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Resumen

Ante la falta de literatura sobre la interpretacién de campos meteorolégicos,
este trabajo desarrolla un método para la interpretacién de campos meteoroldgi-
cos a partir de los conceptos basicos de la meteorologia dinamica.

Nos hemos centrado en el estudio de los fenémenos atmosféricos que se desa-
rrollan en la alta troposfera (dorsales, vaguadas y corriente en chorro) y super-
ficie (frentes, anticiclones y borrascas). En cada uno de los casos se incluye una
breve introduccion al fenémeno, desarrollando su génesis, tipos y caracteristicas
desde un punto de vista tedrico.

Tras esto, describimos el proceso de deteccién de cada uno de estos fenémenos
mediante diferentes campos meteorolégicos. Comprobamos nuestras interpreta-

ciones con imégenes de satélite y mapas de presion en superficie realizados por
el MetOffice.

Esto nos permite sistematizar el analisis de los campos meteoroldgicos para
su interpretacién de cara al diagndstico y prediccion del tiempo, aplicable a més
sistemas atmosféricos de los que en este trabajo se estudian.
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Summary

Given the lack of literature on the interpretation of meteorological fields, this
work develops a method for the interpretation of meteorological fields taking into
account basic concepts of dynamic meteorology.

We have focused on the study of atmospheric phenomena that develop in
the upper troposphere (ridges, troughs and jet stream) and near surface (fronts,
anticyclones and cyclones). A brief introduction to each phenomenon will be
done, explaining its genesis, types and characteristics from a theoretical point
of view.

After that, we describe how to detect these phenomena by the analysis of
different meteorological fields. We check our interpretations with satellite images
and sea level pressure maps made by the MetOffice.

This allows us to systematize the analysis of meteorological fields for weather
forecasting and its diagnosis, which could be applicable to many more weather
systems than the studied ones in this work.
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Capitulo 1

Introduccion

Actualmente, gran parte de los campos meteorologicos obtenidos mediante
modelos numéricos estan disponibles en internet. En nuestro pais, la Agencia
Estatal de Meteorologia (AEMET) dispone de un apartado especializado en la
prediccién del tiempo donde encontrar algunos de estos mapas (www.aemet . es/
es/eltiempo/prediccion), pero no se muestran todos los campos que se pue-
den obtener con los modelos. Esta es una de las razones por las que predomina
el uso de otras webs de cardcter publico, como por ejemplo:

Ogimet: www.ogimet.com/tabla_pred.phtml

Wetterzentrale: www.wetterzentrale.de/topkarten/fsavneur.html

Meteociel: www.meteociel.fr/modeles/gfse_cartes.php

Wetter3: www2.wetter3.de

En este tipo de webs se encuentran todos los campos meteorologicos im-
prescindibles para realizar una prediccién. Esto es posible puesto que utilizan
como base las salidas piblicas del modelo GFS (Global Forecast System) de la
Administracién Nacional Ocednica y Atmosférica estadounidense (NOAA), algo
que actualmente no permite el Centro Europeo de Prediccion a Plazo Medio
(ECMWF) puesto que su politica de datos es més restrictiva.

La disponibilidad de estos campos puede permitir la realizacién de prediccio-
nes meteoroldgicas que vayan méas alla de su mera lectura, pero esto no es una
tarea trivial, ya que es necesaria una base tedrica sobre la dinamica atmosférica.
Esto puede adquirirse en libros de texto y/o cursos de meteorologia dindmica
(por ejemplo, libros como el Martin [1] o el Holton [2]), que permiten entender


www.aemet.es/es/eltiempo/prediccion
www.aemet.es/es/eltiempo/prediccion
www.ogimet.com/tabla_pred.phtml
www.wetterzentrale.de/topkarten/fsavneur.html
www.meteociel.fr/modeles/gfse_cartes.php
www2.wetter3.de
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los procesos basicos que regulan el comportamiento de la atmésfera. Sin embar-
go, no existen en la literatura recursos que traduzcan estos conceptos teodricos
en criterios y reglas para la interpretacion de campos meteorolégicos.

Por lo general, los pocos libros existentes que tratan la interpretacion de
campos meteoroldgicos se centran en explicar los diferentes mapas necesarios
para realizar una prediccién y en los fendmenos que podemos observar en cada
uno de ellos, pero no en cémo se realiza el propio analisis ni en qué pasos debemos
seguir. Un ejemplo es:

» “Weather Map Handbook” de Tim Vasquez. [3]

En internet es posible encontrar algiin que otro manual para la interpretacion
de mapas, pero al igual que en la mayor parte de la literatura, en ellos no se
proporciona la base tedrica minima como para entender por qué se realiza ese
tipo de analisis.

= “Dossier: Comment Debuter Dans L’Interpretation Des Modeles?” de Ar-
naud Moulins. [1]
» “Guide to using Convective Weather Maps” de Oscar van der Velde. [7]

1.1. Objetivo del trabajo

Ante la falta de literatura sobre la interpretacién de campos meteorolégicos,
el objetivo de este trabajo consiste en desarrollar una metodologia para la inter-
pretacion de campos meteorolégicos a partir de los principios de la Meteorologia
Dinamica. Nuestro objetivo es realizar un manual que sirva como punto de par-
tida para el inicio a la interpretacién de campos meteorologicos y la prediccion
meteoroldgica. Por tanto, esta memoria desarrolla la faceta profesionalizante del
master de Geofisica y Meteorologia para servir de apoyo a quien deba iniciarse
en la prediccion meteorologica a partir de una formacién tedrica bésica.

Nos centraremos en el estudio de los fenémenos atmosféricos mas impor-
tantes mediante el analisis de diferentes campos meteorolégicos. Empezaremos
por fenémenos que se desarrollan en la alta troposfera (dorsales, vaguadas y co-
rriente en chorro) puesto que son los fenémenos que condicionan fuertemente el
estado de la atmosfera en capas bajas, favoreciendo o inhibiendo el desarrollo de
los sistemas cercanos a la superficie. Terminaremos con los ciclones, anticiclones
y frentes, que condicionan directamente el tiempo.

En cada uno de los casos haremos una breve introduccion al fenémeno, desa-
rrollando su génesis, tipos y caracteristicas desde un punto de vista tedrico.
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Tras esto, describiremos el proceso de deteccién de cada fenémeno a través de
diferentes campos meteorologicos. Terminaremos comprobando nuestras inter-
pretaciones con imagenes de satélite y mapas de presién en superficie realizados
por el MetOffice, puesto que actualmente no es posible obtener el anélisis reali-
zado por este tipo de centros para un dia determinado.

Los campos que analizaremos se han elaborado con datos del reandlisis 1 del
NCEP/NCAR de la NOAA (www.esrl.noaa.gov/psd/data/gridded/data.
ncep.reanalysis.html), cuya descarga es mucho mas facil y rapida que en
el caso del reanalisis del centro Europeo. Representaremos estos datos mediante
OpenGrADS, software libre para la visualizacion de datos en formato binario,
GRIB o NetCDF. [0]


www.esrl.noaa.gov/psd/data/gridded/data.ncep.reanalysis.html
www.esrl.noaa.gov/psd/data/gridded/data.ncep.reanalysis.html




Capitulo 2

Deteccion de dorsales, vaguadas
y corriente en chorro

Las dorsales, vaguadas y corriente en chorro son sistemas meteorologicos que
aparecen unicamente en la alta troposfera. Estan tan relacionados entre si que
es necesario estudiarlos conjuntamente. Las dorsales y vaguadas son ondulacio-
nes que estan formadas por aire calido y frio respectivamente, mientras que la
corriente en chorro es un intenso flujo de vientos del oeste que aparece en los limi-
tes de estos sistemas. Su importancia recae en que condicionan fuertemente los
sistemas que se desarrollan cerca de la superficie. Como veremos, la deteccion
de zonas con advecciones de vorticidad o convergencia/divergencia del viento
ageostréfico nos permitird conocer si los sistemas en superficie se intensificaran
o debilitaran.

2.1. Caracteristicas

En la atmésfera se pueden diferenciar masas de aire tropicales y polares pues-
to que tienen diferentes caracteristicas, principalmente diferente temperatura.
Esto es debido a que existe un gradiente meridional de temperatura puesto que
la radiacion solar no incide de la misma forma en todo el globo. La interaccion
entre estas masas de aire generan frentes que condicionan fuertemente el tiempo
cerca de la superficie (tal y como veremos en el capitulo 3), mientras que en
altura estan asociados a las dorsales y vaguadas.

Las dorsales se definen como sistemas de altas presiones que se propagan
hacia altas latitudes, mientras que las vaguadas son sistemas de bajas presiones
que se propagan hacia el ecuador. La zona de interaccion entre estos sistemas
se caracteriza por un intenso gradiente de presién, que junto con la fuerza de
Coriolis, genera fuertes vientos del oeste que pueden llegar a alcanzar los 320
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km/h (corriente en chorro). La ondulacién de la corriente en chorro es més
pronunciada durante los meses de invierno, periodo del ano en el que el gradiente
térmico meridional es méds intenso. Este comportamiento estd relacionado con
la relacion de viento térmico:

R Py 0T R Py 0T
= =) s up=in [ e 2.1
ey l"(ﬂnfay) Ty l"(ﬂ-nfax) (21)

donde los gradientes horizontales de temperatura entre dos superficies de presion
de referencia (Pj,f v Psup) provocan una intensificacién o debilitamiento del
viento. El gradiente longitudinal influye en la componente latitudinal del viento
y viceversa.

2.2. Tiempo asociado

La posicién de las vaguadas, dorsales y corriente en chorro condiciona fuerte-
mente el tiempo en superficie aunque sean fenémenos que tinicamente aparecen
en la alta troposfera, tal y como muestra la ecuacion de la tendencia del geopo-
tencial cuasi-geostrofica:

PN L= 1 fi0 (= 0¢
<V2 + ;Oa—pQ) X=—foVyV (%V2¢+ f) - ;Oa—p (Vg 'V (8—p>> (2:2)

donde x es la tendencia del geopotencial. El término de la izquierda representa
el laplaciano de la tendencia de geopotencial, el primero de la derecha la advec-
cién geostréfica de vorticidad absoluta, encargandose de la propagacion de las
vaguadas y dorsales, y el segundo, la derivada vertical de la adveccién geostréfica
de temperatura (ya que —d¢\dp = RT'\p), que controla los desarrollos.

Analizando los dos primeros términos para el caso de las vaguadas (Figu-
ra 2.1a), en la rama este hay adveccién de vorticidad positiva, por lo que el
geopotencial tenderd a disminuir y la vaguada se desplazara hacia esa zona. En
cambio, en la rama oeste la adveccién es negativa y el potencial aumentara.
Analizando el segundo término (Figura 2.1b), si la adveccion de temperatu-
ra aumenta con la altura, el geopotencial tendera a bajar, mientras que si la
adveccion disminuye con la altura, se producira un aumento del geopotencial.

Por tanto, el tiempo en superficie esta asociado a las zonas con advecciones de
vorticidad y zonas de convergencia/divergencia del viento ageostréfico, puesto
que son capaces de generar movimientos verticales que se propagan por toda
la troposfera fortaleciendo o debilitando los sistemas en superficie. El tiempo
también depende del tipo de sistema que estemos analizando, ya que determina
la temperatura y humedad de las zonas adyacentes. Veamos detenidamente como
y qué consecuencias traen consigo estos fenémenos:
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Figura 2.1: a) Esquema de las advecciones de vorticidad asociadas a las vaguadas,
dorsales y corriente en chorro. [7] b) Esquema de los efectos de la adveccion de aire
calido (WAA) y frio (CAA) en una atmdsfera de tres capas. [5]

Tipos de flujo

Dependiendo de la estacién del ano, la posicion de la corriente en chorro
varia segun el contraste térmico horizontal. Durante los meses de invierno se
desplaza hacia los subtréopicos, mientras que en los meses de verano se desplaza
hacia los polos. Este desplazamiento influye fuertemente en el tiempo asociado
a estos sistemas, pero también sus ondulaciones. Podremos tener dos tipos de
flujos principales que afectan a las latitudes medias:

= Flujo zonal: Este tipo de flujo aparece cuando la corriente en chorro
no tiene importantes ondulaciones, es decir, cuando no se aprecian fuer-
tes vaguadas y dorsales. Ademas, las isotermas tienden a ser paralelas al
ecuador, pudiendo diferenciarse facilmente las masas de aire frio al norte
y las masas de aire célido al sur. Este tipo de flujo es un estado inestable.

