
TESIS DOCTORAL

Estudio y caracterización de la tropopausa:
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Guadalupe Sáenz Garćıa
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Caṕıtulo 1

Introducción.

E
n este primer caṕıtulo se describe el contexto histórico del concepto de tro-

popausa y el origen de sus diferentes definiciones. A lo largo del mismo se

mostrará el estado actual de sus múltiples definiciones, a la vez que se establecerá

el marco general de conocimiento que justifica la necesidad de este estudio.
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CAPÍTULO 1. INTRODUCCIÓN.

1.1. Introducción al concepto de tropopausa.

La atmósfera presenta variaciones verticales de la temperatura producidas por

procesos radiativos, dinámicos y qúımicos que operan en diferentes alturas. Aśı,

puede dividirse en cuatro capas separadas por tres zonas de transición estrechas.

Las capas se llaman “esferas” y las zonas de transición “pausas”. Cada capa es una

región donde el cambio de la temperatura con la altura tiende a ser del mismo signo.

Las cuatro capas de la atmósfera se denominan troposfera, estratosfera, mesosfera y

termosfera, y las zonas de transición tropopausa, estratopausa y mesopausa (Figura

1.1). La troposfera se caracteriza por un descenso de la temperatura con la altura,

debido al balance energético y la presencia del suelo, y la estratosfera por un aumento

de temperatura con la altura, debido en buena parte a la absorción de radiación UV

por el ozono.

Figura 1.1: Esquema ilustrativo de las capas de la atmósfera, las zonas de transición y el
perfil térmico atmosférico. Tomada de http://slideplayer.es/slide/1129575

La tropopausa representa el ĺımite entre la troposfera y la estratosfera, dos capas
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1.2. EL DESCUBRIMIENTO DE LA TROPOPAUSA.

de aire con propiedades radiativas, dinámicas y qúımicas muy diferentes (Holton et

al., 1995). Su altura muestra variaciones con la latitud, la estación del año e incluso

diarias y vaŕıa desde 7-10 km en las regiones polares hasta 16-18 km en trópicos

(Brasseur y Solomon, 1986). Aśı, la tropopausa tropical es más alta y fŕıa, y la

tropopausa polar es más baja y cálida. Las tropopausas mas altas pueden encontrarse

sobre el sur de Aśıa durante la estación del monzón, donde la altura de la tropopausa

alcanza ocasionalmente valores por encima de los 18 km, o también sobre el oeste

ecuatorial del océano Paćıfico con alturas por encima de 17.5 km. La altura de

la tropopausa también vaŕıa con los sistemas sinópticos, en particular en latitudes

medias durante su invierno, mostrando menores alturas durante la ocurrencia de

ciclones en niveles altos y mayores alturas asociadas con anticiclones en niveles altos

(Hoskins et al., 1985).

1.2. El descubrimiento de la tropopausa.

No fue hasta la mitad del siglo XIX cuando se produjo un gran esfuerzo por parte

de la comunidad cient́ıfica para investigar la región de transición entre la alta tropos-

fera y la baja estratosfera (conocida también por sus siglas en inglés UTLS (Upper

Troposphere-Lower Stratosphere)), donde se localiza la tropopausa. En un principio

se recurrió al alpinismo, y el lanzamiento y manejo de aerostatos tripulados (ver

Figura 1.2), hasta la introducción de las técnicas de radiosondeos, que permit́ıan la

recogida de datos en la atmósfera media hasta los 15 km. Hermite y Besançon fueron

los primeros en observar una capa isoterma entre los 12 y los 14 km en 1893 pero fue

considerada un error de medida debido a la radiación solar (Hoinka, 1997). Coinci-

diendo con la fundación de la Comisión Internacional de Cient́ıficos Aeronáuticos en

1896 se hicieron varios ascensos hasta alturas de 12 km, pero la temperatura medida

alrededor de los 10 km siempre se atribuyó a un error de medida, siendo rechazada

o corregida consecuentemente. Finalmente, Teisserenc de Bort (1902) reunió varias

evidencias para demostrar la existencia de una zona aproximadamente isotérmica
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CAPÍTULO 1. INTRODUCCIÓN.

con una altitud que variaba entre los 8 y los 12 km, seguida por una región carac-

terizada por una pequeña disminución o por un ligero aumento de la temperatura

con la altura. El mismo año Asmann (1902) presentó conclusiones similares y estimó

que la cima de la capa isotérma estaba sobre los 17 km.

Figura 1.2: A la izquierda, esquema ilustrativo de las investigaciones de la alta troposfera a
finales del siglo XIX. A la derecha, dibujo de la dramática situación de dos investigadores
que estudiaban la estructura atmosférica cuando se quedaron inconscientes durante un vuelo
en un aerostato en 1862.

En estudios posteriores se demostró que la altura de la zona isoterma variaba

con las condiciones meteorológicas (Teisserenc de Bort, 1902), el d́ıa del año (Teisse-

renc de Bort, 1904) y la latitud (Teisserenc de Bort, 1908). Diferentes experimentos

alrededor del mundo confirmaron la naturaleza global y permanente del fenómeno

(Rotch, 1905; Gold, 1913), inicialmente denominado “inversión en altura” o “capa

isoterma”hasta que se acuñó el término de tropopausa, que fue estandarizado por la

Comisión de la Organización Meteorológica Mundial para la Aeroloǵıa (OMM, 1957).

Desde entonces, ha habido un creciente interés en su análisis, tanto en extratrópicos

(p.ej., Hegglin et al. 2010) como en trópicos (p.ej., Gettelman et al. 2010).
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1.3. LA IMPORTANCIA DE ESTUDIAR LA TROPOPAUSA Y SUS
DEFINICIONES.

1.3. La importancia de estudiar la tropopausa y sus de-

finiciones.

En los últimos años se ha prestado mucha atención a la UTLS, como la región

de transición alrededor de la tropopausa. En gran parte este resurgimiento de estu-

dios sobre la tropopausa está motivado por el importante papel que desempeña en

la dinámica atmosférica. Aśı, por ejemplo, aparece estrechamente relacionada con

cambios en el ozono estratosférico (Hoerling et al., 1991; Steinbrecht et al., 1998),

el acoplamiento estratosfera-troposfera (Baldwind y Dukerton, 1999; Ambaum y

Hoskin, 2002; Thompson et al., 2002), el intercambio de propiedades dinámicas y

especies qúımicas entre estas dos capas (Danielsen, 1968; Wirth, 1995; Pan et al.,

2004), y parece ser un buen indicador del cambio climático (Sausen y Santer, 2003).

Por tanto, es de gran importancia conocer con precisión la estructura espacial y

temporal de la tropopausa.

A pesar de conocerse su existencia desde hace más de 100 años, el origen de la

tropopausa continúa siendo un tema de investigación muy activo; por ejemplo, no se

sabe con exactitud qué factores son los que determinan la altura de la tropopausa. En

la atmósfera tropical la tropopausa aparece como consecuencia de la transición desde

el equilibrio radiativo-convectivo en la troposfera al equilibrio radiativo en la estra-

tosfera. En latitudes medias la influencia de perturbaciones baroclinas se traduce en

una situación de mayor complejidad, dando origen a una tropopausa que presenta

una gran variabilidad temporal y espacial. Son muchos los estudios que tratan de

explicar la existencia de la tropopausa centrándose en diversos mecanismos, como

pueden ser la influencia de los fenómenos radiativos, la dinámica de ondas barocli-

nas, etc. (Thuburn y Craig, 1997; Ambaum, 1997; Haynes et al., 2001; Schneider,

2004).

