA (Yo)

Figura 3.7. Frecuenciamensualde la extensiónhorizontal de la baja térmica
para el período 1985-1988.

El valor de la extensiónhorizontal másfrecuenteduranteel total de los días

estudiadosseencuentracomprendidoentre0.35 hPa/3.9x104km2 y 0.45hPa/3.9x104

km2, como se puede observaren la figura 3.8, disminuyendoel porcentajede

formaciónde depresionesconextensiónhorizontalmayor de 0.55 hPa/3.9x104km2

o menor de 0.25 hPa¡3.9x104km2 de forma muy acusada.Por tanto, la presión

mediaalrededordel centro de la baja térmica, presentacomo valor más frecuente

una diferenciade medio hectopascalrespectoal valor de presión mínima, siendo

máximoenjulio, mesen el que tambiénsepresentanlas mayoresintensidadesy las

menores magnitudesde la presión en el centro de la baja. Para verificar esta

relaciónentre las característicasde la baja térmica descritas,se ha aplicado un

métodode regresiónmúltiple ‘pasoa paso’ (en inglés, stepwiseregression).

Como variabledependientese ha elegido la intensidadde la depresióntérmica, y

comovariables independientesse han tomadosu extensiónhorizontal, el valor de

presión mínima y la localización geográficadel centro de la depresión.Una vez

ejecutadoel procesode regresión múltiple, solamenteha sido seleccionadaJa
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Figura 3.8. Frecuenciatotal de la extensiónde la baja ténnicapara el período
1985-1988.

variablecorrespondientea la extensiónhorizontal,con un valor del coeficientede

correlación múltiple de 0.64. La recta de regresiónencontradatiene pendiente

positiva, lo que indica queel valor de la intensidadde la baja térmicaaumentacon

el valor de la extensiónhorizontal,segúnla siguienteecuación:

¡=1.02 + 4. 69XE~

donde¡ representala intensidady Eh la extensiónhorizontalde la baja térmica. Este

resultadoeraprevisible,puestoqueambasfuncionesse han calculadoen basea las

mismasvariablescaracterísticasde Jadepresióntérmica.

3.3. Extensión vertical de la depresióntérmicaibérica

.

El estudiode la bajatérmicasehacentrado,hastaahora,en el análisisde sus

característicasen superficie, utilizando únicamentecomo magnitud fundamentalla
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que lo define de forma másclara y sencilla: la presión superficial.Asociadaa ésta

de maneradirecta se encuentrala temperaturasuperficial. Los campos de esta

variable muestran un comportamientotípico caracterizadopor una estructura

semejantea los de la presión y, por tanto, del geopotencial.Las isotermasse

distribuyende forma aproximadamenteconcéntricaalrededordel punto dondese

alcanzala máxima temperatura,que suele coincidir con el lugar dondese localiza

el centro de la depresión.Un ejemplo de este comportamientose presentaen la

figura 3.9, en la quesemuestran,paraun día típico de bajatérmica,los camposde

geopotencialy temperaturaen el nivel de presiónde 1000hPa.

Realizandoeste mismo análisis en los otros niveles de presiónestándarse

observaun comportamientosimilar en el campode geopotencialy de temperatura

potencialrespectoa lo obtenidoen superficie,más acusadoen los niveles cercanos

al suelo. A medida que aumentala alturadel nivel de presiónestándaranalizado,

esta estructuradeja de manifestarsede forma tan evidente, cambiandode forma

apreciablela curvaturade las isotermas.Esterasgotípico del campode temperatura,

en situaciónde baja térmica, sepuedeobservaren las figuras 3.10a) y b). En ellas

Figura 3.9. Camposde geopotencial (línea continua) y temperatura (línea
discontinua)en el nivel de ¡000hPa, a las 18 horas (‘J7LJC), para un día típico
de baja térmica (31-7-85).
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se han representadodos cortesverticalesdel campode temperaturapotencialpara

un día típico de baja térmica(31-7-1985),a las 18 horas (TIJC). En la 3.10 a) se

muestrael cortevertical zonal para la latitud correspondienteal puntocentral de la

baja térmica en esedía, y la 3.10 b) representael corte meridianoen la longitud

dondese localizadichopunto.

Por debajode un determinadonivel de presión,las isentrópicaspresentanuna

estructura que se podría asemejar a un ‘embudo’, con el centro situado,

aproximadamente,dondese registrael valor mínimo de presiónsuperficial, siendo

a su vez máximala temperaturapotencialen esemismo lugar (ver figura 3.10a).

En la vertical de este punto existe un estrato con una acusada inestabilidad,

disminuyendola temperaturapotencial al alejarse del máximo superficial, que

favorecerálos movimientosascendentesdel aire superficial. Sin embargo,a partir

de una determinadaaltura, el gradientevertical de temperaturapotencialcambiade

z

‘o

a.

Figura 3.10. a) Conevertical zonalde isentrópicossobreel centrode la baja
térmica (en38.5W),para un día típico (31-7-1985),a las ¡8horas (TUC).
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Figura 3.10. b) Cortevertical meridianosobreel centrode la baja térmica (en
550~d) para un día típico (31-7-1985),a las 18 horas (TUC).

signo, observándoseen esta capaunaestratificaciónestable.En esta estructurase

manifiestade forma clara que, por encimade una altura concreta,la atmósferano

se ve aparentementeperturbadapor la actividad de la baja térmica formada en

superficie.

En este casoel métodoelegidoparadeterminarel nivel máselevadoque se

ve influido por este sistemadesarrolladoen superficie se basaen el cálculo de la

alturaaproximadadondeseproduceun cambiode curvaturaen las isentrópicas.La

variableutilizadaparaobtenerestainformación es la laplacianade la temperatura
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potencial.

Así, unavez seleccionadoslos díasen los que se desarrollael fenómenode

baja térmica en el período del año 1985 comprendidode mayo a octubre, y

localizado el centro de la depresiónen superficie, se procede al cálculo de la

temperaturapotencialalrededorde dichopuntoen todos los nivelesde presióndesde

1000hPahasta300hPa,a intervalosde 50 hPa. Paraestosecalcularonpreviamente

los valoresde la temperaturaen los niveles intermediosmedianteuna interpolación

cúbica (cubic spline) (Pielke, 1984).

A continuaciónse calculala temperaturapotencialen los citadospuntos,así

como su laplacianaen la vertical del punto central de la bajatérmicaen los quince

nivelesde presiónconsiderados.Puestoque en superficieel campode temperatura

potencialen el punto centralpresentaun máximo, la laplacianade dicha magnitud

tendrávaloresnegativosen todos los nivelesen los quese mantengaestaestructura,

cambiandode signo en el momentoen el que la influenciade la bajatérmicasobre

este campo deje de manifestarse.Así, se considerala extensión vertical de la

depresiónlimitadapor el nive] de presióninmediatamenteinferior al primero en e]

que se presentaun valor positivode la laplacianade la temperaturapotencial.

Los resultadosobtenidosmedianteeste procedimiento se presentanen la

figura 3.11. En ella seobservaque la depresióntérmicaen estudioes un sistemade

poco espesor,comparadocon otras depresionesdesarrolladasen latitudes medias.

Los efectosde la bajatérmica no seven reflejadosen ningún casopor encimadel

nivel de 550 hPay sólo en el 21 % de los casosel nivel en el que se produjo el

cambio de curvaturade las isentrópicasseencuentraentre700 hPay 600 hPa.Las

bajas térmicas cuyo espesorllega hasta 750 hPa son las más frecuentes(38%),

seguidasde aquellasque sólo llegan al nivel de 800 hPa (18%).

En general, las depresionestérmicas másconocidasse caracterizanpor ser

fenómenosde pocoespesor.La depresióntérmicaquese desarrollasobreAustralia,

aún siendo de mayor escalahorizontal que la que se forma sobre la península
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Días anómalos: 14%
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NIVEL DE CAMBIO DE SIGNO DE LA

LAPLACIANA DE LA TEMPERATURA POTENCIAL

Figura 3.11. Extensiónvertical de la baje térmica, calculadacomo el nivel de
cambiode signo de la laplacianade la temperaturapotencial, en los mesesde
mayo a octubrede 1985.

Ibérica, presentaun espesorvertical similar a ésta.Así, la ciclonicidadaparenteen

el nivel de 850 hPase ve reemplazadapor un carácterclaramenteanticiclónicoen

el nivel de 700 hPa (Leslie, 1980>. De forma similar, sobre la depresióntérmica

formadaen la penínsulaArábiga, seobservaun acusadocarácteranticiclónicoen el

nivel de 850 hPa, que resultamucho másclaro en 700 hPa (Blake et al., 1983),

demostrandoasí el poco espesorrelativo de este sistema. La extensiónvertical

máxima alcanzada por la depresión térmica formada sobre el suroeste de

Norteamérica,no superalos 700 hPa en los mesesen los que su desarrolloes

máximo (Julio y agosto) (Rowsony Colucci, 1992). No obstante,esteresultadoha

de ser interpretadocuidadosamente,puestoque las regionesmontañosasde Méjico,

sobre las que se forma la depresión,se encuentranmuy próximas al nivel de 850

Ii Pa.

Así pues,la bajatérmicaibérica,apesarde tenerdimensiónhorizontalmenor

que las que se suelen formar en otras regiones, presentaun desarrollovertical
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similar. Esta independenciaentre las dimensioneshorizontaly vertical de la baja

térmicaseha comprobadorealizandoun análisisde regresiónmúltiple medianteel

método‘paso apaso (stepwiseregression).Paraello sehantomadocomovariables

independientesla extensiónhorizontal e intensidadde la baja térmica, el valor de

presiónen el centro de la misma, así comosuscoordenadasgeográficas(latitud y

longitud), siendola extensiónvertical la variabledependiente.

El resultadoes que la únicavariablecorrelacionadacon la extensiónvertical

de la depresióntérmica (E), es la latitud del punto central de la misma (&>. El

coeficientede correlaciónmúltiple correspondientea estavariablees de 0.42 y la

rectade regresiónresultantees la siguiente:

E~=l86O.99 - 28.63x~~

Puestoque la extensiónvertical se ha expresadoen función del nivel de

presión dondese produceun cambio de signo de la laplacianade la temperatura

potencialsobreel centrode la bajatérmica, cuantomayor seael valor de la variable

E~,, máscercanoal sueloseencontrarádicho nivel. Por tanto, la pendientenegativa

de la recta de regresiónobtenidaindica una disminucióndel valor de la variable

dependientecon el aumentode la latitud del puntocentral de la baja térmica. Esto

es, cuantomásal nortedel dominio seleccionadose sitúeel centrode la depresión,

mayor serásu extensiónvertical. Este comportamientose puedeexplicaren función

de la orografíade la penínsulaIbérica. Así, dentrodel dominiodondese suelesituar

el centro de la depresióntérmica existenfuertes diferenciasen la elevacióndel

terreno, a causade la presenciade la mesetacentral situadamásal norte, con una

altitud mediade aproximadamente800 m.

Atendiendoal mecanismofundamentalque origina unadepresióntérmica,

explicado en el apartado 1.3, bajo las mismas condiciones de calentamiento

superficialesdecircaracterísticasdel suelo,la masade aire existentesobreterrenos

elevadossufrirá mayorexpansiónvertical,por sermenosdensa,queaquellasituada

sobreterrenoscon menorelevación;produciéndose,asu vez, unaelevacióndel nivel
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de divergenciay una intensificaciónde la depresiónsuperficial, comosedemuestra

en el trabajode Gaertneret al. (1993), lo que justifica claramentelos resultados

obtenidosen esteanálisis.
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4. ASPECTOS DINÁMICOS Y DIABÁTICOS DE LA BAJA TÉRMICA

IBÉRICA

.

Una vez analizadoslos rasgos fundamentalesde la baja térmicadesdeun

punto de vista estático, en este capítulo se presenta un estudio sobre las

característicasde estesistemarelacionadascon su estructuradinámica.Seexaminan

los campostípicosde vorticidadpotencial,vientohorizontaly vertical,así comolos

perfiles verticalesmedios de divergenciay vorticidad relativaen el centro de la

depresióna las 18 horas(TUC), correspondientesa los días conocurrenciade baja

térmicaa lo largodel períodode junio a septiembrede 1985.

Se estudianalgunos factores a escala sinóptica, que pueden afectar al

desarrollode la depresión,medianteel análisisde los valoresque presentenen un

tiempo anteriora la formaciónde la misma. Paraello, se seleccionanuna seriede

variables derivadasy se examina su comportamientoen una hora previa a la

formaciónde la baja térmica(06 TUC), con objetode tratar de describirel entorno

sinópticoque favoreceo impide la formación del sistemamesoescalar.

Por último, a lo largo de un periodode docedías, serealiza un análisis de

la energíacinética involucradaen el desarrollo y formación de la baja térmica,

diferenciandola contribuciónde las diferentesescalasde movimientoimplicadasen

el proceso. Para ello, se utiliza un método de análisis objetivo introducido por

Barnes (1964), que se ha aplicado posteriormentepor otros autores para la

separaciónde escalasde movimiento en estudiosatmosféricos(Doswell, 1977;

Maddox, 1980; Gomisy Alonso, 1990; Chenet al., 1990)y oceanográficos(Tintoré

et al., 1991).
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4.1. Características dinámicas de la baja térmica

.

4.1.1.Campo de viento horizontal, divergenciay vorticidad relativa.

El movimiento del aire en las proximidades de la superficie terrestre está

controladopor cuatrofactores:la fuerzadel gradientede presión,la de Coriolis, la

aceleracióncentrípetay las fuerzasde rozamiento.El tipo de movimientogenerado

dependerádel balancehorizontalexistenteentreestasfuerzas.Así, en el movimiento

geostróficolas componenteshorizontalesde la fuerzade Coriolis seequilibrancon

las de la fuerzadel gradientede presión.En este caso, la direccióndel viento será

paralelaa las isolineasde presiónen un pianohorizontalo a las de geopotencialen

una superficie isobárica. El viento geostrófico es, en general, una buena

aproximaciónal viento real en sistemasextratropicalesde escalasinóptica,perodeja

de tenervalidezen latitudesbajaso ensistemasde menorescala.Este es el casode

la baja térmicaformadasobrela penínsulaIbérica, en la que los vientosen niveles

bajosson fundamentalmenteageostróficos,debido, en gran parte, al corto ciclo de

vida del sistemaque impide que se llegue a alcanzarel equilibrio geostrófico.Esta

componentetransisobáricadel viento tiende a ‘rellenar’ la depresión térmica,

compensandola divergenciade flujo queseobservaen la partesuperiordel sistema,

tal comose comentóen el apartado1. 1.

Así pues,en situaciónde bajatérmica,el vientosuperficialsecaracterizapor

atravesarlas líneas de contorno(isobaraso isohípsas)en vez de ser paraleloa las

mismas.Estehechosepuedeobservaren las figuras4.1, dondese hanrepresentado

los camposde viento horizontaly de geopotencialen los nivelesde presiónestándar

de 1000 hPa(a), 850 hPa(b), 700 hPa(c) y 500 hPa(d), correspondientesa un día

típico de baja térmica (31-7-1985)a las 18 horas (TUC), segúnse deducende los

análisis del CEPPM.
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En talesfiguras puedeobservarseque, alrededorde la depresióntérmica,los

flujos tienen un carácter predominantementeageostrófico. Esto ocurre más

claramenteen el nivel de 1000 hPaa consecuenciade la mayor influenciade los

efectosde fricción superficial, aunque es posible que también exista una cierta

influenciaespúreade la extrapolaciónque deberealizarsecuandoel suelose sitúa

por encimade estenivel de presiónestándar.Noobstante,estecarácterageostrófico

tambiénseapreciaen el nivel de 850 hPaen la zonaquerodeala depresióntérmica,

lo que indica queen estesistema,como ocurretípicamenteen los de mesoescala,no

se llega a alcanzarun balanceentre la fuerza del gradientede presión y la de

Coriolis. Inclusoen la figura correspondienteal nivel de 700hPa, sepuedeobservar

sobreel centrode la depresiónunapequeñacomponenteageostrófica.En el nivel de

500 hPano seaprecianingunainfluenciasignificativade estesistemameteorológico.

El campode viento asociadoa la baja térmica ibérica presentapuesuna

estructuradinámica dominadapor la convergenciadel flujo hacia el centro de la

depresiónen los nivelespróximos a la superficieterrestre.Se puedeobservaren la

figura 4.1 que en el nivel de 1000hPael viento procedentedel norte se curvahacia

el interior de la Península.Así mismo, es evidente el giro ciclónico del viento

alrededordel centrode la depresiónen los nivelesde 1000hPa, 850 hPae incluso,

aunquede forma menosdefinida, en el de 700 hPa. En general,por encimade este

nivel el flujo suele tener un carácter anticiclónico. Este comportamientoes

consistenteconla configuracióndel movimientovertical asociadoa las depresiones,

con presenciade convergenciaen niveles bajos y divergenciapor encimade una

altura determinada(ver figura 4.2).

