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CAPITULO |

INTRODUCCION



La determinacion y prediccidén meteorolégica es un problema
cientifico muy complejo. La gran extensién del "laboratorio"
atmosférico, constituido por toda la masa gaseosa que envuelve la
Tierra, hace que la realizacidn de medidas precisas sea una tarea
dificil, y a veces imposible en determinados lugares,
convirtiéndose en un gran problema. Por otra parte, los
diferentes subsistemas climaticos (hidrosfera, criosfera,
litosfera y biosfera) que constituyen el planeta responden de
forma muy diferente a la fuente de energia principal, 1la
radiacién solar. La atmésfera es una mezcla de gases vy
constituyentes liquidos y sélidos que afectan al equilibrio
energético terrestre. De éstos merece especial mencién el agua ya

que continuamente cambia de estado agregacion.

Los movimientos atmosféricos presentan un amplic range de
escalas variando desde las extremadamente grandes con duracién de
semanas o meses a pequefios remolinos cuya vida es tan sélo de
varios segundos. Uno de los principales objetivos del estudio de
la circulacién atmosférica siempre ha sido el deseo de predecir
el tiempo, es decir, la determinacidn de los estados atmosféricos
futuros. Bjerknes (1911} se referia a este aspecto como el
objetive final de la Meteorologia y describié en términos
generales una aproximacién para resolver este problema. Se deben
cumplir dos condiciones para poder predecir los estados

atmosféricos: caracterizar con la mayor fiabilidad posible el



estado atmosférico presente y utilizar las leyes intrinsecas
segun las cuales se pueden llegar a conocer los estados
posteriores a partir de los previos. Ambas condiciones definen 1la
prediccidén del tiempo como un problema de valor inicial. En la
terminologia de hoy dia, se denominaria determinista ya que los
estados futuros de la atmésfera se determinan completamente a
partir del estado presente. Para llevar a efecte esta
aproximacion, Bjerknes subdividi¢ el problema en tres problemas
parciales o componentes: la componente observacional, 1la
componente de diagnédstico o analisis y 1la componente de
pronéstico. Las dos primeras estdn relacionadas «con la
caracterizacién del estado presente y 1la dltima con la

utilizacién de las leyes intrinsecas para la prediccién.

La primera componente requiere obsgervaciones de las
magnitudes dependientes (temperatura, presién, viento, ...)
distribuidas lo mas uniformemente posible espacial 1%
temporalmente. E1 analisis realiza un tratamiento de las
observaciones para obtener representaciones espaciales de las
variables dependientes en un estado 1inicial. Las ecuaciones
fundamentales que rigen el comportamiento atmosférico se aplican
para determinar el estado futuro de la atmésfera a partir del

estado inicial anteriormente diagnosticado.

El andlisis vy, por tanto, 1la prediccién del estado

atmosférico necesita observaciones de muchas magnitudes que



pueden variar tanto espacial como temporalmente. Algunas de estas
magnitudes tienen una importancia capital puesto dque informan
acerca de la energia total de la atmésfera y, esencialmente,

explican el tiempo diario.

El movimientoe wvertical es wuna de las variables mas
importantes en metecrologia y es la clave de las caracteristicas
del tiempo. La mayoria de las nubes y casi toda ia precipitacién
es resultado de un ascenso de alre. El movimiento ascendente
implica expansidén, enfriamiente y posible condensacién del vapor
de agua, dando lugar a la formacidén de nubes y posterior
precipitacidén. El tipo de nube estad relacionado con la magnitud
de los movimientos verticales. En general, dicha magnitud varia
entre 1 y 10 cm/s por lo que es normalmente un 1% de la velocldad
horizontal del aire. Las nubes esiratiformes se forman casi
siempre con movimientos ascendentes del orden de 20 cm/s. Sin
embargo, en las nubes tipo cimulo el movimiento ascendente puede
ser mayor que 30 m/s (Miller y Thompson, 1979). El movimiento
vertical es pues una informacidén esencial para la prediccién
meteoroléogica. Desgraciadamente, no hay una forma directa de
medirlo por lo que debe obtenerse indirectamente a partir de los

principios de la dinamica de fluidos.

Los estudios sobre el movimiento vertical comienzan a
desarrollarse a principios del siglo XX en la escuela noruega

(Bjerknes, 1919; Bjerknes y Solberg, 1922). En sus trabajos se



relacionaba el movimiento vertical con los campos de
precipitacién vy se buscaba la causa de 1la existencia de

precipitacion prefrontal y postfrontal.

Posteriormente, Sutcliffe (1947), Charney y Eliassen (1949)
y Sutcliffe y Forsdyke (1950), entre otros, intentaron predecir
el desarrolle ciclénico wutilizande datos de radiosondec e
identificando areas de movimiento vertical y divergencia. lLa idea
basica residia en la existencia de desarrolle cicldnico ceon
divergencia en la alta troposfera y convergencia en niveles
bajos. Utilizaban la adveccién de vorticidad térmica por el
viento térmico para obtener el perfil de divergencia del viento.
Petterssen (1956} describio esencialmente los mismos procesos
pero asociaba el movimiento vertical a adveccidn de vorticidad en

niveles altos y adveccidn calida en niveles bajos.

Ei problema principal de la aplicacién de todas estas
teorias residia en que todo el proceso se hacia manualmente, por
lo que la Unica meta plausible consistia en predecir tan sélo el
desarrollo ciclénico en superficie correctamente. El concepto de
movimiento vertical a escala sinéptica era implicito pero no
existia demasiado interés en relacionar el movimiento vertical

con la prediccién del tiempo.

En la década de los 50 comenzaron a utilizarse modelos

numéricos de prediccion. Con el modelo barotrépico se podia



obtener la adveccién de vorticidad y evaluar subjetivamente a
partir de ella el movimiento vertical (Eliassen, 1952). Otros
auteores utlillzaron la ecuacién de desarrollo de Sutcliffe para
calcular movimientos verticales y  abordar el problema
de la prediccién de la precipitacién (Sawyer y Dushby, 1951;

Sanders, 1955}.

Las ideas de Sutcliffe, Petterssen y demas autores se
incorporaron dentro de lo que posteriormente se denomindé teoria
cuasigeostrofica. Esta teoria, piedra angular de la meteorclogia
dinamica moderna, surgid a principios de la década de los 50, A
partir de ella se puede describir tanto cualitativa como
cuantitativamente el desarrollo baroclinice en la atmésfera. El
fundamentc basico es que el flujo a gran escala tilende a
permanecer en equilibrio geostréfico e hidrostatico. Partliendo de
esta constriccion, las ecuaciones de la termodinamica y 1la
hidrodinamica son unificadas obileniéndose dos ecuacliones que
describen el desarrclleo baroclino: la ecuacién de tendencia del
geopotencial y la ecuacién omega. Esta Ultima resulta de gran
interés ya que a partir de ella se puede obtener el movimiento
vertical que fisicamente es necesario para compensar la

divergencia horizontal del vlento y las aceleraciones que

conlleva, manteniende as{ el equilibrioc hidrostatice vy
geostrofico.
Trenberth {1978} apunté que la ecuacioén omega



cuasigeostrofica tiene dos términos que contienen una parte
comun, por lo que los reagrupo Yy realizo algunas
simplificaciones. Hosking et al. (1978) y Hoskins y Pedder (1980)
recombinaron los dos términos de la ecuacidén omega en uno unico,
la divergencia del denominado vector Q, de manera que resultaba
més sencilla la interpretacién del forzamiento del movimiento

vertical.

En el dasarrcllo de la teoria cuasigeostrofica y, por ende,
en la ecuacidon de diagnostico de movimiento vertical, se
introduce 1la hipbdtesis de adiabaticidad del movimiento. Sin
embargo, esta hipdtesis puede ser excesivamente restrictiva en
ocasiones. Cuando una masa de aire asciende y se satura pueden
producirse cambios de fase del agua existente en su seno. Los
intercamblios de calor latente asoclados actuarian como otro
mecanismo forzante de los movimentos verticales. La liberacidén de
calor latente es un factor importantisime en la intensificacién
del empuje hidrostatico y de la inestabilidad del aire, y por
tanto de la aceleracidon de los movimientos ascendentes. Algunos
investigadores han puesto en evidencia que las corrientes
ascendentes y la cantidad de precipitacién son subestimadas
cuando estos efectos diatérmicos no se consideran ({(Hoskins y
Pedder, 1980; Chan el al., 1982; DiMego y Besart, 1982; Smith y
Dare, 1986; Bosart, 1988b). Segin ellos el diagnéstico correcto

del movimiento vertical exige considerar los efectos diatérmicos.



El trabajo desarrollado reside esencialmente en Ila
valoracién de los procesecos diatérmicos y su influencia sobre las
estimaciones de los movimientos verticales a escala sinédptica
sobre la Peninsula Ibérica. El desarrrcllo de 1la Memoria
contempla las siguientes etapas u objetivos parciales que de

forma esquematica se presentan a continuacidn:

1. Estimacidén del movimiento vertical a escala sinéptica

mediante la ecuacidn omega cuasigecstréfica.

Z. Parametrizacidén del forzamiento diatérmico para su
inclusidén en la teoria cuasigeostréfica gue nos permita

otra valoracién del movimiento vertical.

3. Validacién de la parametrizacién del forzamiento

diatérmico.

4. Propuesta de una expresion simplificada (no diferencial)
para el diagnostico de los meovimientos verticales sobre

la Peninsula Ibérica.

En el Capitulo I1 se desarrollan los fundamentos tedricos de
la ecuacién omega cuasigeostrofica y se introduce una variable
termodindmica conservativa en todos los cambios de fase
(temperatura potencial del aire con agua y hielo) para

parametrizar el término asociado a los flujos de calor latente de



la ecuacién omega que en adelante llamaremos término diatérmico.

A continuacién, en el Capitulo III se define el &rea de
estudio donde se realiza la aplicacién de la teoria establecida
en el capitulo anterior. Asimismo, se detalla la componente
cbservacional y el método de interpolacién en una rejilla
tridimensional necesaria para la resolucidén numérica de la
ecuacién omega describiéndose, ademas, el método de resolucidn

seguido.

Desde nuestro punto de vista, uno de los aspectos relevantes
de esta memeria es la inclusién del término diatérmico,
parametrizado con la variable termodindmica temperatura potencial
del aire con agua y hielo. El Capitulo IV analiza la apertacién
de este término en las estimaciones del movimiento vertical
comparandclas con aguéllas que se cobtendrian sin su inclusién.
Ademas, se seleccionan casos de estudio mediante el uso de
funciones ortogonales empiricas. Finalmente, se propone una
expresién "no diferencial" para la estimacién de los movimientos
verticales sobre la Peninsula Ibérica sin necesidad de resolver

la ecuacidén omega.

Para terminar, en los Capitulos V y VI se destacan los
resultados mas relevantes de esta memoria asi como una base
bibliografica actualizada y profunda  sobre la materia

desarrollada en esta Memoria, respectivamente.



CAPITULO 1}

FUNDAMENTOS TEORICOS



Atendiendo a los objetivos planteados anteriormente, en este
capitulo desarrollaremos los fundamentos tedricos necesarios para
el estudic de los movimientos verticales a escala sindoptica. Para
el diagnéstico de estos movimientos se utiliza la ecuacidén omega
cuasigeostréfica. En ella, los movimientos verticales estan
regidos por variog términos de forzamiento. Uno de ellos, es el
término energético asoclado a procesos diatérmicos, que
habitualmente, suele despreciarse en sistemas de circulacién
atmosférica a escala sindéptica en latitudes medias. Sin embargo,
puede llegar a ser importante en procesos en los que exista
considerable liberacién de calor latente. Para parametrizar el
término energético e incluirlo en la ecuacién omega utilizaremos
una variable termodinamica conceptualmente sencilla llamada

temperatura potencial del aire con agua y hielo.
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I1.1. ECUACION OMEGA

La teoria cuasigeostiréfica surge a mediados del siglo XX
utilizandose desde entonces en numerosos trabajos cientificos.
Esta teoria ya aparece en las formulaciones de Sutcliffe (1947),
Charney (1949) y Petterssen (1956). Estos autores consideraron
gue la velocidad del viento permanecia en equilibrio con el
gradiente de presién (aproximacién geostréfica) lo cual permitia
formular de forma sencilla el desarrolle ciclénice en superficie.
Si bien el concepto de movimiento vertical a escala sindptica
estaba implicito en sus ecuaciones de desarrollo, el objetivo
ultime era predecir correctamente los campos baricos en
superficie, no teniendo interés en_relacionar directamente los
movimientos verticales con el "tiempo sensible", es decir, con

nubosidad y precipitacion.

La teoria cuasigeostréfica describe los sistemas dinamicos
de movimientoe en la atmdsfera a escala sindptica mediante dos
ecuaciones: una ecuacidén de prondstico para la tendencia del
geopotencial y otra de diagnéstico para el cédlculo del
movimiente vertical. Esta ultima es la mds interesante a la hora
de estudiar y comprender f{fisicamente los sistemas dinamicos a
gran escala ya que establece que los movimientos verticales son
aquellos que compensan la divergencia horizontal y la aceleracién
en condiciones de equilibrico geostréfico e hidrostatico

(Phillips, 1990; Holton, 1992).

12



Fjortoft (1955) propone "la ecuacidn para la velocidad
vertical” utilizando 1la teoria cuasigeostréfica, si bien, su
altimo fin era la prediccién meteoroldgica., Wiin-Nielsen (1959),
partiendo de los trabajos de Eliassen (1952) y Fjértoft (1955),
propone una ecuacion, gue denomina ecuacién omega, para el
diagnéstico de los movimientos verticales en coordenadas fisicas.
Sin embarge, puede decirse que ha sido la publicacién del 1libro
de texto de la meteorologia dindmica de Holton (1972) la que
universaliza la teoria cuasigeostréfica y, por ende, la ecuacién

omega.

La ecuacién omega se obtliene partiendo de los principios
fundamentales que gobiernan los movimientos atmosféricos y que
matematicamente se expresan para movimientos a escala sindptica

en coordenadas fisicas (x,y,p,t) de la sigulente forma:

- Principio de conservacién del momento lineal

du a0
d_t - j-'v = __-_ax (II].)
dv __ 3%
d—? + fu = —ay (11.2)

slendo u y v las componentes zonal y meridional del viento, & el

geopotencial y f el parametro de Coriolis.

13



- Princlipio de conservacion de la energia

ar aT 8T .
(5? tu stV 5;] - Spw=gqg/ cp (I1.3)

donde Sp = -T 8 1ln 68/8p es el parametro de estabilidad, 6 la
temperatura potencial, T la temperatﬁra, p la presién, cp el
calor especifico a presién constante, w el movimiento vertical
(w = dprsdt} y é es el flujo de calor diatérmico por unidad de
masa debldo a radiacién, conduccién y liberacién de calor
latente. Los dos primeros procesos de intercambio de calor no se
van a tener en cuenta en el desarrcllo de esta memoria por ser
despreciables frente al Ultimo, lo cual es perfectamente asumible

a escala sindéptica (Bosart, 1985).

- Principio de conservacion de masa

du v dw _
ax T3y tap - 0 (II.4)

Con estas expresiones se obtiene un sistema donde el numero
de ecuaciones es inferior al de incégnitas. Para cerrar el
gistema, se hace uso de la aproximacién hidrostatica y de la ley

de los gases perfectos, dadas por la expresion

14



e = - 2L (II.5)

donde R es la constante de los gases para el aire seco y a es el

volumen especifico.

Para movimientos a escala sindéptica las ecuaciones que
expresan la conservacién del momento lineal se recombinan en la
denominada ecuacién de vorticidad cuasigeostréfica que resulta
mucho mas util para el estudio de dichos movimientes, ya que la
vorticidad estd relacionada directamente con las perturbacicnes
atmosféricas. La ecuacidn de vorticidad cuasigeostrofica para

movimientos a escala sindptica viene dada por

(I1.6)

donde Qg es la vorticidad geostréfica relativa, Vg la velociad
del viento geostréfico vy fo es un valor constante del parametro
de Coriolis. En esta ecuacidén se ha hecho uso de la aproximacién
de la vorticidad relativa por su valor geostréfico, la constancia
del parametro de Coriolis y el reemplazamiento en los términos
advectivos de la velocidad del viento real por su valor

geostréfico.

15



En la expresion del principio de conservacidén de la energia

(11.3) se introducen las aproximaciones geostréofica e

hidrostatica obteniéndose

q (I1.7)

donde ¢ es el parametro de estabilidad estatica definido

como:

C === —= (II.8)

Si consideramos las ecuaciones (II.6} y (II.7), expresando
Cg en funcién de ¢, obtenemos dos ecuaciones en las que aparecen
dos incédgnitas: w y —g%—. Para elliminar la segunda y obtener una
ecuacidon en la que la incégnita sea el movimiento vertical, se
deriva la expresién (I1.6) respecto a p y se aplica el operador
laplaciano a la expresién (II.7), Sumande ambos resultados vy
considerando dque ¢ es constante horizontalmente se obtiene la

expresién matematica conocida como ecuacién omega:

16



(I1.9)

El término 4 de esta ecuacién se asemeja a un operador
laplaciano tridimensional aplicado al movimiento vertical, w. EIl
término B representa la varilacién vertical de 1la adveccidén
geostrofica de vorticidad absoluta (suma de 1la vorticidad
geostréfica relativa Cg y la vorticidad de la Tierra f). El © es
el laplaciano de la adveccién geostrofica de espesor o adveccién
térmica y el término D es proporcional al laplaciano del flujo de

calor diatérmico, gq.