Por ello, las definiciones vigentes son esencialmente emṕıricas, en el sentido de

que se basan en el comportamiento de ciertos parámetros meteorológicos, los cuales
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CAPÍTULO 1. INTRODUCCIÓN.

se emplean como herramientas de diagnóstico para la localización de la tropopausa.

Aśı, a menudo se define como la región donde tiene lugar una transición en los valores

de ciertas propiedades atmosféricas y/o la concentración de especies qúımicas (p.ej.,

OMM 1986, Pan et al. 2004). Esta discontinuidad asociada a la tropopausa ha servido

como base para una serie de definiciones formales, siendo la más usada la propuesta

por la OMM (OMM, 1957), referida en la literatura como tropopausa térmica, y en

la cual se hace uso de las variaciones del gradiente vertical de temperatura. Otra

definición, utilizada habitualmente en latitudes tropicales, identifica la tropopausa

con el nivel en el cual la temperatura es mı́nima. Es la tropopausa del punto fŕıo

(“cold point”), siendo especialmente relevante en el transporte de vapor de agua

hacia la estratosfera (Holton et al., 1995). Una definición alternativa se basa en la

vorticidad potencial de Rossby-Ertel o vorticidad potencial isentrópica (PVθ o VPI)

muy utilizada en latitudes medias, y que identifica el nivel de la tropopausa con

una determinada superficie de vorticidad potencial (tropopausa dinámica), lo que

la hace especialmente útil en estudios de intercambios estratosfera-troposfera (en

inglés, Stratosphere-Troposphere Exchange (STE)) (Wei, 1987). Otra definición de

la tropopausa más o menos extendida es la qúımica, que originalmente se basó en la

distribución vertical de ozono (Bethan et al., 1996), si bien estudios más recientes

apuntan hacia una redefinición de la misma basada en la relación entre marcadores

t́ıpicamente estratosféricos y troposféricos en dicha región (Zahn et al., 2004; Pan

et al., 2004). Evidentemente, tal multitud de definiciones convierten a esta región

en un objeto de estudio complejo. A continuación, se presentarán estas definiciones

y algunos de los problemas relacionados con su uso. Posteriormente, se dará una

descripción más detallada en los correspondientes caṕıtulos de esta tesis.

La tropopausa térmica se fundamenta en el cambio del gradiente vertical de

temperatura entre la troposfera, donde la temperatura decrece con la altura, y la es-

tratosfera, donde la temperatura es constante o aumenta con la altura. En un primer

momento existieron diferentes métodos para localizar esta discontinuidad (Bjerknes

y Palmen, 1937; Defant y Taba, 1957) hasta que la OMM (1957) estandarizó su de-
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1.3. LA IMPORTANCIA DE ESTUDIAR LA TROPOPAUSA Y SUS
DEFINICIONES.

finición. Aśı, la (primera) tropopausa se definió como el nivel más bajo para el cual

el gradiente térmico (-∂T∂z ) decrece a 2 K/km o menos, siendo también el gradiente

medio, entre este nivel y todos los niveles superiores dentro de 2 km de espesor, me-

nor de 2 K/km. Como este criterio está diseñado para localizar “discontinuidades”

en la estructura térmica local y no superficies de transición, permite la detección de

múltiples tropopausas (ver Figura 1.3).

Figura 1.3: Perfiles verticales de temperatura de radiosondeos y datos de GPS en Charleston,
Carolina del Sur (280◦E, 32◦N), para el d́ıa 5 de Enero de 2002. El perfil de GPS tiene
una resolución mayor que el de radiosondeos. Las flechas marcan la primera y la segunda
tropopausa térmica detectadas a partir de la definición de la OMM (1957). Tomada de
Randel et al. (2007).

La ventaja principal de esta definición es que puede ser aplicada globalmente y

que posee una ventaja operacional importante, ya que solo es necesario el perfil ver-

tical de temperatura atmosférica para su cálculo. Sin embargo, el gradiente térmico

no se conserva en flujos adiabáticos (Holton et al., 1995) y por tanto, la tropopausa

térmica podrá ser ambigua durante la ocurrencia de sistemas dinámicos, como el

desarrollo de ciclones extratropicales en latitudes subtropicales cerca de la región de

la corriente en chorro y, en ocasiones, en latitudes polares (Reiter, 1975; Hoerling et

al., 1991; Wirth, 2001; Zängl y Hoinka, 2001). Bajo estas situaciones la tropopausa
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CAPÍTULO 1. INTRODUCCIÓN.

se identifica mejor como una capa de transición (Hoerling et al., 1991) donde tienen

lugar múltiples discontinuidades o tropopausas (Figura 1.3). Como consecuencia,

la tropopausa térmica normalmente revela una estructura de desdoblamiento en la

interfase entre trópicos y extratrópicos (Figura 1.4), a diferencia de las definiciones

dinámica y qúımica que a menudo muestran una transición latitudinal gradual (Ko-

chanski, 1955; Bithel et al., 1999; Nielsen-Gammon, 2001; Randel et al., 2007). Estos

aspectos se describirán con más detalle en el Caṕıtulo 4.

Figura 1.4: Comparación de la altura de las tropopausas térmica y dinámica. La altura de
la tropopausa térmica (cruces negras) se obtuvo a partir de medidas de avión de la NASA,
durante el d́ıa 11 de Diciembre 1995 para la sección de 155◦W. En colores se representan
las superficies de vorticidad potencial entre 1 y 14 UVP (ĺıneas continuas) y el campo de
viento zonal (contorno punteado) con datos del Met Office. Los dos contornos usados para
el viento representan los vientos del oeste (azul) y los vientos del este (lila). Tomada de Pan
et al. (2004).

Poco después de la estandarización de la definición térmica se reconoció que la

tropopausa también pod́ıa describirse a través de la vorticidad potencial isentrópica

(PVθ) (Reed, 1955; Danielsen, 1968; Holton et al., 1995), que se expresa en Unidades

de Vorticidad Potencial (UVP), 1UVP=10−6 m2 s−1 K kg−1). En la troposfera los

valores de vorticidad potencial isentrópica son pequeños mientras que en la estra-
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1.3. LA IMPORTANCIA DE ESTUDIAR LA TROPOPAUSA Y SUS
DEFINICIONES.

tosfera, donde la distribución de vorticidad potencial está dominada por una fuerte

estabilidad estática, los valores son mayores. La definición dinámica se basa en valo-

res umbrales de vorticidad potencial isentrópica, que identifican la tropopausa como

una superficie cuasi-material (PVθ constante) que separa los valores bajos de vor-

ticidad potencial de la troposfera de los valores altos de la estratosfera (ver Figura

1.4). Como un enfoque alternativo al uso de superficies de PVθ constantes, también

se propuso el gradiente de PVθ (Danielsen, 1968; Kunz et al., 2011), cuyos valores

altos alrededor de la tropopausa suponen una barrera a la mezcla y al transporte

(Holton et al., 1995).