Este esquemasecorrespondecon los resultadosobtenidosdel cálculo de los

perfiles verticalesmediosde divergenciay vorticidad relativasobreel centrode la

depresiónpara los días de baja térmicade junio a septiembrede 1985 (figuras 4.4

y 4.5, respectivamente).Dadoque sólosedisponede los análisisdel CEPPMen los

nivelesde presiónestándar,se ha realizadouna interpolacióna nivelesintermedios,

separadosentresí por intervalos de presión de 50 hPa, para poder obtenercon

mayorresoluciónlas variablesqueintervienenen el cálculode los perfilesverticales
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DIVERGENCIA ________ CONVERGENCIA

Figura 4.2. Configuracióndel movimientovertical asociadoa divergenciay
convergenciade masasde aire en la troposfera.

de divergenciay vorticidadrelativasobreel centrode la depresión.En esteestudio

se hautilizadocomo métodode interpolaciónla técnicaconocidacomo ‘interpolación

cúbica’ (en inglés, cubic spline interpolation),debidoa quesu aplicaciónen modelos

numéricosde mesoescalaha puestode manifiesto su superioridadfrente a otros

esquemas(Fernández,1992). Una descripcióncompletade este método se puede

encontraren Pielke (1984;págs.297-307),no obstante,a continuaciónsecomentan

los aspectosmásrelevantesdel mismo.

Partiendodel conocimientode los valores de la variable~ en los puntosx~,

se trata de encontrarunafunción de interpolaciónS(x), tal que:

- S<x), S’<x) y S”<x) seanfuncionescontinuas;

- La funciónS(x) ha de ser un polinomio cúbico en el intervalo x,.1=x<x.

es decir S(x) = ax
3 + bV + cx + d; y

- S(x,) =

Bajo estassuposiciones,la funciónde interpolación,S<’x), que se obtienees:

NII.I asilo
do dlng..oIa

ni.

ASCENSO DESCENSO ¡

CONVERGENCIA DIVERGENCIA

SUPERPICIE LIZAS

PIBSIONIS PENSIONES
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N. N
S(x)=—---4(x—x11V(x1—x»4---4J(x1—xV(x--x11) (4.1)

III

donde4 = x1 - xpj y N es la derivadaprimerade S<x~ enel puntox1. Los valores de

todas las N puedenhallarsetrasderivar dos vecesla expresión(4. 1) e imponerque

= S”(x;>. Respectoa la condición de contornoaplicada,no se ha seguido

el métodopropuestopor Pielke,ya que implica el cálculode la derivadasegundade

la variable en la frontera, donde no se dispone de información suficiente para

realizar este cálculo de manera correcta. Por ello, se ha utilizado otro tipo de

condición,conocidacomo ‘de supresiónde nodos’ que no requieredicho cálculo

(Behforoozy Papamichael,1979).

Pararesolverel sistemade ecuacionesalgebraicaslinealesresultante,cuyas

incógnitas son las N~ se utiliza el métodode eliminación gaussiana. Una vez

conocidala función S<x), el valor que tomará~ en el puntox, vendrádadopor

S(x).

Unavez obtenidoslos valoresde las variables(uy) en los nivelesde presión

separadospor intervalosde 50 hPa, desde1000 hasta300 hPa,se realizael cálculo

de la divergencia(VV) y la componentevertical de la vorticidad relativa (fl en

coordenadasesféricas,paracadauno de los días de baja térmica, alrededorde su

centro y en todos los niveles, segúnlas siguientesexpresiones:

y-y—
1 { Bu a(vcos~)] (4.2)

Rcos~ BX Bcp j

1 Bv a(ucos~)] (4.3)~=k(VxV)=R BX a~t j
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dondeR es el radio de la Tierra, ~ la latitud y X la longitud. El valor de las

derivadasparcialesse ha aproximadomediantediferenciasfinitas centradas,según

las expresionessiguientesaplicadasa unavariablegenéricaA:

I BA 1 A~,1-A141
8~ j ,~, 2A~

(4.4)

I BA ] A1,14—A~~
axJ 2AX

u

donde los índicesi yj varían segúnse muestraen la figura 4.3. El intervalo entre

los puntosde la mallaconsideradosen estecálculoha sidode mediogrado,tanto en

latitudcomoen longitud(Aso = AX =Oi O) quecorrespondea la resoluciónespacial

de los análisisdel CEPPMutilizados.

I,J.1

A11

i—l,J I,¡ I.i,j

444~
1

—

—

i.j—1

Figura 4.3. Variación de tos índices i, j, en la malta utilizada.

Una vez obtenidoslos valores de divergenciay vorticidad relativa en todos

los nivelesde presiónconsiderados,correspondientesal centrode la depresión,se
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derivan sus valorespromediospara todos los días de baja térmica, resultandolos

perfilesverticalesmedios que sepresentanen las figuras 44 y 4.5.

En la figura 4.4, se observaque la convergenciaprevalecepor debajodel

nivel de 800 hPa,conun máximode -3x105s’ en 1000hPa. El nivel de divergencia

nula sesitúa entre 800 y 750 hPa, existiendoun predominiode la divergenciapor

encimadel mismo y hasta400 hPa.

Figura 4.4. Perfil vertical de divergenciamediaen el centro de ta depresión
para los días de baja térmica dejunio a septiembrede 1985.

El perfil vertical de vorticidad relativa media sobre el centro de la baja

térmicapresentavalorespositivosen la capaatmosféricasituadapordebajodel nivel

de 750 hPa, con un máximode 3x1U5s’ en 1000hPa(figura 4.5). Estacirculación

ciclónica se hacemás débil (menorvorticidad relativa) a medida que aumentala

distanciaal suelohastaque se llega a convertir en anticiclónica (valoresnegativos

de vorticidad relativa), presentandoun máximo en el nivel de 500 hPa.

Como se puedecomprobar,las característicasdescritasconcuerdancon los
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resultadosobtenidosdel estudiode la extensiónvertical de la bajatérmica (apartado

3.3). Así, en la mayoríade las ocasionesel efectode la baja térmica no se refleja

por encimade 750 hPa,puestoquees en las capassituadaspordebajode estenivel

donde se manifiestan los rasgos típicos de la depresión: flujos convergentes,

vorticidad ciclónicay valoresnegativosde la laplacianade la temperaturapotencial.

Figura 4.5. Perfil vertical de vorticidad relativa media en el centro de la
depresiónpara los días de baja térmica dejunio a septiembrede 1985.

El aspectogeneralde las curvasrepresentadasen las figuras 4.4 y 4.5 se

ajustaa la estructuraesperadaparaestetipo de sistemasmeteorológicos(Junninget

al., 1984).Sin embargo,la capacomprendidaentre el nivel de 900 hPay 1000hPa

presentaun comportamientoanómalo,quepuedeseratribuidoavariasrazones,entre

las cualescabeseñalarla cizalla vertical y horizontal del viento existenteentrelos

nivelesde 1000y 850 hPay las condicionesde contornodel métodode interpolación

vertical utilizado para el cálculo de las componentesdel viento en los niveles de

presión intermedios.

PRESIÓN <hPa>
300

360

400

450

500
660
600
650

700
750

800
850
900

950
1000

-3 -2 -1 0 1 2 3 4
VORTICIDAD (x 10%’>
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4.1.2. Velocidad vertical del viento.

La componentevertical de la velocidaddel viento en movimientosde escala

sinópticaes del ordende unoscentímetrospor segundo,mientrasque los sondeos

aeorológicosno puedenmedir dicha magnitudcon unaprecisiónmayorde un metro

por segundo. Por tanto, en general, la velocidad vertical no se suele medir

directamente,sino que ha de ser deducidaa partir de otras magnitudesmedidas

directamentecon mayorexactitud.

Dosmétodosutilizadosfrecuentementeparainferir el movimientoverticalson

el métodocinemático,basadoenla ecuaciónde continuidad,y el métodoadiabático,

basadoen la ecuaciónde la energíatermodinámica.Ambos métodossesuelenaplicar

utilizando un sistema de coordenadasisobárico, por lo que, el resultadoque se

obtienees co(p) en vez de w(z). Estasdos formasde deducirla velocidadvertical del

viento se relacionanmediantela ecuaciónde la hidrostática.

Expandiendola expresiónde la derivadatotal de ¡a presiónrespectoal tiempo

en un sistemade coordenadas<x,y,z) queda:

_______ (bp) (45)Vp 9J? V-Vp+w ¡

Dt Bt

En movimientosde escalasinóptica, la velocidadhorizontal del viento se

puedeconsiderargeostróficaenprimeraaproximación.Portanto, el vectorvelocidad

del viento estaríacompuestopor la suma del vector representativodel viento

geostrófico (‘11), más el correspondientea la componenteageostróficadel viento

(Va), que seráen este caso muchomenor que la geostrófica.Puestoque el viento

geostróficoes un vector perpendicularal gradientede presión (Vg = (pf~’ k x Vp),

se cumpíirá que VgVpz~O. Usando este resultado junto con la ecuación de la

hidrostática,la ecuación(4.5) quedade la siguientemanera:
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co=PR-i-V-vp-pgW (4.6)
at

Teniendoen cuentalas magnitudesde los trestérminosdel segundomiembro

de la ecuación(4.6), en el casode movimientosde escalasinóptica:

__ — lkPa d’

at

Va’VP— (ini s’)(lPa knr’) —0. lkPa d’

pgw—lOkPad’

Por lo tanto, una buena aproximación para el cálculo de w, en estas

circunstancias,sería:

= -pgw

No obstante, ésta dejaría de ser una aproximación correcta para la

determinaciónde la velocidadvertical del viento en los siguientescasos:

1. Cuandola componenteageostróficadel viento searelativamentegrande;

2. Cuandola tendenciade la presiónlocal searelativamentegrande;

3. Cuandola atmósferano puedaser consideradacomo hidrostática.

El primero correspondea lo que normalmenteseobservadentrode la capa

límite planetaria,o en las proximidadesde aquellossistemasque se desplazano

profundizanconrapidez,en los que tambiénse suelecumplir la segundacondición.

La tercerarestricciónhacereferencia,por ejemplo,al casode las tormentas.

La depresióntérmica ibérica, con un tamañohorizontal del orden de unos

cientos de kilómetros y un espesorvertical menor de 3000 metros, puede

considerarseun sistemaen el que se cumple conbastanteaproximaciónla hipótesis
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hidrostática. Por otro lado, la tendencialocal de la presión en el proceso de

formacióny desarrollode la mismano suelesermuchomayorquela de los sistemas

de escalasinóptica(unos2 hPacada6 horas).Sin embargo,comoseha mostrado

en la figura 4.1, en la baja troposferael viento presentauna fuerte componente

ageostrófica,por lo cual el métodopropuestoparala determinaciónde la velocidad

vertical del viento no seríacorrectoen situaciónde bajatérmica.

Estasconsideracioneshan llevado a la necesidadde recurrir a la utilización

de los valoresde la velocidadvertical del viento proporcionadosdirectamentepor

los análisis del CEPPM en los niveles de presión estándar, supuestamentemás

próximos a los valores reales que los que se podríanhaber obtenidomedianteel

métodocomentadoanteriormente,que implica la aceptaciónde hipótesisno del todo

correctasbajosituaciónde bajatérmicaen la penínsulaIbérica. Estosvaloressehan

interpoladomedianteel método ‘cubic spline’, descrito anteriormente,a niveles

separadospor intervalosde 50 hPa, paraobtenerlos cortesverticaleszonal (figura

4.6 a) y meridiano (figura 4.6 b) de estavariable, en un día típico de baja térmica

(31-7-1985) a las 18 horas, que respectivamentepasan sobre el centro de la

depresión(en este día se situó en el punto de coordenadas38.50N, 5.50W). Se

observala existenciade movimientosascendentesque aumentandesdela superficie

hasta 850 hPa, aproximadamente,donde se localizan las máximas velocidades

verticales(alrededorde -0.4 PaIs) disminuyendoa partir de esenivel.
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Figura 4.6. Cortesverticalesdela velocidadvertical w(p), en Pais,para un día
típico de baja térmica (31-7-1985)a las 18 horas (TUC): a) Corre zonal en
38.50Nyb) Corre meridianoen 5.51V.

41.3. Campo de vorticidad potencial.

La expresiónmás general para la conservaciónde la vorticidad potencial

definida por Ertel se puedeescribir de la siguientemanera(Hoskins et al., 1985;

Pedlosky. 1987):

DR (b.2Q)~VO + ________ (4.7)

TE

dondeH=(r+20Vt’O/pes la vorcicidad potencial de Ertel, t+29=» la vorticidad
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absoluta,p la densidad,O la temperaturapotencial y F la fuerzade fricción por

unidadde masa.El primery segundosumandosdel segundomiembrode la ecuación

(4.7) representanla contribución al aumentoo disminución de la vorticidad

potenciala causade los efectosdiabáticosy de fricción, respectivamente.

La expresióncorrespondientea la vorticidad potencial en un sistema de

coordenadas(X,so,p), utilizado en estetrabajo, es la siguiente:

___ 1PV~8 [f+Rcosq~ BX Rcos4o8(ucos~c) (4.8)

____ 1 aoau]RBwdp

La evaluaciónde PVen(4.8) seha llevadoa cabomedianteaproximaciónde

las derivadasparcialespor diferencias finitas centradas,segúnel procedimiento

explicadoen el apartado4.1.1, sobrelas superficiesisobáricasentre 1000hPay 300

hPa,en el dominio dondese disponede los análisisdel CEPPM(33
0N=so=460N

y 130W=X=70E),con una resoluciónde 0.5 grados.

En la figura 4.7 se presentaun ejemplode la distribución típica del campo

de vorticidad potencial para un día de baja térmica (31-7-1985)a las 18 horas,en

los nivelesde presiónestándar.Es de destacarla presenciade unazona, al sur de

la Península,en quela vorticidadpotencialpresentavaloresnegativosen los niveles

de 1000 hPa (figura 4.7 a) y 850 hPa (figura 4.7 b), aunqueen éste último su

extensiónseaconsiderablementemenor. Estazonacoincide, de forma aproximada,

conel lugardondeesedía sesitúael Centro de la depresióntérmica(ver figuras4. 1

a y b). Por otro lado, en estos mismosnivelesse puedeapreciarla existenciade una

anomalía positiva de vorticidad potencial al sureste de la Penínsulasobre el

Mediterráneoy el nortede Africa. El comportamientode la vorticidad potencialen

estasituaciónno se asemejaal que sueleobservarseen sistemasde escalasinóptica,

en los quelas anomalíasnegativasseasociana curvaturaanticiclónicay las positivas

a curvaturaciclónica (Bluestein, 1993). Esto podría debersea la gran importancia
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que tienenlos efectosde calentamientodiabáticoy de fricción sobre el sueloen el

caso de baja térmica, que en otros sistemas de mayor escala se consideran

despreciables.

Estetipo de estructurasse puedenapreciartambiénen la figura 4.8, donde

sepresentancortes verticaleszonalesdel campode vorticidad potencial, sobre el

centrode la bajatérmicaa intervalosde seis horas,parael día31 dejulio de 1985.

A medida que progresa el día seobserva la generaciónen superficie de una especie

de ‘cúpula’ conun valor mínimo devorticidadpotencialen su interior, que alcanza

su máximaprofundidada las 18 horas,cuandola depresióntérmicaseencuentra

completamentedesarrollada.Este hecho se puede asociar con la estructura de

embudo’ que presentael campode temperaturapotencialen estasituación(figura

3.10 a) conun máximode dichavariableen superficiea estamismahora.

Unaposibleinterpretacióncualitativade la evolucióndiurna del aire dentro

y fuera de la ‘cúpula’ de vorticidad potencial mínima, se podríahaceren basea la

ecuación(4.7) (Alonso etal., 1994). Valores negativosdel segundomiembro de la

ecuaciónpodríanindicar que las partículasque inicialmenteseencontrabandentro

de la ‘cúpula’ no podríansalir de ella. En cambio,parauna parcelade aire situada

fuera de la misma, una disminuciónde la derivada sustancial de la vorticidad

potencialindicaría la posibilidadde introducirsedentrode la ‘cúpula’ de vorticidad

potencial negativa. Por el contrario, un valor positivo del segundomiembro de la

ecuación(4.7) podría interpretarsede forma contraria,es decir, las parcelasde aire

situadasinicialmentefuera de la ‘cúpula’ no podrían introducirseen ella, mientras

que las interiores tendríanla capacidadde salir fuerade la misma.

El signo del término diabático en la ecuación (4.7) (primer sumandodel

segundomiembro), dependeráde la proyección del gradiente de la variación

temporal de la temperaturapotencial, yO, sobrela vorticidad absoluta,,j. Durante

el día, el vector VO irá apuntandoprogresivamentehacia el área de máximo

calentamiento,siendosu proyecciónen la vertical negativao nula. Es probableque
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ocurra lo mismocon por lo queel términodiabáticoseríanegativoen estecaso.

En estas circunstanciasse producirá un desarrollode la ‘cúpula’ de vorticidad

potencial negativa,pudiendogenerarsegradientessuperadiabáticosen los niveles

cercanosa la superficieterrestre.Cuandocesael calentamientosolar,el vector VO

empiezaateneruna componenteverticalde mayor magnitud,al tiempoque también

la componentevertical de VO adquierevalores positivos, tendiendoentoncesel

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

contribuiríaa la destrucciónde la ‘cúpula’ de vorticidad potencialnegativa.