Tal y como nos muestra la Figura 2.2a, cuando el flujo tiene caracter
zonal los ciclones son capaces de desplazarse rapidamente hacia el este.
Centrandonos en Europa, bajo estas condiciones predomina un tiempo
cambiante, calido y himedo en los paises mediterraneos. En cambio, el
norte de Europa no se ve afectado por la corriente en chorro, lo que favorece
un tiempo frio y seco.

= Flujo meridional: Este tipo de flujo es un estado estable y se caracteriza
por las fuertes ondulaciones asociadas a las dorsales y vaguadas. Al igual
que el campo de presién, el de temperatura también presentard fuertes
ondulaciones, que se corresponden con zonas de interaccién entre masas
de aire calidas y frias.

La Figura 2.2b nos indica el patrén predominante durante los inviernos
boreales, que favorece un clima templado y seco en el sur de Europa,
pero un clima muy himedo al norte por estar afectado directamente por
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la corriente en chorro. Con esta configuracién, los ciclones se desplazan
lentamente e incluso pueden llegar a producir bloqueos. En esos casos,
los sistemas son muy persistentes, afectando durante dias o semanas una
misma regién. [J]

Cold
Pressure ¢

C Hole

Pressure rises &

Pressure falls

Winter Winter

@ 2007 Thomson Higher Education

(a) (b)

® 2007 Thomson Higher Education

Figura 2.2: Esquema de los posibles estados de la corriente en chorro en el Hemisferio
Norte y el tiempo asociado: a) Estado inestable: flujo zonal. b) Estado estable: flujo
meridional. [10]

Difluencia y confluencia de dorsales y vaguadas

Tanto las vaguadas como las dorsales pueden ser difluentes y confluentes,
dependiendo de la intensidad de los flujos de aire en la entrada y salida de estos
sistemas:

= Difluencia: Indica que los vientos van perdiendo velocidad a lo largo del
sistema. Tal y como veremos, en el caso de las vaguadas la difluencia
favorece la ciclogénesis.

» Confluencia: Indica que los vientos van ganando velocidad a lo largo del
sistema. Veremos que este tipo de vaguada favorece la aparicion de un
tiempo estable, anticiclénico.

Estas caracteristicas condicionan fuertemente el tiempo en superficie, ya que
favorecen o inhiben el desarrollo de nuevos sistemas meteorologicos tales co-
mo ciclones, anticiclones o frentes. Esta fenomenologia esta relacionada con la
convergencia y divergencia del viento ageostrofico:

El viento ageostréfico se define como la diferencia entre el viento real y

— — —

el viento geostréfico (Voy = View — V), v serd el que permita los movimientos
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verticales. La ecuacién de continuidad muestra la relacion existente entre ambos:
Oow
dp
Integrandola para toda la columna de aire, obtenemos la ecuacién de la tendencia

de la presion en superficie. En ella podemos despreciar la velocidad vertical y la
convergencia cerca de la superficie, obteniendo como resultado:

dp 8]73 > aps aps /ps 7 /
“r =g T or (‘/:’g VP ) T T o ; (V V“g> W (24)

Nos indica que la tendencia de la presion en superficie depende de la divergencia
neta del viento ageostréfico en la columna.

V Vit =V (Vy Vo) =V Vig = = (2.3)

Interpretando esta ecuacién tenemos que los ascensos de aire (w < 0) se
producen cuando hay convergencia del viento ageostréfico en capas bajas y di-
vergencia en capas altas. En cambio, en los descensos (w > 0) ocurre justamente
lo contrario.

El viento ageostrofico también estd relacionado con la aceleracién del viento,
tal y como nos muestran las ecuaciones de movimiento horizontal simplificadas
[2]. Esta relacion existente entre ambos se define mediante:

%:f(v_vg):fvag

X
|Q.
<

— Vo= (2.5)

| =
QU
~

ot = —f(u—uy) = — fug

El viento ageostrofico aparece en las zonas donde la aproximacion geostréfica
no da valores parecidos a los reales, de modo que las zonas de convergencia y
divergencia del viento ageostréfico aparecen principalmente en las ondulaciones
y zonas de maxima aceleracién de la corriente en chorro. Veamos cémo influyen:

s Zonas de maxima aceleracion

Las zonas de méxima aceleracién (Jet Streaks) son regiones de la corriente
en chorro en las cuales las isobaras se encuentran extremadamente juntas
como respuesta a intensos gradientes de temperatura y que generan un
aumento del médulo del viento.

Tal y como nos muestra la Figura 2.3a, en la zona de entrada tendremos
convergencia al norte y divergencia al sur. La aceleracién tiene la misma
direccion que la velocidad (flecha blanca de la figura), y teniendo en cuenta
la Ecuacién 2.5, el viento ageostrofico se dirige hacia el norte (flecha gris),
generando convergencia. En cambio, en la zona de salida los movimientos
verticales generados tienen sentido contrario.

Las regiones con ascensos favorecen un tiempo cambiante y permiten el
desarrollo de ciclones, mientras que las zonas con descensos favorecerian
un tiempo estable.
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» Ondulaciones

El viento ageostrofico aparece en las propias ondulaciones de la corriente
en chorro ya que la intensidad del viento no varia, pero si su direccion.
En la Figura 2.3b vemos que las aceleraciones apuntan hacia el centro
de los sistemas (flecha negra), originando que los vientos ageostréficos
(flechas grises oscuras) converjan en la rama oeste de la vaguada y que se
generen movimientos descendentes que favorezcan el tiempo anticiclonico.
En cambio, en la rama este de la vaguada el viento ageostrofico diverge,
generando ascensos que permiten el desarrollo de ciclones.

AT
(\/_DDivergence (\\ /7 Convergence

Entrance

Figura 2.3: a) Esquema de la convergencia y divergencia del viento ageostrdfico en las
zonas de mdxima aceleracion. Las lineas discontinuas representan las isotacas y las
solidas las isobaras. [11] b) Esquema de las zonas de convergencia y divergencia en
las ondulaciones de la corriente. [1]

Advecciones de vorticidad

La vorticidad es una medida directa de la rotacién de una parcela de aire y
aparece como resultado de la cizalla o curvatura del flujo. La vorticidad de cizalla
es debida a la diferencia de intensidad en el modulo del viento en los extremos
opuestos de la parcela de aire, mientras que la vorticidad de curvatura es debida
a los giros de las trayectorias que deben seguir las parcelas. Mateméaticamente,
la vorticidad relativa se expresa mediante:

ov  Ou

ng_a_y (2.6)

Teniendo en cuenta esta ecuacion, es facil deducir que las dorsales estan asocia-
dos a vorticidades negativas, mientras que las vaguadas lo estan a vorticidades
positivas (ver Figura 2.4).

Las advecciones de vorticidad estan asociadas a los movimientos verticales,
tal y como nos indica la ecuacién omega (obtenida a partir de las ecuaciones
cuasigeostroficas de vorticidad y energia [1]):
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Figura 2.4: Cdlculo de la vorticidad relativa de las vaguadas y dorsales analizando sus
flujos de viento asociados. [12]

(B LYo ng v n] o [ (X)) e

El término de la izquierda representa el laplaciano de la velocidad vertical,
el primero de la derecha representa el cambio de la advecciéon de vorticidad
geostrofica con la altura y el segundo, el laplaciano de la adveccién horizontal
de temperatura. Teniendo en cuenta los dos primeros términos, podemos ver
que la adveccion de vorticidad ciclonica esta directamente relacionada con los
ascensos. En cambio, los descensos estan asociados a la adveccion de vorticidad
anticiclénica.

Recordando la Figura 2.1a, en la rama oeste de la vaguada tendremos advec-
cién de vorticidad negativa (Negative Vorticity Advection, NVA), favoreciendo
un tiempo estable en toda esa zona. En cambio, en la rama este de la vagua-
da, tendremos adveccién de vorticidad positiva (Positive Vorticity Advection,
PVA), lo que favorece un tiempo variable y con posibles desarrollos convectivos.
Este resultado es el mismo que hemos obtenido mediante el andlisis del viento
ageostréfico en la Figura 2.3b.

Este tipo de fenomenologia es la que utilizaremos en nuestro analisis de los
campos meteorologicos. Especialmente, buscaremos las zonas de adveccion de
vorticidad asociadas a las vaguadas y dorsales y las zonas de convergencia del
viento ageostréfico en las ondulaciones y zonas de maxima aceleracién de la
corriente en chorro. Nos permitiran identificar posibles desarrollos o debilita-
mientos de los sistemas en superficie.

2.3. Deteccion en los mapas meteorolégicos

La forma mas efectiva de detectar las dorsales, vaguadas y corriente en chorro
es mediante los mapas de altura geopotencial a 500 hPa, aunque para determinar
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con mayor claridad la corriente en chorro se utilizan los mapas a 300/200 hPa.
También pueden determinarse mediante el andlisis de la vorticidad relativa a
500 hPa. Los pasos a seguir seran entonces:

Paso 1: Localizacion de las vaguadas y dorsales.
Paso 2: Localizacién exacta de la corriente en chorro e identificaciéon de su tipo.
Paso 3: Impacto en el tiempo en superficie.

A continuacién se describen los procedimientos que debemos seguir en cada
paso:

= Paso 1: Localizacion de las vaguadas y dorsales

Para detectar la posicién de las vaguadas y dorsales utilizamos en primer
lugar los mapas de altura geopotencial a 500 hPa. Las superficies
geopotenciales nos indican la altura geopotencial a la que se encuentra un
nivel de presion determinado. En la troposfera, la altura geopotencial y la
altura tienen valores muy parecidos, por lo que los mapas de geopotencial
nos indican a que altitud estan aproximadamente los niveles de presion.

El nivel de 500 hPa se encuentra alrededor de los 5500 metros sobre el
nivel del mar, por lo que se considera como la troposfera media. También
representa el nivel de no divergencia, nivel en el que los movimientos ver-
ticales son maximos (Figura 2.5), tal y como muestra la resolucién de la
ecuacién de vorticidad [2] :

DD e (grg)-crn(5) ey

Este campo es de gran importancia en el estudio de la alta troposfera,
ya que muestra una mezcla de los sistemas de pequena y gran escala. A
gran escala, ademas de mostrar la posicién de las vaguadas y dorsales,
este mapa permite hacernos una idea de la corriente en chorro de la alta
atmosfera, poniendo de manifiesto las zonas con mayor baroclinidad. A
pequena escala, nos permite apreciar pequenas ondulaciones (shortwaves)
dentro del flujo a gran escala, que aparecen como resultado de importantes
perturbaciones térmicas en capas bajas y que son fuentes de inestabilidad.
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Figura 2.5: Esquema del perfil vertical de convergencia/divergencia y de la velocidad
vertical en la troposfera. [17]
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La Figura 2.6a nos muestra el estado de la alta troposfera para las 00
UTC del 6 de febrero de 2014. Podemos detectar una vaguada al oeste
de la Peninsula Ibérica (V en la figura) y una dorsal directamente sobre
la Peninsula (D). También permite hacernos una idea de la posicién que
ocupard la corriente en chorro puesto que ocupa el espacio entre ambos
sistemas (donde el gradiente de geopotencial es mayor), aunque debemos
utilizar el resto de mapas para determinar su posiciéon con exactitud.

En segundo lugar, también podemos utilizar los mapas de vorticidad
a 500 hPa para determinar la posicion de las vaguadas y dorsales, ya
que estos sistemas estan asociados a vorticidades positivas y negativas
respectivamente. Esto puede verse en la Figura 2.6b, donde los valores
negativos de vorticidad representarian el espacio ocupado por la dorsal,
mientras que los valores positivos estarian asociados a la vaguada.