La tropopausa dinámica, definida como una superficie cuasi-material, responde

tanto a la estabilidad estática, al igual que la definición térmica, como a los procesos

dinámicos (representados en la vorticidad relativa), proporcionando una represen-

tación espacio-temporal continua de la tropopausa, con ciertas limitaciones (Figura

1.4, Hoskins et al. 1985; Hoinka 1998; Randel et al. 2007). Algunas de ellas ocurren

durante procesos de transporte (p.ej., los plegamientos de la tropopausa) cuando su

estructura es complicada (Sawyers, 1954; Danielsen, 1968) y en las regiones de vorti-

cidad absoluta (ζθ+f) pequeña, como las zonas tropicales, donde también se produce

el cambio de signo de los valores de vorticidad potencial entre hemisferios. Además,

la PVθ es una variable derivada (no medida directamente en las observaciones), por

lo que el análisis de la tropopausa dinámica se ha restringido principalmente a da-

tos asimilados de análisis, reanálisis o salidas de modelos (Nielsen-Gammon, 2001;

Berrisford et al., 2007; Kunz et al., 2011). A pesar de ello, el uso de la vorticidad

potencial para describir la tropopausa dinámica presenta ciertas ventajas frente a

la definición térmica: 1) la vorticidad potencial se conserva en superficies isentrópi-

cas bajo condiciones adiabáticas y en ausencia de fricción, y 2) según el principio

de invertibilidad (Hoskins et al., 1985), es posible deducir el campo de presión,

temperatura y viento, conocida la distribución de vorticidad potencial, suponiendo

condiciones de flujo balanceado (p.ej., aproximación geostrófica) y especificando un

estado inicial de referencia y unas condiciones de contorno apropiadas.
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En las últimas décadas se han realizado varios estudios de comparación entre

las definiciones térmica y dinámica, usando la tropopausa térmica como referencia.

Hoerling et al. (1991) y Hoinka (1998, 1999) compararon la presión de la tropopausa

dinámica extratropical de diferentes superficies isentrópicas (entre 2 y 5 UVP) con la

de la tropopausa térmica usando datos de análisis y reanálisis. En general obtuvieron

que la presión de la tropopausa dinámica sobrestimaba sistemáticamente la presión

de la tropopausa térmica para valores más bajos de 3 UVP y la subestimaba para

valores más altos de 4 UVP, pero que exist́ıan diferencias locales, especialmente

en las proximidades de la corriente en chorro, en la región tropical y en situaciones

ciclónicas. No obstante, estos resultados se obtuvieron para datos de análisis con baja

resolución vertical, de forma regional y para breves periodos de tiempo. Actualmente

no hay un criterio ampliamente aceptado o una evidencia concluyente que identifique

la tropopausa dinámica con un valor particular de PVθ. Diferentes estudios han

comprobado que el valor óptimo depende de muchos factores, ya que vaŕıa entre

hemisferios, con la latitud, la localización (continental u oceánica), la estación del

año y la situación sinóptica. Aśı, se han propuesto varios umbrales, desde ±1 UVP

(Shapiro 1980), ±1.6 UVP (OMM, 1986), ±2 UVP (Hoskins et al. 1985; Holton et al.

1995; Wilcox et al. 2011; Holton et al. 1995; Wirth 2000; Thouret et al. 2006), entre

±2 UVP y±3 UVP (Danielsen et al., 1987) o±3.5 UVP (Hoerling et al. 1991; Hoinka

1999; Zängl y Hoinka 2001; Zängl y Wirth 2002), o un rango de valores comprendidos

entre 1 y 5 UVP (Randel et al., 2007; Kunz et al., 2011). La diversidad y complejidad

de factores que influyen en el umbral óptimo de VPI dificultan enormemente la

posibilidad de implementar un umbral relativo que contemple todas las posibles

situaciones. Como consecuencia y debido a la limitación adicional de definir una

tropopausa dinámica en trópicos, aparecieron estudios como Hoerling et al. (1991);

Hoinka (1999) y Wilcox et al. (2011) que propusieron una definición h́ıbrida de la

tropopausa, usando la definición dinámica en extratrópicos y la térmica en trópicos.

Estas cuestiones se abordaran con más profundidad en el Caṕıtulo 5.

Por último, la definición qúımica se basa en el cambio de las concentraciones
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de ciertos gases traza entre la troposfera y la estratosfera, y su disminución con la

distancia a su región de origen (OMM, 1986). Los criterios para su definición se

establecen mediante umbrales espećıficos de las concentraciones de gases traza, el

gradiente vertical de esta propiedad o la relación entre la distribución vertical de un

par de componentes qúımicos, uno de origen troposférico y otro estratosférico. Una

de las definiciones qúımicas más tradicionales usa la distribución de vapor de agua (o

higropausa) o de ozono (también llamada ozonopausa) (Bethan et al., 1996; Browell

et al., 1996). Esta última se apoya en el principio de conservación del ozono total y en

las diferentes concentraciones en la troposfera y la estratosfera, aśı como en la fuerte

correlación que existe entre el ozono y la PVθ en la baja estratosfera (Danielsen et al.,

1987; Beekmann et al., 1994). Se han propuesto definiciones qúımicas alternativas,

pero no hay un criterio adoptado por la OMM. Recientemente varios estudios (Pan et

al., 2004; Hegglin et al., 2009; Tilmes et al., 2010) concluyeron que la relación entre

ciertos gases traza estratosféricos y troposféricos es un indicador más apropiado

de la tropopausa que el uso exclusivo de un único trazador, y que representar la

tropopausa como una capa de transición, llamada“capa de mezcla”es más apropiado

que considerarla una discontinuidad o una superficie.

En general, se han considerado principalmente dos tipos de capa de mezcla,

según su localización y caracteŕısticas: la TTL (Tropical Tropopause Layer o Tropical

Transition Layer) para trópicos y la ExTL (Extratropical Tropopause Layer) para

extratrópicos. La TTL está dominada por el balance radiativo-convectivo y para

identificar sus ĺımites (base y cima de la capa) se han usado diferentes diagnósticos:

1) el punto de cambio de la estabilidad vertical (∼12 km), y la altura de la tropopausa

térmica (∼15-18 km) (Sherwood y Dessler, 2001; Holton y Gettelman, 2001); 2)

estimaciones del flujo de masa en la circulación de la célula de Hadley troposférica

(∼15 km) y la circulación estratosférica Brewer-Dobson (∼16.6 km) (Folkins, 2002)

o 3) el mı́nimo de estabilidad como ĺımite inferior y el mı́nimo de temperatura

del perfil térmico (llamado “cold point”) como ĺımite superior (Haynes et al., 2001;

Sherwood y Dessler, 2001). Por el contrario, la ExTL no es fácil de caracterizar a
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partir de los perfiles térmicos, debido a que en estas latitudes gobierna la dinámica

de ondas baroclinas (Held, 1982; Haynes et al., 2001; Son y Polvani, 2007; Wirth y

Szabo, 2007; Wirth, 2001) y el transporte a través de la tropopausa extratropical

(Holton et al., 1995), lo que produce importantes cambios en el gradiente térmico

y la estabilidad estática alrededor de la tropopausa extratropical. Una alternativa

para caracterizar la ExTL ha sido el uso de las relaciones entre las concentraciones

de dos gases traza. Aunque en un primer momento, este tipo de análisis se utilizó en

estudios de la dinámica estratosférica (Plumb, 2007), recientemente se ha investigado

su aplicación a la UTLS, de forma principalmente emṕırica. Aśı, varios estudios han

establecido los ĺımites de la ExTL a partir de ciertos constituyentes atmosféricos,

cuyas concentraciones en la UTLS presentan valores intermedios entre la troposfera y

la estratosfera, y un marcado gradiente a través de la tropopausa. Este método se ha

aplicado recientemente para caracterizar la TTL, obteniéndose resultados análogos

a los proporcionados por las definiciones tradicionales (Pan et al., 2013).