Si se aproximan a wuna funcién sinusoidal los campos
meteoroldglicos que aparecen en la ecuaclén anterior, éstos y sus
laplacianos tienen signo opuesto y la ecuacién omega puede
interpretarse cualitativamente de forma que los ascensos a escala

sindptica se veran favorecidos donde se produzca:

17



i) aumento con la altura de la adveccién de wvorticidad

s e a 1 .2
ciclénica [ EE[Vq . V[—?—V o + f]] > 0]

o]

ii) adveccidn callda [ VZ[V . V[— ggj] > 0]
g P

s s R .
iii) calentamiento diatérmico [ - TR qu > 0]

p

El término diatérmice, P, usualmente se considera pequefic en
comparacién con el resto de los términos, por lo que suele

despreciarse obteniéndose la ecuacidén omega tradiclonal:

(I1.10)

Habitualmente, el parametro de estabilidad estatica o se
considera constante horizontal y verticalmente. Sin embargo, en
la deduccién de la ecuacion omega solamente se supone dque ¢ no
depende de las coordenadas horizontales, x e y. En realidad, ¢
puede variar sustancialmente con la presidn por lo que este

Ultimo aspecto se ha tenido muy en cuenta en esta memoria.

18



Esta 0ltima ecuacién contiene  Jdnicamente derivadas
espaclales, por tanto es una ecuaclidn de diagnéstico del campo de
movimiento vertical, w, en un instante determinade en funcién del
campo de  geopotencial, ¢, En consecuencia, el campo
tridimensional de movimiento esta univocamente determinado por el
campo de geopotencial. Esta ecuacién proporcicna un valor de w a
partir, tan sélo, de observacliones del geopotencial sin requerir
observaciones precisas de viento horizontal lo que representa una
gran ventaja frente a otros métodos de estimacién del movimiento

vertical (Penner, 1963; Fuelberg y Funk, 1987).

La ecuacidén omega tradicional ha presentado muchos problemas
en su aplicacidn para el diagnéstico de campos de movimiento
vertical. Basicamente, las dificultades consistian en evaluar la
variacion con la altura de la adveccién de vorticidad absoluta y
el laplaciano de la adveccidon teérmica a partir de mapas de
geopotencial, vorticidad y espesores, lo que afectaba
negativamente al calculo cuantitativo de la suma de los dos

términos forzantes de la ecuacién omega.

Trenberth (1978} solventa en gran medida estas dificultades
considerando gque los términos forzantes asociados a las
advecciones de vorticidad y de espesor no son estrictamente
independientes. Introduciendo determinadas simplificaciones,
entre las que incluye la eliminacién de un términe llamade de
deformacion, obtiene una expresidén mas simplificada de la

ecuacidén omega

19



32 av
oV + F2 2225 3 . yg (II.11)
6p2 ap g

A partir de esta aproximacién se establece la siguiente regla
empirica: "el movimiento vertical ascendente ocurre donde existe
adveccién de vorticidad ciclénica por el viento térmice". Esta
regla, razonablemente valida en la mitad de la troposfera {entre
600 y 400 mb), permite hacer estimaciones cualitativas de areas
de movimientos ascendentes y descendentes por lo que su

aplicacién resulta muy limitada (Durran y Snellman, 1987).

Para Hoskins et al. (1978) los dos términos forzantes de la
ecuacion omega se combinan de manera que la divergencia de un
cierto vector, denominado vector @, describe el forzamiento
cuasigeostréfico del movimiento wvertical. Para obtener la
ecuacién omega en funcién del vector Q, se parte de la ecuacidn
de la energia (II.7) y de las ecuaciones de momento lineal

expresadas en términos de la velocidad del viento ageostrdéfico

[gmu:-vll -fv =0 (I1.12a)
t g g ag
9 sy .l + fu =0 (I1.12p)
at g )9 ag

donde vy u g son las componentes meridional y zonal del viento
ag a

20



ageostréfico.

Derivando {II.7) respecto a y, la ecuacién (II.12a) respecto

a p, ¥y restando ambos resultados se obtiene:
av .
—?-v[@]-f_ﬂ+1aai+ ,5_?3_30 (II.13)

De la misma forma, derivando la ecuacién (I1.12b) respecto a

p, la ecuacién (II.7) respecto a x, y sumando ambos resultados,

obtenemos:
av du .
1 9. gf8)_;_29,1, 8 1 R 35 _

5i se deriva la expresién (II.13) respecto a y, la (II.14)

respecto a x, y se suman ambos resultados, se obtiene

av av
2 a ¢ (30 3 g f00

(I1.15)

av
- 8f _ag _ g ] 2. _
2f = f [V VagJ + pe Vg = 0

8y ap—
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donde V'V = - gg , Yya que la divergencia del viento geostréfico
ag

es nula.

Hoskins et al. definen el vector Q como
av av
Q=@ ,Q)=[——"-v[-@],~__g-v[-@” (II.16)

Este vector representa el cambio del gradiente horizontal de
temperatura forzadoe por el movimiento geostréfico Unicamente.
Introduciendo esta definicién en la ecuacidén (II.15) se obtiene

la ecuacldn omega expresada en funcién del vector Q

2 av
2 2 3w _ _ . 8f "ag _ R 2-
oV'w + f g;g =-2V-Q+ 2f 3y Bp EE; V'q (I1.17)

Ya que la variacién del parametro de Coriolis no se
considera excesivamente importante en sistemas extratropicales a
escala sindéptica y el término diatérmico normalmente se considera

pequefio, la ecuacidén (I1.17) puede expresarse de la forma

==-2vQ (11.18)
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Esta expresién es la ecuaclén omega tradicional expresada en
funcién del vecter Q. El movimiento vertical es forzado por un
Unico término: -2 V-Q. Este término representa las variaciones
espaciales del campo de temperatura debidas a variaciones en el
viento geostréfico. La interpretacion cualitativa de la ecuacion
omega en funcién del vector Q puede realizarse de la siguiente
forma: El movimiento vertical serd ascendente (descendente)
cuando la divergencia de Q sea negativa ({(positiva), o lo que es
lo mismo, habrda ascendencias cuando exista convergencia de

vectores Q. De forma esquematica podemos ilustrarlo:

Convergencias de -2 v-Q >0 = w < 0 Ascendencias

Divergencias de Q -2 V-Q <0 = w > 0 Descendencias

La ecuacién omega expresada en funcién del vector Q@ es
analitlicamente equivalente a la ecuacidn omega tradicional
(I1.10). La diferencia entre ambas radica en la interpretacién
cualitativa de los términos forzantes del movimiento vertical
(Lai, 1988; Holton, 1992). Sin embargo, la interpretacién del
forzamiento mediante el vector Q de Hoskins es mas exacta que la
aproximacién de Trenberth, ya dque esta udltima no representa
completamente los términos de la ecuacidén omega puesto que
ignora, como ya se ha mencionado, el término de deformacién (Chen

et al., 1988; Dunn, 1988}.
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La interpretacién del forzamiento mediante el vector Q se ha
considerado por algunos autcres como una herramienta Gtil para la
estimacién de movimientos verticales, si bien no tuve en un
principic gran trascendencia pues si no era factible calcular con
exactitud los vectores Q a partir de mapas de geopotencial,
vorticidad vy ©espesores, mucho menos lo era calcular su
divergencia. Aunque Sanders y Hoskins (1990) muestran un método
para estimar "visualmente" los vectores Q a partir de mapas

meteorolégicos, la estimacidn no deja de. ser bastante grosera.

A pesar de que la teoria cuasigeostréfica ha proporcicnado
los conceptos basicos para comprender el comportamiento de los
sistemas sindpticos extratropicales durante mas de 30 afios, =su
aplicacién correcta ha resultado dificil, y en muchos casos
imposible, hasta la aparicién de medios computacionales que han
permitido el uso de grandes conjuntos de campos meteoroldgicos

{Barnes, 1985; Dunn, 1%91).

En la actualidad, la disposicion de los datos en rejillas,
en el contexto de la ecuacidén omega tradicional, ha permitido
(Barnes, 1986; Doswell, 1989) calcular mas rigurosamente los
términos de adveccién de vorticidad y adveccién térmica en varios
niveles. Igualmente, la divergencia del vector Q (o los vectores
Q en si mismos) puede calcularse facilmente con el uso de estas
representaciones, De esta manera, se eliminan los errores
ascociados a estimaciones subjetivas de adveccidn de vorticidad y

sus variaciones verticales, al igual que los cometidos al estimar
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visualmente los vectores Q y su divergencia. Por todo ello, y en
total acuerdo con Keyser y Uccellini (1987) y Doswell (1992), si
se desea emplear adecuadamente la teoria cuasigeostréfica para el
diagnéstico de movimientos verticales a escala sindptica, la

disposicién de datos en rejillas es esencial.

No hay que olvidar que la estimacién del movimiento vertical
mediante la ecuacidn omega se ha referido (al célculo cualitativo
o cuantitativo) solamente a la estimacién de 1los términos
forzantes en dicha ecuacion. Sin embargo, es fundamental
distiguir entre forzamiento del movimiento vertical y la
"respuesta” a tal forzamiento, es decir, el movimiento vertical
en si mismo. Consiguientemente, el diagnéstico del movimiento
vertical exige resolver numéricamente la ecuacidén omega una vez

conocide el valor del forzamiento (Doswell, 1987).

Hay que resaltar que ninguna de las formas anteriormente
expuestas de expresar el forzamiento del movimiento vertical,
incluye el término relacionade con los flujos diatérmicos. Como
ya se ha mencionado anteriormente, este término normalmente se
considera pequefio en comparacién con los términos de adveccioén de
vorticidad y adveccidén térmica en latitudes extratropicales. No
obstante, los efectos diatérmicos, y especialmente la liberacidn
de <calor latente, pueden llegar a tener wuna Iimportancia
considerable en situaciones en las que se produce conveccidn
intensa. Por tanto, para diagnosticar adecuadamente los

movimientos verticales es necesario incluir el término de
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calentamiento (enfriamiente) diatérmico en el forzamiento y una
vez calculado éste, resolver numéricamente la ecuacidén onmega

completa.
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I1.2. TEMPERATURA POTENCIAL DEL AIRE CON AGUA Y HIELO

En el desarrollo de la ecuacidén omega cuasigeostréfica,
descrito en el apartado anterior suele despreciarse, basandose
en un analisis de escala, el término relaclonade con el
calentamiento diatérmico. Sin embargo, este término puede llegar
a ser importante en procesos en los que existe considerable
liberacién de calor latente. Es conveniente distinguir entre
liberacién de calor latente en procesos convectivos por ascensos
forzados a escala sindptica y liberacién de calor latente por
procesos convectivos a menor escala. En el primer caso, estos
flujos de calor pueden incorporarse a la ecuacién de energia
utilizando campos de variables meteorolégicas, pero en el segundo
caso, Rockwood y Maddox (1988) y Brooks et al. (1992) advierten
que hay que considerar complejas interacciones entre movimientos
a escala sinéptica y movimientos a mesoscala lo que hace muy
dificil 1la evaluacién de los flujos mediante el uso de esos
mismos campos de variables. Esto obliga a su parametrizacidén para
poder ser incluidos en la modelizacién a gran escala (Klemp y

Wilhelmson, 1978).

Para parametrizar los procesos convectives en los modelos
numéricos se han venido wutilizando variables termodindmicas
conservativas como la temperatura potencial del aire seco, y
otras que informan sobre la cantidad de humedad existente en la

atmésfera. Segin Lipps y Hemler (1980) y Wilhemson y Klemp
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(1981}, esto no permite el estudioc de procesos convectivos en los
que se produzca saturaciéon y posterior condensacidén de vapor de
agua. Al considerar la condensacién del vapor de agua ha de
incluirse la cantidad de agua liquida lo que complica las
ecuaciones termodinamicas. Para solventar este problema Betts
{1973) y otros autores introducen la temperatura potencial del
aire con agua liquida, 91, variable termodinamica que es
conservativa en procesos convectivos no precipitantes, pero que

no tiene en cuenta la presencia del agua en estado sélido.

Para movimientos adiabaticos humedos reversibles, la

temperatura potencial del aire con agua liquida se define como

r~

,..
<

T

il

[e2]

|
—H D
L]

(I1.19)

°|

dende q= rl/(1+r}, siendo r, la razén de mezcla del agua
liquida, r la razén de mezcla de la cantidad total de agua, 6 la
temperatura potencial del aire seco, cp el calor especifico del
aire seco a presién constante, T la temperatura del aire y le el
calor latente de vaporizacién. Para sistemas no saturados 6l =0,
ya que q = 0; sin embargo, si existe saturacién q, no es nulo y
por tanto, el uso de 81 es mas adecuado. Deardorff (1976) vy
Sommeria y Deardorff (1977) utilizan esta variable para modelizar
la conveccién poco profunda por poseer la propiedad de ser
conservativa a los cambios de fase vapor-liquido, mientras que

Betts (1975) y Wilhelmson (1977) la introducen en modelos de
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conveccién profunda. Sin embargo, la aplicacién de dicha variable
en estos modelos  genera grandes errores para niveles

relativamente altos en 1la troposfera donde la fase sdélida

adquiere importancla.

Es, pues, obvia la necesidad de definir una nueva variable
fermodinamica gque tenga en cuenta la presencia del agua en sus
tres fases y sea conservativa a los cambios de fase. Para
definirla se recurre al primer principio de la termodinamica para

sistemas abiertos (Dutton, 1976):

(11.20)

donde R es la constante de los gases para aire seco, P, la
presién parcial del aire seco, r, la razén de mezcla del vapor de
agua, r, la razén de mezcla del hielo, L11 el calor latente de
fusién, Alv la afinidad de vaporizacién, All la afinidad de
fusién, r es la razon de mezcla del agua total, definida como la
suma de las razones de mezcla de las distintas fases del agua
(r = L rl) y ¢ es el calor especifico del agua liquida.

En la expresién anterior "di" representa los cambios internos de

una magnitud que ocurren dentro de la "parcela” o "burbuja" de
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aire, "d " representa los cambios debido a flujos netos de la
e

magnitud hacia dentro o hacia fuera de 1la burbuja y "d"

representa los camblos totales, es decir, la suma de los cambios

internos y externos.

En esta ecuacioén se introduce la definicién de los términos

de afinidad dada por

(IT.21)

donde M, B ¥ p o son los potenciales quimicos del vapor de agua,
del agua 1liquida y del hielo, respectivamente, los cuales

Fletcher (1962) define como

uv = ”o + Rlenev
Bo= Rt Rlenesv (I11.22)
“1 = po + RleneSl

siendo Rv la constante de los gases para el vapor de agua, “o es
el potencial quimico del estado de referencia del agua, e la
presion parcial del vapor de agua, e, Y &, representan las
presiones de vapor saturadas con respecto al liquido y al hielo,

respectivamente.
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Asimisme, para indicar la variacidén de caler latente con la
temperatura entre las distintas fases, planteamos la segunda

ecuacién del calor latente (Wallace y Hobbs, 1977):

Q.l a3
l-.i
d.
<
| SRS |
o
i
0
<
T
|
9]

donde cvp es el calor especifico del vapor de agua a presién
constante y c, es el calor especifico del hielo. Dutton (1976) a
partir de la ecuacién de estado de los gases perfectos obtiene la

siguiente identidad

r Rdlne = (R + r R )dlnp - Rdlnp
v v v v v d

siendo p la bresién total del aire.

Introduciendo todas estas expresiones en la ecuacién

del primer principio de la termodinamica (II.20) se obtiene
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1 Lil
‘dr - ——d.r
v

cpm dlnT - Rm dlnp + T T WFy
. (1) -
+ (r +r ) {L d|——| + R dlne (11.23)
v 1 [y | T | v SV
. (1) -
-r L d|l——| + R dlne =0
1O RS2 | T ) v S|
donde c = ¢ + rec + re + rc, siendo c el calor
pm P v vp 11 11 pin
especifico del aire humedo a presién constante y Rm = R + rvRv,

siendo R 1la constante de gases del aire huimedo. Si ahora se
m
considera que la variacién de la presiéon saturante de vapor viene

dada por la ecuacién de Clausius-Clapeyron,

Ll 1
dlne = - % d[———] (I1.24)
sV

resulta que los términos entre corchetes de la ecuacién (I11.23)
se anulan, quedando el primer principio de la termodinamica de la

forma

L
¢ dlnT - R dlnp+ ——dr - ——dr =0 (11.25)
pPm m 1
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Por otra parte, la temperatura potencial del aire seco, 68, se

expresa por:

dlng = dlnT - _g“ dlnp
P

Despejando dlnT y sustituyendo su valor en el primer término de

{11.25) se obtiene, reagrupando términos:

R R Ll Lil
dlné = [C—'ﬂ - —C-] dlnp - - dr + dr (I1.26)

donde las constantes de los gases y los calores especificos son
invariantes con la temperatura. Ahora bien, como la
masa de agua en el sistema termodinamico {(burbuja de aire himedo)
es despreciable frente a la masa de aire seco, entonces ¢ = ¢ vy

Rm = Ry (II.26) puede aproximarse a

dlng = - =T dr‘v * dir (11.27)

Bajo la hipétesis de conservacién de la cantidad total de agua

se podra sustituir drv en (II.27) y teniendo en cuenta que
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= L - L , siendo L el calor latente de sublimacidn se
il iv iv iv

obtiene que

1 dr + Y_ d4r (I1.28)

dln@ = 1 cT i1

Consecuentemente, lag variaciones de temperatura potencial
expresada en (I1.28) son atribuibles unicamente a cambios de las
razones de mezcla de agua liquida y/o de hielo dentro de la
burbuja. Esta ecuacién resulta de gran interés pues permite
definir wuna variable termodindmica conservativa en agquellas
transformaciones adiabaticas que incluyen cambios de fase.
Esta variable se denomina temperatura potencial del aire con agua
y hielo, 8, que por simplicidad la llamaremos en adelante

il

temperatura potencial liquido-hielo, y que viene dada por

diln 911 = dlne - dr =0 (11.29)

Esta wvariable puede considerarse como una extensién de la
temperatura potencial del aire con agua liquida Bl definida por
Betts (1973), reduciéndose a 8 en condiciones subsaturadas y a 61
en ausencia de la fase sélida. Por la ecuacidén anterior, sabemos
que las variaciones Iinternas de 1la temperatura potencial

liquido~hielo son nulas, o lo que es lo mismo, esta variable se
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conserva si la cantidad de agua condensada permanece dentro de la

parcela original.