» Paso 2: Localizacién exacta de la corriente en chorro e identifi-
cacion de su tipo

Aunque los mapas de altura geopotencial a 500 hPa nos permitan locali-
zar la corriente en chorro de manera aproximada, es necesario utilizar los
mapas de altura geopotencial a 300/200 hPa. Durante los meses de
invierno se utiliza el mapa a 300 hPa, que se encuentra cerca de los 9000
metros de altura. En cambio, durante los meses de verano se utiliza el ma-
pa a 200 hpa, correspondiente a 12000 metros. Este cambio es debido a que
en los meses de invierno el hemisferio norte recibe menos radiacion solar,
reduciendo la temperatura y espesor de la troposfera, y por consiguiente,
modificando la altura a la que se encuentra la corriente en chorro. Estos
cambios en el espesor de la troposfera se determinan mediante la ecuacién
hipsométrica [1]:

RdTvln (pmf> = ¢sup - ¢inf = A(b (29)

sup

La Figura 2.6¢ nos muestra que la Peninsula Ibérica es afectada por una
corriente en chorro de tipo meridional, ya que presenta varias ondulaciones
que se corresponden con las vaguadas y dorsales detectadas anteriormente.

= Paso 3: Impacto en el tiempo en superficie

El mapa de altura geopotencial a 500 hPa junto con el mapa de
presion a nivel del mar de la Figura 2.6a nos muestra que bajo la rama
este de la vaguada predomina un tiempo variable al estar afectado por
una borrasca. Teniendo en cuenta el esquema de las zonas de convergen-
cia/divergencia de las ondulaciones de la corriente en chorro (Figura 2.3b),
los ascensos asociados a la divergencia de viento ageostréfico en la rama
este de la vaguada (zona redondeada de la figura) favoreceran la intensifi-
cacion del ciclon.
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HGT 500hPa (dam) + MSLP (hPa) Vorticidad 500hPa (1/e5 1/s) + HGT 500hPa (dam) 00z06Feb2014

s _—

00z06feb2014

=

a8

oy

504 510 516 522 534 540 546 552 564 570 576 582 -2
DS GO/ S 2014-05-17-2022 0 COLA/IEES 014-06-17-2022

(a) (b)

HGT 300hPa (dam) + Jet Stream 300hPa (m/s) 00z06feb2014
oo _ h . __

DS COL/ES

Figura 2.6: a) Mapa de altura geopotencial a 500 hPa (en dam, sombreado) junto con
el mapa de presion a nivel del mar (en hPa, linea blanca) b) Isotacas (m/s, sombreado)
Junto con el mapa de altura geopotencial a 300 hPa(en dam, linea blanca) c) Mapa de
vorticidad (en 1/s, sombreado) junto con el mapa de altura geopotencial a 500 hPa
(en hPa, linea blanca) d) Imagen IR e) Imagen WV para las 0 UTC del 06 de Febrero
de 2014. Mapas realizados a partir de los datos del reandlisis 1 del NCEP/NCAR [1/]
e imdgenes satelitales obtenidas de Eumetsat. [15]
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Los mapas de vorticidad y altura geopotencial a 500 hPa son ttiles
para determinar la adveccién de vorticidad en capas altas y los movimien-
tos verticales asociados (recordar Figura 2.1a). Estas advecciones ocurriran
en aquellas zonas donde las lineas de geopotencial y vorticidad sean per-
pendiculares (V-V¢ = |V||V¢|senf). Tal y como indica la ecuacién omega
(Ecuacién 2.7), la adveccién de vorticidad ciclonica esta directamente re-
lacionada con los ascensos. En cambio, los descensos estan asociados a la
adveccién de vorticidad anticiclonica. Esto permitira conocer la evolucion
del sistema, es decir, si sufrird una intensificaciéon o un debilitamiento.

En la zona redondeada de la Figura 2.6b tenemos adveccién de vorticidad
positiva, lo que estaria asociado a movimientos ascendentes que favore-
cerian el desarrollo del ciclon en superficie. Por el contrario, al este de la
Peninsula Ibérica tendriamos una zona de adveccién de vorticidad negativa
que favoreceria la aparicién de tiempo anticiclonico.

Por ultimo, los mapas de altura geopotencial y de médulo del vien-
to a 300 hpa nos permiten detectar las zonas de maxima aceleracion,
y por consiguiente, determinar los movimientos verticales relativos que
aparecen como consecuencia de la convergencia y divergencia del viento
ageostrdfico (Figura 2.3a). Las isotacas (lineas de mismo mdédulo de vien-
to) nos permiten detectar con claridad las zonas de méxima aceleracién
del chorro, localizadas al norte de la Peninsula y sobre el océano (colores
célidos de la Figura 2.6¢). Aplicando el esquema de las zonas de maxima
aceleracion, podemos deducir que esta configuracion fortalecerd el ciclon
en superficie debido a la divergencia de viento ageostréfico que aparece al
norte de la zona de salida (zona redondeada de la figura).

Con el analisis de estos mapas hemos podido determinar la presencia de
una vaguada al oeste de la Peninsula Ibérica y una dorsal directamente sobre
la Peninsula, tanto con el mapa de altura geopotencial a 500 hPa como con el
mapa de vorticidad. Como consecuencia de estas ondulaciones, la corriente en
chorro es de tipo meridional y sus zonas de maxima aceleracion se encuentran
sobre el océano y al norte de la Peninsula (mapa de geopotencial a 300 hPa).
Ademas, la configuracion de estos sistemas nos permite deducir una futura in-
tensificacion del ciclon debido a las advecciones de vorticidad y las zonas de
divergencia/convergencia del viento ageostrofico.

Para corroborar nuestras interpretaciones utilizamos la imagen satelital para
el canal infrarrojo (Figura 2.6d), canal que mide la temperatura de la cima de
las nubes y la superficie. Nos permite analizar la altura de las nubes examinando
la intensidad de radiacion recibida en el satélite. Los colores mas blancos repre-
sentan cimas nubosas a gran altura, mientras que los grises se corresponden con
nubes bajas. Teniendo esto en mente, podemos ver que la zona ocupada por la
dorsal esta practicamente despejada salvo por nubes de tipo bajo. En cambio,
la zona ocupada por la vaguada estd ocupada por nubes altas.
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También utilizamos la imagen satelital correspondiente a la banda de absor-
cién del vapor de agua (Figura 2.6e). Es una banda para la que la atmdésfera
no es transparente, de modo que el vapor de agua presente en la atmdsfera no
permite que la radiacion saliente sea captada por el satélite. Los colores negros
caracterizan zonas de poca humedad, mientras que los colores blancos represen-
tan zonas con humedad en todos los niveles de la atmodsfera. Esto nos permite
diferenciar aquellas zonas totalmente despejadas o con nubes altas como son las
vaguadas y dorsales, que se localizan sobre el océano y al sur de la peninsula
respectivamente.

Por 1ultimo, puesto que no es posible obtener el analisis para ese dia de nin-
guna agencia, analizamos el mapa de presién realizado por el MetOffice (Figu-
ra 2.7a). Utilizamos este mapa puesto que tampoco es posible encontrar campos
de geopotencial para ese dia. Nos indica que una intensa borrasca se aproxima
a la Peninsula Ibérica y un anticiclén al sur de la peninsula. La Figura 2.7b
nos muestra el mapa de presion para las 00 UTC del dia siguiente. El centro
de la borrasca se ha desplazado hasta el Canal de la Mancha manteniendo su
intensidad y unicamente sufriendo un debilitamiento de 2 hPa en su centro por
su proximidad al continente. Esto corrobora el analisis que hemos hecho a partir
de los campos meteoroldgicos.

ey

Figura 2.7: Campos de presion realizados por el MetOffice para a) las 00 UTC del 06
y b) del 07 de febrero de 201/. Imdgenes tomadas de Wetterzentrale. [16]



Capitulo 3

Deteccion de frentes

Los frente son zonas de rapida transicion en los campos de temperatura y
humedad que estan acompanados de cambios en la direccién e intensidad del
viento. Estan asociados a las bajas presiones y pueden desarrollarse tanto en
superficie como en la alta troposfera. Son fenémenos de escala sinéptica y su
duracién puede ser superior a una semana.

3.1. Tipos de frentes

Analizando las caracteristicas de los frentes, podemos diferenciarlos en varios
tipos:

= Frente frio: Un frente frio representa el movimiento de aire relativamente
frio y denso hacia una regién que anteriormente estaba ocupada por aire
templado y menos denso (ver Figura 3.1a). La zona de transicién puede
extenderse hasta los 1000 km. El avance del frente cerca del suelo se ve
influenciado por la fuerza del rozamiento, pero el cambio en la direccion
del viento con la altura esta relacionado con el intenso gradiente de tem-
peratura que produce el frente, puesto que se debe cumplir la relacién de
viento térmico. El cambio en la direccién del viento con la altura sera en
sentido de las agujas del reloj, tal y como muestra la ecuacién vectorial
del viento térmico: B
N _ <_—R) kx VT (3.1)
Ip fp

En los mapas de presion en superficie se observa una disminucién de la
presion a medida que se acerca el frente, pero un aumento de la misma a
medida que el aire frio y denso se mueve por la zona de estudio. También
se observa una disminucién en la humedad del aire. El frente permane-

17
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cera siempre y cuando se mantenga la adveccion horizontal que mantiene
el contraste entre temperaturas.

La extension de nubosidad y precipitacion asociada al frente depende de
la humedad del aire y de los ascensos verticales dentro del frente. Ge-
neralmente el aire asciende, se templa y se condensa formando nubes de
tipo cumulo, pero también puede ocurrir que el aire ascienda y recircule
alejandose del frente formando pequenas nubes. Este tipo de frente tam-
bién puede generar tiempo severo, como por ejemplo: granizo, rayos y
tornados.

= Frente calido: Un frente calido representa el avance de aire relativamente
calido y de poca densidad en una zona ocupada anteriormente por aire
relativamente frio y de mayor densidad (ver Figura 3.1b). La zona de
transicion alcanza los 1000 km, pero no tiene tanta claridad ni nitidez
como en los frentes frios. Esto se debe a que las caracteristicas de las
masas de aire por encima y debajo del frente son muy parecidas y no
producen contraste.

La temperatura aumenta a medida que avanza el frente y el viento cambia
suavemente de direccién con la altura (en sentido de las agujas del reloj)
para mantener la relacion de viento térmico. Siempre y cuando continte la
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Figura 3.1: Imdgenes que muestran el perfil vertical, los movimientos de las masas
de aire y su representacion esquemdtica en los mapas de presion. Las imdgenes se
corresponden con a) Frente frio, b) Frente cdlido, ¢) Frente ocluido frio y d) Frente
ocluido cdlido. [17]
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circulaciéon que mantiene el gradiente horizontal de temperatura, el frente
se mantendra.

El paso del frente calido puede estar precedido por extensas zonas nubosas,
con bajos estratos y nieblas cerca de la zona de transicién. A medida
que el frente avanza se generan nubes de tipo estratiforme. Estas tltimas
pueden generar precipitaciones dependiendo del contenido de humedad en
las masas de aire y del perfil de temperatura. Pueden formarse estructuras
de hielo si la temperatura del aire bajo el frente es lo suficientemente baja.

= Frente estacionario: Un frente estacionario representa la zona de tran-
sicion entre masas de aire frio y calido pero que no tiene un movimiento
significativo. Estos frentes simplemente reflejan un cambio en la circula-
cién a escala sinoptica que detiene el movimiento de un frente cédlido o
frio. Las zonas costeras favorecen su aparicion y por ello, suelen recibir el
nombre de frentes costeros. Su extensién oscila entre los 200 y 600 km,
pero no duran mas de un dia. El frente permanece mientras se mantenga
la convergencia de aire calido y himedo procedente del océano con ai-
re seco continental. Generan una banda de precipitacion cuyo maximo se
encuentra en la zona fria de la zona de transicion.

= Frente ocluido frio: La oclusién fria ocurre cuando la masa de aire frio
del frente frio alcanza la masa de aire templado localizado en el frente
calido. El aire templado es menos denso y debe ascender para seguir man-
teniendo el balance hidrostético (ver Figura 3.1¢). La temperatura del aire
y la presién cambian como en el caso del frente frio, pero sin ser cambios
muy pronunciados. Este frente lleva asociado la formacion de nubes es-
tratiformes (como en el caso del frente célido) que se desplazan sobre la
superficie de aire frio.

= Frente ocluido calido: La oclusion célida aparece cuando aire templado
alcanza una zona con aire frio. El aire templado, al ser mas calido y menos
denso, se ve obligado a ascender (ver Figura 3.1d). Este proceso produce
los mismos cambios que un frente calido en los mapas de superficie, pero
con una mayor actividad convectiva en capas altas.