De acuerdo con esto, se ha descrito la transición qúımica a través de la tropopau-

sa usando la relación entre dos gases traza de vida larga, uno de origen estratosférico,

como el ozono (O3), y otro de origen troposférico, como el vapor de agua (H2O) o

el monóxido de carbono (CO) (Zahn et al., 2004; Hoor et al., 2002; Pan et al., 2004;

Hegglin et al., 2009). Cuando se representa la concentración del gas estratosférico

frente a la del troposférico, dicha relación tiene aproximadamente forma de “L”, con

dos ramas caracteŕısticas, una vertical y otra horizontal, llamadas la rama estratos-

férica y la rama troposférica, respectivamente (ver Figura 1.5). La transición entre

estas dos ramas define la capa de mezcla de forma que la posición de los puntos en

el espacio del gas traza estratosférico-troposférico proporciona información sobre si

éstos pertenecen a la estratosfera, a la troposfera o a la capa de mezcla.
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Figura 1.5: En el panel A se representa la trayectoria de un vuelo durante la campaña
START05 del 1 de Diciembre de 2005 (linea gruesa de colores). En colores se identifican
las masas de aires estratosférica (roja), troposféricas (verde) y capa de mezcla (azul) a
lo largo de la trayectoria del vuelo. Se muestra la tropopausa térmica (puntos negros) y
dinámica, representada como las superficies de 2 y 6 UVP (ĺıneas negras). Las superficies
de temperatura potencial se representan en morado y el viento zonal en gris. En el panel B
se representa un diagrama de la concentración de vapor de agua frente a la de ozono para
las observaciones tomadas en el ejemplo del panel A, que proporciona información sobre el
aire troposférico (en verde), el aire estratosférico (en rojo) y la capa de mezcla (en azul).
Tomada de Pan et al. (2007a).

Una ventaja de esta definición es que representa la tropopausa como una capa de

transición, con un determinado espesor, indicativo del grado de intercambio entre la

troposfera y la estratosfera. Algunas desventajas son la baja cobertura espacial de las

medidas observacionales de estos gases (ozonosonda, aviones, etc.), lo que dificulta

su uso en estudios climáticos (Zängl y Hoinka, 2001), el tiempo de respuesta de los

sensores de ozono (en el caso de ozonosondas) que implica localizar la tropopausa

qúımica por encima de su valor “verdadero” (Bethan et al., 1996), o el impacto de

las emisiones de los aviones en las medidas tomadas desde aeronaves (Hoinka et

al., 1996; Brunner et al., 2001). En este sentido, las observaciones de gases traza

desde satélite son una herramienta alternativa, aunque la longitud de sus registros

supone por lo general un inconveniente para estudios a largo plazo, ya que a menudo

su disponibilidad depende de misiones o experimentos espećıficos. Por tanto, son

los reanálisis y las salidas de modelos los mejores candidatos para el estudio de la

tropopausa qúımica, si bien esta alternativa aún no se ha explorado. Además, la

definición qúımica supone una visión diferente para estudiar aspectos dinámicos y

de transporte que no aportan otras definiciones (Shapiro, 1980; Danielsen et al.,
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1987; Elbern et al., 1998; Baray et al., 2000; Lamarque y Hess, 1994; Donnadille et

al., 2001; Pan et al., 2007b; Chen et al., 2011). Estas cuestiones se abordarán en el

Caṕıtulo 6.

1.4. Objetivos.

La definición térmica de la tropopausa es la más usada en la bibliograf́ıa. Sin

embargo, no está claro si es la más adecuada en regiones de fuerte desarrollo ciclónico

extratropical y en regiones subtropicales, donde se vuelve ambigua, por la aparición

de múltiples tropopausas. Por otro lado, no se ha analizado suficientemente el grado

de acuerdo entre los resultados de la tropopausa térmica basados en radiosondeos

y en reanálisis. Por el contrario, la definición dinámica muestra una tropopausa

continua y que incluye, al igual que la térmica, información sobre el cambio en la

estabilidad de la atmósfera, pero también sobre los vientos, a través de la vorticidad

relativa. Sin embargo, existen incertidumbres sobre los umbrales óptimos de VPI

para la definición dinámica. Además, es necesario actualizar la comparación de la

tropopausa térmica y dinámica, realizada por última vez en Hoerling et al. (1991).

Tampoco se han explorado las posibilidades de la definición qúımica ni su aplicación

a datos de reanálisis, estando su aplicación limitada a estudios regionales y a datos

de campañas observacionales durante breves periodos de tiempo. Todo ello limita la

descripción completa de la tropopausa.

En consecuencia, en esta tesis se abordan dos objetivos generales. El primero

consiste en estudiar, validar y comparar las definiciones térmica y dinámica de la

tropopausa, obtenidas a partir de datos de reanálisis, para proporcionar un ma-

yor conocimiento sobre la variabilidad de la tropopausa y las discrepancias entre

definiciones. El segundo es elaborar un método objetivo de identificación de la tro-

popausa qúımica que sea aplicable a datos de reanálisis y modelos, permitiendo aśı

el desarrollo de estudios climáticos.
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Para alcanzar estos objetivos, se definieron los siguientes objetivos espećıficos:

1. Validar con datos de radiosondeos la tropopausa térmica calculada a partir de

datos de reanálisis en distintas escalas temporales, (diaria, mensual, estacio-

nal, interanual y multidecadal) y espaciales (puntual, latitudinal, hemisférica

y global).

2. Caracterizar la tropopausa dinámica a partir de los diferentes valores umbra-

les de VPI, y evaluar sus diferencias con la definición térmica, incluyendo las

discrepancias a escala sinóptica en términos de la actividad ciclónica y antici-

clónica en la alta troposfera.

3. Elaborar un método objetivo de detección y caracterización global de la capa

de mezcla y de la tropopausa qúımica, y construir una climatoloǵıa basada en

datos de reanálisis con amplio registro temporal y cobertura global.

Para ello esta tesis se compone de 7 caṕıtulos. En el caṕıtulo 2 (Datos), se pre-

sentan las fuentes de datos que se utilizarán, aśı como sus principales caracteŕısticas.

En el 3 (Definiciones y metodoloǵıas) se detallan los fundamentos f́ısicos y ma-

temáticos de las definiciones de la tropopausa térmica, dinámica y qúımica, a la vez

que se explican las principales ventajas y limitaciones de cada una de ellas. En el

caṕıtulo 4 (Validación de la presión de la tropopausa térmica en reanálisis

mediante radiosondeos) se compara la presión de la tropopausa térmica obteni-

da a partir de datos de reanálisis con la de los radiosondeos, a diferentes escalas

espaciales y temporales. En el 5 (Comparación de la tropopausa térmica y

dinámica) se comparan estas dos definiciones, estableciendo el umbral de VPI para

la definición dinámica que minimiza las discrepancias con la térmica, y se analizan

sus diferencias a escala sinóptica. Por último, en el 6 (La capa de mezcla y la

tropopausa qúımica) se estudia la definición de la tropopausa qúımica y la capa

de mezcla, y se elabora un método objetivo para su estudio climatológico a partir de

datos de reanálisis. Finalmente, se resumen las principales conclusiones y el trabajo
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futuro en el caṕıtulo 7 (Conclusiones y Trabajo futuro).
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Caṕıtulo 2

Datos.

E
n este caṕıtulo se presentan las bases de datos que se utilizarán en la caracteriza-

ción de la tropopausa. El caṕıtulo está estructurado en varios apartados en los

que se describen las principales caracteŕısticas de los tres tipos de datos empleados:

radiosondeos, reanálisis y modelos climáticos.
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2.1. Introducción.