Este efectopuedeversemodificadoen función de la distribuciónespacialde

las fuerzasde fricción. Paraevaluarel signo del término de fricción en la ecuación

(4.7), segundosumandodel segundomiembro, se supone un modelo teórico

simétrico del efecto de fricción, con circulación anticiclónica (sin considerar el

movimiento ageostrófico)alrededor de la penínsulaIbérica, de forma que la

magnitud de la fuerzade fricción aumentedesdeel mar hacia tierra y disminuya

desdelas zonascosterashaciael centrode la depresión.Con estadistribución de la

fricción se obtendríanvalores positivos del rotacionalde dicha fuerzaen las zonas

costerasy negativosen el centropeninsular.El términode fricción dependeademás

de la distribuciónde temperaturapotencial,de forma que cuandola baja térmica

alcanzasu máximaintensidady las isentrópicaspresentanunaestructurade ‘embudo’

en el interior peninsular, el término de fricción serápositivo o nulo en todo el

dominio. Cuandoel calentamientodeja de existir y las isentrópicaspresentanun

aspectomas horizontal, el signo del término de fricción puede tomar valores

negativosen las regionesdel centrode la Península.

Por lo tanto, el cambio sustancialtotal de la vorticidad potencial dependerá

de la horadel día y de la zonadondese realicenlos cálculos,puestoque el término

diabáticoy el de fricción puedentenersignosdiferentes.Así, la cúpulade vorticidad

potencial sobre el centro de la baja térmica se generaríacuandoel calentamiento

solar superaselos efectosde fricción, y se destruiríaal cesardicho calentamiento.
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Podríadarseel casode queel enfriamientonocturno,conel correspondiente

cambioen los signos de las componentesde VÓ, no fuesesuficienteparadestruir

totalmentela estructura de baja térmica, y’ aunquedesapareciesenlos valores

negativos de vorticidad potencial, podría permanecerun núcleo de vorticidad

potencialmínima que a su vez podríaactuarcomo ‘embrión’ para el desarrollode

una nueva ‘cúpula’ al día siguiente. Pero para llevar a cabo este análisis se

necesitaríarealizarun estudiomásamplio,con mayornúmerode díasy una basede

datosde mejor calidad.
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Vorticidad potencial(x 1O~ K m2 s’ kg-’)
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4.2. Influencia del entorno sinóptico en la formación y desarrollo de la depresión

En esteapartadosetrataráde definir el entornosinópticodondesedesarrolla

más favorablementela depresión térmica estival en la PenínsulaIbérica. Las

característicasde dichoentornosedeterminanenfunciónde lospromediosespaciales

de una serie de variables atmosféricaselaboradas,en cada uno de los niveles

estándarde presión. Con objeto de identificar los rasgos atmosféricosde escala

sinópticaantesde que seveanperturbadospor el efectode la depresióntérmicaen

si, sehancalculadolas mencionadasvariablesa partir de los camposanalizadosa

las 06 horas (TUC). Esta consideraciónconlíeva implícitamentela hipótesisde que

entrelas 06 y las 18 horas(TUC), que escuandosegenerala depresióntérmica,la

situaciónsinópticaen el entornode la penínsulaIbérica no cambiasustancialmente.

Paraeludir estalimitación podríahaberseconsideradola situaciónsinópticaen una

hora más próxima a la fasede máximo desarrollodel sistemamesometeorológico

(por ejemploa las 12 horas,o inclusoa las 18 horas),sin embargoestaalternativa

presentala dificultad de que en tales horas los campos sinópticos se hallarían

perturbadospor el efectode la depresióntérmica que seestádesarrollando.

Esteestudio se realiza para los mesesde junio, julio y agostode 1985, de

maneraque las variableselaboradasse calculancadadía a partir de los análisis del

modelodel CEPPM,promediándolasespacialmenteenel dominiocomprendidoentre

340N y 450N y entre 120W y 60E. A continuación, se comparan los valores

promediode cadauna de las variablesobtenidosen días de baja térmica con los

correspondientesa los díasen queno sedesarrollóestesistema,seleccionadossegún

el criteriopropuestoen el apartado2.2.2, utilizandodatosde presiónobservadosen

la red climatológicadel INM.

Las variables elaboradasque se han consideradopara definir el entorno

sinópticoson las que se mencionana continuación,junto con sus expresionesen

coordenadasesféricas (~o,X,p), donde todos los símbolos tienen su significado

habitual:
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1. Vorricidad relativa en losnivelesdepresiónestándar(1000, 850, 700, 500

y 300tipa):

t=k(VXV)= 1Rcos4~ L 8v 8(ucos~)1.~x a~

2. Divergenciaen losnivelesdepresión estándar(¡000, 850, 700, S00y300

tipa):

1
Rcos~ I Bu

+ 8(vcos~o

)

]
3. Vorticidadpotencialen los nivelesdepresión estándar(¡000, 850, 700,

SOOy300tipa):
PV= -g [1+ 1 8v

L Rcos~o

g [Rc:s4X~

í 8(ucos~)1 2~i+
Rcosso 8~ j

808v 1 BOBa

4. Parámetrode inestabilidadbarotrópicaen los nivelesdepresión estándar

(1000, 850, 700, 500y 300Hpa):

PIB-’ Bf
R8~p

1 ¿Pu
R

2 8~2
(4.12)

5. Humedadrelativapromediodela capacomprendidaentre 1000y 700tipa

y entre 700 y 300tipa:

¡IR-1 (4.13)

dondeq es la humedadespecíficay q~
5 la humedadespecíficasaturante.

6. Variación vertical de temperaturapotencialentrelas capasde 1 OOOy 700

hPa y entre 700 y 300hPa:

(4.9)

(4.10)

(4Á1)
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80 (4.14)
ap

7. Espesorrelativo entre los nivelesde ¡000y 850hPa y 850y 700 hPa:

donde~ es la alturageopotencialcorrespondienteal nivel k.

El cálculo de las derivadas,en estasexpresiones,seha realizadomediante

una aproximaciónpor diferenciasfinitas centradas,según se ha explicadoen el

apartado4.1.1.

Una vez calculadastodaslas variablesen cadapunto del dominioelegidose

realizaun promedioespacialparacadadía, calculándoseseguidamentela mediade

dicho valor para los días de baja térmica (NB=42) y para el resto de los días

(N,~=49). Los resultadosobtenidossepresentanen la tabla 4.1.

Conobjeto de seleccionarlas variablesquepuedenser representativasde los

díasen los que sedesarrollala depresión,se lleva a caboun contrastede igualdad

de mediasentre las muestrascorrespondientesalos díasde baja térmicay a los de

no bajatérmica,seleccionandoaquellasvariablesqueden como resultadodel test la

desigualdadde medias,considerandoun nivel de significación de 0005. De esta

forma se han obtenido, comovariables pertenecientesa distintaspoblaciones,la

vorticidad potencialen los nivelesde 1000, 850,500 y 300 hPa, la divergenciaen

el nivel de 1000hPa, el gradienteverticalde temperaturapotencialentre 1000y 700

hPa, la humedadrelativamediade la capacomprendidaentre los nivelesde 700 y

300 hPa, el parámetrode inestabilidadbarotrópicaen los nivelesde 1000, 850, 500

y 300 hPa.

Las frecuenciasacumuladasde los valoresobservadosparacadaunade estas

variables,en díade bajatérmicay de no bajatérmica, semuestranen las tablas4.2

a 4.12. En ellas se apreciaque, en general, las variablesanalizadaspresentanuna
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incidenciasuperioren díasde bajatérmicaqueen los queno se forma la depresión,

más acentuadapor encima o por debajo de unos determinados valores de la variable.

Así, por ejemploseobservaque alrededordel 83% de los díasde bajatérmica, la

vorticidad potencialen el nivel de 1000hPapresentavaloresigualeso superioresa

5.OxlO-7K m2 s’ kg’, mientrasque un 59% de los díasen los que no sedesarrolló

dichosistemasuperaronestevalor. En el nivel de 850 hPala mayor diferenciaentre

las frecuenciasobservadasen díasde bajatérmicay de no baja térmicasepresenta

para valoresde la vorticidad potencial superioresa 4.2x1U7 K m2 s’ kg’ (76% y

51 %, respectivamente).La vorticidad potencial en los nivelesde presión de 500 y

300 hPasecomportade forma diferente,registrándoselas mayoresdiferenciasen

las frecuenciasparavaloresmenoresde 4.5x107Km2 s’ kg’ y 5.0x107K m2 s’ kg

en días de baja térmica, respectivamente(83% y 98%, respectivamente),

alcanzandodichosvaloressólo un 49% y 65 % de los díasde no baja térmica. Por

tanto, parecequeel entornosinópticoque favorecela formaciónde la bajatérmica,

en cuanto a vorticidad potencial se refiere, se caracterizapor presentarvalores

positivosy altos en los niveles de 1000 y 850 hPa, y valoresbajos en los niveles

superioresde la atmósfera(500y 300 liPa). Estaestructuradel campodevorticidad

potencialsepodríaasociarconunasituaciónsinópticaanticiclónica,que, al presentar

una actividad débil tanto en niveles cercanosal suelo como en los superiores,

permitiría el desarrollode otros sistemasde menorescala,como esla bajatérmica.

En la tabla 46 se observaque en un 95% de los días de baja térmica la

divergenciaen el nivel de 1000 hPasuperael valor de -1.0x106 s1, mientrasque

sólo en el 67% de los días en los que no se formó dicho sistemase superóeste

valor. Esta diferencia es más acusadaparavalores superioresa 1 .0x106 s1, sin

embargola frecuenciade días que registranestosvaloreses bastantemenor (64%

y 28%, respectivamente).

Otro parámetroindicativo de un entornosinóptico favorable a la formación

de la bajatérmicaes el gradientevertical de temperaturapotencialentre los niveles

de 1000 y 700 hPa, de maneraque en un 90% de los días de baja térmica se

registraron valores menores de -5 K/Pa de dicho parámetro,mientras que se
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presentaronestos valores sólo en un 63% de los días en los que no se formó la

depresión(tabla4.7). Estehechorefleja la existenciade unacapaestableentreestos

dos niveles, que podría realizar la función de una barrera entre la actividad

mesoescalaren nivelesbajosy la sinópticaexistentepor encima.

Por otro lado, en la tabla 4.8 seobservaque en un alto porcentaje de los días

en los quese formó la depresión(93%)la humedadrelativamediaesmenordel 45%

entrelos nivelesde 700 y 300 hPa,presentándoseestosvaloressólo en un 57% de

los díasen los que no sedesarrollódicho sistema.

Otro factor quepodríaproporcionarinformaciónsobreel desarrollopotencial

de la depresióntérmica es el parámetrode inestabilidadbarotrópicaen los niveles

de 1000, 850, 500 y 300 hPa. En las tablas 4.9 a 4.10 se puedeobservarque un

83% y 79% de los díasen los que se formó dicho sistema,estavariablepresentaba

valores menores de 0.2x10’0 m’ s’ en los niveles de 1000 y 850 hPa

respectivamente,y sólo en el 67% y 57% de los días de no baja térmica se

obtuvieronestosvalores,para cadauno de los nivelesde presión mencionados.En

500 y 300 hPasepresentanfrecuenciasdel 88% y 90% de díasde bajatérmicacon

valores del parámetrode inestabilidad barotrópicainferiores a 0.3x1(Y’0 m1 s’,

respectivamente,y del 59% y 61% paralos díasde no baja térmica(tablas4.11 y

4.12). Por tanto, estosresultadosparecenindicar que, en aquellosdíasen los que

el parámetrode inestabilidadbarotrópicaen los nivelesde 1000,850, 500 y 300hPa

a las 06 horas(TUC) es menorde estosvalores ‘críticos’ existemayor probabilidad

de que se desarrollela baja térmica.

A pesarde que algunasvariablespresentanun comportamientodiferenciado

entrelos díasde bajatérmicay los que no se forma estesistema,la informaciónque

proporcionaeste sencillo estudio no permite hacer afirmacionesfiables sobre el

entornosinópticoque favoreceo no la formaciónde la depresión.Un estudiomás

exhaustivo,mediantela utilizaciónde una basede datosmásampliay posiblemente

aplicandootro tipo de métodos,podríaproporcionar información más consistente

sobre este importanteaspecto. No obstante, la falta de disponibilidadde datos en
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períodosde tiempo másextensos,ha hechoque lo realizadosólo alcancea ser una

primeraaproximaciónal estudiodel entornosinóptico favorablea la formaciónde

la baja térmica, siendo una línea de trabajo abierta para posteriores análisis.

Tabla 4.1

VARIABLE

TÉRMICA

(valor medio±desviación
típica)

NO BAJA TÉRMICA

(valor medio±desviación
típIca)

voRTICIDAD
RELATIVA

<*10.6s’>

1000hPa ¡2±12 13±4.4

850 hPa -3.0 ±3.3 -1.6 ±5.0
700 hPa -5.2 + 4.8 -2.5 ±7.0

500 jiFa -8.4 ±7.0 -3.3 ±10.6

300 hPa -11.8±12.2 -4.2±16.6

DIvERGENCIA
(*10%’)

1000 hPa 1.6±¡.9 0.1 ±2.8

850 jiFa 01 ±1.5 -0.! ±1.7

700 hPa -0.7 ±0.9 -0.8±1.0

500hPa -0.2 + 0.9 0.0±1.1

300 hPa -0.3 ±1.5 0.6 ±1.8

vORTICIDAD
POTENCIAL

(*107 K m’ s’ kg’)

1000 hPa 5.7 + 0.9 5.2±1.0

850 jiPa 4.4 ±0.3 4.2 ±0.4

700 jiFa 4.2 -4- 0.5 4.2 ±0.6

500 liPa 41 + 0.4 4.5 ±0.7

300hPa 3.7+0.6 4.5±1.3

PIB
(~IO~ ~

1000hPa 0.12±0.10 020±011

85OhPa 0.11±0.11 019±012

700liPa 017 ±0.11 0.22±0.10

500hPa 0.13±015 0.23±0.16

300 jiFa 0.05±0.29 0.22±0.24

HUMEDAD
RELATIVA

1000-700hPa 63.1 -4- 4.9 64.8±5.91

1 700-300hPa [ 38.6 + 5.7 43.2 ±90

(K/Pa)
700-1000hPa 11 5.5 + 0.4

IT 11

300—lOO jiPa J¡ 5.2 + 0.3

-5.2 ±0 5

—5.3 ±05

AZ

(m> 1

1000-850hPa 1393.7±10.4 1391.0±11 6

850-700hPa 1629-0±¡2.4 16240±14.7

125



Tabla 4.2

VoRflCIDAD
POTENCIAL

(*10-’ Km2 s’ kg’)(1000tiPa) ~ ~=5 1 —~1=8 =7 ¡ >4 =3

BAJA 0% 2% 48% 83% 95% ¡00%

NO BAJA 2% 1 8% 20% 1 90% 100%

Tabla 4.3

VORTICIDAD
POTENCIAL

=4.8~=4.5(850 hPa) =5.1 =4.2 =3.6
(10-’ K rn2 s’ kg’)

—
BAJA ¡ 5% 19% 45% 76% 98% 1 100%

NORMA 2% 10% 24% 51% 82% 100%

Tabla 4.4

VORTICIDAiD
POTENCIAL

(SOOhPa)
(*10-’ FC m2 s’ kg”)

1 < ~ < 4.5 c 5.1
BAJA 24% 83% 100%

NO BAJA 18% 49% 79% 100%

Tabla 4 5
= =

POTENCIAL
VORTICIDAD <9

(300 tiPa) ¡ E <6
(*10-7 FC n9 s” kg’)

BAJA 12% 59% J 98% J ¡00%

NOBAJA ¡ 6% 1 65% 1 90% 100%= =.

<3~ <4
Tabla 4 6

DIVERGENCIA

(1000hPa)
(*fl* st ~3 =1

BAJA
7~

17% 1 24% 647 95% { 1007

NO BAJA 1 1 28% 67%
= =

100%
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Tabla 4.7
______________ =

aeiap
(700-1000 hPa)

(FC/Pa) .1 .< -~•~ < -5.6 < -5.3 < -5.0 < -4.7 < -4.4

t. =
90% 98% 100%BAJA 11 ¡2%

NO BAJA 8%

26% 64%

22% ¡ 37% 63%’ 82% 1 100%

Tabla 4.8

HUMEDAD
RELATIVA
(700-300hPa)

(E
<35 <40 <45 <50 <55 <60

—

BAJA 24% 59% 9~% 1 98% 100%

20% 35% 57%NO BAJA 20% 35% 57% 69% 90% 100%
=

Tabla 4.9

PIR
(1000hPa)

(fl~ m’ s’> < 0.03 < 013 < 0.23 < 0.33 < 0.43 < 0.53

IIBAJA 21% 83% ¡00%

NO BAJA 6% 24% 67% 88% 98% 100%

Tabla 4.10

(850 tiPa)

(*10dO¡jj”sj < 0.0 < 0.1_{_< 0.2
———

14% 45% 1 ‘79%

< 0.3 < 0.4 < 0.5

BAJA 95% 100%

¡8%NO BAJA J¡ 10% ¡8% 1 77% 98% 100%
=

Tabla 4 11

PIR

(500hPa)(*~fftO nr’ ~- 0.~,l 009 <019 < 1<.< 029 039 069

BAJA 21% 36% 62% 88% 95% 100%NO BAJA 67< 20% 39% 59% 90% 100o
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Tabla 4.12

PIR

.= =t

(300 tiPa)
v(*íw” m’ s .27 < 407 < 0.13 < 0.33 < 0.53

BAJA 12% 26% 55% 90% 98% 100%

NO BAJA fi 2% 18% 33% 61% 92% 100%

4.3.Diagnóstico de la eneruía cinéticaen la bala térmica nor interacción entre

La interacción entre fenómenosmeteorológicosde diferentesescalasha sido

objeto de numerososestudiosenfocadosal diagnósticode sistemasatmosféricos. Por

ejemplo, Fankhauser (1971) encontró que las tormentas en la etapa madura de su

desarrollopuedendesviary deformarel flujo de aire en la troposferamediaal actuar

como “barreras’ al paso del viento. Tsui y Kung (1977) estudiaron las

transformacionesde la energíaa escalasub-sinópticaen tres situacionesdiferentes

asociadasa tormentasviolentas:Convectiva,no-convectivay frontal. En la primera

se encontróuna granactividad energética,con generacióny disipación intensasde

energíacinética,en la altaatmósfera.En la segunda,al no existir convecciónen el

entornode la tormenta, se produce, en esta misma zona, una fuerte destrucción

adiabáticade energíacinética por el flujo transisobárico.Por último, en la tercera

situación, las capasaltasde la atmósferase vuelven energéticamenteinactivaspara

las escalasobservadas.Caney y Vincent (1986) examinaronla influencia de la

actividad convectivafuerte sobre el flujo de mayor escala, encontrandoque los

efectosmássignificativos de los procesosde interacciónentre escalasocurrenen la

altatroposfera,en las proximidadesde la zonade actividadconvectiva,dondesuelen

provocaruna importantegeneraciónde energíacinética.Chenet al. (1990) también

aplicanla interacciónentre la mesoescalay la escalasinópticaen el diagnósticode

la energíacinética. En estetrabajo seaplicaun esquemade diagnósticode la energía

cinética,utilizando unatécnicade filtrado parasepararlas variablesmeteorológicas

en suscomponentesde mesoescalay escalasinóptica, parael casode unatormenta
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intensade verano sobreel nortede China.