Si se incluye T dentro del término diferencial, la ecuacién

anterior puede expresarse de la siguiente forma

lerl lerl
dlln(ell/e) = - di[ =T t T ] tE *E, (I1.30)
p p
rl le ri le
en la gque €1 = E—""' d[—T—-] Y 82 = q d[T], ya Jque le, Liv Y
P

¢ se consideran constantes e igual a su valor a una temperatura
p
de referencia TO dada. Por considerar L1 ¥y L1 constantes, las
v ¥

L

diferenciales d[_ll]

T , s0on

d[~iz}, ¥ por ende, € Y £,

T

. 2 .

proporcionales a -dT/T, y crecen de forma no lineal cuando T
decrece. En primera aproximacidn, se suelen eliminar los términos
ey 82 para facilitar la integracién de la ecuacién (I1.30) vy,

de esta manera, ch*emer una expresidén para Glf

le(To]r1 Lw(To)r1
911 =8 exp{ - [ cp T + T ]} (I1.31)

p

que desarrollada en serie de Taylor hasta los términos de primer
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orden queda como

- ol1 - L, Ty)T, B L, (T, (I1.32)
T ﬂ:;—¥L—— -e;—%L——

o en forma linversa

(I1.33)

Estas aproximaciones dan lugar a errores substanciales en la
alta troposfera, debido al crecimiente no lineal de los términos
despreciados. Para subsanar este error, existen dos alternativas.
Una de ellas consiste en resolver numéricamente la ecuacidén
completa (II.26), pero su resolucién es computacionalmente
comple ja y de excesivo tiempo de calculo para analisis rutinario.
La otra consiste en restringir el uéo de estas ecuaciones a
procesos convectlvos poco profundos lo que no cubre los objetives

que se presentan en esta memoria.

Tripoli y Cotton (1981) resuelven numéricamente, para casos
concretos, la ecuacidén (II.26), tomdndola como ecuacién de
referencia puesto que en ella no se ha realizade ninguna
aproximacién, y comparan los resultados con los obtenidos

mediante la resolucién de las ecuaciones (II.31) y (II1.33). En la
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Figura II.1 se representan las diferenclas entre los valores de 0
obtenidos a partir de la ecuacién (II.26) y los correspondientes
a las ecuaciones (II.31) y (II.33) respectivamente, frente a la

presion.

4
31 33
2 =
AO 0 -
(2K} a5
_2 .
-4

I i I 1
800 600 400 200

PRESION (hPa)

Figura II.1: Dpiferencias entre la temperatura potenciai ©
obtenida a través de la ecuacidén (I1.26) v las ecuaciones (I11.31),
{I1.33) y (II.35). E]l numerc sebre la curva lndica la ecuacién a
la que se reflere.

En dicha figura, se puede observar que para la curva
denotada por 31 los valores de A@ crecen rapldamente a partir de
un cierto umbral de presidén; de forma similar, ocurre con la
curva dencotada por 33, con la salvedad de encontrar el umbral a
una presién ligeramente inferior. Esta circunstancia indica una
mayor validez de los valores de @ obtenidos mediante la ecuacién

(I1.33).

Para mejorar los resultados de esta dltima ecuacién, Tripoli
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y Cotton (1981) proponen un ajuste de la temperatura, de forma
que ésta se mantenga constante cuando su valor sea inferior a
253 K, obteniendo una expresién empirica para el diagndstico de

la temperatura potencial liquido-hielo

ol1 - L, To)7, _ Liv(To)ri (I1.34)
c max(T,253) cpmax(T,ZSS)
P

o en forma inversa

8 =

a 1+ le(To)rl N L1v(T0)r1 (II.35)
i1 cpmax(T,ZSB) cpmax(T,ZSS]

Si representamos los valores de A8 que resultan de la
diferencia de los valores de temperartura potencial del aire seco
obtenidos a partir de la ecuacién inicial de referencia (I1.26) y
los correspondlientes a la ecuacién (1I.35), se observa que la
curva denotada por 3s (Fig. II.1) no presenta un crecimiento
exponencial sino que se mantiene en las proximidades del cero.
Segun este resultado, se puede considerar que la ecuacién (II.34)
es una expregion integrada de la ecuacldén diferencial (I11.29) vy
define adecuadamente la variable temperatura potencial

liquido-hielo, manteniendo las mismas caracteristicas que la
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definida por la ecuacién diferencial pero siendo computacional y
operativamente mas sencilla (Cotton y Anthes, 1989). Por tanto,
se puede considerar que la temperatura potencial liquido-hielo
dada por la ecuacién (II.35) es una variable termodindmica
conservativa a todos los cambios de fase del agua en procesos

convectivos profundos.

El uso de la temperatura potencial liquido-hielo es una
alternativa viable y podercosa al uso de la temperatura potencial
del aire seco y a la del aire con agua liquida para el estudio de
los procesos convectivos profundos. Es por ello, per lo que puede
considerarse una variable adecuada para parametrizar efectos
diatérmicos, en particular la liberacidén de calor latente, que se
producen en dichos procesos. En este sentide, unc de los
objetlvos planteados en esta tesis, es la utilizacién de la
temperatura potencial liquido-hielo en la parametrizacién del

términe diatérmico en la ecuacién omega.
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I1.3. PARAMETRIZACION DEL TERMINO DE FORZAMIENTO DIATERMICO DE LA

ECUACION OMEGA

Segun Cotton y Anthes (1989}, la variable temperatura
potencial liquido-hielo es de gran utilidad para representar la
conveccidén profunda pues ademas de simplificar estos procesos
conceptualmente también reduce en gran medida la complejidad y
extensién del calculo. Sin embargo, por lo general, los procesos
de conveccidn intensa no se han tenido en consideracidén para
evaluar los movimientos verticales a escala sinéptica.
Efectivamente, Hoskins y Pedder (1980) y Smith et al. (1984)
opinan que la inclusion del términe diatérmico en la ecuacién
omega tradicional ha de producir estimaciones del campo de
movimientos ascendentes de mayor magnitud que cuando este término
ne se incluye en dicha ecuacién. Por ello, uno de los objetives
de esta memoria es parametrizar el término energético
termodinamico utilizando la temperatura potencial l{quido-hielo e

incluirlo en la ecuacidén omega cuasigeostréfica.
Recordemos, en primer lugar, que en la expresién de la

ecuacion omega completa (I1.9), el término relacionado con

liberacién de calor latente venia expresado por

D= - Vg (I1.36)
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donde é representaba el flujo calorifico por unidad de masa. Este
flujo calorifico se relaciona con la entropia especiflca, s,

segun

j«R
i

g _
— = (11.37)

=}
o

de tal manera que, encontrando una relacién entre la entropia y
la temperatura potencial liquido-hielo, se podra parametrizar &.
En un sistema que contiene unlcamente aire seco, la variacién de

entropia viene expresada por

ds = cp dlne (II.38)

Si el sistema evoluciona segin un proceso reversible, la
variacién de entropia, y por afiadidura, de temperatura potencial
seran nulas. Sin embargo, el aire en la atmdsfera esta compuesto
por aire seco y agua en cualquiera de sus tres fases. En este
sistema, la variacién de entropia no puede venir tan sélo
expresada en funcién de la variacidén de la temperatura potencial
del aire seco, slno en funcidén de una varlable que tenga en
cuenta la présencia de agua y sus posibles camblos de fase
{Betts, 1982; Houghton, 1992). Esta variable puede corresponder
perfectamente a la temperatura potencial liquido-hielo. Como
vimos en el apartado anterior (ecuacién (I1I1.29)), la variacién

interna de la temperatura potencial ligquido-hielo es funcién de

11
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la variacién interna de las razones de mezcla e igual a cero. La
inica posibilidad de variacién de 1la temperatura potencial
liquido-hielo habra de ser una variacion externa producida, a su
vez, por varlaciones externas de las razones de mezcla.
Consecuentemente, existirda una variacién de entropia en el
sistema que podra estar relacionada con variaclones externas de
la temperatura potencial liquido-hielo. Analcgamente a la
expresion (I1.38), la variacion de entropia correspondiente a

este proceso sera -

ds =c dlne = c¢ dlne {I1.39)
P e i1l P 11

Conviene observar que esta expresidén es un caso general de 1la
ecuacién (II.38), pues si se considera que no existe agua en el
sistema la variable temperatura potencial liquido-hielo ceoincide
con la temperatura potencial del aire seco, y la expresion

(I1.39) se reduce a (I11.38).

Sustituyendo la expresién (I1.39) en la definicién del flujo

calorifico por unidad de masa, obtenemos

din o
- - c 11
T dt p dt

(II.40)

Por consiguiente, la funcién forzante correspondiente al
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término diatérmico de la ecuacidén omega completa (I1.9) quedaria

de la forma

dln 911
] (I1.41)

. _ R _2

y la ecuacién omega completa se podria reestructurar quedando

como

=4
IQ:
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o
e
E
I
—my
<
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<
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ey
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—_

[avz + f

+ \72[»1g . [— —9_°]] (11.42)

Asimismo, en la ecuacién omega expresada en funcién del
vector Q se puede incluir el término diatérmico, quedando de la

forma:

(II.43)
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De esta manera quedan incluidos los efectos debidos a
liberacidén de calor latente en la evaluacidén de movimientos
verticales mediante la ecuacidén omega cuasligeostroéfica, siendo
patente la existencia de una interrelaclédn entre la dinamica y la
termodinamica de procesos atmosféricos a escala sinodptica,
entendiendo por dinamica los movimientos verticales que ocurren
debide a forzamientos cuasigeostréficos y por termodinamica, la

descripcidon de los procesos relacionados con conveccidédn profunda.
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CAPITULO 11}

RESOLUCION NUMERICA DE LA
ECUACION OMEGA
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En el capitulo anterior, se ha desarrollado la ecuacién
omega cuasigeostréfica incluyendo el término relacionade con
iiberacidén de calor latente. En este capitulo, abordaremos el
problema de la resclucién numérica de dicha ecuacién. Para ello,
inicialmente se describe el area de estudio asi como los datos
utilizados en el desarrollo de esta memoria. Posteriormente, se
expone el método de interpolacién espacial utilizade para la
disposicion de los datos en rejillas. Por Ultimo, se describe el
método de resolucién numérica de la  ecuacién omega

cuasigeostroéfica.
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I11.1. AREA DE ESTUDIO

Los objetivos que se han planteadc en esta memoria estan
encuadrados en el diagndéstico de movimientos verticales a escala
sinoptica en latitudes medias medlante el uso de la teoria
cuasigeostréfica. Ello requiere el conocimiento de los valores de
distintas variables meteorcldgicas incluidas en la ecuacidén omega
a distintos niveles de la atmésfera. Por lo tanto, es necesario
utilizar la informacién que ofrecen los Partes TEMP o informes de
observacién en altura de la presion, temperatura, humedad vy
viento. Los observatorios en los que se realizan dichos informes
han de presentar una distribucién homogenea en el area de
estudio, siendo el espaciado entre ellos un factor limitante en
la determinacién de la escala de los fendémenos estudiables
(Daley, 1991). En nuestro caso, la distribucién de los
observatorios es dptima para el estudio de fendémenos a escala
sinéptica. El dominio espaclial contiene el area delimitada por
los paralelos 32°N y 48°N y los meridianos 14°W Yy 8°E. Dentro de
dicha regidén se sitia la Peninsula Ibérica y el Archipiélago
Balear. Los cbservatorios meteorolégicos que realizan
radiosondeos pertenecientes a la Red del Instituto Nacional de
Meteorologia que se encuentran en el &area de estudio son La
Corufia, Santander, Madrid, Murcia y Palma de Mallorca. Ademas, se
han utilizado los radiosondeos de los Observatorios de Lisboa y

Gibraltar.
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Para llevar a cabo esta memoria se han utilizado los datos
de los radiosondeos diarios de las 00:00 y 12:00 horas TMG
durante el afio 1990 completo. Los radiosondeos ofrecen datos en
diferentes niveles, habiéndose utilizado en esta memoria los
datos obtenidos en los niveles tipo (superficie, 1000, 850, 700,

500, 400, 300, 250, 200, 150 y 100 hPa).

La resolucién numérica de 1la ecuaclén omega se aborda
mediante el uso de diferencias finitas. Consecuentemente, se
requiere la definicién de una rejilla tridimensional. La celdilla
unidad tridimensional adoptada tiene una dimensién de 2° de
longitud x 2" de latitud x 150 hPa de espesor. De este modo la
rejilla queda constituida por 12 x 9 x 7 puntos y delimitada
horizontalmente por los paralelos 32°N y 48°N y los meridianos
14°W y 8°E y verticalmente, por las superficies lsobaricas de

1000 y 100 hPa (Fig. III.1).
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Figura 1III.1:  oOominlo espacial selecclonado para la aplicacién
de la rejllla de puntos necesaria para el calculo numérico. Los
agteriscos Indican la locailzacién de los observatorios.
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Los datos disponibles légicamente estan irregularmente
distribuides en el dominio espacial, por lo que han de utilizarse
técnicas de interpolacién para la obtencién de los valores de las
variables involucradas en la ecuacidén omega en todos los puntos
de la rejilla. El método utilizado se describe en el préximo

apartado.
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III.2. METODO DE INTERPOLACION ESPACIAL

Como ya comentamos en el apartado anterior, el problema de
la resolucién numérica de la ecuacién omega conlleva
implicitamente la disposicién en rejilla de los datos de las
variables meteorolégicas explicitadas en dicha ecuacién. Dado que
los datos disponlbles se encuentran irregularmente distribuidos
en el area en estudic, es necesario .interpclar espacialmente
para conseguir ordenar regularmente los datos en una

rejilla (Wright, 1992).

Si bien la resolucidén de la ecuacién omega requiere una
rejilla tridimensional, el problema se transforma en una
interpolacién bidimensional para cada uno de los niveles
considerados puesto que los dates obtenidos en un radiosondeo

permiten tener niveles equiespaciados verticalmente.

Para llevar a cabo la Interpolacién sobre cada superflicie
isobarica se ha utllizado la interpolacién con medias méviles.
Esta técnica aporta interpolaciones sufliclientemente precisas si
no existen agrupaciones de puntos de datos muestrales (datos
observados) en una zona concreta de la reglén en estudlio y
escasez de ellos en otras zonas. En nuestro caso los puntos
muestrales estan distribuidos 1irregularmente, si blen no
presentan agrupacién y, consecuentemente, no estan sometidos a

esta limitacién. El método de interpclacién espacial por medias
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méviles es un método que tiene la ventaja de ser mas rapido que
otros, sin perder exactitud (Ripley, 1981). Este método suaviza
la interpolacién de los valores de las variables mediante el uso
de medias ponderadas de los valores en los puntos muestrales.
Asi, si se tiene una serie de c¢bservaclones de una wvariable ¢
(en nuestro case, altura geopotencial) en varios puntos x (v es
el indice de la estacién de radlosondeo) y se desea realizar una
interpolacién de dicha varlable en todos les puntos x de una
regién D medlante la interpclacién espacial por medias méviles,

la estimaclén de la variable se podra expresar por

N

» (x) = PEXIES! (I111.1)
i=1

siendo N el numero total de puntos muestrales. Los pesos Al
utilizados en la ponderacién se eligen en funcién de la distancia

£ entre los puntos muestrales Xy el resto de los puntos x

A= g(l!(x,xl))

verificandose que E Al= 1. En la expresién anterior g representa
una funclén cualquiera de la distancia £. Légicamente, cuando la

distancia entre un punto muestral y un punto a interpolar es
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pequefia, el peso asoclado sera mayor que el correspondiente a una
distancia mayor. Maiematicamente, esto quiere decir que la
interpolacién sera suficientemente exacta si g{f) tiende a

infinito cuando ¢ tiende a cero.

Si g es una funcién suavizada, ®(x)} es diferenciable en
todos los puntos excepto quizd en los puntos muestrales. La
diferenciabilidad de ¢(x) en los puntos muestrales se estudia

dependiendo que:

a) la distancla de un punto x a un punto muestral X,
sea pequefla comparada con las distancias entre puntos muestrales.

En este caso, se construye la funcién:

N
[ggi{@(xi)—tb(xl)} ]
P(x) - ¢(x1) = N (III.2)
(5,475 |
2
donde g, = & (Z(x.xl)}. De esta expresién se deduce que 3 es

2
diferenciable en x, sl y solo si Fi0) tiende a 0 cuando ¢ tiende
a 0. Un razonamiento andlogo puede aplicarse a cualguier otro

punto muestral xi;
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b) la distancia { sea muy grande. En esta caso, existe
otra restriccién en g(l) ya que si Jj}g(ﬂ)dﬂ tiene un valor
infinito, la interpolacién dependerid siempre del tamafic de 1la
regién D. Por tanto, para que la integral anterior sea finita,

g(f) debe decrecer mas répidamente que g2 para grandes valores

de £.

Si todas estas restricciones (tanto si & es pequeiia como si
toma valores muy grandes) no se cumplen, las interpeclaciones
obtenidas seran suavizadas pero presentaran fuertes picos en la
proximidad de 1los puntos muestrales {Pelto et al., 1968).
Teniendo en cuenta estas consideraclones, se realizé un analisis
en el que se estudié la interpolacién obtenida con varlas
funciones g(&) = &", o =2, 3, 4, 5,..., utilizdndose datos de
altura geopotencial. En la Figura III.Z2 se representa la media de
los residues al cuadrado obtenidos de 1la diferencia entre
interpolaciones realizadas con funciones g(¢) de exponente
correlativo, es decir, la diferencia entre los valores
interpolados de alturas geopotenciales con g(f) = £° y g{f) =
2% (denotadas en la Figura 1I1.2 por 2-3), con g(&} = 3 y

gy = ¢

(denotadas por 3-4), etc. En la figura se observa que
a partir del punto 4-5, el valor de la media de los residuos al
cuadrado se estabiliza, por lo que consideramos que la funcién de
la distancia més adecuada es g(f) = ¢* ya que ofrece

interpolaciones regulares y estables y no se aprecian diferencias

significativas con las dadas por funciones de mayor exponente.
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Figura 111.2: Hedia de los residuocs al cuadrado ds ias
diferencias entre varias interpolaciones de altura geopotenclal
realizadas con funciones de la distancia con exponente
correlativo.