3.2. Frontogénesis

La formacién de un frente se conoce como frontogénesis, mientras que el de-
caimiento del mismo es la frontdlisis. La frontogénesis cinética generada por la
influencia directa del viento en el campo de temperatura no es suficiente para
analizar completamente la formacién de los frentes. Por ello, también es nece-
sario estudiar la frontogénesis dindmica, que incluye fenémenos que mantienen
el balance del viento térmico. Analicemos detenidamente estos procesos:
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Procesos cinéticos

La evolucion de los frentes se mide a través de
la funcion de frontogenesis, definida mediante:

D 1000\ />
F=_—21|V 7 == 2
Dt‘ 0| donde @ ( p ) (3.2)

Podemos ver que esta funcién es una medida de
la intensificacién o debilitamiento del gradiente de Figura 3.2: Sistema de refe-
temperatura potencial #. Representa una medida rencia relativo al frente. [15]
de la frontogénesis (F' > 0) o frontdlisis (F' < 0).

Tomando un sistema de referencia relativo al frente (ver Figura 3.2), el gra-
diente Unicamente depende de la variacién en y’ y podemos desarrollar facil-
mente la derivada total de la funcién de frontogénesis.
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Reescribiendo la Ecuacion 3.3 con la ecuacion termodindmica, obtenemos la
forma explicita de la funcién F' [1, 18]:
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Haciendo una interpretacion fisica de cada término vemos que se corresponden
con los términos de cizalla, convergencia, tilting y diabatico:

1. Término de cizalla:

Describe el cambio en la intensidad del frente debido a la adveccion de
temperatura potencial gracias a la componente paralela al frente del vien-
to (u’). La frontogénesis ocurrird cuando la cizalla horizontal del viento
produzca un aumento en el gradiente de temperatura potencial, mientras
que la frontdlisis ocurrird cuando se produzca una disminucién. Este forza-
miento serd mayor cerca de la superficie. La Figura 3.3 muestra un ejemplo
de frontogenesis de este tipo. La accién del viento mueve las masas de aire
de tal forma que incrementa el gradiente de temperatura
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Figura 3.3: Ejemplo de una frontogénesis debido a la cizalla del viento. Se represen-
ta el viento cerca de la superficie (flechas), isotermas (lineas discontinuas) y zonas
frontales. [15]

2. Término de convergencia:

Describe el cambio en la intensidad del frente debido a la adveccion de
temperatura potencial gracias a la componente perpendicular al frente
del viento (v’). Este forzamiento serd mds intenso cerca de la superficie.
Los frentes originados de esta forma suelen ser de tipo estacionario, ya
que ninguna de las masas de aire es capaz de sustituir a la otra. En la
Figura 3.4 tenemos un ejemplo de este tipo. La accion del viento junta las
isotermas y aumenta el gradiente de temperatura.
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Figura 3.4: Ejemplo de una frontogénesis debido a la convergencia de viento. Se re-
presenta el viento cerca de la superficie (flechas), isotermas (lineas discontinuas) y

zonas frontales. [15]

3. Término de tilting:

Describe el cambio en la intensidad del frente debido a la adveccion de
temperatura potencial gracias a los movimientos verticales de aire (w) en
direccién perpendicular al frente (y’). En este tipo de frontogénesis, la
intensificacion del gradiente aparece tanto en capas bajas como en altas,
siendo mas intenso en esta ultima zona. Esto hace que el frente vaya exten-
diéndose hacia capas superiores de la atmoésfera. En la Figura 3.4 aparece
un ejemplo. Los descensos de aire calido y los ascensos de aire frio generan
este tipo de frontogénesis.
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Figura 3.5: Ejemplo de una frontogénesis debido a los movimientos verticales de aire
perpendiculares al frente. Se representan los movimientos verticales (flechas), isoter-
mas (lineas discontinuas) y la zona frontal. [15]

4. Término diabatico:

Describe el cambio en la intensidad del frente debido a un forzamiento de
tipo diabatico en el campo de temperaturas potenciales. Este forzamiento
serd mayor cerca de la superficie y se originara gracias a procesos radiativos
y a intercambios de energia entre la superficie y la atmésfera. En la Figu-
ra 3.6 tenemos un ejemplo de este tipo, correspondiente al calentamiento
que producen las nubes cerca de la superficie.
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Figura 3.6: Ejemplo de una frontogénesis debido al calentamiento generado por la
nubosidad cerca de la superficie. Se representan las isotermas (lineas discontinuas) y
la zona frontal.[15]

Procesos dinamicos

Los procesos cinéticos generan una intensificacién del gradiente térmico, de
modo que la adveccién de aire frio obliga al aire célido a ascender (ya que su den-
sidad es menor). Por ello, se genera una circulacién ageostréfica perpendicular al
frente con ascensos y enfriamientos adiabaticos en el sector calido, y descensos y
calentamientos adiabaticos en el frio (primer mecanismo de la Figura 3.7). Para
mantener el balance térmico, la fuerza de coriolis actiia sobre los gradientes de
presion intensificando el viento en capas bajas y altas, aumentando de esa forma
la cizalla vertical en el frente (segundo mecanismo de la Figura 3.7).

Pero esta circulacion ageostrofica también es una fuente de realimentacién,
puesto que intensifica el gradiente térmico en capas bajas debido a su accién
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Figura 3.7: Esquemas de los mecanismos para la restauracion del equilibrio del viento
térmico durante la frontogénesis y esquema de la fuente de realimentacion asociada a
la circulacion ageostrdfica. [15]

conjunta con los flujos iniciales (realimentacién de la Figura 3.7). Esto es im-
portante ya que si no hay otros mecanismos que contrarresten este efecto, puede
desencadenarse una rapida frontogénesis cerca de la superficie.

3.3. Deteccién en los mapas meteorolégicos

Los frentes son elementos muy importantes en los mapas meteorologicos
ya que representan zonas de gran baroclinicidad, es decir, lugares donde hay
adveccion de temperatura y gran cantidad de energia capaz de generar cambios
bruscos de tiempo y precipitaciones.

Se representan mediante simbolos especificos para cada tipo de frente (ver
Figura 3.8) y se suelen dibujar en la parte calida del gradiente de temperatura.
Esta es una forma légica de representarlos ya que los frente frios se van propa-
gando a medida que la adveccion de aire frio empieza a disminuir la temperatura
del aire calido, y no después de haberse completado la disminucién de tempera-
tura. Para el caso de los frentes cdlidos es menos intuitivo, pero se ha observado
que se propagan después de haberse producido el aumento de temperatura.
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Figura 3.8: Simbologia utilizada en los mapas meteoroldgicos para representar los di-
ferentes tipos de frentes. [19]

La forma mas efectiva de determinar la posicion de los frentes es mediante
los mapas de espesor. Si en ellos no podemos detectarlos con suficiente precisién,
debemos recurrir primero a los mapas de temperatura potencial y después a los
mapas de presion o de altura geopotencial. Los pasos a seguir seran entonces:

Paso 1: Identificacion de zonas con posibles desarrollos frontales.
Paso 2: Localizacion del frente en superficie.
Paso 3: Localizacion del frente en altura.

A continuacién se describen detenidamente cada uno de los pasos:

= Paso 1: Identificacién de zonas con posibles desarrollos frontales

Para detectar la posicién de los frentes utilizamos en primer lugar los
mapas de espesor, que son una medida directa de la distancia vertical
(expresada en decdmetros) que separa dos superficies de presion determi-
nadas. Tal y como nos muestra la ecuacién hipsométrica (Ecuacién 2.9),
estos mapas nos permiten evaluar la temperatura media del estrato deli-
mitado por ambas superficies de presién T,. Los grandes valores de espesor
estan asociados a aire calido y los valores mas bajos a aire frio.

Los mapas mas utilizados en meteorologia son los correspondientes a las
capas de 1000 y 500 hPa ya que estas superficies delimitan la parte mas
baja de la troposfera, correspondiéndose con el lugar donde los contrastes
de temperatura entre masas de aire son mayores. En los meses de invierno,
cuando las masas de aire se encuentran a menor altitud, el analisis a través
de los mapas de espesor de 1000-700 o 1000-850 hPa es mucho mas exacto.

En estos mapas los frentes se encuentran en aquellas zonas donde el gra-
diente de las lineas de espesor es intenso, es decir, donde se producen los
cambios bruscos de temperatura. El tipo de frente se determina analizan-
do la adveccion de temperatura que esta ocurriendo en cada caso, por lo
que los mapas de espesor se representan junto con los mapas de presion
a nivel del mar. Puesto que la adveccion serd maxima cuando el viento y
el gradiente sean perpendiculares (V - VT = |V||VT|send), aquellas zonas
donde las lineas de espesor y presion sean perpendiculares entre si tendre-
mos zonas de posibles desarrollos frontales, y la intensidad de la adveccién
dependera de la intensidad de los gradientes de las lineas de espesor y
presion.
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En la Figura 3.9a, correspondiente al mapa de espesor de 1000-500 hPa
y presion a nivel del mar para las 12 UTC del 29 de octubre de 2010,
podemos ver que el gradiente de las lineas de espesor es muy intenso en la
zona redondeada en la figura. Se produce una gran variacion en el espesor
de ese estrato (cerca de 30 dam) sobre la Peninsula Ibérica, lo que nos
indica una posible zona con desarrollos frontales. El mapa de presion a
nivel del mar nos indica que la borrasca que se encuentra al norte de Gran
Bretana generard vientos del este en toda Espana, advectando aire frio
sobre la peninsula con la ayuda del paso del frente frio asociado. Para
determinar el frente con mayor precision, necesitamos analizar el mapa
de temperatura potencial correspondiente.

La temperatura potencial es una variable que no se puede medir directa-
mente pero que es calculable conocidas la presién y temperatura (Ecua-
cién 3.2). Tiene gran importancia ya que para una masa de aire su valor
sera constante siempre que no esté afectada por procesos diabaticos como
calentamiento, enfriamiento, evaporacién y/o condensacion.

Aquellas masas de aire con la misma temperatura potencial definen super-
ficies isentropicas. Son superficies materiales que no se pueden cruzar ya
que su temperatura potencial permanece constante en procesos adiabati-
cos. Puesto que las masas de aire calido producen un aumento del espesor
de un estrato y las masas de aire frio lo reducen, teniendo en cuenta la
definicion de la temperatura potencial, es facil deducir que las superficies
sobre masas de aire frio tenderan a curvarse hacia arriba (formando una
cipula), mientras que las que se encuentran sobre aire célido tenderdn a
hundirse. Por ello, el movimiento de una parcela de aire entre superficies
isentrépicas es intuitivo, de forma que una masa de aire que se mueve des-
de aire cdlido a aire frio debera ascender, y desde regiones frias a cédlidas
la masa de aire debera descender.

Por otro lado, el cambio de la temperatura potencial con la altura nos per-
mite analizar la estabilidad de los estratos atmosféricos. Tendremos estabi-
lidad cuando la temperatura potencial aumente con la altura (00/0z > 0),
mientras que podran producirse movimientos verticales cuando tengamos

inestabilidad (06/0z < 0).

Teniendo en cuenta la funcién frontogénesis (Ecuacién 3.2), podemos de-
terminar la posicién de los frentes en los mapas de temperatura potencial
detectando las zonas donde los gradientes son muy intensos. En la Fi-
gura 3.9b, correspondiente al mapa de temperatura potencial y presion a
nivel del mar para las 12 UTC del 29 de octubre de 2010, la zona redondea-
da nos muestra algo parecido a lo obtenido en el mapa de espesor. Sobre
la peninsula se encuentra un intenso gradiente de temperatura potencial,
produciendo una variaciéon de 10°C y poniendo de manifiesto la posible
presencia de un frente. Necesitamos el mapa de presién a nivel del mar
para determinar la posicion del frente con precisién.
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Figura 3.9: a) Mapa espesor entre las superficies de 1000 y 500 hPa (en dam, som-
breado) junto con el mapa de presion a nivel del mar (en hPa, linea blanca) b) Mapa
de temperatura potencial (en °C, sombreado) junto con el mapa de presion a nivel del
mar (en hPa, linea blanca) c¢) Mapa de presion a nivel del mar en hPa d) Imagen IR
para las 12 UTC del 29 de octubre de 2010. e) Prediccion realizada por el MetOffice
para las 00 UTC del 29 de octubre de 2010. Mapas realizados a partir de los datos
del reandlisis 1 del NCEP/NCAR [1/], imagen satelital obtenida de Eumetsat [15] y
prediccion tomada de Wetterzentrale. [16]
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= Paso 2: Localizacion del frente en superficie

Los mapas de presion a nivel del mar son necesarios para determi-
nar la posicion de los frentes en superficie, analizando la curvatura de las
isobaras en torno a las altas y bajas presiones. Los frentes frios estan aso-
ciados a una disminucion de presién antes de su paso y a un aumento justo
después, mientras que en los frentes calidos ocurre lo contrario. Por ello,
una curvatura pronunciada de las isobaras hacia un anticiclon estaria aso-
ciado al paso de un frente calido, mientras que una curvatura pronunciada
hacia el exterior de una borrasca lo estaria con el paso de un frente frio.