La depresión térmica formada sobre la península Ibérica no es un fenómeno

tanviolentocomolos sistemasconvectivoso tormentas,quellevanasociadaunagran

cantidadde energía,a los que sehaaplicadoanteriormenteestetipo de estudios.No

obstante,dado que es un sistemamesoescalarque no seencuentraaisladode otros

de mayor escala,su formacióny desarrolloconllevanuna seriede cambiosde la

energíacinéticaasociadaal sistema,inducidospor la interacciónentrelas escalasde

movimiento involucradas.Con objeto de analizar estos procesos,se ha llevado a

cabo un estudio de la energíacinética en situación de baja térmica, similar al

realizadopor Chenet al. (1990) en el caso de una tormentade verano.

En esencia,el método consisteen la aplicaciónde una técnicade filtrado

horizontalpropuestaporHolopaineny Nurmi (1979,1980)al conjuntode ecuaciones

de la energía cinética mediantela cual se puedanexaminar explícitamentelos

procesosde transformaciónde energíaentrelas escalasde movimientoconsideradas.

A continuación se describenbrevementelas característicasfundamentalesdel

método,finalizandoconsu aplicacióna una secuenciade docedíasconsituaciónde

baja térmicaen la penínsulaIbérica.

4.3.1.Ecuacionesde la energíacinética.

Unavariable muda,A, puedeexpresarsede la siguientemanera:

A=Á -¡-A (4.16)

donde el símbolo A representaun operadorde filtro pasabajaque retiene los

movimientos de escalasinóptica, y el símbolo ‘ es un filtro pasabandapara las

ondasde mesoescala.

La ecuacióndel momentohorizontal se puedeescribircomo:
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aV(V~V8Vv~$,«xVF
ap

(4Á7)

donde V representael vector velocidad horizontal del viento, ~ la altura

geopotencial,w la velocidadvertical (hPals), k el vector unitario en la dirección

vertical, f el parámetro de Coriolis, y E la fuerza de fricción. Multiplicando

escalarmentela ecuación(4.17)por V seobtienela ecuaciónde la energíacinética:

BKVVKBK V-V~+V~F
8t 8i~

(4.18)

dondeK=(V-V)12 es la energíacinéticatotal por unidadde masa,V~VK y 48K/6p)

representanlaadvecciónhorizontaly verticaldeenergíacinética,respectivamente,—

la generaciónde energíacinéticaal atravesarlas isohípsas,y V-F la disipaciónde

energíacinética.

De acuerdoconla definicióndadaenla ecuación(4.16), las componentesdel

viento V, la altura geopotencial4, y la fuerzade fricción E, puedenexpresarse

como:

V=Ú+vf

4~=$ -‘-cfr’

F=É-¡-F’

(4.19)

(4.20)

(4.21)

Mediante (4.19), la energía

términos:

cinética total puededividirse en los siguientes

(4.22)

dondeÑ=(ÚÍ9/2 es la energíacinéticaaescalasinóptica, K’=(V1~V’)/2 es la energía
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cinéticadebidaa la mesoescala,y 1’V’ es el producto escalarde los camposde

viento sinóptico y mesoescalar.El signo de estetérmino sedeterminamedianteel

ángulo a entre y y V’. Si -r¡2 <a < r12, entonces (‘Y’ es positivo, lo que

significa que la energía cinética total es la suma de k, K’ y 1V’ Si

ir/2 < a <3r/2, entoncesÉ.V’ es negativo, y la sumade Él y K’ se reducepor el

valor de ftV’. Estetérmino es la contribuciónde las dos escalasde movimiento

consideradasa la energíacinética

Las adveccioneshorizontal y vertical de la energíacinéticade la ecuación

(4.18)puedendividirse en las correspondientesa k, K’ y

V•VK=V-VK+ V~VK’-¡-VV(Ú~V)

8K dÉ 8K’ 8kv

’

(ti — — + ______8p ap 8p

(4.23)

(4.24)

Aplicandoun filtro pasabajaa la ecuación(4.17), se obtiene:

aV
Bt c0ffr~+~,av v~, ICfXV+É

(4.25)

Estaecuaciónpuede reescribirsecomo:

= -v¿ -Afx f4t+í#j
tú Bp

(426)

donde
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(4.27)

y

~=-HF4]
(4.28)

representanla influenciahorizontaly verticaldel movimientoa mesoescalasobreel

de escalasinóptica, respectivamente(1-lolapaineny Nurmi,1979>.

La ecuacióndel momentopara la mesoescalase puedeobtenerrestandola

escalasinóptica(4.26) de la ecuacióndel momento(4.17):

8V’ , 8V’
dr

(4.29)

Realizandoel producto escalarde (4.26) y 1>, la ecuaciónde la energía

cinéticaparael movimientoa escalasinópticase puedeescribircomo:

akfl~,Ñak
¿it Bp

<430)

De la mismamanera,la ecuaciónde la energíacinéticaamesoescalasepuede

obtenerrealizandoel productoescalarde (4.29) por U:

8K’ ±V-VK’ 8K’-~-w
Bp

(4.31)

La variación local con el tiempode fAV’ puedeescribirsecomo:

al-y

’

¿it Br ¿ir
(4.32)

8V
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Introduciendo(4.26) y (4.29) en (4.32>, seobtienela ecuaciónde balancepara el

término Ú-V’:

aftv’ A

____+ V-V(V~Vj +ct,
Br 8p (4.33)

+ V-v4Ó .-É~v’+F’tPÚ-J•V+rv’+J-v’

Se puedendefinir las siguientesfuncionesde transformación:

<É-v’,k> hIÚ (4.34)

(4.35)

(4.36)

(4.37)

donde los subíndices /i y y denotan las transformacionesproducidas por los

movimientoshorizontalesy verticales,respectivamente.Los valorespositivosde las

funcionesde transformacióncontribuyena unadisminucióndel término kV’ y aun

aumentode k o K’, esdecir que ÚV’ se transformaen Él o K’. Del mismo modo

valoresnegativosindicaríanuna transferenciaen sentido inverso.

Los términosde generacióndeenergíacinéticasedenominaránde la siguiente

manera:

GKS=-ÚV~

GKM= - V’-Vcp’

GKMS=-(V’.Vc~4hVg$~

(4.38)

(4.39)

(4.40)
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El término GKS es la generaciónde energíacinéticaa escalasinópticapor el flujo

sinópticoa través de los contornosde la altura geopotenciala escalasinóptica, y el

términoGKMes la generaciónde la energíacinéticade mesoescaladebidaal flujo

mesoescalara través de las líneas de altura geopotencialde mesoescala.GKMS

representala energía cinética generadapor las interaccionesa través de los

contornos;es decir, el viento mesoescalaratravesandolos contornos de escala

sinópticay el viento de escalasinópticaatravesandolos contornosde mesoescala.

Lasecuacionesde balancedeenergía(4.30), (4.31)y (4.33)paraÉl, K’ y ftv/

puedenexpresarsecomo:

BÉl+VVÑ+WBK«JKS+<Vw’,k> >k <V-v’,R> ~--V# (4.41)
¿it Bp

PI+VVK’ BK’ <É-v’,K> (4.42)
¿ir +c,y..........=GKM+ <ÚV’,K> h~

BVV’ A ¿i
____-¿- VV( V-Vj -i-úa 1~V -GKMS±P~V’+F’-Ú

Br Bp (4.43)

— <ú•v’,É> h <f’-v’,É> ~,— <V-V’,K’>,, <Ú-V’,K>

En las ecuaciones (4.41) a (4.43) aparecendos tipos de términos de

generaciónde energía.En primer lugar, las energíascinéticasde escalasinópticay

mesoescalase produceno destruyenen los camposde viento y de presióndebidoal

movimiento a través de las isohípsasen cadaintervalo de escala. Por tanto, ni el

movimientode escalasinóptica, V, ni el de mesoescala,y’, podríanganaro perder

energía cinética a partir de la interacción entre el viento y la masa de aire
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correspondientea diferentesescalasde movimiento. Comoseobservaen la ecuación

(4.43), GKMSrepresentala producciónde energíacinéticaa travésde la interacción

entre los camposde viento y altura de escalasinóptica y mesoescala,aunque

solamenteproduce (‘-y’. La energíaque resideen el campode masadurantelas

interaccionesse transformaen en lugar de hacerlodirectamenteen Él o K’.

En segundolugar, aunqueno existe transferenciadirectaentrelos movimientosde

mesoescalay de escalasinóptica, los intercambiosentre k y K’ puedenrealizarse

por mediode É~V’, como sedescribeen las ecuaciones(4.34)-(4.37).En la figura

4.9 se representa un diagrama de estos procesos de transformaciónen los

movimientos de escalasinópticay de mesoescala.El término (¡-y’ actúacomo

intermediario entre los movimientos de escalasinóptica y de mesoescala.Para

separar las contribucionesde cada una de estas escalas al movimiento, y así

desarrollarel estudiode la energíacinética implicadaen el sistemade bajatérmica,

se aplicará el métodode análisis objetivo que se describea continuación.

-w.v•’
(0KM)

<V•V’.K’)h
<V.V’Kjv

-Q.4
(0LS)

K

(V-V’,K)h

(9.

<01)43)

Figura 4.9. Diagramadeflujo de la energíacinéticapara la escala sinóptica
y la mesoescala.Los símbolosestándefinidosen el texto.

135



4.3.2.Técnica de análisis objetivo aplicada.

La técnicade análisisobjetivo que se utilizará fue desarrolladapor Banes

(1964, 1973) y modificadaposteriormentepor Maddox(1980). Estemétodoha sido

estudiadoy comparadocon otras técnicasde análisis de separaciónde escalasde

movimiento,resultandoserel másadecuadoparael análisisde escalassubsinópticas

y de mesoescala(Alonsoet al., 1991). En un primer paso,estatécnicaactúacomo

un filtro pasabaja,suavizandoel campode datosobservadosparadefinir el campo

macroescalar.A continuación,un filtro pasabanda(definido comola diferenciaentre

dos filtros pasabaja)extraela señalcorrespondientea la mesoescala.Finalmente,el

campo meteorológicototal se reproducecomo la suma de las contribucionesde

mesoescalay macroescala,eliminándoseel ruido de longitud de ondacorta en el

desarrollodel análisis.

a. Análisis objetivo pasabaja.

El análisispasabajaconstade dos partes.En unaprimeraaproximación,se

calculanlos valoresdel campoen estudioen unamalla regular,f0(i,j), a partir de las

observacionesobtenidasen N estaciones,f~(x,y). Esta primeraaproximaciónde los

valoresen la mafiaviene dadapor la siguientefunción de interpolación:

t w,/ij)L(x,y)
A’ (4.44)

~ w$ij)
71=1

dondelas funcionespeso, wji,j), tienenla siguienteexpresión:

w,jij)=exp r ~dIiJ)2] (4.45)

siendo d71(i,j) la distancia entre el punto (i,j) de la malla y la estación n con
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coordenadas(x,y),y C unaconstantedel análisiselegidaarbitrariamenteen función

de la aplicaciónparticulardel esquema.En un segundopaso, secalculanlos valores

finales en los puntosde la malla utilizando la siguienteexpresión:

N

S w’$ij)D71

A’r w’71(ij)
71—1

(4.46)

dondelas funcionespesomodificadasson:

(4.47)w’71=exp 1 -d,XiJY 1 O<G<l

siendoG otro parámetrodel análisiselegidopreviamentey D71=f71(x,y)-f0(x,y),donde

ft(x,y) es el valor de la primera aproximación(4.44) interpolado al punto (x,y)

correspondienteala estaciónn, medianteunainterpolaciónbicuadráticade los cuatro

valoresdek(4i) máscercanosal mismo.

La función de respuesta

funciónde la longitudde onda,

fina], para el método de Barnes viene dada, en

X, por:

R=R0(l +R~’—R~) (4.48)

donde

R0=exp¡ -____ (4.49)

Las constantesque intervienenen las funcionespeso, C y G, son elegidas

previamenteaJ análisis,de forma queproporcionenla respuestafrecuencialbuscada.
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b. Análisis objetiva pasabanda.

El filtro pasabandautilizadoestadefmidocomo la diferenciaentredosfiltros

pasabaja,de maneraque presentauna respuestamáximaparauna longitudde onda

mesoescalarpredeterminada.Así, dados dos filtros pasabaja,FI (1,]) y F2(i,j),

definidossegún(4.46), conconstantesCl, Cl, C2 y G2, el filtro pasabandavendría

dadopor:

B(i,j) =r[FI(ij)—F2(ij)] (4.50)

siendoen estecaso la respuestacorrespondienteal filtro pasabanda:

BR=r(RJ—R2) (4.51)

donde r es un factor de normalizaciónasignadoal inverso del máximo valor de la

diferenciaRI-R2. El valor de la respuestapasabandase restableceautomáticamente

a] 100% para la longitudde onda (XP~I»> dondeseproducela diferenciamáxima.

Lasconstantesde las funcionespeso, CI, Cl, C2 y G2, se eligende manera

que la V., sesitúe alrededorde unalongitudde ondadeseada.La elecciónde esta

longitud de onda, correspondientea la mesoescala,se basa en información

suplementariarelativa a la escaladel fenómenoconsiderado.Las constantesdel

análisisse determinansubjetivamenteapartir de la representacióngráficade (4.48)

para un rangode valores de C y G bajo la restricciónde que la diferenciaen la

respuestapara~ sealo máspróximaa la unidad,paraevitarunaamplificaciónde

la mesoescalaen el campototal.

c. Separación de escalas.

La separaciónde escalasse consigueseleccionandolas constantesC2 y G2

de maneraque el campopasabajaF2(i,j) puedaconsiderarsecomo representativode
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la macroescala,y el campopasabandaB(i,j) proporcione información sobre las

característicasde mesoescala.El campode macroescala,asídefinido, incluye todas

las característicascuyas longitudesde ondasean mayores que las extraídasen el

análisispasabanda.Un análisisobjetivo del campometeorológicototal (con el ruido

de longitudde ondacortasuprimido) se obtienesumandolos análisisobtenidosde

B(i,j) y F2(i,j).

Dado que en este caso se conocea priori el tamaño aproximado de las

estructurasmesoescalaresque se pretendeanalizar,se han seleccionadolos valores

de los parámetrosCl, GI, C2 y G2, que proporcionanlas respuestasadecuadasen

los rangosde longitudesde ondaelegidos (CI= 100000km2, GI=0.8, C2=25000

km2y G2~O.25), con un factor de transmisiónpara el campopasabandalo más

próximo a la unidady con unaanchuradel mismo lo suficientementeampliapara

que no sea demasiadoselectivo, pero sin que llegue a presentaruna pendiente

demasiadosuave,quedaríalugara unagranzonade solapamientoentrelos campos

de mesoescalay macroescala.En la figura 4.10 se han representadolas curvasde

respuestafrecuencialpara los filtros utilizados en este estudio. Las constantesdel

análisis se han elegidode maneraque la mesoescalacorrespondaa longitudesde

ondaen el rangode 500a 1500km, aproximadamente(ver la curvade respuestadel

filtro pasabandaBR). La curvaR2, correspondienteal filtro pasabaja,muestraque

se resuelvealrededordel 60% de la señal de macroescalacon longitud de ondade

2000 km. Las ondasde tamafio inferior a unos200 km se filtran totalmenteen el

procesode análisis (ver curva correspondienteal filtro de ruido, Rl).
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Figura 4J0. Curvas de respuesta, en función de la longitud de onda,
correspondientesal filtro pasabaja(R2), pasabanda(R3), de ruido (Rl) y al
campototal (BR).