La expresién resultante para la interpolacién es pues:
N
-4
z [ ® ¢ ]
1 1
N i=1
®(x) = (IIT1.3)

donde el subindice 1 representa el punto muestral X X el punto
donde se efectdla la interpnlacién vy El la distancia del punto

muestral X al punto x.
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La aplicacioén de este método de interpolacién para cada
nivel a cada una de las variables involucradas permite obtener la
disposiclén en rejilla de los datos necesarios para la resolucidén
numérica de la ecuacién omega, y en general, de cualquier

ecuacidén diferencial en diferencias finitas.
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I11.3. RESOLUCION NUMERICA DE LA ECUACION OMEGA

Muchas veces en la descripcién cuantitativa de un fendmeno
fisico se establece un slistema de ecuaciones diferenciales
validas en un clerto dominio con unas condiciones de contorno
adecuadas. Sin embarge, solamente de un numero muy limitade de
ecuaciones diferenciales se conoce la solucidén analitica, por lo
que en la mayoria de los casos hay que recurrir a la
discretizacién de las funcicnes. Una funcién desconocida, que es
solucién de la ecuacién y representativa de un conjunto infinito
de numeros, se reemplaza por un numero finito de parametros
desconocidos. Una forma de discretizar las ecuaclones
diferenciales se basa en el método de diferencias finitas, en el
que los términos diferenciados se reemplazan por otros en
los que sélo existen operaciones algebraicas (Zienkiewicz vy

Morgan, 1983).

El problema que se plantea en esta memoria es que el
movimiento vertical a escala sindptica, fenémeno fisico que nos
ocupa, esta descrito por la ecuacién omega cuasigeostréfica que
es una ecuacién diferencial eliptica tridimensional de segundo
orden, cuya sclucién analitica no se conoce. Por esto, su
solucién la tendremos que determinar medlante métodos numérlcos
de discretizacidén en diferencias finitas en los que las derivadas
y los operadores gradiente y laplaciano que aparecen en la

ecuacioén se reemplazan por operaciones algebraicas.
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En el capitulo anterior planteamos la expresién para la
ecuacién omega cuasigeostréfica en la que incluiamos el término

energético

+ vz[v - v [— _‘?%H (111.4)
g 2

dln 6
il ]

R 2
- [T Iz

en la que la incdégnita, w, esta derivada con respecto a las

variables p, x e ¥y.

Llamando ¥ a la suma de los tres términos forzantes del
movimiento vertical y transformando esta ecuacién a su forma

discretizada

1

—_w + w + w + w - 4w
As2 1+1jk i-1)k 1J+1k 1)-1k ijk

(II1.5)

2
fo
t e 2ﬂﬁ1 ket T Ciyk-1 T 2“1 k} - gi
k Bp J J J Jk
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donde As y Ap representan los incrementos de distancia y presién,
fo el parametro de Corlolis, wk el parametro de estabilidad en
cada nivel vertical k {(k = 1,...,H; siendo H el nimero de niveles
verticales) vy ?ijk el segundo miembro de la ecuacidén omega en
cada punto de la rejilla (i, j, k), indicando i la coordenada
lengitudinal {i = 0,...,N+1; siendo N el nimero de puntos del eje
longitudinal de la rejilla), y Jj la coordenada latitudinal
(j = 0,...,M+1; siendo M el nimero de puntos del eje latitudinal
de la rejilla). De igual manera, cada uno de los términos que
interviene en el forzamiento del movimiento vertical, y que estan

englobadeos en la variable ¥, se procedid a su discretizacidn

adoptando un esquema en diferencias finitas "centradas"

9 o
o

__}_[ad(n)”kﬂ - ﬁfnJUk_l] (1I1.6)

ijk 20p

=

< A(T)

1 1 [A{T)H + 4(T) + "‘”T)uu

13k 1-13k
U‘kﬁs e

: J_“‘—M{T) . Jk]

R 1

o 2 [ etk Pt Piyend Py 40, ]
X pk As ] ] i+ J Jk

donde ﬁ(n)Uk representa la adveccién de vorticidad absoluta por
el viento geostréfico, ﬂ(T)ijk la adveccién de espesores o
adveccion térmica por el viento geostréfico, I%jk el término

diatérmico, P, la presidn atmosférica en el nivel vertical k y R
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la constante de los gases para el aire seco.

En la expresién anterior, el primer término forzante es la
adveccidn de vorticidad absoluta, que discretizada en diferencias

finitas centradas adopta la forma

(¥n

’Mn}uk = (VUk}x'(V"n”k)x + (Vljk}y' Uk)y

representande (V. ) y (V. ) las componentes zonal vy
1jk’x ijky

meridional de la  velocidad del viento  geostroéfico,

respectivamente, que, a su vez, se expresan en forma vectorial y

discretizada como

Vijk = [(Vuk)x ' Wuk)y]

1 1
fo 2As [ {Qljﬂk Qij-lk) ' (®1+1Jk— Ql—ljk)jl

siendo Qijk el valor de la altura geopotencial en cada punto

(i,j,.k) de 1la rejilla.

(vn”k)x b4 (V'nljk)y representan las componentes =zonal vy
meridional del gradiente de la vorticidad absoluta

respectivamente que, en esta simbologia, toman la forma
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Vnijk {(Vnijk)x . (Vn”ka}

=1 | S N C T T
240s 1+1 3k i-1Jk° ° 1]+1k 1)-1k

siendo nijk la wvorticidad absoluta que en diferencias finitas

centradas podemos expresarla como

1)@ + O + ¢ + ¢ - 4
—3 i+1jk i-1]k 1i+1k 1)-ik 1jk| + fj

donde fj representa el parametro de Coriolis a la latitud j.

Andlogamente, el término de adveccidén de espesores expresado

en diferenclas finitas centradas sera

sd(T)Uk = (V”k)x- (V&DUk)x + (VUk)y' (Védﬁ”k)y

donde (V&bUk)x y (V&I!”k)y representan las componentes zonal y
meridional del gradiente de espesores; vectorialmente y en

diferencias finitas centradas adopta la forma
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VcS@ijk [(VS@Hk)x ; [VS@Uk)Y:\

1
2A7s [{5¢1+11k 6¢1-1Jk) , (80

- 3% )]
1j+1k ij-1k
donde SQle representa los espesores que a su vezZ, se expresan

1 (@ - ¢
&8¢ = Zﬁ;[ ijk-1 ijk+1:|

Por ultimo, el tercer término forzante de la ecuacidén omega
que aparece en la expresiéon (I111.6) era el término diatérmico,

que discretizado en diferencias finitas "atrasadas” quedaria como

D =T [_}.._ (a11 - Bil ] + 4(811) ]
13k 19k 1k

At 1jkt+1 1jkt-1

siendo T”k la temperatura del aire, Al el incremento de tiempo,
e“ljk la  temperatura potencial ligquido-hieloc en escala
logaritmica y .ﬂd(ﬂil)uk la adveccién de la temperatura potencial
liguido-hielo en escala logaritmica por el viento geostréfico

que, a su vez, discretizada en diferencias finitas centradas

queda expresada como
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) ‘(Vell[ ) o+ {v. )} (V811 )

d(ell]ljk = (Vijk X Ik = iljk y 1jk ¥y

donde (vV831 ) y (V811 ) representan las componentes zonal y

1k x 1ik'y
meridional del gradiente del logaritmo neperlano de la temperatua
potencial liquido-hielo, respectivamente, que, en forma vectorial

y discretizada en diferencias finitas centradas adopta la forma

\79111 [(Veu1 ), (VBilijk)y]

Jk Ik x

1
2hs [[Blli+1]k eili-ijk) ' [91111+1k Bilij—lk)]

De esta manera, se calculan los tres términos forzantes de
la ecuacién omega (III.4) y se valera el término ?ijk de la
expresién (III.S5) como suma de ellos. Sin embarge, como vimos en
el capitulo anterior, el forzamiento del movimiento vertical
también se calcula como la suma de la divergencia del vector Q vy

el término diatérmico mediante la expresidn:

{(I1I1.7)

dln 6
1)
dt ]

2
2 24 _ a . R 2
{GV + fo ——§]w = -2 V-Q e v [ T
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. 2 »
LLamando ?;ijk a la suma de los dos términos forzantes del
movimiento wvertical, la ecuacién anterior discretizada se

expresaria de la forma:

1

. + + + w - dw
A 2[w1+1jk wi-—ljk w1j+1k tj-1k 1jk]
s

(III.8)

f
+

¢

2
0
kK A

[w + w ~ 2w ] = F
2| 1jk+1 iJk-1 14k ik
p

»
en la que el término gijk quedaria discretizade en diferencias

finitas centradas como:

R Y (I111.9)
R Qijk .
k
s £ % [Dl 1y Di-l K fDx K Di -1k 4501 k]
K pk As +1jk ] J ] 3

donde Div Q”k representa la divergencia del vector Q que

discretizada, a su vez, en diferencias finitas centradas seria

< 21 _ _
Div Q= 5 [ Q0. - @0, ¢ @0 {Qu_lk)y]
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y las componentes (QUR)x y (Qle)y

el — 1 — — 'l
CRRE Z,_‘,_\s[(vmm)x Ve Ve (vl_”k)y] vse,
__ 1 _ - .
(Qijk)y_ ZAS[(vij-rlk)x Wij-lk)x ’ (vlj+1k)y [vlj-lk)y] VBQUR

Una vez discretizados los términos que intervienen en el
segundo miembro de la ecuacién omega y valorado el término ?}‘Uk
L
de la expresién (III.6) o el 9;111: de la expresién (III.9), el

siguiente paso consiste en resolver por métodos numéricos la

ecuacién diferencial (III.S) o la ecuacién (III.8).

Para aquellos casos en los que posteriormente deseemos
resolver estas dos Ultimas ecuaciones sin la Inclusion del
término diatérmico, el tercer sumando de E‘Uk {o el segundo de
?:Jk) debe obviarse, no afectando en modo alguno a la resolucidn

numérica que se expone a contlnuacidén en este apartado.

Recordando que la ecuacidon omega expresada en funcidn del
vector Q (III.7) es analiticamente equivalente a la expresada en
funcién de 1los términos forzantes (III.4}, por simplicidad,

resolveremos numéricamente s6lo una de ellas (por ejemplo, la
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(III.4)), haciéndolo implicitamente extensivo a la otra ecuaclén.

Para resolver dicha ecuacidén diferencial, y dado que el
numere de niveles verticales en un modelo numérico de este tipo
es generalmente pequefio, hemos planteado wuna aproximacidén
alternativa que "desacopla" la ecuacidén tridimensional (III.5) en
un conjunto de ecuaciones independientes bidimensionales de
Helmholth, que pueden ser resueltas por métodos iterativos o por

métodos directos (Bengtsson y Temperton, 1979).

Para obtener un conjunte de ecuaciones independientes

bidimensionales de Helmholth, definimos los vectores siguientes

w ¥
131 1]t

132

iy = : ?IJ = (III.10)

€4
¥
ot
N

donde H es el nuimero de niveles verticales, De esta manera, la
ecuacion omega en diferencias finitas y notacién matricial puede

reescribirse de la forma:

-
=7 (III.11)
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donde Gk es una matriz tridiagonal (H x H) que incorpora las
condiciones de conterne superior e inferior. La condicién de
contorne en el limite superior de la atmésfera es w = 0, es
decir, movimiento vertical nulo. Asimismo, en el limite inferior
de la atmésfera es usual tomar @ = 0. De esta manera la matriz Gk

queda expresada por

2 -1 ..... 0.....
2 -1 2 -1
JEo
G = - -1 2 -1 (I11.12)

k o A 2 .

kP .

0

. -1 2_.

Sin embargo, cada punto interior de la rejilla tiene sels
puntos vecinos, por tanto deben especificarse condiciones de
contorno en los laterales de la rejilla ademas de los limites
superior e inferior. Las condiciones de contorno horizontales son
dificiles de especificar,; para la ecuacién omega es usual aplicar
las condiciones de contorno de Dirichlet, w = 0 en todeo el
contorno horizontal (Krishnamurthi, 1989). Para que estas
condiciones no afecten a la solucidén en la regidén de estudio, el
dominio horizontal elegido debe tomarse suficientemente grande

{Zwack y Kabil, 1988}.
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La matriz Gk puede diagonalizarse de la forma:

G=U'pu (I11.13)
k k k k

donde Dk es una matriz diagonal de los autovalores de Gk ) Uk es
la matriz cuyas columnas son los autovectores correspondientes a
cada uno de los autovalores, ¥y U;l es la matriz inversa de Uk.
Dado que la matriz Gk es una matriz real simétrica, es decir,
hermitiana, puede ser diagonalizada de forma que sus autovalores
son reales y sus autovectores pueden elegirse de manera que sean
reales y ortogonales. Asi, si la matriz Uk estd formada por
vectores reales ortogonales, su inversa es igual a su traspuesta

U;1= U; (Apostol, 1980; Strang, 1988; Therrien, 1992).

Definimos ahora unos nuevos vectores que son:

<l

1

<
4
=4
[

<

“ 4

(III.14)

Si premultiplicamos toda la ecuacidén (III.11) por Uk y

sustituimos Gk por (III.13), obtenemos:
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es decir

%
2 —
v @U + D $” =7 (II1.15)

Como Dk es una matriz diagonal, la ecuacién (III.15) representa
un sistema de H ecuaclones independientes de Helmholtz, cada una
de las cuales, por separado, podemos resclverla por técnicas
iterativas o directas. Una vez encontrados los valores del vector

3 en cada punto de la rejilla, podemos obtener el campo w

recordando que

I1T1.3.1. Solucidén a la ecuacidon de Helmholtz

La forma general de una ecuacién de Helmholtz para una

variable determinada ¢ es:

Py - A%y =X (111.16)

donde ¥ y X son funciones de las variables x e y. Esta ecuacién

en forma de diferencias finitas centradas se escribe:
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Y + + + -4y -A"y =7 (I111.17)

141 1-1] 1]+ 1j-1 ij i} 1]

donde Xz = Aaﬂsz y 711 = Aszxij. En nuestro caso, A es la

raiz cuadrada de unc de los elementos de la matriz diagonal Dk.

Para resolver la ecuacidén (III1.17) necesitamos condiciones
de contorno en log limites de la rejilla. Tomamos como
condiciones de contorno wij = 0 en los limites de la rejilla

definidos por los puntos i =0, i = N+1, j=0vy j=M+tl.

Para resolver una ecuacién de Helmholtz se pueden utilizar
métodos 1iteratives o métodos directos. Los métodos directos
tienen la ventaja de proporcionar una solucidén mas exacta de las
ecuaciones en diferencias finitas que los métodos iterativos,
debido a que en un proceso iterativo pueden producirse errores de
acunulacién. Ademas, los métodos directos son mas rapidos y
requieren menor numerc de operaciones {Bengtsson y Temperton,
1979; Bowman y Huang, 1991). Son razones, pensamos,
suficientes para gque nos hayamos inclinado por los métodos

directos para la resolucién de este tipo de ecuaciones.

El método adeptado esta basado en la transformada rapida de
Fourier. En este método expresamos ¢ y 7 come suma de arménicos

de Fourier, de forma que para cada latitud j, I<j<M, tenemos
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N .

nin
wlj = Ziwnj sen m (III].S)
n=
N - nif
7[_] = zlwnj sen m‘ (III.lg)
n=

donde las transformadas inversas de ¢ y ¥ son

N

- _ 2 nim

nj = *N—:'i' [;lwlj s5en m (III.ZO)
~ 2 ¥ nif

y =5 );arij sen —— (I11.21)

1

Si sustituimos ¢ dade por (III.18) en la ecuacién (III.17) y
usamos la propiedad de ortogonalidad de los arménicos seno,
obtenemos N sistemas de ecuaciones tridiagonales independientes

donde las incégnitas son los coeficientes de Fourier ¢ )
n

-~ A

T2 nn >
[4 + A - Zcos m] wnj + wnj-l"l = nj (I11.22)

2 >

nj-1

~

que ya llevan incluidas las condiciones de centorno n,bn0= wnn+1=0'
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Esquematicamente, el procedimiento que hemos seguidoe para la
resolucién completa de la ecuacion (II1.17) puede resumirse en

los siguientes pascs

~

a) En cada latitud j se obtienen los coeficientes an
definidos por la ecuacién (III.21) wutilizande

transformadas rapidas de Fourier

b) Para cada numero de onda n se resuelve el sistema

tridiagonal (III.22) obteniendo los coeficientes wnj

c) En cada latitud j, se determinan los valores
buscades de wij en cada punto de la rejilla
definidos por la ecuacidén (III.18) utilizando de

nuevo transformadas rapidas de Fourier.

De esta manera, se obtiene una serie de valores de la
variable ¢ para las H ecuaciones bidimensionales independientes
de Helmholtz (III.15), que permite determinar los valores de los

>
vectores wij, ya Jque

Como nuestro cobjetive es obtener los valores de los vectores

4 s . . 2 . . -1
wij, premultiplicamos la expresidn anterior por la matriz Uk
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Una vez que hemos realizado el procesoc completo, se pueden
ya ohtener todos los vectores 31] correspondientes a todos y cada
unc de los puntos (i, j) de la rejilla, y recordando la definicién
(ITI1.10) los valores de w en cada uno de los puntos (i, j,k) de la

rejilla.