A lo largo de los años las fuentes de datos utilizadas para el estudio del tiempo y

el clima han ido aumentando y evolucionando. En un primer grupo se pueden incluir

los datos observacionales, medidas directas de los parámetros atmosféricos. Éstos se

realizan periódicamente en estaciones meteorológicas y otras plataformas (p.ej., bo-

yas marinas, satélites, etc.) repartidas por todo el globo. Por otro lado, a medida

que se comprendieron más profundamente los procesos atmosféricos y se produjo el

progreso informático necesario, aparecieron los datos meteorológicos proporcionados

por los modelos operacionales basados en la implementación de las ecuaciones y leyes

f́ısicas que gobiernan el sistema atmosférico. Posteriormente, los modelos numéricos

permitieron generar una estimación tridimensional del estado “instantáneo” de la

atmósfera a partir de la asimilación de ciertas variables de entrada, generalmente

datos observacionales, y condiciones de contorno. Estos modelos son fundamentales

para la obtención de datos de reanálisis, que proceden del reprocesado de datos de

análisis pasados, teniendo en cuenta los errores del modelo y de los datos observa-

cionales. Por último, aparecieron los modelos climáticos o modelos de circulación

general (Global Climate Model, GCM) que simulan distintos componentes del siste-

ma climático y realizan proyecciones de clima futuro, como respuesta a cambios en

ciertos forzamientos externos.

En la Tabla 2.1 se resumen las principales caracteŕısticas de las fuentes de datos

que se han utilizado y que se describirán en este caṕıtulo:
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2.2. Datos de radiosondeos.

Los datos obtenidos a partir de radiosondeos son observacionales, medidas “in

situ” del estado de la atmósfera. Desde 1920, los cient́ıficos los han utilizado para

conocer el perfil vertical “instantáneo” de la atmósfera. Son de gran importancia en

la inicialización de los modelos de predicción y para la validación de datos proce-

dentes de otros instrumentos (como satélites o análisis). A pesar de su utilidad, los

datos de radiosondeos presentan una distribución espacial irregular, posibles errores

observacionales, y su resolución temporal y vertical es variable de un radiosondeo a

otro.

Una de las bases de datos de radiosondeos más completa y reciente es IGRA

(Integrated Global Radiosonde Archive) del National Oceanic and Atmospheric Ad-

ministration (NOAA). Comprende un total de 1500 estaciones distribuidas por todo

el globo, a las cual se les han aplicado diferentes algoritmos de control de calidad

para eliminar posibles errores (Durre et al., 2006). Cuando se trabaja con datos de

radiosondeos a escala global es muy común utilizar subconjuntos de estaciones, con

el fin de evitar redundancias en las series de datos o simplemente porque no cumplen

unos criterios mı́nimos de representatividad temporal. Un ejemplo es el subconjunto

creado por Wallis (1998) a partir de la base de datos IGRA. Añel et al. (2007, 2008)

utilizaron los perfiles verticales de temperatura procedentes de estos radiosondeos

para el cálculo de parámetros de la tropopausa térmica y la posterior creación de

la base de datos PATXI, que almacena dichos parámetros y se encuentra disponible

en http://ephyslab.uvigo.es/patxi/index.php. En este trabajo se han utilizado

los parámetros de la tropopausa térmica procedentes de esta base de datos. En la

Figura 2.1 se muestra la posición de las 187 estaciones de radiosondeo incluidas en

PATXI.

La longitud de las series de PATXI se extiende desde enero de 1946 a diciembre

de 2004, si bien vaŕıa de una estación a otra. El número medio de sondeos anuales

para las 187 estaciones aumenta con el tiempo, como se observa en la Figura 2.2.
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Figura 2.1: Localizaciones de las estaciones de radiosondeo de la base de datos PATXI.

Coincidiendo con el principio del periodo satelital en el año 1979, el número me-

dio de sondeos se hace aproximadamente constante (unos 600 al año), por lo que

en los caṕıtulos posteriores el análisis se limitará al periodo posterior a 1979. Los

parámetros de la tropopausa térmica fueron calculados por Añel et al. (2007, 2008)

para cada radiosondeo de cada estación siguiendo la definición de la Organización

Meteorológica Mundial (OMM, 1957) y el algoritmo de Reichler et al. (2003) que

serán detallados en el próximo caṕıtulo.

Figura 2.2: Serie anual del número de sondeos promedio para las 187 estaciones de radio-
sondeo de la base de datos PATXI durante el periodo de registro. La ĺınea vertical punteada
localiza el año 1979 (primer año de la era satelital).

Un número apreciable de estaciones realizaban sondeos a diferentes horas, de
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modo que para facilitar la posterior comparación con los reanálisis, los datos de

radiosondeos se han clasificado en dos grupos: el grupo de las 1200 UTC, que incluye

los sondeos lanzados entre las 0900 UTC y las 1500 UTC, y el grupo de las 0000

UTC al que pertenecen los sondeos lanzados entre las 2100 y las 0300 UTC.

2.3. Datos de reanálisis.

En las últimas décadas los reanálisis han supuesto una poderosa herramienta

para el desarrollo de estudios atmosféricos y climáticos. A partir de la asimilación

de observaciones pasadas y mediante un modelo atmosférico prefijado se crea un

nuevo análisis llamado reanálisis que proporciona una descripción instantánea del

estado tridimensional de la atmósfera compatible con las observaciones. Su principal

objetivo es proporcionar un registro coherente y preciso de las variables que describen

las condiciones atmosféricas desde el pasado hasta el presente. Los datos de reanálisis

son especialmente interesantes debido a su amplio y continuo registro temporal y

a su cobertura global. Estos datos desempeñan un papel crucial para identificar,

describir y entender fenómenos atmosféricos y eventos extremos de escala sinóptica

y planetaria (p.ej., Bosilovich 2013; Diaz y Swetnam 2013), y en la evaluación de la

capacidad de los modelos climáticos para simular el clima presente y su variabilidad

(p.ej. Flato et al. 2013).

Las variables atmosféricas procedentes del reanálisis más afectadas por las obser-

vaciones (p.ej., temperatura, presión, etc ...) son más fiables que aquellas con gran

variabilidad espacio-temporal, las cuales dependen fuertemente del modelo (p.ej.,

precipitación, flujos, ..). Además, los cambios en los sistemas de observación (p.ej.,

la introducción de datos de satélite en 1979) pueden producir inhomogeneidades en

las series de reanálisis (Randel et al., 2000; Gomez-Escolar et al., 2012) lo que puede

suponer una limitación a la hora de analizar tendencias con datos de reanálisis.

Algunos de los reanálisis existentes incluyen el ERA-15, ERA-40 y ERA-Interim,
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del European Centre for Medium Range Weather Forecast (ECMWF) (Uppala et

al., 2005; Dee et al., 2011), el NCEP/NCAR y 20CR, del National Center of Envi-

ronmental Protection/National Center Atmospheric Research (NCEP/NCAR) (Kal-

nay, 1996; Compo, 2011), el JRA-25 y JRA-55, de la Japan Meteorological Agency

(JMA)(Onogi, 2007; Ebita, 2011), o el MERRA, de la National Aeronautics and

Space Administration (NASA)(Rienecker, 2011). En este trabajo se han usado los

reanálisis ERA-40 y ERA-Interim debido a que tienen una mayor resolución verti-

cal (60 niveles) que reanálisis anteriores como ERA-15 (31 niveles) o NCEP/NCAR

(28 niveles) y se han evaluado en más profundidad que otros más recientes, como

MERRA.

2.3.1. El reanálisis ERA-40.

El reanálisis ERA-40 del ECMWF comprende un periodo de 45 años desde sep-

tiembre de 1957 a agosto de 2002. Las observaciones asimiladas por ERA-40 pro-

ceden de diferentes fuentes como, radiosondeos, plataformas en océanos y superficie

terrestre, y desde 1979, están fuertemente influenciadas por medidas satelitales. El

proyecto ERA-40 utiliza el modelo de predicción del ECMWF (Integrated Forecas-

ting System, IFS) con una asimilación en 3 dimensiones de las observaciones. Los

campos dinámicos básicos se representan a través de armónicos esféricos T159 y una

red Gaussiana reducida con un espaciado aproximado de 125 km. ERA-40 dispone

de una resolución espacial máxima de ∼1.125◦ latitud x 1.125◦ longitud y 60 niveles

sigma h́ıbridos en la vertical, desde la superficie hasta 0.1 hPa, y proporciona datos

de las principales variables atmosféricas cada seis horas (00, 06, 12 y 18 UTC). Para

más información sobre este reanálisis se puede consultar Uppala et al. (2005) o el

enlace http://www.ecmwf.int/research/era.