En la figura 4. 11 se muestraun ejemplode la aplicaciónde estosfiltros. En

ella se ha representadoel campode geopotencialen 850 hPa, correspondientea la

macroescala,mesoescalay al campototal resultantede la sumade ambos,paraun

día típico de baja térmica (31 de julio de 1985, a las 12 horas (TUC)). El escaso

número de isohípsas sobre la península Ibérica que aparecen en el campo

macroescalar(4.11 b)) indicael predominiode las estructurasmesoescalaresen esa

zonaconsituaciónde bajatérmica,que se ven reflejadasen la partec) de la misma

figura, comouna anomalíanegativarespectoal campototal de geopotencial(4. 11

a ).
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0.10

O . 00
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a

b

c

Figura 4.11. Campode geopotencialen 850 hPa para el día 31 dejulio de
1985, a las 12 horas (TUC) correspondientea a) Campototal, b) Macroescala
y c) Mesoescala.
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4.3.3. Resultados.

Se ha seleccionadouna secuenciade doce días del mes de julio de 1985

(desdeel día 20 al 31, ambos incluidos) para realizar el estudio de la influenciade

la interacción entre la mesoescalay la escala sinóptica sobre la generación o

destrucciónde la energíacinética. En nueve de los doce días seleccionadosse

desarrollóla depresióntérmica, mientrasque en los tres restantes(28, 29 y 30) se

produjo el pasode un frente frío que atravesóla penínsulaIbéricade oestea este,

impidiendoasí la formaciónde la bajatérmica.

El cálculode los términosde generacióny transferenciade energíase realiza

en un áreaqueabarcala zonadel interior peninsularcomprendidaentrelosparalelos

38”N y 43”N, y los meridianos7”W y 1 “E. En estedominio se realizaun promedio

espacialde los citadostérminos, así como una integraciónvertical de los mismos

desdeel nivel de 1000 hPahastael de 300 hPa,con un intervalo de 50 hPa. Puesto

que los análisisdel CEPPM,utilizadosen esteestudio,se encuentranen los niveles

de presiónestándar,seha realizadounainterpolaciónmedianteel métodode ‘cubic

spline’, antesexplicado,paraobtenerlos valores en los niveles intermedios.

En las figuras 4.12 a 4.23 se han representadolos perfilesverticalesde los

términosde generaciónde energíacinética (GK=GKS+GKM+GKMSy GKMS, en

la parte a); GKM y GKS, en la parteb)), así como los de transferenciade energía

cinética( <Éw’,R> , y <V-v’S> ~ en la partec) y <fAV’,K’> , y «‘-v’,K’» en

la parted)) para los doce días estudiados.En general, la forma de los perfiles

correspondientesa la generacióntotal de energíacinética, GK, y a la generaciónde

energíacinética por las interaccionesentre la escalasinópticay la mesoescalaal

atravesarlos contornos,GJ<MS, presentanuna forma parecida(ver partea) de las

figuras 4.12 a 4.23). Esto pareceindicar que la mayor contribucióna la generación

de energíacinéticatotal es debidaal término GKMS, que dependede la orientación

de los vientos de escalasinóptica y de mesoescalarespectoal gradientede los

camposde altura geopotencialde las citadasescalasde movimiento. Este término
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suelealcanzarmayoresvaloresen las capasaltasde la troposfera(800-300hPa)que

en los niveles bajos. Según la ecuación (4.43>, el término GKMS sólo produce

directamente(¡-y’, y éste es el que transfiere energíaa k y K’ mediante los

términos definidos en las ecuaciones(4.34) a (4.37), como se representaen el

diagramade la figura 4.9.

En los días en que no se ha desarrollado una baja térmica (28, 29 y 30),

existecierta inclinación a que el término que aportael mayorpesoa la generación

total de energíacinéticaseaGKSen vez de GKMS, alcanzandomayoresvaloresen

los nivelessuperioresde la troposfera(800-300hPa) (panesa) y b) de las figuras

4.20, 4.21 y 4.22). Esto indicaría,como erade esperar,la existenciade una fuerte

actividadaescalasinópticaen los díasen queno se ha formadola depresióntérmica.

En los díasen que se observaestesistema,seapreciaque el término GKSes muy

pequeño o negativo en las capas altas de la troposfera, contribuyendo a la

destrucciónde energíacinéticatotal, y tambiénpequeñoperogeneralmenteconsigno

positivo (0 W/m2 < GKS< 2 W/m2) en las capasbajas,reflejandola pocaactividad

sinópticaque coexistecon situaciónde baja térmica.

En los días con depresión térmica, el término de generaciónde energía

cinética mesoescalardebido al viento de mesoescak,GKM, suele ser positivo y

superiora GKSy GKMSen los nivelesbajos, contrastandocon los casosen que no

sedesarrollaestesistema,cuandoestetérminosueleser el máspequeñode los tres,

En los niveles superioresy en situaciónde baja térmica, tambiénsuelepresentar

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

contribuyendoasí a la generaciónde energíacinéticade mesoescala,K’.

La contribucióna la generacióno destrucciónde energíacinéticatotal por los

términosde transferenciahorizontaly vertical en situaciónde baja térmicasueleser

pequeña, presentandodichos términos un comportamiento no uniforme. La

transferenciade energíapor movimientosverticalesde ambasescalas( <(‘-v’S>

y <t’J-v’,K’> ,,) es, en casi todoslos casos,incluidoslos díasen que no seformó baja
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térmica, prácticamentenula en cualquierestratode la atmósfera.Los términos de

transferenciade energía por movimientos horizontales presentanvalores algo

mayores,siendoel de escalasinóptica ( <$‘~v’,R> ¿1, en general,mayor que el de

mesoescala( <V-V’,K’> h)’ aunqueen algunoscasoscontribuyea la generaciónde

la energíacinéticade escalasinópticay en otroscasosa sudestrucción.En los días

en que no se forma la baja térmicay existeuna mayor actividada escalasinóptica

(figuras 4.20d,21dy 22d) el término <f’-V’,É>>, alcanzasus valoresmás altos,

llegandoincluso a 2 W/m2 en las capasaltasde la atmósferael día 29, cuandose

produceel pasodel frente frío por la Península(figura 4.21d). Es de destacarque

la interpretaciónfísica de estos términos,así como del término (¡-y’, aún no está

muy clara,aunquesesuponeque actúanmedianteun mecanismode transferenciade

energíasemejanteal conocidoen turbulenciaa microescalaentrelos remolinosde

diferentestamaños(Chenet al., 1990).

La baja térmicalleva asociadauna cantidadde energíacinéticatotal mucho

menorquela implicadaen otrosprocesosestudiadosmedianteel métodoseguidoen

el presentetrabajo, ya que el término de generaciónde energíacinéticatotal, 6K,

no suele superar,en valor absoluto, los 2 W/nV, mientras que en otros sistemas

convectivospuedellegar hasta15 W/m2 (Chenetal., 1990; Kung y Tsui. 1975; Tsui

y Kung, 1977). Este hecho se refleja también en el resto de los términos de

generacióny transferenciade energíacinética,quepresentanvaloresmuchomenores

en situaciónde baja térmica, exceptoel término GKM cuyo valor en los niveles

inferioresde la atmósfera,dondetiene lugar la máxima influencia de la depresión,

es positivo y mayor que en el casode la tormentaestudiadapor Chenet al. (1990)

en que alcanzavalorespróximosa ceroen la mayoríade los niveles.
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5. SIMULACIÓN DE LA BAJA T RMICA MEDIANTE UN MODELO DE

PRONÓSTICO A MESOESCALA

.

En estecapítulosepresentanlos resultadosde la simulaciónde un díade baja

térmica realizada con un modelo numérico tridimensional de pronóstico

meteorológicoa mesoescala.Dado el pequeñotamañorelativo de este sistema,

existenalgunosaspectosdel mismo que no se ven reflejados en los análisiso en

simulacionescon otros modelosque utilizan menor resoluciónespacialy temporal,

comoes el caso de los análisisdel CEPPMutilizados hastaahora. Por ello se ha

creído convenientela aplicación de un modelo con mayor resolución, capaz de

representarde forma más adecuadalos fenómenosde tamañocorrespondienteal

sistema en estudio, con objeto de evidenciar procesosdinámicos o térmicos

involucradosen la bajatérmica estival en la PenínsulaIbérica que en los análisis

realizadosen los anterioresapartadosno sehan puestode manifiesto.

A estefin, se ha utilizado el modelo llamado PROMES (un acrónimo de

PROnósticoa MESoescala)queha sido desarrolladoenteramenteenel Departamento

de Geofísicay Meteorologíade la Universidad Complutense.A continuaciónse

describenbrevementelos rasgosfundamentalesdel citado modelo, comentadosde

forma más completaen Castro et al. (1993) y Gaertner (1994), así como las

característicasconcretasde la simulaciónrealizaday los resultadosde la misma.

5.1. Descrii,ción del modelo PROMES

.

Se tratade un modelo numéricode pronósticometeorológicode ecuaciones

primitivas, aplicadoa un área limitada. En la ecuacióndel movimientovertical se

hacela aproximaciónhidrostática,mientrasquela ecuaciónde continuidadse aplica

completa(atmósferatotalmentecompresible).

5.1.1 Coordenadasespaciales.

La coordenada vertical es la u de Phillips modificada por Shuman y
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Hovermale (1968), cuya expresión matemática es

-¡4
ps-pt

(5.1)

donde p es la presión, p~ esla presión en superficie y p, lapresiónenel tope o límite

superior del modelo. Esta coordenada se adapta a la forma del terreno subyacente,

simplificando mucho las condiciones de contorno inferiores.

En la horizontal se utilizan coordenadas cartesianas, considerando una

proyecciónLambertconformeparaobtenerunarepresentaciónplana de la superficie

del geoide.

5.1.2 Sistemade ecuaciones.

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

proyecciónLambert y el cambio en la coordenadavertical, es:

1. Ecuacionesdel movimientohorizontal:

_ = — ‘Jis
ar m(u

8v 8v
__ = — m(u
at

ay
- y—) -

‘Jis
0—‘Ja

.8v
0—

da

84>
- m(— - a—)dx dx

- m(— ci—)

+ .tI’ + F~(u) + F~(u)

— A + F~(v) + F~(v)

dondeu, y son las componentes horizontales del viento, m el factor de escalade la

proyección, q el geopotencial, a el volumenespecífico,f el parámetro de Coriolis, ó da
dt

la velocidadvertical en coordenadau, y Fh y F~ representanrespectivamentelos

efectosde la difusión horizontaly vertical.

(5.2)

(5.3)
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2. Ecuaciónde la hidrostática:

.2±= «1,4r1+ ~
Bu

(5.4)

donde p” = - 1,~. El término entre paréntesis incorpora el efectogravitatoriodel

agua líquida, siendo q~, q~ y c¡r respectivamentelas razonesde mezcladel vapor de

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

3. Ecuacióndecontinuidad:

2~i = ~mz(’J<PuIm) +

Bx
&r v/m)

)

~pó (5.5)
Bu

Suponiendo que á = O en los límites superior (u = O) e inferior (u 1) del

modelo, se puede integrar esta ecuación para obtener la variación temporal de la

presiónsuperficial del modelo,

.
2L=~m2
‘Ji ‘J(p’~u/m

)

‘Jp 4v/m) )da
+

Unavezcalculadala tendenciade lapresiónen superficiesepuedeobteneró

en cualquiernivel u de acuerdocon

m2t
o ‘Jp* -— ~(‘J(Pu/m

)

1,’ ‘Ji
+ ‘Jp4v/m) )do’

dy
(5.7)

4. Ecuaciónde la termodinámica:

Comovariable predictiva se utiliza la temperatura potencial virtual,
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= 0(1 4- O.608q) (5.8)

La ecuaciónde la termodinámicaes:

80 86 ‘JO
= -m(u—---2 ..- ii—1)- ó~~2 + FA(O) + F(0) + S(O)

Bu

donde

virtual

(5.9)

Fh y F~ representanla difusión horizontaly verticalde temperaturapotencial

y S representael efectode las fuentesy sumiderosde calor.

5. Ecuacionesde conservacióndel agua:

Para tener en cuenta que el agua puede estar presente en tres formas (vapor,

sólido y líquido), el principio de conservacióndel aguase aplica a cadauna por

separado:

‘Jq,
1 a”

=

Bx

a” Bg
.4. y~—A)— ~ + F~(q~) + F~(q~) + S(q~) (5.10)

con n = 1,2,3,

de nube) y q3

considerado la

consideran.

donde q1 =

q~ (agua

fase sólida

q~ (vapor>, q2 = q, (agua líquida en forma de gotículas

líquida en gotas de lluvia). En este trabajo no se ha

por su escasa importancia en los fenómenos que se

5.1.3.Parametrizacionesde los procesosfísicos.

Los procesosfísicos de menorescalaque la resueltapor la malla del modelo

se incluyen mediante la técnica de las parametrizaciones. Los procesos

parametrizadosson: el balancede energíaen la superficie del suelo, los flujos

turbulentosatmosféricos,los flujos radiativosy distintosprocesosnubosos.
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Una descripción de las parametrizaciones del modelo, incluyendo las

ecuaciones, se puede encontrar en Castro et al. (1993), y una descripción y discusión

detalladas de estas parametrizaciones aparece en Fernández (1992). No obstante, a

continuación se citan brevemente los métodos utilizados en cada caso:

- El balance energético en la superficie del suelo se calcula de acuerdo con

el método propuesto por Bhumralkar (1975) y Blackadar (1976). denominadode

forzamiento amortiguado (en inglés ‘force-restore”). En él, el forzamiento que

representan los flujos radiativos y los flujos de calor sensible y latente entre el suelo

y la atmósfera se ve amortiguado por el flujo de calor hacia las capas profundasdel

suelo, donde no influye la onda térmica diaria.

- Los flujos turbulentos atmosféricos en la capa superficial se modelan

siguiendo el método propuesto por Blackadar (1976), Zhang y Anthes (1982) y

Anthes et al. (1987) para determinar los valores de las funciones universales y los

parámetros de la teoría de similaridad. En este método se consideran cuatro

regímenes turbulentos: estable, turbulencia mecánica, convección forzada y

convección libre.

Pata los tres primeros regímenes, la difusión turbulenta vertical por encima

de la capa superficialseparametrizamedianteun procedimientode cierrede primer

orden o teoría K. Los coeficientesK de difusión se calculan de forma local en

función de la estabilidad atmosférica y de la cizalla vertical del viento, de acuerdo

con fórmulas dadas por Blackadar (1976) y McNider y Pielke (1981). En el caso

de convección libre, en la capa de mezclase aplica el método desarrolladopor

Estoque (1968), Blackadar (1978) y Zhang y Antes (1982), en el que se considera

que la mezcla vertical no está determinada por gradientes locales, sino por la

estructura térmica de toda la capa de mezcla. Los intercambios turbulentos se

producenentoncesentrela capamásbajadel modelo y cadanivel dentrode la capa

de mezcla, de acuerdocon estemétodo. Por encimade la capade mezclase aplica

de nuevo la teoríaK.
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La difusión horizontal se introduce con el fin de controlar posibles

inestabilidadesnuméricasen el modelo. Se calculamedianteuna formulaciónde

cuartoorden,

Fh(«) = —Kh’<4« (5.11)

queesmásselectivaen cuantoa la escalade las ondasdifundidasque la de segundo

orden.El coeficientede difusión esproporcionala la deformacióntotal del flujo, de

acuerdocon Smagorinskyet al. (1965)y Doms (19%).

- En cuantoa los efectosradiativos,se incluye el calentamientodel suelopor

ondacorta, atenuadoen presenciade nubes.Los flujos radiativos de onda larga se

calculan siguiendo el procedimientopropuestopor Sasamori (1968; 1972); los

valoresde la funciónde emisividadseobtienende acuerdocon la formulaciónde

Mahrer y Pielke (1977).

- Los procesosnubososy de precipitaciónse modelansiguiendoa Pielke

(1984; pgs. 232-241) y a Hsie et al. (1984). Se trata de un método explicito con

ecuacionesde pronósticoparael vaporde agua,el aguade nubey el aguade lluvia,

y diversasparametrizacionesde las conversionesde fasey de la precipitación.

5.2 Ascectosnuméricos del modelo

.

5.2.1 Estructura de la mafia.

Para la discretización de las ecuaciones se ha elegido una estructura tipo

Lorenz en la vertical (es decir, la temperaturapotencial se calculaen los puntos

intermediosde cadacapavertical)y unamalla C de Arakawaen la horizontal,según

la cual las componentesdel vientohorizontalsecalculanen diferentespuntosquelas

demásvariables. Así pues, tanto la distribución vertical como la horizontal son

alternadas.Esto tiene como principal ventajaun cálculo más directo y precisode
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diversos términos de las ecuaciones.

5.2.2. Esquemasnuméricos.

Pararesolverlas ecuacionesdel modelo se utilizan esquemasnuméricosde

diferenciasfinitas. Los esquemasson explícitos, salvo el aplicadoal término de la

difusión turbulenta vertical que es implícito. La resolución de los términos de

evolución temporal se realiza con métodos de dos niveles de tiempo. Se aplica

además el método de desdoblamiento (“splitting”) de Marchuk, de acuerdo con el

cuál los distintostérminosde las ecuacionessetratanseparadamente(individualmente

o por subconjuntos)y suscontribucionesa la tendenciade las variablesno se suman

a la vez, sino consecutivamente,de forma que el efectode un términose tiene en

cuentaen el que se calculaa continuación.