Fn concreto, para nuestro case de estudio, la resolucién
computacional exigiria la siguiente cantidad de operaciones: En
nuestro caso experimental, la rejilla tridimensional esta
compuesta por 12x9x7 puntos, el numero de datos de entrada en el
modelo es 756 para cada variable y para cada dia. Como la
ecuacioén tridimensicnal se desacopla en H ecuaciones
bidimensionales de Helmholtz, una vez eliminados los limites
superior e inferior por ser condiciones de conteorne, el numero de
ecuaciones de este tipo que se deben resolver es 5. La resolucidén
de cada una de estas ecuaciones conlleva el planteamiento de N
sistemas de M ecuaciones algebraicas con M incdégnitas y la
ejecucién de 2(NxM) transformadas réapidas de Fourier, es decir,
12 sistemas de 9 ecuacicnes con 9 incédgnitas y 216 transformadas
rapidas de Fourier. Este proceso se repite para cada uno de los

dias del afio en estudioc.
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Siguiendo este procedimiento, se han calculado unas
estimaciones de movimiento vertical resolviendo la ecuacién omega
tradicional y otras resolviendo dicha ecuacién incluyendo el

término diatérmico que seradn analizadas en el siguiente capitulo.
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CAPITULO Y

ESTUDIO DEL FORZAMIENTO
DIATERMICO DEL MOVIMIENTO
VERTICAL
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Mediante el método de resolucidén numérica descrito en el
capitulo anterior hemos obtenido dos conjuntos de soluciones de
la ecuacién omega: estimaciones de movimiento vertical incluyendo
el forzamiento diatérmico, W, y estimaciones sin dicho
forzamiento, w. En este capitulo, analizaremos si la inclusién
del término diatérmico en el diagndéstico de movimiento vertical
se traduce en diferencias entre los conjuntos W y w (denotadas
por Aw). Para ello, estudiaremos la relacién entre la causa,
forzamiento diatérmico, y el efecto, diferencias entre ambas
estimaciones. Posteriormente, se procedera a la descomposicién
singular del campo Aw para analizar cdémo responde el movimiento
vertical al forzamlientoe diatérmice. Las funciones ortogonales
empiricas resultantes de esta descomposicién se asociaran a
configuraciones sindéptlicas reales para interpretarlas fisicamente
y valorar 1a importancia del forzamiento diatérmico en

situaciones atmosféricas determinadas.

Por ultimo, propondremes una expresién lineal no diferencial
para el diagnéstico operativo del movimiento vertical en nuestras
latitudes. Esta expresién tendra en cuenta no sélo el forzamiento
dindmico sino también los procesos diatérmicos. Comprobaremos,
asimismo, la valldez de la expresidn comparando los resultados
obtenidos de la misma con los obtenidos de la resolucién de la

ecuacién omega.
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IV.1. ANALISIS DEL FORZAMIENTO DIATERMICO DEL MOVIMIENTO VERTICAL

El forzamiento diatérmico del movimiente vertical resulta
muy importante en procesos en los que se producen intercambios
energéticos debidos a los cambios de fase que experimenta el agua
existente en la atmésfera. De acuerdo con otros investigadores
(Hoskins y Pedder, 1980; Smith et al., 1984; Reed y Albright,
1986; Mizzl y Kasahara, 1989), pensamos que este forzamiento debe
influir en gran manera en la magnitud y distribucién espacial del
movimiento vertical a escala sinéptica y que su omisién, produce

errores en la evaluacién y diagnéstico de diche movimiento.

En el Capitulo II de esta memoria se parametrizé el
forzamiento diatérmico para su inclusién en la ecuacidén omega.
Asimismo, en el Capitulo IIl se describié el método de resolucidn
numérica de la mencionada ecuacién mediante el cual se han
obtenido dos conjuntos de resultades; el conjunto de scluciones W
a partir de la ecuacion omega incluyendo 1la mencionada
parametrizacion del termino diatérmico y el conjunto de
scluciones w sin dicha parametrizacién. En la Tabla IV.1 sge
muestran los valcres medios obtenidos para los campos W y w, asi
como los valores medics de forzamientos dinamico (expresado por

la divergencia del vector Q) y diatérmico.

La observacién de esta tabla nos pone de relieve que en

promedio la magnitud de W es mayor que la de w para todos los
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NIVEL w W -2vV-Q D
850 2.53 4.20 2.78 3.63
700 3.34 5.50 3.67 6.06
550 3.98 5.12 7.21 3.38
400 2.7 3.45 7.48 3.33
250 0.82 1.04 7.41 3.71

Tabla IV.1: Vvalores medios de los campes de movimiento
vertical W y M~1"$XIO_-1N-=G s- )], de forzamientos d | némico ¥y
dlatérmice (x10 hPa s ) tomados en valor absolute para
cada nivel atmosférico.

niveles seleccionados, asi como wuna ligera tendencia a
manifestarse el W a una altitud algo inferior que el w ax’
} max max

situidndolo a un nivel mas acorde con los valores teéricos del

nivel de no divergencia, alrededor de 600 hPa {(Medina, 1984}.

El presente capitulo, se inicia analizando las
interrelaciones entre el forzamiento diatérmico y las diferencias
entre las estimaciones W y w de movimientes verticales que
denotaremos como Aw. Para estudiar las modificaciones que el
forzamiento diatérmico introduce en el campoc de movimientos
verticales, se determinan y analizan las funciones ortogonales
empiricas del campo Aw, obteniéndose las configuracicnes

espaciales de la respuesta del forzamiento diatérmico.
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Iv.1.1. Modelo de respuesta lineal al forzamiento diatérmico

En este apartado analizaremos la interrelacidn existente
entre el forzamiento diatérmico y las discrepancias entre los
conjuntos de soluciocnes W y w de movimiento vertical para
comprobar si tales diferenclas son atribuibles al forzamiento
diatérmico. Para ello, planteamos y analizamos una relaciodn
lineal entre 1la causa, forzamiento diatérmico, y el efecto,
discrepancias entre las estimaciones, determinando el grado de
asocliacidén existente entre causa y efecto. Por consiguiente, el
forzamiento temodindmico es la variable de control puesto que
cualquier variacién en ella repercute directamente en la magnitud

de las discrepancias, constituida en variable dependiente.

La relacioéon causa-efecto entre el forzamiento diatérmico, D,

y las discrepancias de movimiento vertical, Aw, matematicamente

puede expresarse como:

Aw =a D + B (Iv.1)

donde « y B son las estimaciones minimocuadraticas de los
coeficientes del modelc de respuesta. Los resultados se presentan

en la Tabla IV.Z2.
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NIVEL r a (x10°% wpa®s™%) B (x10 ’hra s )
850 0.86 0.589 = 0.003 -0.03
700 0.92 0.532 = 0.002 ~0.04
550 0.86 0.560 - 0.003 -0.03
400 0.86 0.348 = 0.002 -0.02
250 0.54 0.055 = 0.001 0.00

Tabla IV.2:Estimaciones de los coeflcientes @ y 3 del modelo
y del coeficiente de regresién I para cada nivel atmesférico.

Los cceficientes de regresion son muy altos excepto para el
nivel de 250 hPa, donde vya =se aprecia clerto grado de
desacoplamiento de la atmésfera al factor diatérmico.
Tedricamente, en este nivel el forzamiento asociado a los
procesos diatérmicos suele ser débil, salvo aguellos casos donde
se desarrolla conveccién profunda. Por contra, el coeficiente de
regresion maxime se obtiene en el nivel de 700 hPa; segun
Browning (1986), es precisamente el nivel de 700 hPa el que
corresponde al de mayor intercambic de calor latente en los

fenémenos nuboscs.

Teniendo en cuenta que los valores de Aw son del orden de
10 hPa s—l, el coeficiente 8 (= 107°) es despreciable. Por
tanto, el modelo es altamente eficiente y podemos decir que sin

la presencia de un forzamiento diatérmico significative, la

diferencia entre los campos diagnosticades W y w es nula. La
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pendiente « es bastante similar y positiva en todos los niveles
excepto en 250 hPa lo que vuelve a poner de manifiesto una
tendencia al desacoplamiento de la atmésfera en los niveles mas

altos de la troposfera como ya mencionamos anteriormente.

La discrepancia de w es razén directa de la intensidad del
propio forzamiento diatérmico, es decir, a mayor valor del
término forzante D, mayores discrepancias existen entre las
estimaciones W y w. Conclulmos, por tanto, que la respuesta Aw

obedece exclusivamente al forzamiento diatérmico.

IV.1.2. Respuesta del movimiento vertical al forzamiento

diatérmico

Comc ya se ha comentado, a partir de las estimaciones
obtenidas en la resolucién numérica de la ecuacién omega con la
parametrizacion del términe diatérmico y sin ella (W y w,
respectivamente) se construyé el campo Aw para representar la
respuesta espacial al forzamiento diatérmico. Para ello, se
procedié a la descomposicién singular del campo escalar Aw por
medio de funciones ortogonales empiricas (FOE) (Kutzbach, 1967;
Gray, 1981). Su interpretacidén requiere asociar estas funciones a
procesogs fisicos atmosféricos. La idea basica de las FOE es
simple: por medico de transformaciones ortogonales se transforma

un conjunto de variables intercorrelacionadas en un conjunto de
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variables Ilndependientes no correlacionadas. La clave reside en
la matriz de covarianza (o correlacién); si las variables son
independientes, la matriz de covarianza resulta ser diagonal (si
se hace uso de la matriz de correlacidn, ésta seria la matriz
identidad). Por consiguilente, el procedimiento consiste en
diagonalizar la matriz de covarianza, determinando sus valores y

vectores propios (Rasmusson et al., 1981).

De acuerdo con log objetivos de esta investigacidén, 1la
metodologia se puede contemplar desde el punto de vista tanto
espacial, Modo-S, como temporal, Modo-T. En nuestro caso, el
analisis tiene lugar en el deminio espacial ya que los datos
utilizados corresponden a N observaciones simultédneas en N
observatorios diferentes. Consecuentemente, los autovectores
tienen una componente para cada lugar de  observacién
representando, por tanto, configuraciones espaciales ortogonales

{Barnston y Livezey, 1987).

El analisis de vectores propilos transforma el conjunto
original en un nuevo cenjunto de variables no correlacionadas
llamadas componentes principales. Estas nuevas variables son
combinaciones lineales de las variables originales y se obtienen
en orden decreciente de importancia, de forma que la primera
componente principal da cuenta de la mayor proporcién de varianza
de 1los datos originales. La transformacién es de hecho una
rotacion ortogonal en el espacic euclideo de dimensién M, no

precisando el wusc de un modelo estadistico subyacente que
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explique la estructura de error ni suposicién alguna acerca de la
distribucién de probabilidad de las variables originales

(Chatfield y Collins, 1980).

Basicamente, el procedimiento consiste en rotar la matriz de

covarianza S del conjunto de datos originales 2 para
MxM NxM

obtener una matriz diagonal DHxH cuyos elementos son los

autovalores Aj, Jj = 1,...,M y una matriz EHxH compuesta por

vectores propios. Del analisis se obtienen dos conjuntos de

resul tados:

- los coeficientes (Yﬁxu) de las combinaciones lineales de
los datos originales (me), que de ahora en adelante llamaremos
coeficientes de la componente principal o simplemente componentes

principales

Y(Nxm = Z(qu) E(nxn) (Iv.2)

- el conjunto (Pmm) del producto de los vectores propios

(Euxﬂ) por la raiz cuadrada del valor propio

1/2

P(nxu) = E(nxn) D(MxH) (1v.3)

De esta Gltima expresidén, se observa que los M vectores propios

tienen un elemento para cada lugar de observacidn, denominado

peso dando lugar su representacion grafica a una conflguracién
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espacial del campo Aw al que se le aplicé la descomposicioéon

singular.

Aunque el numero de componentes principales es igual al
numero de variables originales, en la practica se necesitan las
primeras componentes para explicar una gran parte de la varianza
total. Es importante alslar sélo aquellas componentes con mayor
contribucién a la sefial o lo que es lo mismo separar la seflal del

ruide (Mallants y Feyen, 1990).

Overland y Prelsendorfer (1982) desarrollaron un método
objetivo para determinar los autovectores asociados a sefial. Este
método, denominado Regla N, consiste en generar 100 conjuntos de
numeros aleatorlos de 1la dimensiéon de 1la matriz de datos
originales Z, obteniendo 100 matrices R(K”quf K = 1,...,100.

Posteriormente, se determinan las componentes principales de cada

matriz R(x) y se define y calcula el estadistico

M

’ * -1 —
u (k) = A (k) [M‘l [7\ (k)] k=1,...,100 (IV.4)
3 j L =1,...

siendo Aj(x) los autovalores ordenados de mayor a menor obtenidos
del conjunto de matrices R(). Ordenando igualmente los uJ(x)
obtenidos por 1la expresién anterior, uju) <...< ujuoou se

define el nivel de confianza del 95% de forma que si el autovalor
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normalizado analogamente a (IV.4) de la matriz de covarianza de
los datos originales es mayor que ujw5) se puede admitir que el
autovector correspondiente es significativo, y en este casc no
estaria asociade a ruido. Este criterio permite decidir de forma
objetiva los autovalores asociados a sefial y los asociados a

ruido, permitiendo eliminar éstos Gltimos.

La representacién del estadistico uJ(95) y de los
autovalores normalizados frente al indice de numeracién j, es tal
que la curva de autovalores se sitda por encima de la curva de
confianza hasta un clerto valor de j, a partir del cual, decae
por debajo de dicha curva. El puntoc de corte de ambas permite
establecer el criterio de separacién entre la sefial y el ruido

{Preisendorfer, 1988; Richman, 1988).

Una vez obtenidas y seleccionadas las  componentes
principales, el siguiente paso consiste en atribuir un
significado fisico a cada una de ellas, lo cual ne resulta en
general, senclllo. Horel (1981) y Richman (1986) sugleren que las
componentes principales obtenidas deben rotarse para facilitar su
interpretaclon fisica. El método de rotacion VARIMAX es uno de
los mas ampliamente utilizados. Segin este método, las nuevas
componentes rotadas tienden a agrupar variables
intercorrelacionadas y por tanto, pueden interpretarse
figicamente con mayor facilidad. Como nuestro analisis se realiza
en el dominio espacial, las componentes rotadas identifican modos

espaciales de variacidn en el dominio de trabajo (Walsh et al.,
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1982; Ashbaugh et al., 1984; Yarnal, 1993).

Fl criterio de Moltenl establece las bases para asoclar las
configuraciones espaciales basicas obtenidas por el analisis
anteriormente descrito con configuraciones sindpticas (mapas
meteoroldégicos) reales de la atmésfera (Molteni et al., 1983;
Alessio et al., 1989). En sintesis, consiste en definir un

. . . r
coeficiente normalizado nlk

n =y e P (IV.S)

donde y:k es el coeficiente de la i-ésima componente principal
rotada en el dia k y o es la varianza de la i-ésima compcnente
rotada. A continuacidén se seleccionan los dias en los que n:k es
significativamente alto y significativamente mayor que el resto
de los coeficientes normalizados de acuerde al siguiente

criterio:

1.5

v

Tk
(Iv.6)

>2 + max (n )
J#1

n
ik

Se extrae el n:k mas elevado que cumple estas condiciones para
cada componente principal i. De esta forma a cada componente se

le asocia la situacién sindptica del dia k la cual sera
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DATOS

DESCOMPOSICION

ROTACION
?

TIPO DE
ROTACION

h 4
AMRLISIS DE
VECTORES PROPIOS

CUANTOS
VECTORES
PRU%IOS

CRITERIO MOLTENI:
MAFPA SINOPTICO

MAPA COEFICIENTES
REGIONALIZACION

m e

INTERPRETACION
DE oS
UECTORES PROPIOS
Figura IV.1: Diagrama de flujo que representa el procedimiento

saguido para la obtencioén ] interpretacién de los vectores propliocs
del campo Aw,
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representativa de la configuracién espacial. Intuitivamente, en
el espacio euclideo de dimensién M definido por una base
vectorial formada por los vectores propios, el dia k esta mas
"cerca" del vector proplo i que cualquier otro dia del conjunto

de datos que se dispone.

En la Figura IV.1l se esquematiza el procedimiento operativo
de la metodologia anteriormente descrita mediante un diagrama de

flujo.

Debido al gran numero de datos involucrados en el estudio,
hemos considerado oportuno limitar la descripcién de las
componentes principales a dos niveles atmosféricos, 700 y 550
hPa, donde la respuesta de los movimientos verticales al
forzamiento diatérmico es presumiblemente mas intensa. El nivel
de 550 hPa es equiparable al de 500 hPa, nivel tipo utilizado en
andlisis rutinario, por lo que en adelante nos referiremos
indistintamente a uno u otro para el estudic y comparacién de los
vectores propios y situaciones sinépticas. No obstante, si en
algan momento se necesitara hacer referencia a algin otro nivel,

se expondra igualmente.