En la Figura 3.9c, correspondiente al mapa de presién a nivel del mar
para las 12 UTC del 29 de octubre de 2010, podemos ver que la curvatura
de las isobaras nos permite detectar la posicion aproximada del frente
(linea gruesa azul de la figura). Ese pequeno abultamiento nos indica que
algo estd disminuyendo localmente la presién. En este caso serd un frente
frio ya que todas las isobaras sufren el mismo abultamiento, asociado a
la disminucién de temperatura en esa zona durante el paso del frente (se
reduce el espesor de los estratos cercanos a la superficie).

s Paso 3: Localizacién del frente en altura

Si no es posible detectar con claridad la posiciéon de los frentes en el ma-
pa de presion a nivel del mar, es necesario utilizar los mapas de altura
geopotencial a 850/700 hPa. En esos casos, debemos recordar que los
frentes se caracterizan por desarrollarse hacia capas superiores con cierta
pendiente puesto que la adveccién es mayor cerca de la superficie (Figu-
ra 3.1 y realimentacién de la Figura 3.7), de modo que en estos campos se
encuentran desplazados respecto al frente en superficie. Utilizaremos los
niveles de 850 y 700 hPa, que se encuentran alrededor de los 1500 metros
y 3000 metros sobre el nivel del mar respectivamente.

Puesto que hemos podido determinar la posicién del frente en el mapa de
presion en superficie de las 12 UTC del 29 de octubre de 2010, en este caso
no tenemos la necesidad de utilizar los mapas de altura geopotencial.

Gracias a estos campos meteorolégicos hemos podido determinar la posicion
de un frente frio al este de la Peninsula Ibérica. Los intensos gradientes en
los mapas de espesor y temperatura potencial nos ayudan a detectar las zonas
con posibles desarrollos frontales, que también son observables en los mapas de
presion a nivel del mar. Ademds, este tltimo mapa permite hacernos una idea
del fenémeno meteorologico que origina la adveccion de aire frio. En este caso,
una intensa borrasca localizada al norte de las Islas Britanicas.

Para comparar las interpretaciones obtenidas a partir de los diferentes cam-
pos meteorolégicos con lo sucedido realmente, utilizamos la imagen satelital para
el canal infrarrojo (Figura 3.9d). Podemos ver una borrasca al norte de las Islas
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Britanicas con nubosidad de gran tamano que llega a cubrir gran parte de la
Peninsula Ibérica. Este sistema lleva asociado nubes de gran desarrollo (cimas
de las nubes muy blanquecinas), seguramente nubes del tipo cumulonimbo que
pueden producir fuertes precipitaciones.

Por 1ultimo, utilizamos el mapa de presion en superficie realizado por el Me-
tOffice para ese dia (Figura 3.9¢) para comprobar nuestro anélisis. Aunque nues-
tros mapas se hayan obtenido para las 12 UTC, utilizamos la prediccion de las
00 UTC de ese dia puesto que sélo se archiva una prediccién por dia. Por ello,
debemos tener en cuenta que los sistemas representados en la prediccién estaran
retrasados respecto a los campos mostrados. Podemos ver una intensa borrasca
(con 970 hPa en su centro) localizada al noreste de las Islas Britdnicas y que el
frente frio asociado se aproxima hacia la Peninsula por el oeste. Esto corrobora
nuestro analisis.



Capitulo 4

Deteccion de anticiclones

Los anticiclones son zonas de altas presiones alrededor de las cuales el aire
circula en sentido horario en el hemisferio norte y en sentido antihorario en el
hemisferio sur. Debido a esta circulacién, también se caracterizan por tener una
vorticidad relativa negativa en el hemisferio norte y positiva en el hemisferio
sur. Como veremos mas adelante, esto nos serd 1util en el andlisis de los mapas
de vorticidad.

En los trépicos se originan como débiles circulaciones de aire frio que migran
hacia el ecuador y que al calentarse, evolucionan hasta convertirse en sistemas de
altas presiones con gran penetracion en la troposfera. Los anticiclones desarro-
llados en latitudes medias tienen cierto caracter estacionario y pueden generar
bloqueos que dificultan la propagacién de otros sistemas hacia el este [9]. Los ge-
nerados en regiones polares son capaces de penetrar en la estratosfera, pudiendo
estar relacionados con los calentamientos estratosféricos.

4.1. Tipos de anticiclones

Analizando su estructura, pueden dividirse en anticiclones de ntcleo frio o
calido. Veamos cudles son sus principales caracteristicas:

s Anticiclones de ntucleo calido:

Los anticiclones de nicleo cédlido se forman debido a la convergencia de
aire calido en altura asociados a dorsales. Estos descensos verticales pro-
ducen un aumento del espesor, temperatura y presion en capas medias y
bajas, generando un aumento en la altura de la tropopausa debido a la
expansion del aire (ver Figura 4.1a). Se caracterizan por mantener o in-
tensificar, a medida que aumentamos la altura, la circulacion anticiclénica
superficial. En los mapas meteoroldgicos, coincidiran el maximo de espesor
y el maximo de presién a nivel del mar.

29
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4.1. Tipos de anticiclones

Puesto que estos anticiclones tienen el mismo comportamiento en capas
bajas y altas de la troposfera, perduran en la atmodsfera mucho més tiempo
que los anticiclones de ntcleo frio.

A este grupo también pertenecen aquellas masas de aire calido en altura
que se han quedado aisladas en altas latitudes gracias a la corriente en
chorro. Cuando esto ocurre, se generan débiles sistemas de altas presiones
en superficie o bloqueos.

Anticiclones de nucleo frio:

Los anticiclones de nicleo frio se forman bajo zonas de convergencia de
aire frio en capas altas asociadas a vaguadas, por lo que se caracterizan por
tener aire frio en capas medias y bajas de la atmosfera. Este aire produce
una reduccién del espesor de las capas inferiores, aumentando su densidad
y presién. A medida que la contraccion de las capas se extiende en altura
la subsidencia es cada vez mayor, aumentando la presion en superficie y
disminuyendo la altura de la tropopausa (ver Figura 4.1b).

Se caracterizan por estar confinados en las capas bajas de la troposfera
al poseer una fuerte circulacion anticiclénica cerca de la superficie, pero
ciclénica (o menos anticiclénica) en la troposfera media. En los mapas
meteoroldgicos, coincide el minimo en los mapas de espesor con el maximo
de presion a nivel del mar.

Normalmente, estos anticiclones terminan transformandose en anticiclo-
nes de nucleo calido ya que sufren un desplazamiento continuado hacia el
ecuador. Esto se debe a que su circulacion desplaza aire frio, mucho mas
denso, hacia el ecuador, que genera un aumento de la presién local que
fuerza al anticiclén a desplazarse hacia ella.
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Figura 4.1: Perfil vertical de las isobaras (lineas continuas), isotermas (lineas discon-
tinuas) y forma de la tropopausa (linea discontinua gruesa) para a) un anticiclon con
nicleo cdlido y b) un anticiclon con nicleo frio. [20]
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4.2. Tiempo asociado

La circulacién asociada a ambos tipos de anticiclon genera subsidencia en
la troposfera, favoreciendo la aparicién de cielos despejados y vientos de débil
intensidad. Ademads, si se localizan sobre superficies continentales, producen
importantes inversiones térmicas y enfriamientos radiativos que terminan gene-
rando nieblas durante la noche. La persistencia de estas nieblas de radiacion
dependera de la intensidad de la inversion térmica.

Los anticiclones persistentes también pueden ser fuente de tiempo adverso,
siendo capaces de generar olas de calor y de frio, acumulacién de contaminantes
y sequias. El Figura 4.2a aparece la media de la presién en superficie desde el 6
al 10 de julio de 2010, momento en el que Espana sufrié la primera ola de calor
de ese ano. Durante esas fechas la Peninsula Ibérica estuvo bajo la influencia de
una amplia zona anticiclonica, la cual produjo un aumento de las temperaturas.
Las olas de frio pueden producirlas anticiclones persistentes en los meses de
invierno mediante enfriamientos radiativos.

En la Figura 4.2b tenemos una fotografia de un dia de verano en Madrid en
la que se aprecia perfectamente la acumulacién de contaminantes cerca de la su-
perficie. Por tultimo, las sequias pueden aparecer como resultado del predominio
de tiempo anticiclénico durante largos periodos de tiempo.
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Figura 4.2: a) Media de la presion a nivel del mar entre el 6 y 10 de Julio de 2010,
realizado a partir de datos del Reandlisis 1 del NCEP/NCAR. [1/] b) Acumulacion
de contaminantes sobre Madrid.

4.3. Climatologia

Realizando un promedio de los datos de presion a nivel del mar del reandlisis
1 de la NOAA para el periodo 1952-2012, obtenemos que los anticiclones a nivel
del mar en el hemisferio sur se observan frecuentemente sobre las cuencas de los
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océanos en latitudes comprendidas entre 25-45°S (ver Figura 4.3a). En cambio,
en el hemisferio norte se encuentran sobre Mongolia y en latitudes medias del
océano Pacifico y Atlantico (ver Figura 4.3b).

El tiempo en la Peninsula Ibérica esta muy condicionado por el Anticiclon de
las Azores. Es un anticiclon semipermanente con una presién que ronda los 1024
hPa en su centro y que provoca subsidencia de aire en los alrededores de su centro
(al sur de las islas Azores). En los meses de verano sufre un desplazamiento hacia
el noreste y es comin poder localizarlo sobre la Peninsula, estando asociado a
intensas dorsales que penetran hasta el centro de Europa. Por ello, durante esos
meses predomina un clima seco y con altas temperaturas (cercanas a los 30°).
En los meses de invierno, pierde intensidad y se retira hacia el sur.
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Figura 4.3: Medias de presion a nivel del mar para el periodo 1952-2012 obtenidas con
datos del reandlisis 1 de la NOAA para: a) el hemisferio sur b) el hemisferio norte.

[14]

4.4. Deteccion en los mapas meteorolégicos

Los anticiclones son importantes sistemas meteorolégicos que condicionan
en gran manera el tiempo de la region que ocupan. Se representan mediante la
letra A (H en inglés) colocada sobre el centro del sistema.

La forma mas efectiva de detectarlos es mediante los mapas de presion a ni-
vel del mar, pero para determinar su tipo es necesario usar los mapas de altura
geopotencial a 500 hPa y los mapas de espesor. También pueden determinar-
se mediante el andlisis de la vorticidad relativa en capas altas y bajas de la
troposfera. Los pasos a seguir seran entonces:

Paso 1: Localizar la posicién de los anticiclones.
Paso 2: Determinar el tipo de anticiclon.
Paso 3: Analizar posibles intensificaciones o debilitamientos.

Es importante diferenciar ambos tipos de anticiclones, ya que los anticiclo-
nes de nucleo frio suelen ser bastante estacionarios, mientras que los calido son
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capaces de desplazarse con cierta facilidad al estar asociados a dorsales en al-
tura. Estas diferencias son importantes al realizar una prediccion, y por ello,
analizaremos detenidamente ambos casos:

Anticicléon de nitcleo calido

= Paso 1: Localizar la posicién de los anticiclones

Los mapas de presion a nivel del mar nos permiten localizar con clari-
dad los anticiclones y las borrascas. También permiten conocer la direccion
e intensidad del viento en capas bajas, ya que en torno a los anticiclones los
vientos rotan en sentido horario y su intensidad depende de la intensidad
del gradiente de presion. Debemos tener en cuenta la fuerza de rozamien-
to del viento con el suelo, que produce una disminucién en el médulo de
la velocidad y una desviacion en su direccién para mantener el equilibrio
entre el gradiente de presion, Coriolis y la fuerza de rozamiento. Por ello,
el viento deja de ser paralelo a las isobaras para empezar a curvarse hacia
las bajas presiones.