A continuaciónsecomentanbrevementelos esquemasaplicadosalosdistintos

términos y ecuaciones.Una descripciónmás completa se puede encontrar en

Fernández(1992) y Gaertner(1994).

1. Términosde ondasde gravedad:

Para tratar numéricamente estos términos se utiliza el esquema de integración

hacia delante/hacia atrás en el tiempo (en inglés “forward-backward’): se integra

primero hacia delante la ecuación de movimiento (utilizando la presión en el paso de

tiempo n) y se actualizan las componentes de la velocidad, y con estos valores del

viento en el tiempo n+1 se calculael término de divergenciaen la ecuación de

continuidad.

Sun (1980) realizó un análisis de la estabilidaddel esquemade integración

hacia delante/hacia atrás en el tiempo para este tipo de ondas, e indicó que para un

modelo hidrostático el método es estable si las variables dependientesestán

alternadas en el espacio, se utiliza la velocidad vertical actualizada en t+ 1 para el

cálculo de la advección temporal de temperatura potencial y el gradiente de presión
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se aproxima con diferencias espaciales centradas.

2. Términosde advección:

Se utiliza un esquema de integración hacia delante en el tiempo y de

interpolación cúbica a contracorriente en el espacio (en inglés “cubic spline

upstream”), tanto para la advección horizontal como para la vertical. Este esquema

presenta buenas características de simulación de la fase y la amplitud de las ondas

advectivas (Pielke, 1984; pgs. 297-307). Se aplica asimismo el método de

desdoblamiento de las ecuaciones para calcular la advección en cada dirección

espacialpor separado;con ello se evita la utilización de fórmulas de interpolación

bi- o tridimensionales,mucho máscomplicadasque las unidimensionales.

3. Términos de Coriolis:

Se aplica un esquemade integraciónhaciadelante/haciaatrásen el tiempo

paragarantizarla estabilidadde estostérminos.Tras calcular la componenteu del

viento horizontalen el pasode tiempon+l (¿(+1) en funciónde la componenteven

el tiempo n (V’), se utiliza u”4.’ para calcular vn4<.

4. Discretizaciónde lasparametrizaciones:

El cálculode la difusiónturbulentavertical, cuandose aplica la teoríaK, se

realizamedianteun esquemaimplícito (Paegleet al., 1976) con unospesosde 0,25

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

Para los flujos en la capa superficial se aplica una integración hacia delante

en el tiempo (esquema de Euler). Dada la estrechez de la primera capa vertical se

debe utilizar un paso de tiempo menor que el del resto de los términos, dependiendo

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

El esquema de Euler para la discretización temporal se emplea también para

164



el resto de los términos: tendencia de la temperatura superficial del suelo,

calentamientoy enfriamientoradiativosdel aire,procesosnubososy deprecipitación

y difusión horizontal.

5.2.3.Condicionesiniciales.

La malla del presentemodelo se ha ‘anidado’ en la de los análisis del

CEPPM,por lo que los valores iniciales que se utilizan correspondena los análisis

del mismo en los nivelesde presión estándar,dispuestosen una malla con menor

resolución. En consecuencia,estos datos han de ser interpoladosa los niveles y

puntos de la malla del modelo. El método de interpolación horizontal utilizado

consisteen una interpolación biparabólicade 16 puntos (Koehler, 1977) de las

variablesmeteorológicasen superficiesp estándar,mientrasqueen la vertical se ha

aplicadouna interpolaciónlineal (Gaertner,1994).

Una vez realizadala interpolación a los puntos de la malla, y antes de

comenzara integrar las ecuaciones,se realizauna inicializaciónpor filtros digitales

(Lynch y Huang, 1992), paraevitar el ruido que produciríael desequilibrioinicial

entre los camposde masay de viento. La inicialización aplicadaconsisteen dos

integraciones adiabáticas a partir de los datos iniciales, una hacia adelante y otra

hacia atrásen el tiempo, ambasde cortaduración. Las variablesde pronósticoen

cadapunto de la malla se multiplican por un factor de ponderaciónvariablecon el

tiempo, calculado analíticamente, y se suman para obtener los datos iniciales

filtrados. Este proceso es relativamente sencillo en su planteamiento y aplicación, y

los resultados son comparables en eficacia a la inicialización por modos normales,

según describen Lynch y Huang en el mismo artículo.

Finalmente hay que indicar que la aplicación de un esquema de inicialización

puede eliminar el ruido inicial de alta frecuencia, pero no evita que los campos se

tengan que adaptar a la presencia de una orografía más detallada durante las primeras

horas de simulación, como indica Majewski (1985).
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5.2.4. Condicionesde contorno.

Para introducir los valores de los análisis del CEPPM como valores de

contorno del modelo, se ha utilizado el esquema de contorno de Davies (1983) que,

según se discute en Gaertner (1994), parece ser el que mejor compagina la

transmisión de datos externos con una limitación de la reflexión de perturbaciones

internassalientes,aunqueseharealizadounamodificación,siguiendounasugerencia

de Anthes y Warner (1978). Los valoresde contorno se actualizan en función de los

análisis, que en este caso tienen una periodicidad de 6 horas. Entre ellos se realiza

una interpolacióntemporal lineal.

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

consideraunacapaque absorbela energíaqueentraen ella (Klemp y Lilly, 1978).

5.3. Condiciones de la simulacion

.

Se ha realizado una simulación de 30 horas correspondiente a un día típico

de baja térmica estival, como fue el 31 de Julio de 1985, iniciándose a las 00 horas

(TUC) de ese día hasta las 06 horas (TUC) del día siguiente. Como antes se ha

indicado, las condicionesiniciales y de contorno correspondena los análisis del

CEPPMcada 6 horas que se han utilizado en los estudiosincluidos en el apartado

4 de esta Memoria. A continuaciónse exponenlas restantescaracterísticasde la

simulación.

- Dominio y resolución horizontal.

El dominio del modelo es un rectángulocentradoaproximadamenteen la

penínsulaIbérica, con los vérticessituadosen las siguientescoordenadas:(34.850N,

lO.690W), (45.010N, ll.540W), (44.580N,5.230E), (34.490N, 3570E),y unas

dimensionesde 1300x1120 km (ver figura 5.1). La resoluciónhorizontalde la malla

es de 20x20 km, de maneraque incluye 65x56 celdillas.
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45.OVN, 1I.54’W

34.B6’N. 10.69~W

44.6B’N, 5.23’E

~4.49~H.3,etr

Figura 5.1. Dominio delmodelo.

- Resoluciónvertical.

En esta simulación se ha situado el tope superior del modelo en el nivel de

300 liPa. Se han considerado 31 niveles verticales y una resolución vertical variable,

con capas más estrechas en los niveles inferiores y superioresqueen los intermedios.

Concretamente los niveles a son los siguientes: 1, 0.998, 0.992, 0.982, 0.968,

0.950, 0928, 0.902, 0.872, 0.838, 0.800, 0.758, 0.712, 0.662, 0.608, 0.554.

0.500, 0.450, 0.400, 0.354, 0.312, 0.274, 0.240, 0.210. 0.180, 0.150, 0.120.

Q090, 0.060,0.030,0. La gradualidadenel espaciadovertical es convenientepara

paliar la reflexión espúreade ondasinternas.

- Topografía.

Se ha utilizado una orografía con una resolución de 5 minutos en latitud-

longitud correspondiente a la base de datos ETOPOSdel National Geophysical Data

Center (Boulder, Col., EEUU). Con estas alturas se realiza un promedio de los
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puntos incluidos en cadaceldilla del modelo, y posteriormentese aplica un filtro

bidimensional en dos pasos, uno de suavizado y otro de restitución de la amplitud

de ondas mayores de 2Ax. Este filtrado tiene un efecto beneficioso ya que limita la

generación de ruido de onda corta debido al forzamientoorográfico (Gaertner,

1994). En la figura 52 se muestraunavisión tridimensionalen perspectivade la

orografía resultante.

- Característicasde los suelos

En el esquema seguido para parametrizar los intercambios aire-superficie es

preciso asignar los valores de cinco parámetros relacionados con las características

del suelo en cada celdilla del modelo. Estos parámetros son: el albedo (A), la

emisividad de radiación de onda larga (e), la fracción de humedad disponible para

ser evaporada (M), la longitud de rugosidad (z0) y la inercia térmica del suelo

(r=(XC3’~
2, donde X es la conductividad térmica, considerada uniforme en todo el

espesor del suelo, y C, la capacidad calorífica por unidad de volumen). Para

determinar estos parámetros de la superficie se sigue el procedimiento establecido

por Benjamin y Caríson (1986), considerando varios tipos de uso de suelo, cada uno

de los cuales se caracteriza por un determinado valor de tales parámetros. Este es

un procedimiento relativamente simple, con el que, sin embargo, se consigue simular

la generación de circulaciones a mesoescala debidas a inhomogeneidades en el tipo

de terreno (p.e. Gaertner et al., 1993). Concretamente, en este caso se han

considerado los 28 tipos de uso de suelo que se presentan en la Tabla 5.1, junto con

los valores de los correspondientes parámetros deducidos a partir de los tipos de

suelo de Benjamin y Caríson (1986). En las figuras 5.3 se observan las

distribuciones espaciales en el dominio del modelo de cada uno de estos parámetros,

según se ha deducido de la digitización de los mapas de Uso y Aprovechamiento de

Suelos de los Ministerios de Agricultura de España y Portugal.

Por otra parte, es preciso asignar una temperatura al subsuelo, para lo cual

se han considerado los valores climatológicos corresponientes al mes de julio

proporcionados por el CEPPM.
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Tabla 5.1

M
Leyenda

1
1

14 14 50 ~‘7~ 95 95 15

j
j(~l mr2 K4 s.1’

‘Lí~

-r— 0.06 0.06ARROZ

CULTIVOSENREGADIO

CULTIVOS FORZADOS

16 18 40 68 94 94 15 5 0.05 0.05

CíTRICOS

FRU’rALESENREGADIO

FRUTALES/CÍTRJCOS

16 18 40 68 94 94 18 12 0.05 0.05

LABOR INTENSIVA

(sin sobrecargaarbolado)

18 22 25 45 92 92 15 5 0.04 0.04

LABOR EXTENSIVA

(sin sobrecargaarbolado>

28 21 20 30 92 92 15 5 0.03 0.04

PRADERAS

(sin sobrecargaarbolado)

~ ~ 32 52 94 94 12 10 0.04 0.05

PASTIZALES

(sin sobrecargaarbolado>

20

—r

—w

22

TT

nr

15

r

nr

22

—~

~r

92

~r

92

r

12

r-

10

r-

nr

0.03

—w~r-

0.04

rurFRONDOSAS (1)

CONíFERAS (1) ir r -~w— ~ r~r
FRONDOSAS/CONíFERAS

(1>

14 14 35 70 95 95 40 40 0.05 0.06

FRONDOSAS (2) 18 18 22 38 92 92 32 32 0.04 0.04

FRUTALES EN SECANO

OLIVAR

VINEDO

OLIVAR-VIÑEDO

18

nr

18

-ir

15

nr

22

—w

92

~

92

3T

32

!T

32 0.04 0.04

CONíFERAS (2) 32 ~T~W -~

FRONDOSAS/CONIFERAS

(2)

17 17 25 42 94 94 28 28 0.04 0.04

LABOR INTENSIVA

(con sobrecargaarbolado)

18 18 24 42 92 92 23 18 0.04 0.04

LABOR EXTENSIVA

(con sobrecargaarbolado)

23 20 21 34 92 92 23 18 0.04 0.04

PRADERAS

(con sobrecargaarbolado>

MATORRAL (1)

(con o sin sobrecarga)

16 17 33 58 94 94 24 23 0.05 0.05

PASTIZALES

(con sobrecargaarbolado)

MATORRAL (2>

(con o sin sobrecarga)

19 20 18

fl

ir

29

tr

93 93 19 17 0.03 0.04

IMPRODUCTIVO TIERRA 18

—r

18

—w-

gr r —3r 3r w~r
IMPRODUCTIvO AGUA Tr r -ir 0.000! ~ 0.06 0.06

(1) Galieia-Asturias-Cantabria-Paísvasco-Navarra-Cataluña-Casiillay León- prov. Huesca.

(2) Resto de la Península Ibérica.
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ALBEDO <% x 10.2> EMISIEVIDAD (91’ x io~ a 9 ¡un)

Figura 5.3. Distribución espacial en el dominio del modelo de cada uno de los
parámetrosrelacionadoscon las característicasdel suelo.

HUMEDAD DISPONIBLE (% x 1(Y2) RUGOSIDAD (m)

INERCIA TERMICA (J m1 It’ ~.1/2>
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5.4. Verificación

.

Antes de comentar los resultados de la simulación del desarrollo de la

depresión térmica con el modelo PROMES se ha considerado convenienterealizar

una comprobación de su grado de ajustemedianteun métodosencillodeverificación.

5.4.1. Metodología.

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

en función del tipo de datos verificantes que se utilicen:

- Si se usan las observaciones,es necesariointerpolar los datosdel modelo desde

los puntosde la mallaalas posicionesen las queexistendichasobservacionesreales,

comparándose habitualmente parámetros que constituyen salidas directas del modelo

con parámetros medidos directamente en los observatorios.

- Otro método seriala comparaciónde los valores del modelo con los análisis de

otro modelo en los mismospuntosde la malla.

- Un procedimiento menos utilizado consistiría en el cálculo de variables

derivadas a partir de los resultados del modelo y su comparacióncon

variables derivadas obtenidas del análisis verificante.

Dada la escasezde valoresobservadosdisponiblesen el dominio del modelo,

tanto en superficie como en altura, en este trabajo se ha realizado la verificación en

función de los análisis del CEPPM. Para ello, se ha realizado una interpolación de

los valores simulados en la malla del modelo a los puntosde la mallade los análisis

mediante una función, y posteriormente se han comparado dichos valores con los de

los análisis. En la interpolación se han considerado los cuatro puntos de la malla del

modelo más próximos al correspondiente punto de la malla del análisis. En esta

comparación se ha de tener en cuenta que el modelo genera unas estructuras de

tamaño menor que las presentes en los análisis del CEPPM, donde se utiliza una

172



malla de menor resolución. No obstante, el mismo proceso de interpolación de la

malla fina a la más gruesa daría lugar a una cierta suavización de los campos

simulados.

Se podría haber considerado un procedimiento de interpolación y filtrado más

especifico,aplicandoun métodosimilar al utilizado en el subapartado4.3.2. Para

ello habría sido necesario determinar previamente la menorescalade las estructuras

presentes en los análisis y aplicar a los resultados del modelo el filtro pasabaja

adecuado. Sin embargo, se ha preferido seguir un procedimiento de interpolación

más simple, ya que de todas formas seguirían estando presentes estructuras generadas

por las parametrizaciones físicas del modelo PROMESy por las diferencias

topográficas entre los puntos de la malla del análisis y los del modelo. Además, lo

que se persigue no es estrictamente una comparación rigurosa entre los análisisy las

simulaciones,sinounapruebade la consistenciade los resultadosdel modeloen esta

simulación concreta, comprobando que las simulaciones no pierdencalidadcon el

tiempo.

El dominio espacial en que se aplica este proceso verificante es el

comprendido entre los paralelos 360N y 440 N y los meridianos 100W y YE, con

resoluciónde 0.5” (459 puntos). Estazonaes unaparte del dominio del modelo

PROMES,centradaen la PenínsulaIbéricay suficientementealejadade las fronteras

para que las condiciones de contorno no perturben excesivamente los parámetros de

verificación.

Las variables utilizadas para la comparación son el geopotencial, la

temperatura y las componentes zonal y meridiana del viento, en los niveles de

presión estándar desde 1000 hasta 500 liPa, a las 12, 18, 24 y 30 horas de

simulación.

Los índices de verificación calculados son los que se utilizan habitualmente

a falta de otros valores de referencia, climatológicos o de persistencia, que permiten

el cálculo de índices de ‘habilidad’ o bondad del modelo (Murphy, 1988). Los
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índices calculados son los que se citan a continuación, junto con sus expresiones

N

E-”’

matemáticas correspondientes:

- Error medio:

- Error cuadrático medio:

ECM=

- Desviación estándar del error:

É

(pqp-~qp)
N

(P(ij) —A(ij) —E>2

N

- Coeficiente de correlación absoluta:

?[(P«J)-nA«I) -xii
ij

N A

y (Pu]) -r7~~Á(i¿)A)2
Id 0

É (P(ij)-A(ij)ft
ji

N

CCA=r
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- Desviaciónestándarde los resultadosdel modelo:

SP=

N

y
¡4

N

- Desviaciónestándarde los análisis:

SA=
É ~

¿4

N

- Error cuadrático medio corregido del sesgo:

ECM*= ¡4

N

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

análisis verificantes en los puntos del dominio; 1’ y A sus promedios espaciales y

N el número total de puntos.

Una vez calculadosestos índices de verificación, siguiendo los criterios

propuestospor Keyser y Anthes (1977), se considerademostradala bondad del

modelo cuandose cumplenlos tres requisitossiguientes:

(a): SP = SA,

(b): ECM < SA y

(c): ECM* < SA.
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5.4.2. Resultados.