La aplicacién del procedimiento anteriormente descrito a
nuestro estudico ha dade como resultado la obtencién de cinco
componentes principales para los niveles atmosféricos elegidos

(Fig. IV.2a y 1IV.2b).
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Figura IV.2: Representaclén gréflca de la Regla N de seleccién
de vectores proplos del campoe AQAw para las topografias de:
(a) 700 hPa; (b) S00 hPa. En ¢! eje de ordenadas se representa
el estadistico U (95) ({(en lfinea contlnua) y los autovalores
normal izados (con asteriscos). En el eje de abclisas se represanta
el fndice de numeracién I.
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PRIMER VECTOR PROPIO

En las Figuras IV.3a y I1V.3b, se presenta la configuracion
espacial del primer vector propic del campo Aw en 700 y en 500
hPa, respectivamente. En ambas topografias se aprecian altos
coeficientes en el cuadrante suroriental de la Peninsula Ibérica
con el maximo situado sobre las provincias de Almeria y Murcia.
El estadc atmosférico asociado a este mode propio es el que
corresponde, Segun Font (1983), a wuna situacién sindptica
caracteristica de la Peninsula Ibérica (Fig. IV.4a y IV.4b). En
superficie se observa el Anticiclén de las Azores desplazado
hacia el norte de su posicién tipica y una depresidéon térmica
peninsular, mientras que en altura, se observa una vaguada
situada al oceste de la Peninsula cuye eje estd situado SW-NE. El
drea suroriental peninsular se encuentra bajo una dorsal térmica
observable en la topografia de 700 hPa (no mostrada) y bajo la
zona de cizalladura anticiclénica de una débil corriente en
chorro que atraviesa la Peninsula Ibérica desde el SW al NE. En
esta zona, parte derecha del chorro, la nubosidad suele ser mas
abundante que en la parte izquierda y esta constituida por largas
bandas entrecruzadas de Cirrus casi siempre situadas por deba jo
de la tropopausa (Shapiro et al., 1984). Este tipo de nubosidad
ne da lugar a preclipitaciones de caracter Intenso como puede
apreciarse claramente en la representacién del campe de
precipitacién en la Figura IV.5 donde se observa que en la zcna
suroriental hay un nucleo de precipitaciones maximas relativas

que en general fueron débiles.
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(a)

{b)
Figura Iv.3: Configuracién espaclal de los coeficientes  del
€primerd vector proplo de Aw para las topografias de:

{aj 700 hPa; (b) 500 hPa.
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Figura IV.5: cCampo de preplcitacién acumulada (mm) del dia 16
de Septiembre de 1990. La igsoyeta de cero corresponde a
precipitacién inapreclable (= 0.1 om}.
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(a)

{(b)

ANALISIS EN SUPERFICIE
212 (TMG)

Qv 16-9-%0

TOPOGRAFIA OE LA _
SUPERFICIE DE 500 HPa . o —
s12+ MG ' - b TN L
~ y - -
s 16-9-%0 S T g

Figura IV.4: situacitén sinéptica correspondiente al dfa 16

de Septiembre de 1990 a lasg 12 horas: (a} Andlisis en
superficie; (b} Andllsis en 500 hPa
en lfnea continua e isotermas
topografia de 500 hPa esgt4

{(contornos de geopotencial
en discontinua). Sobre la

superpuesta la corriente en

chorro
{(flecha a trazo grueso) observada en la topografia de 300 hPa.
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Loz altos valores (> 0.8) de los coeficientes del primer
autovector del campo Aw (también situados sobre 1la zona
suroriental peninsular) nos indican que existen grandes
discrepancias entre las estimaciones W y w, producidas por
forzamiento diatérmico. La representacién de dicho forzamiento en
la topografia de 700 hPa (Fig. IV.6a) presenta una 2zona con
acusados valores positivos (mayor que 20x10" ' "hPa"'s™3) sobre
Andalucia Oriental que indica calentamiento debido a liberaciones
de calor latente de cambios de fase; el resto del domlnio
geografico en estudio, presenta valores de signo opuesto y menor
magnitud correspondientes a enfriamientos por evaporacién. El
valor del forzamiente dlatérmico en la topografia de 500 hPa
(Fig. IV.6b) es de menor magnitud, observandose también valores
positivos apreciables sobre Andalucia Oriental y valores

insignificantes en el resto de la Peninsula.

La situacién sindptica correspondiente a este autovector
mostraba una vaguada situada al oeste de la Peninsula. En estas
condiciones existe adveccidén de vorticidad ciclénica mads o menocs
sobre la mitad occidental peninsular. El forzamiento dinamico,
caracterizade por la divergencia del wvector @, debe mostrar,
segin Hoskins y Pedder (1980), la existencia de convergencias en
esa zona. Efectivamente, en las Figuras IV.7a y IV.7b se puede
observar que los valores del forzamiento dinamico obtenidos en
este caso son positives en la zona occidental indicandoe

convergencias de vectores Q mientras que el resto de la Peninsula
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Figura Iv.6: Forzamiento diatérmico (D el dia 16 de
Septiembre de 1990 a las 12 horas en las topograf (as de:
{a) 1'_7’00 hPa;1 ;b) 500 hPa. El intervalo antre lsol {neas on de
2x10 hPa s . Las lineas continuas (discontinuas) indican

forzamiento de movimientos ascendentes (descendentes).
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{a)

(b)

Figura 1IV.7: Forzamiento  dindmlco (-2%-Q) el dia 16 de
Septlembre de 19%0 a las 12 horas en lan topografias de:
(a) 1'_1;00 hPa; {b) 500 hPa. El intervalo entre

-1 =3
2x10 hPa 8 . Las lineas

isolineas es de

continuas (discontinuas} indican
forzamjento de movimientos ascendentes {descendentes}.
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presenta valores negativos que indican divergencias de vectores
Q. Este forzamiento dinamico es profundo en la troposfera ya que,
como puede apreciarse en la Figura IV.7, los valores son muy

significativos tanto en 700 como en 500 hPa.

La respuesta al forzamiento dinamico es claramente
observable en la representacién del campo w. En las Figuras IV.8a
y IV.8b, se observa que la zena de convergencias de vectores @,
es practicamente coincidente con la de movimientos ascendentes
{(valores negativos de w) y, alternativamente, en el resto donde
existen movimientos descendentes (valores positivos) se dan

divergencias de vectores Q.

En las Figuras 1IV.9a y IV.9 correspondientes a 1la
representacion del campo W para esta situacldn, se aprecia que Iia
zona de movimientos ascendentes no se limita uUnicamente a la
mitad occidental (como se observaba en el campo w) sino que se
extiende haclia la parte suroriental peninsular, destacando

poderosamente un maximo (superior en magnitud a ~20x10"%hPa 57

)
sobre el cuadrante suroriental en la topografia de 700 hPa,
mayoritariamente relacionado con el maximo de forzamiento
diatérmico observado en la Fig. IV.6a sobre esa misma zona. En el
resto de la Peninsula se observan marcados movimientos
descendentes puestos de manifiesto en ambas topografias (Fig.
IV.9) vinculados a la accién conjunta de los forzamientos

dinamico y diatérmico sobre esta zona peninsular como se aprecia

claramente en las Figuras IV.6 y IV.7.
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(a)

(b)

Figura IV.B: Movimiento

sin

vertical ()
dlatérmice el dia 16 de Septiembre de 1990 a ias 12
las topografias de: {a) 700 _ hPe; (bLl 500 hPa. El
entre igolineas [.1] de 2x10 hPa 8 . Las
{discontinuas)

indlcan movimientos ascendentes (descendentes).
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Figura IV.9: Hovimiento  vertlcal (W) incluyendo  forzamlento
dlatérmico el dia 16 de Septiembre de 1990 a las 12 horas en
las topografias de: (a} 700 -3hPa; (b} -1 500 hPa. El intervalo
entre isolineas o8 de 2x10 hPa 8 . Las linoas continuas
{(dlecontinuas) indican movimientos ascendentea (descendentes).
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Merece la pena poner especial énfasis sobre la coincildencia
del 4&rea de precipitaciones (Fig. IV.5) y las =zonas de
movimientos ascendentes de los campos w y W. Si blen en el
primero de ellos la zona de maxima precipitacién relativa pasa
inadvertida, el campo W identifica claramente ésta ultima: no
solo se produjeron precipitaciones en las cuencas atlanticas e
interior de la Peninsula sino que también se registraron en La
Mancha, Levante y Andalucia Oriental. Esto pone de relleve la
deficiencia del vector Q para detectar y situar las zonas de

precipitaciodn.

Por otra parte, en la representacién del campo W (Fig. IV.9)
queda patente que la magnitud de los movimientos verticales,
tanto ascendentes como descendentes, es mayor que la del campo w
(Fig. IV.8) en ambas topografias sobre toda la Peninsula, siendo
mas notoria la diferencia entre ambas estimaciones en 700 hPa
donde el forzamiento diatérmico era méds fuerte. También es
importante destacar que las &reas de movimientos ascendentes
W estan mas en concordancia con las de preclpitacidén que las
dadas por el campe w, que no incluye los efectos dlatérmicos

debidos a liberacién de calor latente.

Queremos hacer hincapié en la coincidencia que se observa
entre la zona de maximos valores de los coeficientes del primer
autovector del campo Aw con la zona de maximo forzamiento

diatérmico. Es evidente, dados estos resultados, que el
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forzamiento diatérmico no sélo amplifica la magnitud sino que
me jora la localizacién de las &reas de movimlentos verticales a
escala sinéptica, respecto de las estimaciones de la ecuacidn

omega tradicional.

SEGUNDOQ VECTOR PROPIO

Las configuraclones espaciales correspondientes al segundo
vector del campo Aw se presentan en las Figuras IV.10a y IV.10b
para las topografias de 700 y 500 hPa, respectivamente. Este
autovector presenta una distribucién dipolar coh eje orlentado

en la direccion SW-NE en ambas topografias.

La situacién sindptica asociada a este autovector
corresponde a una sltuacién muy definida, como puede apreciarse
en la Figura IV.11 en la que se observa la presencia de un
anticiclén en superficie, muy alargado segin los meridianos, en
el Atlantico Norte con una dorsal en altura. A ambos lados del
anticiclén aparecen dos 4areas de bajas presiones, tanto en
superficie como en altura, indicando la existencia de circulacién
de bajo indice que corresponde a 1la conocida situacidn
meteorolégica f de bloqueo. La posicién occidental del anticiclén
regspecto a la Peninsula Ibérica produce intensa adveccién del
norte sobre todo el area septentrional peninsular. En este tipo
de situaciones se producen chubascos moderados, que en ocasiones

pueden ser de caracter intenso, en la cornisa cantabrica, =zona
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(b)

Figura IV.10: cConflguracién espacial de los coeflclentes del
<segundo® vactor ptopio de Aw para las topografias de:
(a) 700 hPa; (b) S00 hPa.
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Figura 1IV.11: sSituacién slinéptica correspondiente al dfa 10
de Diclembre de 1990 a las i2 horas: (a) Andlisis en
superflicle; (b) AnAlisis en 500 hPa (contornos de geopotencial
en li{nea continua e isotermas en discontinua). Sobre la
topografia de 500 hPa estd superpuesta la corriente en chorro
{flecha a trazo gruessc} observada en la topografia de 300 hPa,
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nororiental y Baleares con algunas precipitaciones en forma de
nieve en la zona pilirenalca, como puede observarse en la Figura
IV.12 correspondiente a la representacién del campo de
precipitacién. En la topografia de 300 hPa se aprecia claramente
el paso de la corriente en chorro (superpuesto en la Figura
1V.11b) de forma que la mitad septenirional peninsular gueda bajo

la parte de cizalladura ciclénica.

El autovector muestra que las diferencias Aw se acentGan
dipolarmente lo que sin duda se debe a la influencia, por una
parte, de la borrasca sobre la zona norcoriental peninsular y por

otra, del anticiclon sobre la suroccidental.

La representacién espacial de la divergencia del vector Q en
las Figuras 1IV.13a y 1IV.13b permite aislar 1las 4&reas de
forzamiento dinamico. Se aprecian fuertes convergencias de

vectores Q en el cuadrante nororiental (mayores que 30x10_17

hPa"ls_a) y fuertes divergencias en el cuadrante suroriental

1 3

(superiores en magnitud a ~25x10"'7 hPa 's™). Estas dos &reas se
corresponden con bastante exactitud con las zonas de cizalladura
cicldnica y anticiclénica, respectivamente, de la corrlente en

chorro anteriormente descrita.

En las Figuras [V.14a y IV.14b, se presentan los campos de
movimiento vertical w. En ellas se observan fuertes movimientos
ascendentes (superiores en magnitud a -18x10 °hPa s ') en el lado

de cizalladura ciclénica de la regién de salida del eje de la
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Figura IV.12: campo de prepicitacién acumulada (mm) del dfa 10
de Diciembre de 1990, La lsoyeta de cero corresponde a
precipitacién inapreciable (S 0.1 mm).
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(a)
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(b)

Figura 1IV.13: Forzamiento dinsmico (-2V'Q) ei dfa 10 de

Diclembre de 1990 a las te tioras en las topograf{as de:
(a) 700 hPa;1 3(b) 500 hPa. El Intervalo entre isolineas as de
2x10 hPa 8 . Las lineas contjnuas (discontinuas) indican

forzamjento de movimientos ascendentes (descendentes).
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Figura IV.14: Movimiento vertical (W) sin
diatérmico el dia 10 de Diciembre de 1990 a las 12
las topografias de: (a}) 700 gma; (b) 1 s00 hPa. El
entre isolineas a8 de 2x10 hPa -] Lasg lineas
(dlscontinuas) indican movimlentos ascendentes (descendentes).
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corriente en chorro, ajustandose al modelo descriptivo de
Thepenier y Cruette (1981). Estas ascendencias se extienden por
la parte nororiental peninsular mientras gque, en la parte de
cizalladura anticiclénica del chorro se detectan movimientos

descendentes o equivalentemente, divergencias de vectores Q.

El forzamiento diatérmico viene descrito en las
representaciones que se hacen en las- Figuras IV.15a y IV.15b.
Resalta la existencia de altos valores positivos (calentamientos
per cambios de fase) en el cuadrante nororiental peninsular

(del orden de 12x10™'"hPa~ls™®

), donde el cielo estuvo muy nuboso
o cubierto. En la zona meridional peninsular se cobservan valores

negativos que favorecen el desarrollo de movimientos

descendentes.

En las Figuras IV.16b y IV.16b se representan los valores de
movimiento vertical del campo W. Destacan claramente fuertes
movimientos ascendentes (del orden de ~24x107° hPa s_l) en el
cuadrante nororiental peninsular muy superiores en magnitud gque
los observados en esta misma zona en la representacién del campo
w (Fig. 1V.14), mientras que en la parte meridional se detectan

movimientos descendentes generalizados.

Los resultados hasta ahora descritos muestran que las
diferencias entre W y w son mayores en la zona nororiental
peninsular. Esto es debldo a que los forzamientos dinadmico vy

termodinamico contribuyen conjunta y uniformemente en el
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Figura IV.15: Forzamiento diatérmico Dy ol dia 10 de

Diciembre de 1990 a las 12 horas en las topograf{as de:
(a) 1?100 l'tPaA;1 (b) 500 hPa. El intervalo entre tsolineas os de

2x10 hPa s . Las lineas cont inuas (discontinuas) indican
forzamiento de movimientos ascendentes (descendentes).
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(b)

Figura IV.16: Movimlente  vertical (W) incluyendo  forzamiento
dlatérmico el dia 10 de Dliclembre de 1990 a las 12 horas en
ianm topograf{as de: (a) 700 _3hPa; (b} - 500 hPa. El intervaio
entre lacl ineas en de 2x10 hPa s . Las lineas

(discontinuas) indican movimientos aacendentes (descendentes).

contlnuas
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desarrollo e intensificacién de los movimientos ascendentes.

Es muy importante resaltar que en una situacién sinoptica
tan caracteristica de nuestras latitudes como la descrita
anteriormente, el forzamiento diatérmico presenta el mismo orden
de magnitud que el forzamiento representado por la divergencia
del vector Q. Esto nos permite establecer la conclusién de que
los procesos diatérmicos son de relevancia en el diagnéstico de
los movimientos verticales a escala sindptica en esta situacién
atmosférica y que la omisidn de dichos procesos subestima la

magnitud de los movimientos verticales.

TERCER VECTOR PROPIO

Las representaciones espaciales correspondientes al tercer
vector propio del campo Aw se exponen en las Figuras IV.17a y
iV.17b para los niveles de 700 y 500 hPa, respectivamente. En
ellas se observa que los maximos coeficientes del autovector
(> 0.7) abarcan en este caso el cuadrante surcoriental del dominio

geografico en estudio.

La situacidén sinéptica asociada a este vector muestra en
superficie el Anticiclén de las Azores adentrandose en Europa
desplazado de su posicién habitual (Fig. IV.18a y 1IV.18b). El
modelo descriptive de esta situacién corresponde al de una

depresién no frontal con trazas de gota fria desarrollandcse
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Figura 1IV.17: Conflguraclén  espacial de los
“tercer®» vector propioc de Aw para las
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Figura 1V.18: Situacieén sindptica correspondiente al dia 10
de Marze de 1990 a las 12 horas; (a) Andlisls en superficie;

(b} Andlisis en 500 hPa {contornos de  geopotencial en linea
continua e {sotermas en discentlinua)l. Sobre la topografia de
500 hPa estd superpuestsa La corriente en chorro (flecha a
trazo grueso) observada en '~ ‘opografia de 300 hPa.
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progresivamente desde altura hasta superficie con embolsamiento
de aire relativamente frio. El movimiento de la depresion esta
condicionado a su posicidn respecto a la situacién del chorre. En
este caso, la intensidad del ma:'imo de viento es similar tanto
delante como detras del centro de la depresién. De acuerdo con
este modelo, la depresién tiende a desplazarse hacia el noreste

(Fig. IV.19) como ocurre en dias posteriores.

7/

Figura 1IV.19: cContorno de geopotenciali en 500 hPa. El punto P
muestra la posiclon de la depresién en stuperficle y la flecha
indica su desplazamiento.

En estas condiciones existe adveccién calida y fuerte
adveccién de vorticidad ciclénica sobre la zona suroriental de
nuestro dominio geografico. Estos dos efectos, actuando
conjuntamente, favorecen el desarrollo de ciclogénesis (Hoskins

et al., 1985; Bosart, 1988a).
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Segin Font (1983), esta situacién sindptica tiene una
duracién minima de 3 dias y maxima de 25 dias aproximadamente
siendo baAstante frecuente entre los meses de Noviembre a Marzo.
En nuestro caso la duracién del fendmeno es del orden de 12 dias
estando de acuerdo con la referncia mencionada. El tilempo es
generalmente bueno excepto en la mitad meridional que sufre los
efectos de la depresién dando lugar a tormentas y chubascos
locales como puede observarse en el campo de precipitaciones

representado en la Figura IV.Z20.

Los altos valores del vector propio que se aprecian en ambas
topografias estédn situados en la zona suroriental de nuestro
dominio espacial, coincidiendo con la Zcona de desarrcllo de

ciclogénesis anteriormente descrita.