En este estudio se ha utilizado un conjunto de datos de ERA-40 sobre una red

regular de 2.5◦ x 2.5◦ y que comprende el periodo de 23 años desde enero de 1979 a

diciembre de 2001. La elección de dicho periodo se debe tanto a la disponibilidad de
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los datos del propio reanálisis ERA-40 como a la de los datos de radiosondeo (Sección

2.2). Para localizar la tropopausa se ha empleado la máxima resolución vertical

proporcionada por el reanálisis, esto es los 60 niveles del modelo en coordenadas

sigma h́ıbridas. Aśı, se dispone de una resolución vertical mayor que la obtenida a

partir de los 23 niveles de presión estándar (1000, 925, 850, 775, 700, 600, 500, 400,

300, 250, 200, 150, 100, 70, 50, 30, 20, 10, 7, 5, 3, 2 y 1 hPa) y más del doble de

niveles en la región de la tropopausa (Figura 2.3).
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Figura 2.3: Diagrama ilustrativo de los niveles verticales del modelo en coordenadas sigma
(a la izquierda), considerando la presión en superficie igual a 1000 hPa, y los niveles estándar
de presión (a la derecha) para los reanálisis del ECMWF.

Se han empleado los cuatro valores diarios (00, 06, 12, 18 UTC) de las siguientes

variables meteorológicas: temperatura (T , K), geopotencial en superficie (z0,m
2/s2),

presión en superficie (pS , hPa), componente zonal y meridional del viento (u y v,

m/s) y humedad espećıfica (q, kg/kg).

Para representar el perfil vertical en niveles de presión de una variable cualquiera

a partir de los niveles del modelo, se ha usado la siguiente transformación: la presión
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en la interfase entre dos niveles, k y k + 1, esto es pk+1/2, viene dada por,

pk+1/2(λ, ϕ, t) = Ak+1/2 +Bk+1/2pS(λ, ϕ, t) (2.1)

y la presión en el nivel medio del modelo pk se define como,

pk(λ, ϕ, t) =
pk−1/2(λ, ϕ, t) + pk+1/2(λ, ϕ, t)

2
(2.2)

donde 0 ≤ k ≤ nlev, siendo nlev el número de niveles del modelo, λ longitud,

ϕ latitud y t tiempo. Los coeficientes Ak+1/2 y Bk+1/2 son constantes proporciona-

das por el ECMWF (http://old.ecmwf.int/products/data/technical/model_

levels/model_def_60.html), y pS es el campo de presión en superficie. El espacia-

do entre niveles incrementa gradualmente con la altura, con una resolución vertical

de unos 200 metros en 900 hPa, 500 metros en 500 hPa, 700 metros en 300 hPa

(alrededor de la tropopausa extratropical) y 900 metros en 100 hPa.

2.3.2. El reanálisis ERA-Interim.

El reanálisis ERA-Interim es uno de los productos más reciente del ECMWF.

Los datos de ERA-Interim se extienden desde enero de 1979 al presente (origi-

nalmente, comenzaban en 1989, pero se ampliaron 10 años, desde 1979 a 1988

en Octubre de 2011). El proyecto ERA-Interim se inició en 2006 para proporcio-

nar un puente entre el reanálisis anterior ERA-40 (1957-2002) y la próxima ge-

neración de reanálisis prevista por el ECMWF. El principal objetivo del proyecto

era mejorar ciertos aspectos del reanálisis ERA-40, tales como la representación

del ciclo hidrológico, la circulación estratosférica, y los cambios en los sistemas de

observación. ERA-Interim incluye una mejora del modelo, el uso de 4 dimensio-

nes en la asimilación, un análisis revisado de la humedad, una mejor representa-

ción de la estratosfera y la corrección de datos de satélites, aśı como otras me-
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joras en el tratamiento de los datos. Para más información de los cambios incor-

porados se puede consultar Simmons et al. (2007), Dee et al. (2011) y el enlace

http://onlinelibrary.wiley.com/doi/10.1002/qj.828/abstract.

ERA-Interim tiene la siguiente configuración: 60 niveles sigma h́ıbridos en la

vertical, con un nivel tope de 0.1 hPa (al igual que ERA-40), una representación

de los campos dinámicos básicos a través de armónicos esféricos T255 y una red

Gaussiana reducida con un espaciado aproximado de 75 km (∼0.703◦ latitud x 0.703◦

longitud).

En este estudio se ha utilizado un conjunto de datos que comprende el periodo de

34 años desde enero de 1979 a diciembre de 2012. Como con ERA-40 se ha empleado

una red regular de 2.5◦ x 2.5◦ latitud/longitud y la máxima resolución vertical (60

niveles del modelo). De la misma manera, se han usado datos cada seis horas (00, 06,

12, 18 UTC) de temperatura (T , K), humedad espećıfica (q, kg/kg), geopotencial

en superficie (z0, m
2/s2), ozono (O3, kg/kg) y la componente zonal y meridional del

viento (u y v, m/s). Los valores de humedad espećıfica se han convertido a razón

de mezcla (en partes por millón en volumen, ppmv) multiplicando por el cociente

entre la masa molecular efectiva del aire seco y el vapor de agua (28.96/18)·106.

Del mismo modo, se ha convertido el ozono multiplicando por el cociente entre la

masa molecular efectiva del aire seco y el ozono (28.96/48)·106. Aśı mismo, se han

empleado datos de presión en superficie (pS , Pa) para transformar los 60 niveles

sigma h́ıbridos en niveles de presión cada 6 horas, según las ecuaciones 2.1 y 2.2.

Tanto los campos de ozono como de humedad son campos proporcionados por el

modelo a partir de la asimilación de medidas observaciones de aviones, radiosondeos

o satélites. Como se ha comentado anteriormente, ERA-Interim integra un esquema

de análisis de humedad completamente revisado y desarrollado por Holm (2002), que

perfecciona el tratamiento de la humedad con respecto a reanálisis anteriores como

ERA-40, dando lugar a mejoras significativas y más realistas a escala sinóptica y

global, con gran impacto en la temperatura y humedad de la UTLS. Por otro lado,
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los datos observacionales han sido asimilados mediante un análisis 4D-Var. Este

análisis puede cambiar cualquier aspecto del estado inicial del modelo con el fin de

mejorar el ajuste con las observaciones dentro de la ventana de análisis, a condición

de que este cambio no deteriore el ajuste de otras observaciones (Peubey y McNally,

2009). En teoŕıa, esta caracteŕıstica puede ser beneficiosa, ya que las observaciones

de gases traza pueden contener una valiosa información, aunque en la práctica esto

requiere de una alta precisión en la información de los datos. Aśı, se han encontrado

incrementos espurios en los datos de ozono cuando la información desde diferentes

fuentes era conflictiva. Estos problemas no han sido completamente subsanados, pero

se ha aplicado una solución temporal para ERA-Interim, modificando el esquema de

análisis con el fin de prevenir cualquier daño directo en los campos dinámicos.