Los resultados obtenidos para cada una de las variables consideradas se

presentanen las tablas5.2 a 5.5. En generalseobservaun alto gradode ajusteentre

los resultadosdel modelo y los análisis, cumpliéndoseen todos los casos las

condicionespropuestaspor Keyser y Anthes (1977> parademostrarla bondaddel

modelo,durantelas 30 horasde simulación.Asimismo,seapreciaquelos resultados

no pierdencalidad con el tiempo de simulación. El comportamientoglobal de las

cuatrovariablesindica una mejoraen la ‘habilidad’ del modelo con la altura. Esto

podríadebersea la anteriormentecomentadapresenciade estructurasmesoescalares

asociadasa la depresióntérmicaen los niveles cercanosal suelosimuladaspor el

modelopero no reflejadasen los análisis, que no aparecenen niveles superioresa

causadel pequeñoespesordel sistemaa mesoescala,que no llega a sobrepasarel

nivel de 700 hPa. Tambiénseobservaun menorajusteentreel modeloy el análisis

en los camposde viento de niveles inferiores(1000 y 850 hPa) a las 24 y 30 horas

de simulación. Esto parecedebersea quea taleshorasnocturnasel modelosimula

numerosos flujos de drenaje a lo largo de los valles de los principales ríos de la

penínsulaIbérica (como se mostraráen el siguienteapartado),que no aparecenen

los análisis del CEPPM.
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Tabla 5.2. GEOPOTENCIAL(m)

(1211)

Á ECM 5 CCA SP SA ECM ECM’/SA

-2.26 120.05 122.31 11.02 10.79 0.85 20.30 18.38 10.79 0.59

2.11 1516.74 1514.63 5.76 5.36 0.81 4.85 8.48 5.36 0.63

3.10 3133.96 3130.86 6.76 6.01 0.97 39.16 22.78 6.01 0.26

4.81 5819.06 5814.24 7.14 5.27 0.99 39.65 40.83 5.27 0.13

(1811)

E P Á ECM 5 CCA SP SA ECM ECM/SA

7.63 119.88 112.25 13.24 30.82 0.89 23.88 21.14 10.82 0.51

7.23 1519.38 1512.15 8.30 4.08 0.93 6.29 9.25 4.08 0.44

5.38 3141.60 3136.22 6.12 2.92 0.98 15.96 15.04 2.92 0.19

5.51 5824.96 5819.45 6.81 4.00 0.99 37.53 35.80 4.00 0.11

(2411)

E 1’ .4 ECM 5 CCA SP SA ECM’ ECM/SA

6.14 ¶33.67 127.54 9,40 7.12 0.94 19.56 20.45 7.12 0.35

4.70 1521.58 1516.88 6.22 4.08 0.89 5.66 8.17 4.08 0.50

3.27 3141.27 3138.00 4.07 2.43 0.99 16.74 37.72 2.43 0.14

3.63 5819.58 5815.94 4.74 3.05 0.99 40.78 42.66 3.05 0.07

(3011)

E 1’ .4 ECM 5 CCA SP SA ECM ECM/SA

8.52

2.72

-0.03

6.33

¶40.00

¡522. 78

3137,97

5809.85

131.48

1520.06

3138.00

5803.52

10.64

5,41

5.64

9.28

6.38

4.68

5.64

6.78

0.96

0.85

0.96

0.99

22.45

8.70

11.32

34.4 8

19.64

8.29

15.52

38.67

6.38

4.68

5.64

6.78

0.32

0.57

0.36

0.18
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lOOOhPa

S5OhPa

700hPa

500hPa

lOOOhPa

85OhPa

700hPa

500hPa

lOOOhPa

SSOhPa

700hPa

500hPa

lOOObPa

85OhPa

lOOhPa

500hPa



Tabla 5.3. TEMPERATURA(K)

(1211)

.4 ECM 5 CCA SP SA ECM

-¶71 296.42 298.13 3.06 2.54 0.86 4.94 3.99 2.54 0.64

0.07 287.92 287.84 1.50 1.50 0.91 3.29 3.58 ¡.50 0.42

.0.26 279.87 280.13 0.72 0.67 0.98 3.03 3.13 0.67 0.21

0.35 264.06 263.71 0.77 0.68 0.89 1.51 1.46 0.68 0.47

(1811)

E 1’ .4 ECM 5 CCA SP SA ECW ECM’/SA

-3.84 296.29 300.13 4.40 2.15 0.91 5.14 4.49 2.15 0.48

-1.37 288.79 290.17 2.04 1.5! 0.9! 3.48 3.49 1.51 0.43

41.09 280.22 280.30 0.80 0.80 0.97 3.01 3.28 0.80 0.24

-0.05 263.55 263.60 0.68 0.68 0.91 1.65 ¡.60 0.68 0.42

(2411)

E P .4 ECM 5 CCA SP SA ECM’ ECM/SA

-2.67 292.61 295.29 3.09 ¡.55 0.89 3.29 3.33 ¡.55 0.47

-0.89 287.78 288.67 ¡.47 1.17 0.94 3.38 3.54 1.17 0.33

0.01 279.94 279.93 0.65 0.65 0.98 3.12 3.40 0.65 0.19

0.02 262.89 262.88 0.69 0.69 0.97 1.87 2.30 0.69 0.30

(30W

E P .4 ECM 5 CCA SP SA ECM ECM/SA

-2.53 292.15

-1.58 286.70

0.32 279.34

0.58 262.15

2.97 1.54

1.95 1.13

0.80 0.73

¡.03 0.84

2.58 1.54

3.34 1.13

3.15 0.73

2.27 0.84

E P ECM’/SA

lOOOhPa

S5OhPa

700hPa

SOCliPa

IOOOhPa

SSOhPa

700hPa

SOOhPa

lOOOhPa

SSOhPa

700hPa

500hPa

1000hPa

SSOhPa

760hPa

500hPa

294.69

288.28

279.02

261. 56

0.85

0.94

0.98

0.94

2.94

2.94

2.86

1.82

0.60

0.34

0.23

0.37
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Tabla 5.4. COMPONENTE ZONAL DEL VIENTO <mis)

(1211)

.4 ECM 5 CCA SP SA ECM ECM/SA

0.94 0.12 41.83 2.60 2.43 0.77 3.02 3.84 2.43 0.63

0.39 0.05 41.34 1.74 1.69 0.83 2.82 2.98 ¡.69 0.57

-1.07 4.84 5.91 1.88 1.55 0.91 2.74 3.55 1.55 0.44

41.29 ¡¡.05 11.34 1.36 ¡.33 0.97 3.95 4.84 ¡.33 0.28

(1811)

E 1’ .4 ECM 5 CCA SP SA ECbC ECM/SA

41.50 41.50 0.00 3.36 3.32 0.81 3.73 5.53 3.32 0.60

0.24 41.18 41.42 2.06 2.04 0.79 3.04 3.22 2.04 0.63

0.20 5.15 4.96 1.55 1.53 0.86 2.84 2.99 1.53 0.51

0.12 11.66 ¡¡.55 1.03 1.02 0.96 3.36 3.52 1.02 0.29

(2411)

E P .4 ECM 5 CCA SP SA ECM ECM/SA

41.04 41.49 41.45 2.52 2.52 0.67 2.75 3.33 2.52 0.76

0.02 41.54 41.56 1.65 ¡ .65 0.79 2.58 2.47 1.65 0.67

41.40 4.98 5.37 1.38 ¡.32 0.90 2.60 2.99 1.32 0.44

-¡.18 11.14 12.32 1.79 ¡.35 0.94 3.51 3.98 1.35 0.34

(3611)

E P .4 ECM 5 CCA SP SA ECM ECM/SA

41.50

-0.21

0.03

0.27

41.52

3.62

8.88

41.02

41.95

3.60

8.6!

2.36

1.70

1.05

1.49

2.31

¡ .69

¡.05

¡ .46

0.60

0.82

0.93

0.96

2.54

2.95

2.83

5.16

2.63

2.56

2.84

5.31

2.31

1.69

1.05

¡.46

0.88

0.66

0.37

0.28
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Tabla 5.5. COMPONENTEMERIDIONALDEL ViENTO (mis)

(1211)

.4 ECM 5E CCA SP SA ECW ECM’/SA

41.53 -2.¡8 -1.65 2.38 2.32 0.76 3.40 3.27 2.32 0.71

41.27 41.79 41.52 1.83 1.81 0.88 3.46 3.77 1.8! 0.48

0.26 2.58 2.32 1.44 1.42 0.96 5.18 5.04 1.42 0.28

1.92 5.7! 3.79 2.68 1.87 0.95 5.61 4.89 1.87 0.38

(1811)

E P A ECM 5 CCA SP SA ECM ECM%’SA

0.05 -3.01 -3.06 2.96 2.96 0.80 3.99 4.96 2.96 0.60

41.08 -¡.72 -1.64 2.32 2.32 0.83 3.66 4.18 2.32 0.56

0.52 2.36 1.84 1.87 1.79 0.93 4.74 4.25 1.79 0.42

1.30 6.05 4.75 1.99 ¡.51 0.98 6.16 5.15 ¡.5! 0.29

(2411)

E .4 ECM 5 CCA SP SA ECM ECM/SA

41.06 -3.05 -2.99 3.40 3.40 0.65 3.63 4.37 3.40 0.78

0.04 -1.78 -¡.82 2.68 2.68 0.82 4.13 4.61 2.68 0.58

41.09 1.73 ¡.82 1.44 1.44 0.96 4.98 4.63 1.44 0.31

1.39 5.06 3.67 1.80 1.15 0.99 7.83 7.08 ¡.15 0.16

(30W

E P A ECM 5 CCA SI’ SA ECM ECM/SA

0.74

0.38

0.69

-3.26

-3,19

41.49

-4.0!

-3.57

-1.18

2.52

2.18

1.42

2.41

2.14

1.25

0.74

0.80

0.98

3.36

3.50

5.59

3.27

3.35

4.76

2.41

2. ¶4

1.25

0.74

0.64

0.26

500bPa 2.8! 2.56 41.26 3.06 1.22 0.99 11.17 ¡0.91 ¡.22 0.11
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5.5.Resultados

Las características generales de la baja térmica descritas hasta ahora parecen

confirmarse con los resultados de la simulaciónnuméricaconel modelo PROMES.

Sin embargo, se ponen de manifiesto otros aspectos de escala más pequeña que no

se evidencian en los análisis del CEPPM consideradoshasta el momento.

En las figuras 5.4 se presenta la evolución trihoraria de la distribución de

presión reducida a nivel del mar junto con los campos de viento en superficie, desde

las 09 horas (TUC> del día 31 de julio hasta las 06 horas (TUC) del 1 de agosto de

1985. En ellas se observa que a las 09 horas (TUC), transcurridas unas cuatro horas

desde el amanecer, empiezan a formarse algunos centros de baja presión por el

interior de la península. Concretamente, aparece uno en la ladera sur de los Pirineos,

otro al oeste del sistema Ibérico y un tercero al norte de la cordilleraPenibética.En

el transcurso del día, los dos primeros desaparecen,mientras que el último

predomina, llegando a un valor mínimo inferior a 1006 hPaalrededorde las 15

horas (TUC). Al mismo tiempo, se aprecia la aparición de fuertes gradientes de

presión, más intensos en el norte y oeste de la península, con las isobaras dispuestas

de forma casi paralela a la costa. No obstante, la zona de máximo gradiente en el

este aparece algo alejada de la costa mediterránea, enlazando con otra banda con un

notablegradientebárico al norestedel sistemaIbérico. Resultacurioso observarque

ambaszonascon máximo gradientese sitúan aproximadamentesobre la línea que

separa la cuenca mediterránea de la atlántica. Esta circunstancia no se aprecia en los

campos de presión reducida de los análisis del CEPPM, por lo que no puede

comprobarse si es un comportamiento frecuente o se debe tan sólo a las

características meteorológicas de ese día en particular.

Por lo que se refiere a los campos de viento en superficie, cabe destacar que

en la zona periférica de la Península se ven afectados por la formación de la baja

térmica. Así, se ve que los vientos que inicialmente fluyen de forma casi paralela a

las costas sufren una desviación, adquiriendo una componente hacia el interior

peninsular a medida que se intensifica la depresión. Estos flujos convergentes tienden
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a seguir los valles de los grandes ríos y los pasos montañosos. Véase, por ejemplo,

la notable entradade aire por la desembocaduradel Ebro y del Guadalquivir, así

como el bloqueo que produce el macizo de los Picos de Europa en el norte, que

contrastaconel notableflujo que entraen la mesetanorte por el PaísVasco,donde

las montañastienen menor elevación. También se aprecia que en el estrechode

Gibraltarel vientode ponienteroía a levantea partir de las 18 horas(TUC), cuando

la baja térmica empieza a debilitarse. No obstante, es posible que este

comportamiento no esté relacionado directamente con este sistema bárico a

mesoescala,sino másbien con la gran advecciónde aire del esteque seevidencia

en estasfiguras, seguramentede caráctersinóptico, o relacionadocon la depresión

térmica que se forma sobre el norte de Africa, fuera del dominio del modelo.

Un aspecto interesante de los campos de viento en superficie es la presencia

de varias zonas con una notable convergencia, que en esencia vienen a coincidir

aproximadamente con la banda de máximo gradiente en el este que antes se ha

comentado. Destacan especialmente la situada en las proximidades del sistema

Ibérico, más o menos sobre la provincia de Teruel, la que se encuentra en la región

de La Mancha, al este de la provincia de Ciudad Real, y la que se sitúa exactamente

sobre el núcleo de mínima presión reducida, al sur de la provincia de Jaen. Aunque

de esta única simulación resultabastanteespeculativoatribuir a esta distribución

particular de zonas de máxima convergencia un carácter ‘climatológico’, es curioso

observar que tales zonas, en especial las dos primeras, coinciden con las de máxima

frecuencia de tormentas estivales, hasta el punto de que concretamente en la situada

en las proximidades del sistema Ibérico la máxima precipitación anual se recoge

precisamente en los meses de Julio y Agosto, lo que contrasta con lo que ocurre en

en el resto de la península Ibérica (Font, 1983). No obstante, los resultados de la

simulación no muestran la ocurrencia de precipitaciones en ninguna de ellas durante

el día considerado, tal como ocurrió realmente. También se aprecian otras áreas con

convergencia de vientos superficiales en los Pirineos, la cordillera Central y al norte

de la meseta superior, que asimismo son zonas con relativa frecuencia de tormentas

en los meses de verano.
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A lo largo de la noche, cuando la depresión se va debilitando, los vientos en

superficie sobre las áreas periféricas tienden de nuevo a fluir casi paralelos a las

costas y los gradientesde presiónreducidatambiéndisminuyennotablemente,en

especialen las zonasdel estey sur, dandolugar aextensasáreasconvientoscasien

calma al amanecer(figura 5.4 h). Otro aspectodestacablede los resultadosdel

modelo es la aparición de vientos de drenaje tras la puesta del sol, más notables en

el valle del Ebro, que se van intensificando a lo largo de la noche.

En las figuras 5.5 se presentan los campos de viento y altura geopotencial

correspondientes a los niveles de presión de 850, 700 y 500 hPa en la hora de

máxima intensidad de la baja térmica (15 horas (TUC)). En 850 hPa todavía se

puede apreciar el efecto de la depresión superficial sobre la distribución de ambas

variables, existiendo convergencia sobre las mismas zonas en que ocurría lo mismo

al nivel de la superficie. Por otra parte, aunque en las zonas norte y oeste el viento

fluye casi paralelo a las costas, no ocurre lo mismo en la zona de Levante, donde

hay una entrada de viento de componente este, más intensa en el sureste entre las

provincias de Valenciay Almería, que pareceestarasociadoa un pequeñovórtice

ciclónico que aparece sobre la costa de Argelia, cuya presencia cabe atribuirla a lo

que determina el análisis, dada la proximidad al contorno del dominio del modelo.

En la figura correspondiente al nivel de 700 hPase observa que a esa altura es donde

se aprecian las zonas con mayor divergencia, que coinciden aproximadamente con

la situación de las convergencias más intensas en niveles inferiores. Sin embargo,

en el nivel de 500 hPa la baja térmica deja de tener influencia, observándose una

débil vaguada sobre el oeste de la península con fuertes vientos de carácter

cuasigeostrófico (obsérvese la diferente escala de los vectores en la figura 5.5 c).

En las figuras 5.6 se muestran los resultados correspondientes a los campos

de temperatura potencial (línea discontínua) y de altura geopotencial (línea continua)

en los niveles de 1000 a 500 hPa, correspondientes a las 15 horas (TUC). EJ aspecto

de estos campos en los niveles de 1000 y 850 hPa se corresponde con el origen

térmico de la depresión asociado a un intenso calentamiento superficial, coincidiendo

el lugar donde se presenta el centro de la misma con un máximo en el campo de
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temperatura potencial. Este núcleo cálido deja de aparecer en el nivel de 700 hPa,

lo que una vez más indica el escaso espesor de este sistema meteorológico.

En las figuras 5.7 se muestran los cortes zonal (este-oeste) y meridiano

(norte-sur) de las superficies isentrópicas sobre el centro de la depresión

correspondientes a las 18 horas(TUC), dondeasimismoseponede manifiestoeste

comportamiento, observándose la típica estructura en forma de ‘embudo’, que se

evidencia también en los análisis del CEPPM(véase la figura 3.10). En el corte

zonal se puede ver la gran estabilidad existente sobre el Mediterráneo (parte derecha

de la figura), que también parece apreciarse sobre el Atlántico (parte izquierda). Este

mismo comportamiento se aprecia en el corte meridiano sobre el Mediterráneo (parte

izquierda) y, con menor intensidad, sobre el mar Cantábrico (parte derecha). Esta

capa tan estable sobre las áreas marinas seguramente esté asociada al anticiclón a

escala sinóptica en cuyo seno de desarrolla la depresión térmica continental.