Las Figuras IV.21a y IV.21b muestran la representacidén del
forzamiento dinamico en 700 y 500 hPa, respectivamente. Se
observan divergencias de vectores ) en la zona septentrional de
la Peninsula y convergencias de Q en la mitad meridional. Es
destacable una zona de maxima convergencia (mayor que 12x10” 17
hPaqS-B) en el cuadrante suroccidental en la topografia de 700
hPa mientras que en 500 hPa se sitia en el sureste peninsular

debido a la ligera inclinacién del eje de la borrasca con la

altura hacia el este.

En las Figuras IV.22a y IV.22b se muestra la representacion

del campo « en ambos niveles atmosféricos. Se aprecian
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Figura 1V.20: Caspo de prepicitacién acumulada (mm) del dfa 10
de Marzo de 19%90. La 1soysta de cero corresponde a preclpltacién
inapreciable (5 0.1 mum).
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Figura 1IV.21: Forzamiento dindmice (-2V'Q) el dia 10 de MNarzo

de 1990 a ias 12  horas en las topograffas de: “”17 T00 thg;
ib) S00 hPa. El intervaio entre isclineas o8 de 2x10 nfa s .
Las iineas continuas (discontinuas) indican forzamiento de

movimlentos ascendentes (descendentes).
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(b)

Figura IvV.22: Movimlento

vertical (W) sin forzamiento
diatérmico el dia 10 de Harzo de 1990 a lam 12 horas en
las topograf{as de: (a} 700 _ hPa; {b) -1 500 hPa. El Intervalo
entre lsol {neas os de 2x10 hPa s . Las lineas continuas
(discontinuas)

indican movimientos ascendentes (descendentes).
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movimientos descendentes generalizades en la mitad septentrional
y ascendentes en la meridional situindose las maximas
ascendencias (del orden de -8x10"° hPas’') en el cuadrante
suroccidental de la topografia de 700 hPa mientras que en 500 hPa
estan localizadas mas hacia el este de forma analoga al

forzamiento dinadmico descrito anteriormente.

El forzamiento diatérmico en ambas topografias se indica en
las Figuras 1IV.23a y 1IV.23b. Resaltan dos Areas claramente
diferenciadas. La primera situada en el cuadrante nororiental con

17

valores negativos (superior a -20x10"'7 hPa 's™) y asociada a

enfriamiento diatérmico. La segunda, con valecres positives

17 -1 -3 . \
hPa 's ') y relacionada con calentamiento,

(mayores que 25x10°
estd situada en el cuadrante suroriental y coincide con el &rea

de ciclogénesis anteriormente descrita.

El campo W se representa en las Figuras IV.24a y 1V.24b.
Aparecen movimientos ascendentes en la mitad meridional en ambos
niveles con un maximo (superior a ~14x10"° hPa s ') en la zona
mas suroriental. Recordemos que en esta zona, se produce fuerte
adveccidn de vorticidad ciclénica y adveccidén calida asociadas a

la depresién situada al ceste de la Peninsula.

Tal vez lo mas destacable de la representacidén de este
vector es la deteccidn de la zona ciclogenética suroriental. El
campo W sitda con mayor precisidn la zona de méaximas ascendencias

que el campo w. S5in duda se debe a la inclusién del forzamiento
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Figura 1IV¥.23: Forzamiento diatérmico (D) el dfa 10 de Marzo de

1990 a las 12 horas en las topografias de: (a) 17 700 1hP%;
{b) 500 hPa. El intervalo entre i{solineas es de 2x10 hPa »n .
Las lineas continuas {discontinuas) indican forzamlento de

movimientos ascendentes (descendentes).
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(a)

(b)

Figura IvV.24: Moviamlento vertical (W) Incluyendo forzamlento
dlatérmico el dia 10 de Marzo de 1990 a las 12 horas en
las topografias de: {a) 700 _JhPa; {b) - 500 hPa. El intervalo
entre ipoiineas o8 de 2x10 hPa ] Lan iineas continuas
{discontinuas) indican movimientow ascendentes (descendentes).
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diatérmico en el movimiento vertical ya que como destacé Smith
(1988), en situaciones de ciclogénesis es muy Iimportante. Es
claro, por tanto, que el movimiento vertical obtenido de la
ecuacién omega tradicional sera menos adecuado pues no tiene en
cuenta este efecto tan importante en esta situacidn

caracteristica de la Peninsula Ibérica.

CUARTO VECTOR PROPIO

Las configuraciones espaciales del cuarte vector propioe
obtenido para el campo Aw se presentan en la Figuras IV.25a vy
iV.25b para los niveles atmosféricos de 700 y 500 hPa,
respectivamente. En ellas, se observan coeficientes
significativos sobre la mitad septentrional de 1la Peninsula

Ibérica.

La situacidn atmosférica seleccionada por este autovector
propio muestira un pantano barométrico con desarrcllo de linea de
inestabilidad sobre la Peninsula Ibérica (Fig. IV.26a y IV.26b).
La existencia de lenguas de aire calidc en niveles bajos con
embolsamiento de aire frio en nlveles superiores provoca el
desarrollo de una linea de inestabilidad que barre la Peninsula
Ibérica hacia el este en forma de banda nubosa coincidiendo con
el modelo de linea de ines‘abilidad descrito por Brunk (1953) vy

Palmén y Newton (1969).
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(b)

Figura IV.25: Conflguracién espacial de los coeflclentes del
{cuartod vector proplo de Aw para las topografias de:
(a) 700 nPa; (b) S00 hPa.

122



(a)

(b)

TIPUGRAFIA QE LA
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da 22-3- 90

Figura 1IV.26: situacién sinéptica correspondlente al dfa 22
de Julioe de 1990 a las 12  horas: (a) Andlisls en superficle;
(b) Analisis en 500 hPa {contornos de geopotencial en linea
continua e isotermas en discontinual. Sobre la topografia de
500 hPa esth superpuesta la corriente en chorro (flecha a
trazo grueso) cbservada en\la topografia de 300 hPa.
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Con esta estructura se producen ascendencias de alre calido
por la parte delantera de las células convectivas que forman la
banda nubosa mientras que se produceh descendencias por la parte
posterior de las mismas. Este flujo descendente acompafiade de
precipitaciones origina un frente intenso de viento en superficie
alimentandose del aire seco existente en la parte posterior del
sistema e intensificando los movimientos descendentes debido a la
evaporacién que se produce. Cuando la corriente descendente llega
a las cercanias del suelo, parte de ella sale por la zona trasera
de las células convectivas y otra parte,

sale por la zona

delantera formando un micreofrente que refuerza el sistema, ya que
ayuda a que el aire calido que converge en niveles bajos se eleve

por encima de él1 (Heymsfield y Schotz, 1985; Rotunno et al.,

1988). Esto da lugar a la aparicién de "pulsos" de presién,

formandose una baja a mesoscala por delante de la linea de

inestabilidad mientras que por detras, se forma una alta a

mesoscala, encuadradas ambas dentro del campo de presiones a
escala sindptica (Fig. IV.27).
-7 B - ~
” ~
/ - \
s - \
’ ]
/
p-8p

Figura

cont inua)

IvV.27:

encuadradoe

{linea discontinua).

Ilustracién

dentro

de

un

de

un
campo

124

pulso de

presién

de

preglén

a

mayor

(linea

escala



El tiempo registrado corresponde a cielo muy nuboso en la
vertiente atlantica segin la progresién de la 1linea de
inestabilidad en su desplazamientc hacia el este en forma de
banda nubosa de norte a sur. La distribucidén espacial de la
precipitacién (Fig. IV.28) se corresponde relativamente bien con

el area barrida por la linea durante el intervalo muestral,

En las Figuras 1IV.2%a vy 1V.29b, correspondientes al
forzamiento expresado por la divergencia del vector Q existente
en esta situacidén, se aprecia forzamiento dinamico poco intenso

en la troposfera.

La respuesta al forzamiento dinamico indicada en las Figuras
Iv.30a y IV.30b, el campo w, no presenta en ninguna topografia
valores muy marcados de movimiento vertical excepto una pedquefia
zona de ascendencias mas apreciable sobre el cuadrante
suroccidental, debidos a una muy débil adveccidén de vorticidad

ciclénica en niveles altos al ceste de la Peninsula.

Observande las Figuras IV.31a y 1V.31b correspondientes al
forzamiento diatérmico, destacan dos zonas muy diferenciadas. Una
de ellas con fuertes valores negativos (mayores que
-20x10"""hPa 's™®) que 1indica enfriamiento por evaporacién en el
cuadrante noroccidental de la Peninsula que coincide con la
mesoalta que se produce detrds de la linea de inestabilidad. La
otra, coincidente con la mesobaja que se genera delante de la

linea de inestabilidad, presenta altos valores positivos
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Figura IV.28B: Campo de oprepicitacién acumulada (om) del dia 22
de Julle de 1990, La isoyeta de cero corresponde a precipitacién
inapreciable (5 0.1 mm).
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(a)

(b)

Figura 1IV.29: Forzamiento dinamlco (-2V:Q) e] dia 22 de Jullo
de 1990 a ian 12  horas en las topografias de: (ai7 700 _1hga;
{b) 500 hPa. El \Intervalc entre 1sclineas es de 2x10 hPa s .
Las lineas continuas {discontinuas) indican forzamiento de

movimientos ascendentes (descendentes).
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{a)

(b)

Figura IV.30: Movialento vertical (w) sin forzamiento
diatérmico el dia 22 de Juito de 1990 a jaa 12 horas en
las topografias de: (a) 700 5 hPa; (b}1 500 hPa. El intervalo
entre igol {nean 1] de ex10 hPa 8 . Las lineas continuas

(discontinuag) indlcan movimientos ascendentes (descendentes).
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(a)

(b) it
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Figura IV.31: Forzamiento diatérmice (D) el dia 22 de Jullo de
1990 a las 12 horas en las topografias de: G " 700 _1hfg;
(b) 500 hPa. El Iintervalo entre lsolineas es de 2x10 hPa s
Las lfneas continuas {(discontinuas} indican forzamiento de
movimientos ascendentes {demcendentes}.
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i7 3

(superiores en magnitud a  10x10° nPa"'s™®)  indicando

calentamiento por condensacidn.

Las Figuras 1V.32a y IV.32b presentan el movimiento vertical
W. Se observa una zona de fuertes movimientos descendentes
{mayores que 18x10_3hPa s'l) sobre el cuadrante noroccldental
colncidentes con la mesoalta y con la precipitacién registrada
detras de la linea de inestabilidad como se observa en la Figura
Iv.28. Aparece también una zona de movimientos ascendentes (del
orden de -8x10 °hPa s ') estando vinculados en clerta medida a la

mesoba ja.

Existe un marcadisimo gradiente en el forzamiento diatérmico
y, por ende, en el campo W dejando marcado el paso de la linea de
inestabilidad y delimitando claramente la zona de movimientos
descendentes de los ascendentes. El fuerte gradiente indicaria el
lugar de la linea, sugiriéndonos que esta mas inclinada en
direccién SW-NE que la marcada en el mapa sindptico quiza con

bastante subjetividad.

También en este autovector es clara la influencia del
término diatérmico en el diagnéstico de 1los movimientos
verticales ya que no sélo amplifica la magnitud de diches
movimientos, sino que situa con mayor precisién las &reas de
ascendencias y descendencias siendoe capaz de apreciar de forma
clara y precisa un fendmeno tan particular como es el paso por la

Peninsula Ibérica de una linea de inestabilidad.
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Figura 1IV.32: Movimiento  vertical )] Inciuyendo  forzamiento
diatérmico el dia 22 de Julio de 1990 a las 12 horas en
las topografias de: (a} 700 _3hPa; (b} 1 S00 hPa. El intervaio
entre isclinecas es de 2x10 hPa - Las l{neas continuas
{discontinuas) indlican movimientos ascendentes (descendentes).
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QUINTO VECTOR PROPIO

Las configuraciones espaciales de Aw para este vector estan
representadas en las Figuras IV.33a y IV.33b. Se aprecia en ambas
topografias una zona con valores significativos situada sobre

Galicia y Portugal.

La situacién sinéptica asociada a este vector muestra, de
forma analoga al tercer autovector, una depresién no frontal con
trazas de gota fria {(Fig. IV.34). Existen diferencias entre ambas
situaciones: la posicidén relativa de la perturbacidén respecto a
la Peninsula es diferente; en este caso, esta situada mas hacia
el norte. Los vientos en altura alrededor del centro de la
depresién no presentan maximos apreciables. La borrasca en
guperficie se encuentra al este de su centro en altura. Con estas
caracteristicas, la perturbacién se desplaza despacio hacia el

noroeste (Fig. IV.35), come sucede en dias posteriores.

El embolsamiento de aire frio que acompafia a estas
depresliones produce gran inestabilidad que se traduce en
fenémenos tormentosos, como Se observa en el campo de
precipitacién de la Figura 1IV.36 y, a veces, en temperaturas

inferiores a las normales en el interior de la Peninsula.
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(a)

(b}

Figura 1IV.33: configuraclén espaclal de los coeflclentes del
“«quinto® vector proplo de Aw para las topograf(as de:
{a} 700 hPa; (b} SO0 hPa.
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Figura 1IV.34: situacisén sinéptica correspondiente al
de Agosto de 1990 a las 12 horas: (a)  Anédllsis en
(b) Andlisls en 500 hPa {contornos de

dia 21
superficle;

geopotencial en linea
cont lnua e isotermas en discontlnua). Sobre la topografia de

500 hPa estd BUperpuesta la corriente en chorro (flecha
Lraze grueso) observada en |a topograffa de 300 hPa.

a
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Figura 1IV.35: Contorno de geopotencial en 500 hPa con 4rea

sombreada representando el aire fria. El punto P Duestra la
posicién  de la  depresién en super{icle y 1a flecha Indica su
desplazamlento.

Figura IV.36: Cempo de prepicitacién acumulada (mm] del dfa 21
de Agosto de 1990, La lgoyeta de cero corresponde a precipitacion

inapreciable (3 0.1 mm).
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La representacién de la divergencia del vector Q en las
Figuras IV.37a y IV.37b indica por otra parte que la zona de
convergencias abarca el area meridional de la Peninsula mostrando
el resto divergencias generalizadas. El1 campo de movimiento
vertical w© (Fig. 1IV.38) estd en fase, como en el resto de
autovectores, con el forzamiento dinadmico presentando movimientos

ascendentes en la mitad meridional y descendentes en el resto.

El forzamiente diatérmico (Fig. IV.3%a y IV.39b) pone de
manifiestoc una zona de valores positivos asociados a
calentamiento por cambio de fase en el area suroccidental
peninsular mientras que en el resto se aprecian valores mayores y

3

de signo opuesto (superiores en magnitud a ~12x10" "nPa"ls”
asociados a enfriamiento. El campo W (Fig. IV.40a y 1IV.40b)
muestra también movimientos ascendentes apreciables sobre el area
suroccidental peninsular apreciindose en el resto del dominio
movimientos descendentes. Destaca un maximo de movimientos
descendentes (mayor que 10x10” *hPa s ')sobre Gallcla y norte de

Portugal coincidente con los maximos de forzamientos dindmico y

diatérmico.

La inestabilidad observada en esta situacién favorece Ila
aparicién de fendmenos tormentosos y, dada la época del aifio,
fuerte evaporaclion sobre gran parte de la Peninsula que, Jjunto
al intercambic vertical con el aire frio superior situado en el

centro de la depresién, produce enfriamiento diatérmico.
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(a)

(b)
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Figura 1IV.37: Forzamiento dindmlce (-2V-'Q) el dfa 21 de Agosto
de 1990 a las 12 horas en las topografias de: (a_) 700 _lhg%;
{(p}) 500 hPa. El Intervalo entre lsolfneas es de 2x10 hPa s .
Las lineas continuas {discontinuas) Indican forzamiento de
movimientos ascendentes (descendentes).
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Figura IV.38: Movimiento vertical (W) sin
diatérmico el dia 21 de Agoato de 1990 a las 12
las topografiam de: {a) 700 ;Pa; (b} SO0 hPa. £l
entre i1sol {neas es de 2x10 hPa 8 Las |l fneas
(dtscontinuas) indican movimlentos ascendentes (descendentes).
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(a)

(b)

Figura 1IV.39: Forzamiento diatérmico (D) el dia 21 de Agosto
de 1990 a las 12 horas en las topografias  de: (a_)7 700 _lh.Eg;
(b} 500 hPa. El intervalo entre lsplineas es de 2x10 hPa
Las {{neas continuas {discontinuas) indican forzamlentao de
movimientos ascendentes (descendentes).
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{a)

(b)

Figura IV.40: Movimtento  vertical (W) incluyendo  forzamiento
diatérmico el dia 21 de Agosto de 1990 a las 12 horas en
las topografias de: (a) 700 ;Pa; (b) 1 500 hPa. El intervaio
entre isolinean as de 2x10 hPa s . Las lineoas continuas

(discontinuas) Indlcan movimientos asmscendentes (descendentes).
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En esta situacién gue ya estaba asociada al tercer vector
propio pero con distinta etapa del desarrolio de la perturbacién
fria, de nuevo la zona de maximos valores del autovector coincide
con el area donde los campos W y w presentan mayores diferencias,
es decir, donde el forzamiento diatérmico es mas intenso. De
nuevo, se aprecia que el forzamiento diatérmico es de
considerable importancia en situaciones en las que se producen

fendmencs convectivos.