2.4. Modelos climáticos globales.

Los GCMs simulan numéricamente el sistema climático (o alguno de sus com-

ponentes) utilizando las ecuaciones matemáticas que describen las leyes y principios

de la f́ısica y una serie de parametrizaciones. Entre los componentes simulados por

un modelo se encuentran la dinámica y qúımica de la atmósfera, los océanos o el

hielo marino, entre otros. Hay varios tipos de modelos climáticos. Los más usados en

climatoloǵıa son los GCMs, que se centran en la simulación de determinados com-

ponentes tales como la atmósfera o el océano, o en un conjunto de componentes,

como los modelos acoplados, que tienen en cuenta, las interacciones entre ellos. La

principal motivación del uso de GCMs es la simulación de condiciones climáticas

presentes y pasadas, y la estimación de cambios en el clima futuro (Taylor et al.,

2012).

Los GCMs proporcionan una representación razonablemente adecuada del cli-

ma a escala continental y global (Flato et al., 2013). No obstante, la mayoŕıa de

los GCMs no son aptos para simular fenómenos a escala regional. Otra limitación

importante es la gran cantidad de recursos computacionales necesarios para realizar
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las simulaciones y almacenar sus salidas. La simplificación del sistema climático re-

presentado en los GCMs está determinada por la incompleta compresión del mismo

y por las restricciones computacionales que conducen a la necesidad de parametri-

zar ciertos procesos. Este conjunto de limitaciones no invalida la información que

ofrecen, si bien ésta debe ser acompañada de una cuantificación objetiva y una mi-

nuciosa validación del modelo a través de las observaciones o los reanálisis (Taylor

et al., 2012). Aunque esta tesis se centra en analizar datos de reanálisis y observa-

cionales, en el caṕıtulo 7 se explora la aplicación de las definiciones tradicionales de

tropopausa a salidas del modelo CESM1-WACCM, que se describe a continuación.

2.4.1. WACCM: Whole Atmosphere Community Climate Model.

Whole Atmosphere Community Climate Model (WACCM) es un modelo at-

mósferico con un esquema qúımico, radiativo y dinámico. Ha sido desarrollado en

el National Centre of Atmospheric Research (NCAR), y participa en el proyecto

Coupled Model Intercomparison Project Phase 5 (CMIP5) a través del modelo aco-

plado CESM1(WACCM).

La versión 4 de WACCM incluye el Community Atmospheric Model versión 4

(CAM4) y su parametrización f́ısica (Neale et al., 2013). A diferencia de CAM,

WACCM es un modelo climático-qúımico “high-top” que se extiende desde la super-

ficie hasta una altitud de 140 km e incluye procesos qúımicos interactivos hasta la

baja termosfera. WACCM4 incluye mejoras notables respecto a su versión 3 (Garcia

et al., 2007), con nuevas parametrizaciones de las ondas de gravedad no orográficas

generadas por sistemas frontales, la convección y el forzamiento superficial debido

a la orograf́ıa no resuelta (Richter et al., 2010). El modelo también incluye una re-

presentación de la oscilación cuasi-bienal (QBO) mediante la relajación de vientos

zonales ecuatoriales observados, dando lugar a una mejora significativa en la simu-

lación de la variabilidad del ozono en la estratosfera superior (Marsh et al., 2013).

Los componentes atmosféricos son esencialmente los mismos que los utilizados en
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el proyecto Chemistry-Climate Model Validation 2 (CCMVal2) (Morgenstern, 2010;

Richter et al., 2010). El modelo qúımico esta basado en la versión 3 del Model for

Ozone and Related Chemical Tracers (MOZART) (Kinnison, 2007) e incluye las fa-

milias qúımicas, Ox, NOx, HOx, ClOx, y BrOx junto con CH4 y los productos de su

degradación (un total de 59 especies y 217 reacciones qúımicas en fase gaseosa), aśı

como la representación explicita de la transferencia radiativa del CO2, CH4, NO2 y

los halógenos CFC-11 y CFC-12. Además hay 17 reacciones heterogéneas sobre tres

tipos de aerosoles: trihidrato de ácido ńıtrico, una solución ternaria superenfriada

y hielo. El calentamiento estratosférico debido a los aerosoles volcánicos es idénti-

co al de CCMVal2 (Tilmes et al., 2009) e incluye las simulaciones de las mayores

erupciones volcánicas de la historia como son: Krakatoa (1883), Santa Maŕıa (1902),

Agung (1963), El Chichón (1982) y el Monte Pinatubo (1991). Por último, el espec-

tro de irradiancia solar especificado a partir del modelo Lean et al. (2005) está mejor

parametrizado que en la versión 3 (Marsh et al., 2007).

WACCM fue diseñado especialmente para analizar procesos dinámicos y qúımicos

en diferentes capas atmosféricas, y en particular entre la troposfera y la estratosfera.

Es muy útil para describir procesos de intercambio y acoplamiento entre estas dos

capas, para el estudio de la dinámica y la qúımica estratosférica, aśı como para el

análisis de la tropopausa, que es de gran importancia para la correcta simulación

atmosférica (Gerber et al., 2010). La inclusión de WACCM en el modelo acoplado

CESM1, llamado CESM1(WACCM) permite realizar simulaciones de clima, teniendo

en cuenta además los procesos de acoplamiento entre la atmósfera media y superior

que no incluyen los modelos “low-top”. En las simulaciones del CESM1(WACCM) se

incluyen las componentes de océano activo y hielo (Holland et al., 2012; Danabasoglu

et al., 2012). Para más detalles sobre CESM1(WACCM) puede consultarse el trabajo

de Marsh et al. (2013).

En el caṕıtulo 7 de esta tesis se han usado las simulaciones históricas del mo-

delo CESM1(WACCM) para el periodo 1979-2001. La versión 4 de WACCM que

se incluye en el modelo CESM1(WACCM) se extiende desde la superficie hasta la
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termosfera 5.1 x 10−6 hPa (aproximadamente 140 km) con una resolución horizontal

de 1.9◦ latitud x 2.5◦ longitud. Tiene 66 niveles sigma h́ıbridos verticales con una

resolución ≤1 km alrededor de la UTLS, entre 1-2 km en la estratosfera aumentan-

do lentamente a 2 km hasta la estratopausa y 3.5 km en la mesosfera (Sassi et al.,

2004). Por tanto, la resolución vertical de WACCM alrededor de la tropopausa, es

ligeramente más grosera que la del reanálisis ERA (Figura 2.4), mientras que la cima

de la atmósfera en WACCM es más alta.
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Figura 2.4: Diagrama ilustrativo de los niveles verticales del modelo del reanálisis ERA del
ECMWF (a la izquierda) y los niveles del modelo de WACCM (a la derecha), considerando
la presión en superficie igual a 1000 hPa.

Para simplificar el análisis los campos originales de WACCM se interpolaron li-

nealmente a la resolución horizontal del reanálisis ERA (2.5◦ x 2.5◦ longitud/latitud).

De la misma manera, se han usado datos cada seis horas (00, 06, 12, 18 UTC) de los

siguientes campos atmosféricos: temperatura (T , K), humedad espećıfica (q, kg/kg),

geopotencial en superficie (z0, m
2/s2), presión en superficie (pS , hPa) y la compo-

nente zonal y meridional del viento (u y v, m/s) en los 66 niveles sigma h́ıbridos del

modelo. Para representar el perfil vertical de estas variables atmosféricas en nive-
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les de presión a partir de los 66 niveles sigma h́ıbridos, se ha realizado la siguiente

transformación:

pk(λ, ϕ, t) = hyamkp0 + hybmkpS(λ, ϕ, t) (2.3)

siendo p0 igual a 1013 hPa, hyam y hybm los coeficientes constantes para calcular

los niveles medios de presión del modelo y pS es el campo de presión en superficie.
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Caṕıtulo 3

Definiciones y metodoloǵıas.