En la Figura 4.4a, correspondiente al mapa de presiéon a nivel del mar
(contornos) para las 12 UTC del 10 de diciembre de 2013, podemos ver un
intenso anticiclén sobre el centro del continente Europeo y que se extiende
hasta la Peninsula Ibérica.

También podemos utilizar los mapas de vorticidad relativa a 1000
hPa para detectar la posicién de los anticiclones, puesto que estan aso-
ciados a valores negativos (Ecuacién 2.6). Tal y como puede verse en la
Figura 4.4b, el espacio ocupado por el anticiclon en superficie presenta
valores negativos de vorticidad, siendo maximos en sus extremos ya que
en esas zonas los vientos son mucho maés intensos.

= Paso 2: Determinar el tipo de anticiclén

Representando el mapa de presion a nivel del mar junto con el
de altura geopotencial a 500 hPa podemos determinar el tipo de
sistema que estamos tratando. Si tenemos una dorsal sobre un anticiclén
en superficie, estaremos analizando un anticiclén de niicleo célido, mientas
que si en capas altas tenemos una vaguada, el anticiclén sera de ntcleo
frio. El anticiclén célido serd mucho mas duradero y estacionario que el de
nucleo frio.

Tal y como vemos en la Figura 4.4a, el anticiclon que estamos analizando
esta asociado a una dorsal en altura, por lo que puede ser de tipo calido.
Para asegurarnos, debemos analizar el mapa de espesor. Si nos encon-
tramos con grandes espesores sobre un anticiclén en superficie, sera de tipo
calido. En cambio, si los espesores son pequenos, el anticiclon sera de tipo
frio.
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Figura 4.4: a) Mapa de presién a nivel del mar en hPa (linea blanca) junto con el
mapa de altura geopotencial a 500 hPa (en dam, sombreado) b) Mapa espesor entre
las superficies de 1000 y 500 hPa (en dam, sombreado) junto con el mapa de presion
a nivel del mar (en hPa, linea blanca) ¢) Mapa de vorticidad a 1000 hPa (en 1/s,
sombreado) junto con el mapa de presion a nivel del mar (en hPa, linea blanca) d)
Mapa de vorticidad a 500 hPa (en 1/s, sombreado) junto con el mapa de presion a
nivel del mar (en hPa, linea blanca) e)Imagen IR para las 12 UTC del 10 de diciembre
de 2013. Mapas realizados a partir de los datos del reandlisis 1 del NCEP/NCAR [1/]

e imagen satelital obtenida de FEumetsat. [15]
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En la Figura 4.4c, correspondiente al mapa de presién a nivel del mar
(contornos) y espesor entre las capas de 1000-500 hPa (sombreado) para las
12 UTC del 10 de diciembre de 2013, podemos ver que sobre el anticiclon
que ocupa gran parte de Europa tenemos grandes espesores. Esto apoya
la hipétesis de que estamos analizando un anticiclén de nicleo célido.

= Paso 3: Analizar posibles intensificaciones o debilitamientos

Para analizar la evolucién de los sistemas en superficie utilizamos los ma-
pas de vorticidad y de altura geopotencial calculados a 500 hPa,
puesto que nos permiten determinar la adveccién de vorticidad en capas
altas. La ecuacién omega (Ecuacién 2.7) nos indica que estan asociadas a
los movimientos verticales. La adveccién de vorticidad ciclénica esta di-
rectamente relacionada con los ascensos. En cambio, los descensos estan
asociados a la adveccion de vorticidad anticiclonica. Esto permitira cono-
cer la evolucion del sistema, es decir, si sufrird una intensificaciéon o un
debilitamiento.

En la Figura 4.4d, correspondiente a la vorticidad relativa a 500 hPa,
podemos ver que en la zona redondeada de la figura se produce adveccién
de vorticidad negativa, lo que estaria asociado a movimientos descendentes
de aire. Esto produciria una intensificacion del anticiclon en superficie y
un tiempo estable en esa regién.

El analisis de los mapas de presion a nivel del mar y vorticidad a 1000 hPa
nos ha permitido detectar un anticicléon que se extiende desde la Peninsula hasta
el centro del continente Europeo. Gracias al mapa de espesor hemos podido
clasificarlo como un anticiclon de nicleo céalido, y los mapas de vorticidad y
geopotencial a 500 hPa nos indican su posible intensificaciéon como resultado de
la adveccion de vorticidad anticiclonica.

Para ver si las interpretaciones coinciden con lo sucedido realmente, utiliza-
mos la imagen satelital del canal infrarrojo para las 12 UTC del 10 de diciembre
de 2013 (Figura 4.4e). Podemos ver que en gran parte del continente europeo
predominan los cielos despejados (aunque hay algunas nubes bajas), coincidien-
do con el anticiclon que apreciamos en los mapas de presiéon. También podemos
ver algunas nieblas de irradiacién sobre la cuenca del Ebro.

Por 1ltimo, utilizamos el mapa de presion en superficie realizado por el Me-
tOffice para ese dia (Figura 4.5a). Al igual que en el caso de los frentes, uti-
lizamos la prediccion correspondiente a las 00 UTC puesto que no es posible
obtener la correspondiente a las 12 UTC. Teniendo esto en cuenta, la prediccion
nos muestra que la mayor parte del continente Europeo esta bajo la influencia
de un anticicléon que alcanza los 1037 hPa, lo que produce un tiempo estable y
con poca nubosidad. El campo de presién para el dia siguiente (Figura 4.5b) nos
muestra un desplazamiento del centro del anticiclén hacia el este y un fortaleci-
miento del mismo, alcanzando los 1042 hPa. Esto corrobora nuestro anélisis.
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Figura 4.5: Campos de presion realizados por el MetOffice para a) las 00 UTC del 10
y b) del 11 de diciembre de 2013. Imdgenes tomadas de Wetterzentrale. [10]

Anticiclon de ntcleo frio

= Paso 1: Identificacién de zonas con posibles desarrollos frontales

Siguiendo la metodologia que hemos utilizado para los anticiclones de
nucleo calido, utilizamos los mapas de presiéon a nivel del mar pa-
ra localizar con claridad los sistemas de altas presiones.

En la Figura 4.6a, correspondiente al mapa de presién a nivel del mar (con-
tornos) para las 00 UTC del 28 de diciembre de 2011, podemos ver varias
borrascas muy intensas sobre el océano Atlantico: al norte de las Islas
Britanicas, sureste de Terranova y Mar del Labrador. También podemos
ver un fuerte anticiclén sobre Groenlandia.

También podemos utilizar los mapas de vorticidad relativa a 1000
hPa (Figura 4.6b), en los que la zona ocupada por el anticiclén en su-
perficie presenta valores negativos de vorticidad, siendo méximos en su
centro.

Paso 2: Determinar el tipo de anticiclon

Analizando los mapas de presion a nivel del mar junto con el mapa
de altura geopotencial a 500 hPa de la Figura 4.6a podemos ver que
este sistema estd asociado a una vaguada, de modo que es posible que
estemos analizando un anticiclén de nicleo frio. Debemos comprobarlo
con los mapas de espesor.

En la Figura 4.6c, correspondiente al mapa de presién a nivel del mar
(contornos) y espesor entre las capas de 1000-500 hPa (sombreado) para las
00 UTC del 28 de diciembre de 2013, podemos ver que sobre el anticiclon
situado en Groenlandia los espesores son muy pequenos. Esto apoya la
hipétesis de tratarse de un anticiclon de nicleo frio.
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Figura 4.6: a) Mapa de presién a nivel del mar en hPa (linea blanca) junto con el
mapa de altura geopotencial a 500 hPa (en dam, sombreado) b) Mapa espesor entre
las superficies de 1000 y 500 hPa (en dam, sombreado) junto con el mapa de presion
a nivel del mar (en hPa, linea blanca) ¢) Mapa de vorticidad a 1000 hPa (en 1/s,
sombreado) junto con el mapa de presion a nivel del mar (en hPa, linea blanca) d)
Mapa de vorticidad a 500 hPa (en 1/s, sombreado) junto con el mapa de presion a nivel
del mar (en hPa, linea blanca) e)Imagen IR para las 0411 UTC del 28 de diciembre
de 2011. Mapas realizados a partir de los datos del reandlisis 1 del NCEP/NCAR [1/]
e imagen satelital obtenida la universidad de Dundee. [21]
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= Paso 3: Analizar posibles intensificaciones o debilitamientos

En los mapas de vorticidad y altura geopotencial calculados a 500
hPa de la Figura 4.6d podemos ver que en la zona redondeada de la figura
se produce adveccion de vorticidad positiva, lo que estaria asociado a mo-
vimientos ascendentes (Ecuacién 2.7). Esto producirfa un debilitamiento
del anticiclon en superficie y, al contrario que en los anticiclones de nticleo
calido, estos ascensos serian capaces de generar nubes con cierto desarrollo
en su centro.

Gracias al analisis de los mapas hemos podido determinar la presencia de un
anticiclén sobre Groenlandia. El mapa de espesor nos ha permitido clasificar el
sistema como un anticiclon de ntcleo frio, y los mapas de vorticidad y geopo-
tencial a 500 hPa nos indican un posible debilitamiento del sistema en superficie
debido a la adveccién de vorticidad positiva en esa zona.

Para ver si nuestras interpretaciones son correctas, utilizamos la imagen sa-
telital del canal infrarrojo para las 0411 UTC del 28 de diciembre de 2011
(Figura 4.6e) obtenida con el satélite de 6rbita polar NOAA 19. Su érbita no
nos permite tener una imagen para las 00 UTC, pero nos permite hacernos una
idea de qué ocurre sobre Groenlandia. Podemos ver que gran parte de la isla se
encuentra cubierta por nubes altas, algo que estaria relacionado con la adveccion
de vorticidad positiva que hemos visto en los mapas de vorticidad.

Por 1ultimo, utilizamos el mapa de presion en superficie realizado por el Me-
tOffice para ese dia (Figura 4.7a). Nos muestra que sobre Groenlandia esta lo-
calizado un anticiclén que alcanza los 1016 hPa y que las Islas Britdnicas estan
bajo la influencia de una borrasca de gran profundidad. Analizando el mismo
campo para el dia siguiente (Figura 4.7b) podemos ver que el anticiclén se ha
debilitado y que su lugar lo ocupa la borrasca que se localizaba sobre el Mar del
Labrador. Esto corrobora nuestro analisis de los mapas de presion a nivel del
mar, altura geopotencial, espesor y vorticidad.

Figura 4.7: Campos de presion realizados por el MetOffice para a) las 00 UTC' del 28
y b) del 29 de diciembre de 2011. Imdgenes tomadas de Wetterzentrale. [10]



Capitulo 5

Deteccion de ciclones

Los ciclones son zonas de bajas presiones definidas en superficie alrededor de
las cuales el aire circula en sentido antihorario en el hemisferio norte y en sentido
horario en el hemisferio sur. Por ello, se caracterizan por tener una vorticidad
relativa positiva en el hemisferio norte y negativa en el hemisferio sur.

A mediados del siglo XX se pensaba que los ciclones se formaban debido a
la interaccién entre “estructuras” preexistentes tales como vortices confinados
verticalmente, frentes, corrientes en chorro y zonas baroclinas. Tal y como ve-
remos, en la actualidad no se utiliza esta teoria y dependiendo de la zona en la
que se desarrollen tienen diferentes caracteristicas.

5.1. Tipos de ciclones

Dependiendo de la estructura de los ciclones, podemos dividirlos en ciclones
de nicleo calido, frio o hibridos. Veamos sus caracteristicas mas importantes:

s Ciclén de nicleo frio:

Estos ciclones se corresponden con los ciclones extratropicales (también
llamados borrascas de latitudes medias) y son sistemas de bajas presio-
nes con frentes asociados que empiezan a desarrollarse debido a un gran
contraste térmico horizontal y vertical entre masas de aire.