El andlisis de los vectores propios obtenidos del campo Aw
nos ha permitido identificar wun conjunte de situaciones
atmosféricas estrechamente relacionadas con distintos estados
atmosféricos en 1la Peninsula Ibérica. En este estudio nos
inclinamos decididamente por la tesis mantenida por algunos
investigadores que sugleren la inclusién de término diatérmico en
la estimacion del movimiento vertical. La inclusién de este
término permite adicionalmente delimitar con mayor fiabilidad las

areas de movimientos ascendentes y descendentes.
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IV.2. UNA FORMULACION SIMPLE DE DIAGNOSTICO DEL MOVIMIENTO

VERTICAL

El diagnéstico del movimiento vertical a escala slinéptica en
nuestras latitudes se ha abordado en esta memoria rescolviendo
numéricamente la ecuacién que rige dichos movimientos. En ella
hemos incluido mediante parametrizacién el término forzante de la
ecuacion omega que da cuenta de los intercambios energéticos
diatérmicos. Los resultades anteriormente analizados nos permiten
afirmar que la inclusién del forzamiento dlatérmico en 1la
evaluacidon de los movimientos verticales mejora la estimacidn de
la magnitud de éstos y precisa la delimitacién de las areas de
ascendencias y descendencias. Asimismo, se comprobé que la
omisién del efecto diatérmico en el diagnéstico de los flujos
verticales subegtima la magnitud de los mismos y, en general,

modifica su estructura vertical.

El procedimiento adoptadc hasta aqui en la memoria, nos ha
conducido no sdélo a la parametrizacién del forzamiento
diatérmico, sino también a la obtencidén de varios conjuntos de
resultados de gran valor resolviendo la ecuacién omega. Debido a
la falta de soluciones analiticas de esta ecuacidén, fue necesario
plantear su resclucidn por métodos numéricos, pero el proceso de
resolucién que se ha de seguir es excesivamente laborioso cuando

se desea aplicar de forma rutinaria. Esta limitacién en la
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estimacién del movimiento wvertical, en general, se evita

analizando sus forzamientos (Carlson, 1982; Keyser et al., 1988).

La evaluacién del forzamiento del movimiento vertical puede
llevarse a cabo una vez conocida la distribucién de los campos
meteorolégicos que intervienen en los términos forzantes. Sin
embargo, conocer este forzamiento no implica directamente conocer
la respuesta, es decir, la magnitud del movimiento vertical. El
movimiento vertical esta relacionado con sus forzamientos a

2 2

2 f0 a
través del operador diferencial tridimensional [V + — ———J
o 2
ép-
aplicado sobre w. Esta relacion puede interpretarse fisicamente
puesto que el operador diferencial al contener uUnicamente
derivadas en (x, y, p) proyecta esgpacialmente, segin estas

coordenadas, la respuesta a un forzamiento determinado.

Admitiendo que la variacidén espacial del movimiento vertical
es sinuscidal, el resultado de aplicar el operador diferencial a
w es proporcional a -w. Esta hlpétesis no es muy restrictiva
puesto que cualquier funcién continua y acotada puede
desarrollarse en serie de Fourier. Trenberth (1978) apunté que
esta aproximacién es valida en el estrato comprendido entre 700 y
350 hPa aproximadamente, ya que como han demostrade Durran vy
Snelliman (1987) vy Keyser et al. (1988), entre otros, el
forzamiento y el movimiento vertical resultante presentan fuerte

correlacién unicamentie en este estrato.
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La determinacién de los términos forzantes, ya hemos visto
en el Capitulo IIl que es relativamente sencilla. Esto junto a la
hipétesis de comportamiento sinusoidal del movimiente vertical,
nos permite evaluar dicho movimiento sin necesidad de resolver
numéricamente la ecuacidn diferencial omega. Conviene no olvidar
que existe una interrelacién entre la dinamica y la termodinamica
de los procesos atmosféricos a escala sindéptica. Por tanto, en la
evaluacién del movimiento vertical habréa de incluirse no 5619 el
forzamiento dinamico sino también los procesos diatérmicos
asociados a los camblos de fase como han demostrado los
resultados obtenidos. La expresién que proponemos para evaluar el
movimiento vertical a escala sindptica en nuestras latitudes sera

pues del tipo:

R 2 dln&ll
W=k1[‘ZV'Q]+k2[—TV [T-—a-?-"——-]] (iv.7)

donde kl y k2 son coeficientes empiricos y W es el movimiento
vertical estimado segin este modelo. Los valores de los
coeficientes ﬁueden obtenerse aplicando una regresién lineal
multiple por minimos cuadradog considerande como variables
independientes ambos forzamientos y como variable dependiente las
estimaciones de movimiento vertical W incluyende el forzamiento

diatérmico.
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En la Tabla IV.3 presentamos los resultados para todos los
niveles atmosféricos en los que se han obtenido estlmaciones de
movimiento vertical, W, por la ecuacidén omega cuasigeostréfica

con inclusién del forzamiento diatérmico.

NIVEL r kl(xml4 hPaZsz) kz(x1014hPa252]
850 0.90 -0.777 £ 0.004 -0.573 £ 0.003
700 0.92 ~0.749 = 0.004 -0.520 > 0.003
550 0.91 -0.426 = 0.002 -0.567 = 0.004
400 0.88 -0.294 X 0.002 -0.329 - 0.003
250 0.56 -0.047 * 0.001 -0.070 = 0.001

Tabla IV.3: Estimaciones de los coeficientes K y K_ y del
coeficiente de regresién I para cada nivel atmosférico.

Se observa que los signos de los coeficientes kl y kz son
consistentes con la interpretacidén cualitativa de los términos
forzantes. Asi, cuando existen convergencias (divergencias) de
vectores Q y calentamiento {enfriamiento) diatérmico, los dos
términos forzantes seran positivos (negativos), por 1lo que el
valor resultante de W sera negativo (positive), es decir, habra
movimientos ascendentes (descendentes) en concordancia con el
signo negativo de los coeficlentes k1 y kz. De forma esquematica

podemos ilustrarlo como:
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Convergencias [—2 V:Q ] >0
W < 0 Ascendencias

R 2 dlnBil
. - >
Calentamiento [ _5_ v [T R T ] ] 0

Divergencias [-2 v:Q ] <0

W > 0 Descendencias
R 2 dlne
Enfriamiento [— —E~ v [T —_ ] ] <0

Es destacable ademas que tanto el coeficiente
correspondiente al forzamiento dinamico, k1' como el asocliado al
termodinamico, kz' son del mismo orden de magnitud en todos los
niveles atmosféricos. Este resultade nos lleva a afirmar que, en
nuestra regién de estudio, ambos forzamientos son igualmente
importantes y que el término diatérmico no debe pues obviarse a

la hora de estimar los movimientos verticales a escala sindptica.

El coeficiente de regresién, r, muestra altos valores en
todos les niveles atmosféricos excepto en 250 hPa observandose de
nuevo una tendencia al desacoplamiento de la atmésfera a esta
altitud. El nivel de 850 hPa presenta un coeficiente de regresién

alto contrariamente a lo apuntadoe por Trenberth (1978) y otros
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autores que recomendaban utilizar sus modelos soélamente para el
estrato comprendido entre 700 y 350 hPa. Esto, sin duda, se debe
a que ellos no incluian el forzamiento diatérmico en la ecuacion
omega. Se infiere, pues, de estos resultados que el diagnéstico
de movimientos verticales a partir de la expresion (IV.7} ofrece

estimaciones aceptables en toda la troposfera.

En la Tabla IV.4 se presentan las matrices de correlacién
entre los forzamientos y el movimiente vertical para los
distintos niveles atmosféricos. Se observa que los coeflicientes
de correlacién entre los forzamientos son muy pequefios en todos
los niveles. Sin embargo, los coeficientes de correlacién entre
los forzamientos y el movimlento vertical son altes. Por debajo
de un nivel situado en unos 600 hPa, correspondiente al nivel
teérico de no divergencia, los forzamientos dinamico y diatérmico
sobre los movimientos verticales son practicamente equiparables.
Por encima del nivel de no divergencia predomina el forzamiento

dinadmico sobre el diatérmico.

Este nos indica que los forzamientos son independientes vy
que sus contribuciones individuales son aproximadamente del mismo
orden en niveles bajos, ya que en éstos es donde esencialmente se
desarrollan los procesos nubosos con todos los intercambios de
calor latente que llevan consigo (Browning, 1986), siendo algo
superior 1la contribucién dinamica para niveles altos. EIl
movimiento vertical debe determinarse pués tenliendo en cuenta

ambos forzamientos.
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850 hPa 700 hPa 550 hPa

W .—ZV-Q D W |—2v-Qi D W |—-2v:Q| D
W 1 ’ 1 1 i
-2V -Q 0.70.. 1 0.66 1 G.80 1
D 0.64. 0.13 1 0.69| 0.08 1 0.50] 0.05| 1

400 hPa _ 250 hPa
W J-ZV-Q D W -29v-Qi D
W 1 | 1
-2v-Q 0.80-. 1 0.46 1
D 0.51. 0.19 1 0.37( 0.13 1

Taba IV.4: Hatriz de correlacién de los campos movimlento
vertical W y de los ferzamlentos dindmico y diatérmlcoe para los

niveles atmosféricos selecclonados.

Para comparar las estimaciones de este modelo simplificado
propuesto (IV.7) frente a las estimaciones de la ecuacién
diferencial omega, se presentan los campos de movimiento vertical
W para las mismas situacicnes atmosféricas seleccionadas en el

apartado anterior en el analisis de vectores propios.

Las Figuras 1IV.41 a 1IV.45 representan los campos de

movimiento vertical W. Comparando éstas con las correspondlentes
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(a)

(b)

Figura iV.41. Movimiento vertical ) estimado por la
expresién (IV.7) el dfa 16 de Septliembre de 1990 a las 12 horas
en las topograffas de: (a) 700‘3 hPa; (b)-1 500 hPa. El intervalo
entre isollneas es de 2x10 hPa B . Las l{neas contlnuas

(discontinuas) indican movimientos aacendentes {descendentes).
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(a)

(b)

Figura IvV.42: Movimiento vertical (W estimado por la
expresiéon (IV.7) el dia 10 de Diclembre de 1990 a las 12 horas en
las topografias de: (aj) 700 hPa; (b) 500 hPa, El intervalo
entre isol {neas es de 2x10 hia s- . Las lineas continuas
(dlgcontinuas)

indican movimientos ascendentes {descendentes}.
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(a)

(b)

Figura IV.43: Kovimiento vertical (W) estimado por la
expreouién (IV.7) el dfa 10 de Marzo de 1990 a las 12 horas en las
topografias de: (a) 700 hPa; (b) _Fbo hPa. El intervalo
entre isolineas an de 2x10 hPa s . Las lineas continuas

{(discontinuas) indican movimlentos ascendentes {(descendentes).
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(b)

Figura 1V. 45: Movimlente
expresién (IV.7) el dfa 21 de

ias topografias de: (a) 700 3

antre 1sol{neas os de 2x10

vertical W estimado por la
Agosto de 1990 a las 12 horas en
hPa; (l:)__1 500 hPa. El intervalo
hPa s . Las 1{neaw continuas

(discontinuas) indican aoviajentos ascendentes (descendentes!.
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(a)

(b}

Figura 1V. 44. Movimiento vertical (W)

estimado por la
expresién (IV.7) el difa 22 de Julio de 1990 a las 12 horas en las
topografias de: (a) 700 riPa; (b) _1500 hPa. El intervalo
entre lsol{neas as de 2x10 hPa L T Las lineas continuas
(discontinuas)

indican movimientos ascendentes (descendentes).
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del campo W (Fig. IV.9, 1Iv.16, 1Iv.24, IV.32 y IV.40} podemos
extraer unas conclusiones de cardcter general. En primer lugar se
aprecia que la configuacién espacial y magnitud de los campos W y
W son similares. Sin embargo, se observa claramente en todas las
situaciones, que el campo W presenta un aspecto mucho mas
suavizado debido a que la integracién numérica de la ecuacién
diferencial "extiende" el forzamiento espacialmente y no punto a
punto. El campo W muestra una distribucién muy similar a la suma
de los forzamientos del movimiento vertical. Si1 bien el campo W
es la "suma" de los dos términos forzantes punto a punto, su
parecido tiende a configurarse en la forma del tipo predominante
de forzamiento. Esta sencilla expresién mejora también las
estimaciones de movimiento vertical comparadas con las obtenidas
de la ecuacién omega  cuasigeostrdofica sin  forzamiento

diatérmico, w.

Todos estos resultados confirman la bondad de la
aproximacion que hemos propuesto para la evaluacién del
movimiento vertical a escala sinéptica en nuestras latitudes.
Creemos que la ecuacidén (IV.7), aungque aproximada, es una forma
util y razonablemente valida para el diagnostico de 1los
movimientos verticales de manera operativa y de facil aplicacién
rutinaria pues es de facil programacién e implementacién en

ordenadores tipo PC.
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CAPITULO VY

CONCLUSIONES

155



Las principales conclusiones que se derivan de este traba jo

se podrian resumir en las siguientes:

1. Se ha realizado una sintesis de la deduccidn de la
ecuacién omega que rige los movimlentos verticales a escala
sindptica a partir de la teoria cuasigeostréfica ponlendo
especial énfasis en la distinciéon entre forzamiento del
movimient§ vertical y la respuesta a dicho forzamiento. EIl
forzamiento del movimiente vertical en su forma tradicional se
expresa como suma de tres términos: la variacién vertical de la
adveccidén geostréfica de vorticidad absoluta, el laplaclano de la
adveccién geostréfica de espesor o adveccidn térmica y el término
diatérmico. Asimismo, en esta memoria se incluyen las
contibucliones al forzamiento del término diatérmico y de 1la

divergencia del vector Q.

2. Se establecen los fundamentos teéricos del parametro
temperatura potencial del aire con agua y hielo resaltando su
caracter de magnitud conservativa a todos los cambios de fase del
agua incluyendo pues la fase de hielo. Esta propledad hace idénea
su utilizacién en la parametrizaciédn del término diatérmico. Se
ha deducido una parametrizacioén de éste mediante la adaptacién de
ciertas ecuaciones termodinamicas al <sistema atmosférico,

consiguiendo wuna expresién relativamente sencilla para la
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determinacién del forzamiento diatérmico y, por ende, para la

resolucién de la ecuacién omega completa.

3. La parametrizacién para representar el término diatérmico

en la ecuacién omega se ha formulado por medio de la expresion:

dln 8
11 ]

R 2
D=->7 [T_"Eit—_

donde R es la constante de los gases para el alre seco, p la
presién atmosférica, T la temperatura del aire, Bil 1a

temperatura potencial del aire con agua y hielo y t es el tilempo.

En consecuencia la propuesta para la ecuacilén omega completa

quedaria como

donde el primer término del segundo miembro representa la

divergencia del vector Q y el segundo el forzamiento diatérmico.
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4, Se ha resuelto numéricamente la ecuacién omega con y sin
la inclusién del forzamiento diatérmico para un area de estudio
seleccionada comprendiendo la Peninsula Ibérica. La dimensiodn de
la rejilla para el calculo numérico es de 12x9%7 puntos, con

tamafic de celdilla unidad 2 latitud x Zolmmihm x 150 tPa.

5. El1 analisis del conjunto de soluciones del campo de
movimientos verticales con forzamiento diatérmico, W, y sin
forzamiento diatérmico, w, pone de relieve que la magnitud de
aquellos es mayor en todos los niveles y, ademas, tiende a situar
el valor maximo en un nivel mas cercano al valor tedrico del
nivel de no divergencia (= 600 hPa). Las discrepancias entre
ambas estimaciones obedece exclusivamente al forzamiento

diatérmico,

6. El andalisis de vectores propics aplicado al campo de
discrepancias Aw de movimientos verticales ha permitido
identificar cinco estados de la atmdésfera que representan las

siguientes situaciones sindpticas:
i) Anticiclén atlantico y depresidn térmica peninsular.
En altura, se observa vaguada situada al oeste de la

Peninsula con eje orientado SW-NE.

ii) Circulacién de bajo indice correspondiente a la

situacién Q de bloqueo. Esta situacién produce
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intensa adveccidén del norte sobre el area

septentrional peninsular.

iii) Depresién no frontal situada al suroceste de la
Peninsula con trazas de gota fria desarrollandose
progresivamente desde altura hasta superflicie con
embolsamiento de aire relativamente frio. Esta
situacién favorece el desarrollo de ciclogénesis en

el Mediterraneo.

iv}) Pantano barométricc con desarrollo de linea de
inestabilidad que barre la Peninsula Ibérica en

forma de banda nubasa.

v) Depresién no frontal situada sobre el surceste
peninsular con trazas de gota fria sin maximos
apreciables de viento en altura desplazandose en

dias posteriores hacia el norceste peninsular.

7. En todes los estados atmosféricos identificados se
observa que la magnitud del forzamiento diatérmico es superior a
la del forzamiento dinamico en el nivel de 700 hPa y similar en

la topografia de 500 hPa.

8. La inclusion del forzamiento diatérmico en la ecuacion

comega cuasigeostréfica ne sélo amplifica la magnitud sino que
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me jora la localizacidén de las areas de movimientos verticales a
escala sindptica, respecto de las estimaciones de la ecuacién

comega tradicional.

9. El campo de movimientos verticales W permite identificar
el paso de una linea de inestabilidad por la Peninsula Ibérica,
situando mas adecuadamente la posicidn de la linea que la marcada

en los mapas sindpticos rutinarios.

10. Los forzamientos dinamice y diatérmico son independientes
y sus contribuciones individuales al movimiento vertical son
aproximadamente del mismo orden en niveles bajos de la
troposfera, slendo algo superior la contribucién dinamica en

niveles altos.

11. Se propone la siguiente expresién para evaluar el

movimiento vertical a escala sindptica en nuestras latitudes:

R o dlnB11
W—'—kl[-ZV'Q]‘sz[———-p-"V [T“‘a‘t——]]

S5e ha demostrado que esta expresidén ofrece estimaciones de
movimiento vertical mas que aceptables en toda la troposfera,
siendo ademas muy operativa puesto que no precisa resolver

numéricamente la ecuacion omega. Esta sencilla ecuacién me jora
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también las estimaciones de movimiento vertical comparadas con

las obtenidas de la ecuacidén omega sin forzamiento diatérmico.

12. La consgsistencia de los resultados obtenidos nos permite
concluir que la parametrizacién del término diatérmico mediante
la variable termcdinamica temperatura potencial liquido-hielo es

altamente satisfactoria.
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