Asimismo, en la figuras 5.8 se presentan los cortes zonal y meridiano sobre

el centro de la baja de la distribución de la componente vertical de la velocidad del

viento correspondiente a las 18 horas (TUC). En la correspondiente al corte este-

oeste se observa la presencia de una célula con velocidades ascendentes sobre el

centro de la depresión, alcanzándose los valores máximos alrededor del nivel de 800

hPa. En la parte superior, a ambos lados de la columna, se observan valores

negativos de la velocidad vertical (descenso de aire). En el corte meridiano aparecen

células alternadas con velocidades ascendentes y descendentes, un núcleo ascendente

(valores positivos) sobre el centro de la depresión y otro situado aproximadamente

sobre la estribación norte de la CordilleraIbérica, enunazonadondeseobservauna

fuerte convergencia de flujo horizontal tanto en superficie (véase figura 5.4 d) como

en el nivel de 850 hPa.

Por último se presentan los cortes verticales de vorticidad potencial a las 18

horas (TUC), sobre el centro de la depresión (figuras 5.9). En ambos cortes se

compruebala existencia de una especie de ‘cúpula’ de valores negativos de

vorticidadpotencial sobreel centrode la depresión,que coincidecon lo comentado
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en el subapartado 4.1.3 referente a lo obtenido con los análisis del CEPPM, aunque

en la simulaciónaparecede forma máspronunciada.
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del mar x’ del vientoen supeificiesimulados,desdelas 09 horas (TUC) del día
31 de Julio de /985 a las 06 horas <TUQ del día 1 de agosto del mismo año.
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a b

65073115. 650 hPa O 65073115.700 hPa

t

1~-x
c

~ 20 65073115. 500 hPa

Figura 5.5. Camposde viento y altura geopotencialsimuladosen los nivelesde
presión de a) 850¡¿Pa, b) 700 ¡¿Pa y c) 500¡¿Pa, para el día 31 deJulio de 1985
a las 15 horas <TUC) (Nótesela diferenteescala en el gráfico c).
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b85073115,1000hPa

d

85073115.850 tipa
— a

— c 85073115.700tiPa 850731¡5.500 tipa

Figura 5.6. Camposde temperaturapotencial(---) y altura geopotencial(—)
simuladosen los nivelesdepresión de a) 1000¡¿Pa, b) 850 ¡¿Par c) 700 ¡¿Pa y d)
500 ¡¿Pa, para el día 31 deJulio de 1985 a los 15 horas <TUC).
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Figura 5. 7. (‘onesverticaleszonal (a)y meridiano(b) detemperaturapotencial
(K) sobre el centro de la depresión,para el día 31 deJulio de 1985 a los 18
¡¿oros (TUC).
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Figura 5.8. Cortes verticales zonal (a) y meridiano (b)
vertical del viento (cm/s) sobre el centro de la depresión,
Julio de 1985 a las 18 ¡¿oras (TUC).
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6. RESUMENY CONCLUSIONES

.

En esta Memoria se recogen los resultados de un primer estudio acerca de las

depresiones térmicas que se suelen formar en primavera y verano sobre la península

Ibérica. A pesar de tratarse de un sistemaatmosféricoincluido en la mayor parte de

las clasificacionesde los llamados “tipos de tiempo” en las áreascontinentalesde

latitudes subtropicales,hastaahora no se habíarealizado ningún análisis sobre las

característicasdel queseobservaenesaregióndel suroestede Europa.Posiblemente

esto se ha debido, entreotras razones,a su leve repercusiónsobre la previsión

sinóptica del tiempo realizada con modelos globales de pronóstico con baja

resolución.A medidaque se han ido perfeccionandoestastécnicas,bien seapor el

aumentode la resoluciónespacialo por la mejoraen las parametrizacionesde los

procesosfísicos, mayor es la atenciónprestadaa las característicasde estetipo de

sistemasmeteorológicosamesoescala.Aparte de la citada inexistenciade estudios

previosacercade la estructuray comportamientode las depresionestérmicasen la

península Ibérica, su análisis resulta de notable interés, tanto desde el punto de vista

teórico como aplicado, a causa de diversas razones, entre las que cabe citar:

a) Su interaccióncon procesosatmosféricosde escalasinóptica, un

aspectofundamentalen la Meteorologíay Climatologíamodernas.

b) Su estrecharelacióncon la humedad de los suelos, lo que podría

llegar aserunaposiblevía paraanalizarla dinámicade los procesos

de deforestacióny aridificaciónen la penínsulaIbéricaapartir de los

efectos que inducen en la atmósfera.

c) Su posible conexión con el desarrollo y ocurrencia de tormentas

estivales en determinados lugares o zonas preferentes de la Península,

lo que sin duda redundaríaen la mejora de las predicciones

meteorológicas operativas.
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Su repercusiónen el transportede contaminantesatmosféricoscerca

de la superficiedesdelas zonasperiféricasde la penínsulahacia las

interiores, o hacia zonasmásalejadasen casode que llegarana ser

introducidospor convecciónencapassuperioresde la atmósferacon

estratificaciónmásestable.

La intencióndel presentetrabajono es ofrecerrespuestasconcluyentesa las

anteriorescuestiones,ya que esoconstituiríaunatareaexcesivapara ser abordada

porun sólo investigador,teniendoen cuentael escasoconocimientopreviosobreeste

tipo de sistemasmeteorológicos.No obstante,a pesardel carácterpreliminar del

estudio,sehapretendidoincluir en él diversasobservacionese hipótesisque pueden

resultarde ayudaa futuras investigacionesdirigidas a esclarecerlos mencionados

rasgosespecíficosde las depresionestérmicasestivalesen la penínsulaIbérica.

A continuación se resumenlos diferentes aspectosconsideradosen este

trabajo,junto con los resultadosy conclusionesmás importantesque sehanextraído

de su análisis.

- En primer lugar se ha realizado una climatología estadísticade la baja

térmica,partiendo de los valoresde la presión reducida al nivel del mar

registradosa lo largo de nueveaños(1973-77y 1985-88)en másde ochenta

observatoriosde la red sinóptica en la penínsulaIbérica. Paraello se han

aplicadounoscriterios de selecciónde díasconbajatérmica,basadosen las

característicastípicas de cualquier depresióncon este origen y en las

condiciones particularesque caracterizanla región geográficadonde se

forman. Los resultadosobtenidosmuestranquela máximaocurrenciadeeste

sistemameteorológicoseproduceen los mesescentralesdel verano(julio y

agosto),con una frecuenciacomprendidaentreel 30 y el 60%. Asimismo,

seobservaun comportamientodiferentesegúnlos años,quepareceligado al

carácterhúmedo o seco de las primaveras del año correspondiente.No

obstante,seapreciaunaexcepciónenjulio del año 1988, en que mientrasla
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frecuenciade días con bajatérmicaes normal, la precipitacióntotal de ese

mes alcanzóun nivel anómalamentealto. Esto se debea que la primera

semanafue extraordinariamentelluviosa, mientrasel restofuerondíassecos.

Paracomplementaresteanálisisestadístico,se proponeunaclasificaciónde

bajas térmicas en función de la localización e intensidad del máximo

gradientede presiónreducidaal nivel del mar. De estaforma seobservaun

reforzamientode la depresióna lo largo del día, alcanzandosu máxima

intensidadentrelas 15 y 18 horas(TUC), y unamayorincidenciade aquellas

depresionesen las queel máximogradientese localizaen el norte y noroeste

de la península Ibérica, donde asimismo se registran las mayores

intensidades.Este hechopodríaestarrelacionadocon la proximidad a tales

zonas del anticiclón atlántico y el mayor contrastetérmico entre las aguas

superficialesy los sueloscálidosdel interior peninsular.No obstante,estos

máximosgradientesen la mitad norteparecenestaracentuadosporel método

de reducciónde presión empleadoen los observatoriossinópticos,que se

percibeexcesivamentesensiblea la superioraltura topográficamediade esa

región de la penínsulaIbérica.

A causade ello, sehanrevisadootros métodosde reducciónde la presiónal

nivel del mar, a fin de analizar su influencia sobre los resultadosde la

estadísticade las depresionestérmicas. De entre ellos, el que parece

proporcionar los valores más realistases el recomendadopor el Centro

Europeode Predicciónmeteorológicaa PlazoMedio (CEPPM). Por ello, se

ha repetidoel análisis estadísticoantesmencionado,aunquelimitado al año

1985, con los datosde la lecturadirectadel barómetroque proporcionanlos

observatoriosde la redclimatológicadel Instituto Nacionalde Meteorología

de España. Los resultados así obtenidos muestran un comportamiento

estadísticosimilar a los deducidosde la red sinóptica,conmáximafrecuencia

de díascon bajatérmica en los mesescentralesdel verano. No obstante,se

apreciauna diferenciacuantitativa,másacusadaen los mesesmáscalurosos,

achacableal métodode reducciónseguidoen los observatoriossinópticos,si
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bien la localizacióngeográficadel máximogradientede presiónreducidano

presentadiscrepanciassignificativas.

El estudio climatológico estadísticose ha completado analizandootras

característicasde las bajas térmicasen la penínsulaIbérica, talescomo la

localizaciónpreferentede su centro,su intensidady tamañohorizontal,para

lo que sehan utilizado los datosprocedentesde los análisis del CEPPMen

el nivel de 1000 hPaa lo largo del período1985-88,así comosu extensión

vertical apartir de tales análisisen los restantesnivelesdepresiónestándar

de la troposfera(850, 700, 500 y 300 hPa),pero sólo duranteel año 1985,

yaqueeranlos únicosdisponibles.Los resultadosasíobtenidosmuestranuna

zona preferentede localizacióndel centro de este sistema, situadaen el

cuadrantesuroestede la península,lo que podríaexplicarsepor el efecto

conjunto de la aridezde los suelosen dichazona, su relativaproximidada

las aguas superficialesmás frías del océanoAtlántico y la cercaníade la

depresióntérmica sahariana.Asimismo,seapreciauna mayor intensidadde

la bajatérmicaenjulio queen los otrosmesesestivales,siendode nuevoéste

el mes en que el sistemasuelepresentaruna mayor extensiónhorizontal.

Finalmente, los resultados revelan el escaso espesorque alcanzan las

depresionestérmicasen lapenínsulaIbérica,si secomparaconel desistemas

similaresdesarrolladosen otras regionessubtropicales,ya que no llega a

alcanzarel nivel de 550 hPaen ninguno de los díasanalizados,siendo las

más frecuentesaquellascuyo límite superiorsesitúaentre750 y 800 hPa.

Posteriormentese ha realizado un estudio acerca de las características

dinámicasde las bajas térmicas en la penínsulaIbérica, a partir de los

mencionadosanálisis del CEPPM interpoladosverticalmentecada50 hPa.

Paraello, sehan examinadolos perfilesverticalesmediosde la divergencia

y vorticidad relativa sobreel centrodel sistemaa lo largo del periodo de

junio a septiembrede 1985, así como la componentevertical del viento. De

estamanera,se apreciaun dominio de la convergenciadel flujo por debajo

del nivel de 800 hPaaproximadamente,existiendodivergenciapor encima
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hasta el nivel de 400 hPa. Por otro lado, se observan valores positivos de la

vorticidad relativa media en la capa situada por debajo de 750 hPa,

haciéndose esta circulación ciclónica más débil a medida que aumentala

distancia al suelo, alcanzando los valores más negativos (circulación

anticiclónicamáxima)en el nivel de 500 liPa. Finalmente,del análisisde la

componentevertical del flujo sobreel centrode la depresión,sededuceque

los movimientos ascendentes aumentan desde la superficie hasta 850 hPa

aproximadamente, donde se alcanzan los máximos valores (alrededor de 50

cm ~.I), disminuyendoa partir de esenivel.

Asimismo, se han analizadolas distribucionesespacialesde la vorticidad

potencialen situaciónde baja térmica,destacandola presenciade unaespecie

de ‘cúpula’ de valores negativossobre el centro de la misma, que se va

desarrollandoamedidaqueseintensificala depresión,alcanzandosumáximo

espesora las 18 horas(TUC). Estecomportamientodiferenteal quesesuele

observaren otros tipos de depresionesconmayorespesor,podríadebersea

la gran importanciaque tienenlos efectosde calentamientodiabáticoy de

fricción en las depresiones térmicas. Un análisis de la ecuación de

conservaciónde la vorticidadpotencialde Ertel permiteplantearla hipótesis

de quedicha ‘cúpula’ podríagenerarsecuandoe] calentamientosolar supera

los efectosde fricción, destruyéndoseal cesardicho calentamiento.

Con objeto de examinarel entorno sinóptico favorable al desarrollode la

depresióntérmicaen la penínsulaIbérica, se hancomparadolos valoresde

promediosespacialesde diversasvariablesatmosféricasderivadasa las 06

horas (TUC), cuando se supone que aún no han llegado a generarse

estructurasmesoescalaresde origentérmicocontinental,obtenidosen díasde

baja térmicay de no bajatérmica,durantelos mesesde junio a agostode

1985. Tras la aplicaciónde un test de contrastede igualdad de medias,se

seleccionaroncomo variables pertenecientesa distintas poblaciones: la

vorticidad potencialen 1000, 850, 500 y 300 hPa, la divergenciaen 1000

hPa, el gradientevertical de temperaturaentre IOOOy 700 hPa, la humedad
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relativamediaen la capaentre700 y 300 hPay el parámetrode inestabilidad

barotrópicaen 1000, 850, 500 y 300 hPa. De este análisis comparativo

parecedesprendersede formageneralque en los díasde bajatérmicaexiste

un mayor porcentaje de valores de tales variables que concuerdan con una

situaciónde escasaactividad atmosféricaa escalasinóptica sobre la zona

estudiada.No obstante,los resultadosno permitendescribircon fiabilidad el

entornosinópticopropicio al desarrollode este sistemaa mesoescala,lo que

posiblementesedebaa la falta de disponibilidadde datosen un períodode

tiempo másextenso.

Se ha realizadotambiénun estudio de la energíacinética asociadaa la

depresióntérmicaa lo largo de una secuenciade docedíasdel mesde julio

de 1985, que incluye tres en los que no se desarrolló este sistema,

distinguiendolas contribucionesde las diferentesescalasde movimientos

involucradasen el proceso. Paraello se ha aplicadola técnicade análisis

objetivo de separaciónde escalasdesarrolladapor Banes, segregandola

señal correspondientea la mesoescalade la de la escalasinóptica. Los

resultadosmuestranque en los díascon bajatérmicapredominael término

de generaciónde energíacinéticaa mesoescalaen los nivelescercanosal

suelo, mientras que en los días en que no se desarrollaeste sistema el

término de generacióna escalasinópticaalcanzalos mayoresvalores. Este

hechoparecede nuevo indicar que la escasaactividadsinópticaesun factor

favorablea la formación de la bajatérmica.

Por último, seha realizadounasimulaciónde un día típico de bajatérmica

(31 de julio de 1985) mediante el modelo numérico de pronóstico a

mesoescalaPROMEScon una resoluciónhorizontal de 20x20 km, a fin de

observarla existenciade estructurasasociadasa estesistema,con un tamaño

menor al de las que puedendistinguirseen los análisis del modelo del

CEPPM, cuya resolución era de aproximadamentelOOxlOO km. Tras

comprobarque el modelo PROMESreproducecon notableaproximaciónlos

rasgosde mayor tamañoque aparecenen los análisis, un examendetallado
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de los resultadosdel modelopermitenobservarciertosaspectosparticulares,

entre los que cabedestacarlos siguientes.Los vientosen superficie,que a

primeras horas de la mañana fluyen de forma casi paralela a las costas,

sufrenunadesviaciónhaciael interior peninsulara medidaque seintensifica

la depresióntérmica,presentandounacierta preferenciaa seguir los valles

de los grandesríos y pasosmontañosos.Tambiénseapreciala presenciade

unabandacon notablesgradientesde presiónreducidaal nivel del mar que

discurreparalelay próxima a las costasdel norte y oestede la Península,

mientrasque en el este y sureste se sitúa más en el interior, viniendo a

coincidir con la línea que separalas vertientes atlánticay mediterránea.

Asimismo, se constata la existenciade varias zonas con una notable

convergenciade los flujos superficiales,situadasaproximadamentesobrelas

regionescon fuertegradientede presióndel estepeninsular.Resultacurioso

observar que tales zonas concuerdancon las de máxima frecuenciade

tormentasestivales,aunquelos resultadosde la simulaciónno muestranla

ocurrenciade precipitación, lo que estáde acuerdocon las observaciones.

Tras lapuestadel sol destacala apariciónde vientosdedrenaje,másnotables

en el valle del Ebro, que se intensificandurantela noche.Finalmente, los

resultadosobtenidosenalturasonbastantesimilaresa los de los análisisdel

CEPPMpara el mismo día, con influenciade la depresiónhastael nivel de

850 hPa,convergenciade flujo hastael nivel de 700 hPa, a partir del cual

existedivergenciadel viento, que tiende al geostrofismoen el de 500 hPa.

Tantolos camposde temperaturapotencial,velocidadvertical y vorticidad

potencialpresentanun comportamientosimilar al queapareceen los análisis

del CEPPM, aunqueacentuándoselas estructurasque los caracterizan.
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