Tienen reflejo tanto en superficie como en altura y los vientos ciclonicos
se hacen cada vez mas intensos con la altura para mantener el balance
térmico (Ecuacién 2.1). La baja en superficie esta desfasada respecto a la
vaguada en altura, pero se profundiza a medida que se va desarrollando.
Al final de su desarrollo, la vaguada en altura se encuentra sobre la baja en
superficie, conformando el nicleo frio que caracteriza estos sistemas (Ver
Figura 5.1a). Estos sistemas se mantendran en la atmosfera hasta que se
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empiece a debilitar la vaguada en altura o los contrates térmicos entre
masas de aire.

s Ciclén de niucleo calido:

Este tipo se corresponde con los ciclones tropicales y son sistemas de bajas
presiones que se originan en las zonas tropicales de los océanos. Se carac-
terizan por tener un nicleo calido bien definido en su centro, el cual forma
una fuerte anomalia térmica calida en el perfil vertical del sistema, pero
una anomalia fria en la estratosfera (ver Figura 5.1b). No tienen frentes
asociados, pero si una extensa banda nubosa simétrica a su alrededor.

Poseen una circulacién cerrada muy intensa en torno al centro del sistema,
siendo maxima en capas bajas pero que se debilita con la altura. Estos
sistemas permanecen en la atmosfera hasta que se detenga el intercambio
de energia entre el océano y la atmosfera.

s Ciclones hibridos:

Estos ciclones son sistemas de bajas presiones que tienen simetria en torno
a su centro tanto en el campo de viento como en la cobertura nubosa, pero
no tan importante como en el caso de los ciclones tropicales. Se desarrollan
a partir de ciclones subtropicales (sistemas de bajas presiones generados en
aguas subtropicales con caracteristicas de ciclon tropical y extratropical)
o de DANAs (depresiones aisladas en niveles altos [22]), pero tienen una
anomalia de temperatura calida en capas bajas debido al intercambio de
energia (calor latente) entre océano y atmésfera. Esto produce una rapida
reduccién de la cizalla del viento con la altura.

A partir de este momento nos centraremos unicamente en los ciclones ex-
tratropicales, que son aquellos sistemas que condicionan en mayor medida el
tiempo en la Peninsula Ibérica.
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Figura 5.1: Perfil vertical de las isobaras(lineas continuas), isotermas (lineas disconti-
nuas) y forma de la tropopausa (linea discontinua gruesa) para a) un ciclon de nicleo
frio (ciclon extratropical) b) un ciclon de nicleo cdlido (ciclon tropical). [20]
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5.2. Formacion

A lo largo del siglo XX fue posible explicar la formacion de ciclones extra-
tropicales a partir del desarrollo matematico de las ecuaciones de la dinamica
meteoroldgica y la mejora en la toma de datos observacionales.

Las primeras teorias estaban basadas en la amplificacion de ciclones en super-
ficie como resultado de la influencia de una vaguada sobre una zona baroclina,
tal y como sugiere la ecuacién de vorticidad:

d(C+f) ou Qv owdv  Owdu 1 (OpOp Ipdp
dt (Q+f) ( Oy) (8$ 9z Oy 8z) +\p2 (8y8x axﬁy)
C’onv;r;encm Tzltzng Baroclznzczdad

(5.1)
Nos indica que el cambio de la vorticidad absoluta segtin el movimiento depende
del efecto de la convergencia/divergencia horizontal de viento, de la transferencia
de vorticidad entre la componente vertical y horizontal (tilting) y de los efectos
de la baroclinidad.

Actualmente, las teorias que explican el desarrollo de los ciclones se basan
en las transiciones extratropicales, que ocurren cuando los ciclones tropicales
llegan a latitudes extratropicales, o en las ecuaciones cuasi-geostroficas aplicadas
a una atmosfera baroclina (interaccién baroclina). A continuacién, analizamos
cada uno de estos casos detenidamente:

Transicion extratropical

Las transiciones extratropicales ocurren generalmente al final de la existen-
cia de los ciclones tropicales, cuando alcanzan las latitudes 30-40 N. Durante
la transicién, estos sistemas dejan de obtener energia del calor latente generado
por condensacién y empiezan a obtenerla de procesos baroclinos. Como conse-
cuencia, su nucleo pierde temperatura y empieza a ser frio. Ademas, pierden su
cobertura nubosa simétrica en torno a su centro y empiezan a aparecer los frentes
caracteristicos de los ciclones extratropicales. Una vez completada la transicion,
estos sistemas pueden volver a fortalecerse gracias a la interaccion baroclina.

Interaccion baroclina

El balance térmico presente en la atmosfera permite describir sus ecuaciones
dindmicas mediante el geopotencial ¢ o mediante la vorticidad potencial cuasi-
geostrofica g:

) 109
0= Vo+ f+ hog ( ap) (5.
Sus dos primeras componentes son la vorticidad relativa y planetaria respectiva-
mente. La ltima es la componente baroclina de la vorticidad potencial, siendo
una medida de la deformacion de la estructura isentrépica de la atmosfera.
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La ecuacion de vorticidad es la forma mas simple de representar la evolucién
de la vorticidad geostrdfica relativa (4, y nos permite ver que los movimientos
verticales son la unica forma de generar vorticidad mediante vortex stretching
(compresién o expansién de vértices de aire hasta recuperar su espesor isentrépi-
co inicial) y viceversa:

¢, ¢, ¢, of ., 0w
5 + ug pe + vy By —}-Ugay = foap (5.3)

Aplicando esto a la troposfera, el desarrollo de los ciclones esta relacionado
con la interacciéon entre dos maximos de vorticidad: uno en la tropopausa y
otro cerca de la superficie. El maximo de la tropopausa estd asociado a una
vaguada, y para restaurar el balance térmico se generarian ascensos al oeste de
la anomalia de vorticidad y descensos al este (Figura 2.3b). Estos movimientos
verticales, al extenderse por toda la troposfera, generarian nuevas anomalias de
vorticidad en superficie al provocar un estiramiento de los vértices de aire (ver
Figura 5.2a). Por otro lado, la anomalia de vorticidad en la superficie localizada
en una zona baroclina también generaria movimientos verticales similares, que
se propagarian hasta la tropopausa (ver Figura 5.2b).

El desarrollo de los vortices (y por consiguiente, del ciclén) ocurrird cuan-
do ambos sistemas estén relativamente cerca y los movimientos verticales sean
capaces de amplificar las anomalias de vorticidad iniciales de la tropopausa y
la superficie. Este mecanismo es el que se conoce como interaccién baroclina,
y serd efectivo mientras el vortice en altura esté retrasado respecto al vortice
en superficie (ver Figura 5.2¢). Cuando ambos vértices se encuentren uno sobre
el otro, la interaccién entre ambos se rompera y el sistema empezara a perder
intensidad y colapsarse.

Figura 5.2: Perfil vertical que muestra los movimientos verticales asociados a ano-
malias de vorticidad localizadas en a) Tropopausa. b) Superficie. ¢) Perfil vertical de
la interaccion baroclina entre ambas anomalias de vorticidad. [25]
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5.3. Tiempo asociado

Los ciclones son importantes fuentes de viento, nubosidad y precipitacion.
La intensidad del viento en torno a su centro depende de la intensidad del ciclén.
En cambio, la distribucién de la nubosidad y precipitacion esta asociada a los
frentes, pero mas concretamente a las corrientes de aire relativas a los ciclones
(Figura 5.3): una corriente transportadora de aire calido (warm conveyor belt),
otra de aire frio (cold conveyor belt) y la lengua seca (dry tongue). [24]

La corriente de aire calido es un flujo que se desplaza paralelo al frente frio
con grandes cantidades de calor, humedad y momento, proveniente de latitudes
y niveles bajos (flecha naranja). Se acelera a medida que asciende por el frente,
y si el aire ha alcanzado la saturacién, produce intensa precipitacion. Al llegar a
la alta troposfera, los fuertes vientos del oeste hacen que se curve hacia el este.

En cambio, la corriente de aire frio es paralela al frente calido y se propaga en
capas bajas para interrumpir la propagacion de la corriente calida, adquiriendo
humedad de la superficie y de la precipitacién que la corriente cédlida genera
(flecha azul). Una vez sobrepasada esta corriente, empieza a ascender y genera
nubes de gran desarrollo. Al igual que la corriente calida, también se curva hacia
el este al alcanzar la alta troposfera.

La lengua seca consiste en una corriente de aire seco proveniente del polo y
descendiente desde la estratosfera que se dirige hacia el centro del ciclén (flecha
amarilla). Es la causante del espacio sin nubosidad tan caracteristico de los
ciclones en las imagenes satelitales.

Los ciclones persistentes también pueden ser fuente de tiempo adverso, siendo
capaces de generar olas de frio, vientos de gran intensidad y lluvias torrencia-
les. Las olas de aire frio son situaciones atmosféricas en las que la invasion de
masas de aire frio producen una disminucion considerable de la temperatura en
superficie. Su duracion es de varios dias y pueden afectar a zonas de cientos de
kilémetros cuadrados.

Conveyor Belts Associated with Cyclogenesis

-
. 8s0hPa Warm
3 gonvuyor

Figura 5.3: Representacion esquemdtica de las corrientes de aire asociadas a los ci-
clones. [25]
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Figura 5.4: a) Mapa de avisos meteoroldgicos por viento y oleaje para el 25 de Enero
de 2009. [20] b) Imagen del canal Infrarrojo en la que se observa el ciclon Klaus sobre
el mar Cantdbrico. [21]

La intensidad de los vientos generados por los ciclones extratropicales depen-
de directamente de la presion en su centro, puesto que cuanto menor sea, mayor
serd el gradiente de presion en su entorno, y por consiguiente, la intensidad de
los vientos. La Figura 5.4a nos muestra el mapa de avisos de nivel rojo y naranja
por viento y oleaje para el 25 de Enero de 2009, momento en el que el centro del
ciclén extratropical Klaus se encontraba sobre el Mar Cantabrico (Figura 5.4b).
Este ciclén alcanzé tal intensidad que generd vientos de 193 km/h y olas de 26
metros en el Mar Cantdbrico. [27]

Las lluvias torrenciales pueden ocurrir durante todo el ano, pero predominan
durante los primeros meses de otono, momento en el que empiezan a desprender-
se las primeras masas de aire frio que terminan generando ciclones. Este tipo de
lluvias se caracterizan por superar valores de 150 a 200 mm en 6 horas. Pueden
producirse por la accién de ciclones mediterraneos [28], pero también pueden es-
tar asociadas a sistemas mesoescalares, estructuras nubosas convectivas aisladas,
compactas y de gran extensién. [29]

5.4. Climatologia

Los analisis climatologicos revelan que las borrascas se desarrollan sobre
los océanos y que tienden a cruzar la corriente en chorro desde la zona célida
a la fria. Aunque se generan a lo largo de todo el ano, son mas frecuentes
en otono e invierno. Analizando el mapa que muestra la densidad de ciclones
en el hemisferio norte, se observa una importante zona activa sobre el océano
Atlantico y otra menos poblada sobre el Pacifico (Figura 5.5). En el hemisferio
sur la principal zona se encuentra en latitudes medias del océano Indico.
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Figura 5.5: Climatologia de los ciclones extratropicales durante los meses de invierno
(enero-marzo) desde 1958 hasta 1999. Se representa el nimero de eventos por atno.

[30]

5.5. Deteccién en los mapas meteorolégicos

Las borrascas de latitudes medias (ciclones extratropicales) son los sistemas
meteoroldgicos que mayor influencia tienen en el tiempo de una region. Se re-
presentan mediante la letra B (L en inglés) colocada sobre el centro del sistema.

Al igual que en el caso de los anticiclones, la forma més efectiva de detectar-
los es mediante los mapas de presién a nivel del mar, aunque también pueden
determinarse mediante el andlisis de la vorticidad relativa en capas altas y ba-
jas de la troposfera. Para conocer su tipo es necesario usar los mapas de altura
geopotencial a 500 hPa y los mapas de espesor. Los pasos a seguir seran entonces:

Paso 1: Localizar la posicion de los ciclones.
Paso 2: Determinar el tipo de ciclén.
Paso 3: Analizar posibles intensificaciones o debilitamientos.

Aunque existen ciclones de nucleo calido y frio, inicamente analizaremos los
de tipo frio, es decir, las borrascas de latitudes medias. Esta restriccion es debida
a que estos sistemas ciclonicos son los mas influyentes en la Peninsula Ibérica.
Veamos detenidamente cada uno de los pasos:

= Paso 1: Identificacién de zonas con posibles desarrollos frontales

Los mapas de presién a nivel del mar nos permiten localizar con
claridad los sistemas de bajas presiones y estimar la direccion e intensidad
del viento. En torno a los ciclones los vientos rotan en sentido antihorario
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y su médulo depende de la intensidad del gradiente de presién. Cerca de
la superficie, la fuerza de rozamiento del viento con el suelo produce una
disminucién en el médulo de la velocidad y un cambio en su direccion. Por
ello, el viento deja de ser paralelo a las isobaras para empezar a curvarse
hacia el centro de estos sistemas.

En la Figura 5.6a, correspondiente al mapa de presiéon a nivel del mar
(contornos) para las 00 UTC del 24 de diciembre de 2013, podemos ver
una intensa borrasca al noroeste de las Islas Britanicas que supera los 944
hPa en su centro.

También podemos utilizar el mapa de vorticidad relativa a 1000 hPa
para la deteccién de las borrascas, puesto que estan asociadas a valores
positivos (Ecuacién 2.6). Tal y como puede verse en la Figura 5.6b, el es-
pacio ocupado por el ciclon presenta valores positivos de vorticidad, siendo
maximos en su centro puesto que los vientos tienen mucha intensidad en
esa zona.

Paso 2: Determinar el tipo de ciclon

Representando el mapa de presion a nivel del mar junto con el
de altura geopotencial a 500 hPa podemos determinar el tipo de
sistema que estamos tratando. Normalmente, las borrascas extratropicales
se encuentran bajo una vaguada. La Figura 5.6a nos muestra esa situacion,
de modo que el ciclon que estamos analizando posiblemente sea de tipo
frio. Deberemos comprobarlo con los mapas de espesor.

En el caso de los ciclones, tal y como muestra la ecuacion hipsométrica
(Ecuacién 2.9), los de tipo frio estardn asociados a pequenos espesores.
En la Figura 5.6c, correspondiente al mapa de presién a nivel del mar
(contornos) y espesor entre las capas de 1000-500 hPa (sombreado) para
las 00 UTC del 24 de diciembre de 2013, podemos ver que sobre la borrasca
en superficie tenemos una gran zona con pequenos espesores. Deducimos
entonces que el ciclén presenta un ntcleo frio.

Paso 3: Analizar posibles intensificaciones o debilitamientos

Los mapas de vorticidad y de altura geopotencial calculados para
500 hPa son ttiles para predecir la evolucion de los sistemas. Nos permi-
ten determinar la adveccion de vorticidad en capas altas, asociadas a los
movimientos verticales mediante la ecuacién omega (Ecuacién 2.7). En la
Figura 5.6d, correspondiente a la vorticidad relativa a 500 hPa, podemos
ver que en la zona redondeada de la figura se produce adveccién de vorti-
cidad ciclénica, directamente relacionada con movimientos ascendentes de
aire. Esto produce una intensificacién del ciclén y favorece el desarrollo de
nubes convectivas.
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Figura 5.6: a) Mapa de presion a nivel del mar en hPa (linea blanca) junto con el
mapa de altura geopotencial a 500 hPa (en dam, sombreado) b) Mapa espesor entre
las superficies de 1000 y 500 hPa (en dam, sombreado) junto con el mapa de presion
a nivel del mar (en hPa, linea blanca) c¢) Mapa de vorticidad a 1000 hPa (en 1/s,
sombreado) junto con el mapa de presion a nivel del mar (en hPa, linea blanca) d)
Mapa de vorticidad a 500 hPa (en 1/s, sombreado) junto con el mapa de presion a
nivel del mar (en hPa, linea blanca) e) Imagen IR para las 00 UTC del 24 de diciembre
de 2013. Mapas realizados a partir de los datos del reandlisis 1 del NCEP/NCAR [1)]
e imagen satelital obtenida de Eumetsat. [15]
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Estos campos meteorologicos nos han permitido detectar una borrasca al
noroeste de las Islas Britanicas, localizada bajo una vaguada. Esto produce que
los espesores en esa zona sean pequenos, de modo que estamos analizando un
ciclon de ntcleo frio. Por 1ltimo, los mapas de vorticidad y geopotencial a 500
hPa nos indican una posible intensificaciéon del ciclén y el desarrollo de nubes
convectivas.

Para comprobar si el andlisis hecho a partir de los campos meteorologicos se
parece a lo sucedido realmente, utilizamos la imagen satelital del canal infrarrojo
(Figura 5.6e). Esta imagen nos muestra una intensa circulacién al noroeste de
las Islas Britanicas, cuyo frente frio asociado afecta a Reino Unido, Francia y a
gran parte del norte Peninsular. En cambio, sobre Irlanda predominan las nubes
con poco desarrollo al estar bajo la influencia de la lengua seca.

Por tltimo, utilizamos el mapa de presion en superficie realizado por el Me-
tOffice (Figura 5.7a) ante la imposibilidad de obtener el andlisis para ese dia.
Podemos ver que cerca de las Islas Britanicas se encuentra un intenso centro de
bajas presiones y que su frente frio asociado se aproxima por el oeste hacia el
continente Europeo. El campo de presién para el dia siguiente (Figura 5.7b) nos
indica que la borrasca se ha desplazado hasta localizarse directamente al norte
de las Islas Britanicas y que ha sufrido una intensificacién, alcanzando los 931
hPa en su centro. Esto corrobora el analisis que hemos realizado a partir de los
campos meteorologicos.

- g
g

1028 %
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Figura 5.7: Campos de presion realizados por el MetOffice para a) las 00 UTC' del 2/
y b) del 25 de diciembre de 2013.Imdgenes tomadas de Wetterzentrale. [10]



Capitulo 6

Consideraciones finales

En este trabajo se ha desarrollado un método que permite iniciarse en la
interpretacion de los campos meteoroldgicos a partir de los conocimientos basicos
de la Meteorologia Dinamica. Hemos sistematizado el anélisis de los campos para
su interpretacion de cara al diagnostico y prediccion del tiempo. Este manual
puede ser de utilidad en el Grado en Fisica y durante el Master de Geofisica y
Meteorologia, especialmente para alguna de las préacticas de las asignaturas de
Meteorologia Dindmica y Dindmica Atmosférica. Ademas, esta metodologia es
aplicable a otros sistemas atmosféricos, como por ejemplo las DANAs, tormentas
o bloqueos.

A modo de resumen adjuntamos un conjunto de tablas en las que se mues-
tra de manera concisa los pasos que debemos seguir durante el andlisis de las
vaguadas y dorsales, corriente en chorro, frentes, anticiclones y borrascas. En
todas ellas se incluyen los aspectos clave que debemos buscar en los diferentes
campos y la justificacion tedrica de cada paso.

= Vaguadas y Dorsales:

Analisis

Nivel y Variable

Aspectos Clave

Justificacion Tedrica

Posicion de las vaguadas
y dorsales

Altura geopotencial a 500 hPa

Grandes valores para las dorsales y
pequetios para las vaguadas

Definicién de los sistemas

Posicién de las vaguadas
y dorsales

Vorticidad a 500 hPa

Valores positivos para las vaguadas y
negativos para las dorsales

Definicién de vorticidad relativa
(Ecuacion 2.6)

Evolucién de los sistemas
en superficie

Vorticidad y altura geopotencial
a 500 hPa

Zonas de advecciones de vorticidad
positiva y negativa, asociadas a ascen-
sos y descensos respectivamente

Ecuaciéon Omega (Ecuacién 2.7)

Evolucién de los sistemas
en superficie

Altura geopotencial a 500 hPa

Zonas de convergencia y divergencia
del viento ageostréfico, asociadas a
descensos y ascensos respectivamente

Ecuacion de la tendencia de la pre-
sién en superficie (Ecuacién 2.4)

Tabla 6.1:

Resumen del andlisis obtenido para las vaguadas y dorsales.
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» Corriente en chorro:

Analisis

Nivel y Variable

Aspectos Clave

Justificacién
Tedrica

Posicién y tipo de la co-
rriente en chorro

Altura geopotencial a 500 hPa

Gradiente intenso que se localiza en-
tre las dorsales y vaguadas

Definicién del sistema

Posicién y tipo de la co-
rriente en chorro

Altura geopotencial a 300,200
hPa

Gradiente intenso de las lineas de geo-
potencial

Definicién del sistema

Evolucién de los sistemas
en superficie

Médulo de viento a 300/200 hPa

Zonas de convergencia y divergencia
del viento ageostréfico, asociadas a
descensos y ascensos respectivamente

Ecuaciéon de la tendencia de
la presién en superficie (Ecua-
cién 2.4)

Tabla 6.2: Resumen del andlisis obtenido para la corriente en chorro.

» Frentes:
Analisis Nivel y Variable Aspectos Clave Justificacion
Teérica
Zonas con posibles desa- | Espesor entre 500-1000 hPa Gradiente intenso entre las lineas de | Ecuacién hipsométrica (Ecua-

rrollos frontales

espesor

cién 2.9) y funcién de Frontogéne-
sis (Ecuacién 3.2)

Zonas con posibles desa-
rrollos frontales

Temperatura potencial en super-
ficie

Zonas con gradiente intensos

Funcién de Frontogénesis (Ecua-
cién 3.2)

Posicién del frente en su-
perficie

Presién a nivel del mar

Cambios pronunciados en la curvatu-
ra de las isobaras

Advecciones de masas de aire céli-
das o frias que modifican el campo
de presién

Posicién del frente en al-
tura

Altura geopotencial a 850/700
hPa

Cambios pronunciados en la curvatu-
ra de las lineas de geopotencial

Advecciones de masas de aire céli-
das o frias que modifican el campo
de altura geopotencial

Tabla 6.3: Resumen del andlisis obtenido para los frentes.

s Anticiclones:

Analisis

Nivel y Variable

Aspectos Clave

Justificacién
Teorica

Posicién de los anticiclo-
nes

Presion a nivel del mar

Grandes valores de presién

Definicién de los sistemas

Posicién de los anticiclo-
nes

Vorticidad a 1000 hPa

valores negativos de vorticidad

Definicién de vorticidad relativa
(Ecuacién 2.6)

Tipo de anticiclén

Presion a nivel del mar y altura
geopotencial a 500 hPa

Dorsales y vaguadas sobre anticiclo-
nes indican tipo cdlidos y frios respec-
tivamente

Altura del estrato entre los esos
niveles de pr
hipsométrica (Ecuacién 2.9)

6n y la ecuacién

Tipo de anticiclén

Espesor entre 500-1000 hPa

Grandes valores de espesor para anti-
ciclones de ntcleo célido y pequenos
valores para el nicleo frio

Ecuacién
cién 2.9)

hipsométrica (Ecua-

Evolucién del anticiclén

Vorticidad y altura geopotencial

a 500 hPa

Zonas de advecciones de vorticidad
positiva y negat

sos y descensos respectivamente

, asociadas a ascen-

Ecuacién Omega (Ecuacién 2.7
{=)

Tabla 6.4: Resumen del andlisis obtenido para los anticiclones de nicleo cdlido y frio.
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= Ciclones:

Analisis

Nivel y Variable

Aspectos Clave

Justificacién
Tedrica

Posicién de los ciclones

Presién a nivel del mar

Pequerios valores de presién

Definicién de los sistemas

Posicién de los ciclones

Vorticidad a 1000 hPa

valores positivos de vorticidad

Definicién de vorticidad relativa
(Ecuacién 2.6)

Tipo de ciclén

Presién a nivel del mar y altura
geopotencial a 500 hPa

Dorsales y vaguadas sobre ciclones in-
dican tipos cdlidos y frios respectiva-
mente

Altura del estrato entre los esos
niveles de presién y la ecuacién
hipsométrica (Ecuacién 2.9)

Tipo de ciclén

Espesor entre 500-1000 hPa

Grandes valores de espesor para ciclo-
nes de nicleo célido y pequenios valo-
res para el nucleo frio

Ecuaciéon hipsométrica (Ecua-
cién 2.9)

Evolucién del ciclén

Vorticidad y altura geopotencial
a 500 hPa

Zonas de advecciones de vorticidad
positiva y negativa, asociadas a ascen-
sos y descensos respectivamente

Ecuaciéon Omega (Ecuacién 2.7)

Tabla 6.5: Resumen del andlisis obtenido para los

ciclones.
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