E
n este caṕıtulo se presentan las definiciones de tropopausa empleadas en la tesis

y los métodos para determinar la presión y otros parámetros caracteŕısticos

de la misma, aśı como las métricas estad́ısticas utilizadas en su comparación. Se

detallan los fundamentos f́ısicos y matemáticos de las diferentes definiciones y se

indican, cuando procede, las modificaciones llevadas a cabo con el fin de adaptarlas

y optimizarlas para este estudio.
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3.1. La tropopausa térmica.

La tropopausa térmica se define a través del cambio registrado en el gradiente

vertical de temperatura entre la troposfera, donde la temperatura decrece con la

altura, y la estratosfera, donde la temperatura es constante o aumenta con la altura

(Caṕıtulo 1, sección 1.3). Con frecuencia, se determina a partir del gradiente térmi-

co, Γ=-∂T∂z , siguiendo la definición estandarizada de la Organización Meteorológica

Mundial (OMM, 1957). De acuerdo con ella, la tropopausa térmica se localiza: 1) en

el nivel más bajo para el cual el gradiente térmico vertical Γ es igual o inferior a 2

K/km y 2) el gradiente medio entre este nivel y los niveles superiores en los siguien-

tes 2 km no supere el valor umbral de Γ=2 K/km (criterio de espesor). Esta última

condición de espesor minimiza posibles errores en la localización de la tropopausa

térmica, debido a fenómenos de pequeña escala (Reichler et al., 2003). Diferentes

estudios han examinado la sensibilidad de esta definición respecto al valor umbral

del gradiente térmico (2 K/km), sin obtener cambios sustanciales (Hoerling et al.,

1991; Birner, 2006).

En esta tesis se ha utilizado el algoritmo de Reichler et al. (2003) diseñado

especialmente para el cálculo de la tropopausa en niveles de presión estándar de

datos de reanálisis, si bien aqúı se emplearán todos los niveles disponibles del modelo

(Caṕıtulo 2, sección 2.3). El algoritmo se ha aplicado a los datos de temperatura

de reanálisis disponibles sobre cada punto de rejilla del globo y cada seis horas (00,

06, 12, 18 UTC). Para cada instante de tiempo y punto disponibles, la presión de la

tropopausa se ha calculado del siguiente modo:

En primer lugar, se ha determinado el gradiente térmico (Γ ) en función de la

presión mediante la ecuación:

Γ (p) = −∂T

∂z
= −∂T

∂p

∂p

∂z
= − ∂T

∂pκ
∂pκ

∂p

∂p

∂z
(3.1)
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siendo T la temperatura, p la presión, z la altura y κ = Rd/Cpd = 2/7, donde

Rd es la constante espećıfica de los gases ideales para el aire seco y Cpd la capacidad

caloŕıfica espećıfica del aire seco a presión constante. El uso de pκ en lugar de p

es preferible porque T vaŕıa de forma más lineal con pκ que con p (Hoerling et

al., 1991) y porque los niveles del modelo están aproximadamente equiespaciados

en coordenadas sigma σ = (p/p0)
κ donde p0=1000 hPa (Birner, 2010). Usando la

aproximación hidrostática (∂p/∂z = −gρ, con g la aceleración de la gravedad y ρ la

densidad del aire), y la ecuación de estado de los gases para el aire seco p =ρRdT ,

la ecuación 3.1 se transforma en,

Γ (p) =
∂T

∂pκ
pκ

T

(
κg

Rd

)
(3.2)

De este modo, para los valores de temperatura T1, T2, ... Ti, ... Tn en diferentes

niveles verticales pκ1 , p
κ
2 , ... p

κ
i , ... p

κ
n (Figura 3.1), es posible estimar el gradiente

térmico Γi+1/2 en los niveles intermedios, para los cuales la presión y la temperatura

vienen dadas por:

pκi+1/2 =
pκi + pκi+1

2
Ti+1/2 =

Ti + Ti+1

2
(3.3)

Aśı, si la derivada parcial de la ecuación 3.2 se aproxima linealmente por diferen-

cias finitas y los valores de pκ y T se sustituyen por pκi+1/2 y Ti+1/2, respectivamente,

el gradiente térmico para los niveles intermedios viene dado por,

Γi+1/2 =
(Ti+1 − Ti)

(pκi+1 − pκi )

(pκi + pκi+1)

Ti + Ti+1

(
κg

Rd

)
(3.4)

Por otro lado, con el fin de aplicar el criterio de espesor de la definición térmica,

se ha obtenido el espesor entre dos niveles consecutivos i e i+1 con altura zi < zi+1

a partir de las ecuaciones del gradiente térmico, de la hidrostática y de los gases
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Figura 3.1: La temperatura T como función de la presión pκ. Tomada de Reichler et al.
(2003).

ideales,

∆zi+1/2 = −
(
Rd

gκ

)
(Ti+1 + Ti)

(pκi+1 + pκi )
(pκi+1 − pκi ) (3.5)

Una vez calculado el gradiente térmico para todos los niveles medios y su espesor,

se procede recursivamente, comenzando por el nivel inferior, de acuerdo al siguiente

algoritmo: 1) Se busca el nivel medio pi+1/2 donde Γi+1/2 es menor que el valor fijado

del gradiente térmico para la tropopausa térmica, ΓTP=2 K/km. 2) Se comprueba

si el gradiente térmico medio de los niveles que se encuentran 2 km por encima de

pi+1/2 es menor que ΓTP . 3a) Si el criterio 2) no se cumpliera, entonces se repite el

procedimiento desde 1), tomando el siguiente nivel donde el gradiente térmico sea

inferior a ΓTP . 3b) Si, por el contrario, ambos criterios se satisfacen, la posición

exacta de la tropopausa se determina por interpolación lineal de Γ con pκ al nivel

vertical entre i-1/2 y i+1/2 donde el gradiente térmico alcanza el valor cŕıtico ΓTP .

Dicho nivel determina la presión de la tropopausa pTP y viene dado por:

pκTP = pκi−1/2 +
pκi+1/2 − pκj−1/2

Γi+1/2 − Γi−1/2
(ΓTP − Γi−1/2) (3.6)

En los casos en que se encuentren múltiples niveles verticales que cumplan este

criterio, la tropopausa térmica es asignada al nivel inferior y el resto se almacenan

como posibles candidatas a segundas tropopausas (ver sección 3.1.1.). Para evitar
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obtener una altura no realista, debida, en la mayor parte de los casos, a inversiones

térmicas, el algoritmo se aplicó a los niveles de presión comprendidos entre 500 hPa

y 70 hPa (aproximadamente entre 5-19 km) (Hoerling et al., 1991; Reichler et al.,

2003; Highwood et al., 2000). En el caso de no detectar una tropopausa térmica,

ésta se tomó como valor perdido.

En la Figura 3.2 se muestran dos ejemplos de la localización de la tropopausa tér-

mica utilizando este algoritmo a partir de perfiles térmicos procedentes del reanálisis

ERA-40. En la figura de la izquierda el gradiente térmico cumple ambos criterios

en un único nivel vertical y la tropopausa térmica se localiza de forma ineqúıvoca;

sin embargo, en la figura de la derecha el gradiente térmico no satisface el criterio

de espesor en ningún nivel y por tanto este caso se ha considerado como un valor

perdido. Este tipo de situaciones se han detectado en menos del 2% de los casos

analizados.
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Figura 3.2: Ejemplos de localización de la tropopausa térmica mediante el algoritmo de
Reichler et al. (2003). En ambas figuras el perfil térmico se representa a la izquierda (en K,
con el eje x superior) y el gradiente térmico a la derecha (en K/km, con el eje x inferior). Los
niveles del modelo se representan por triángulos y aspas, y la ĺınea punteada marca el valor
del gradiente térmico de 2 K/km, utilizado para la localización de la tropopausa térmica. El
punto negro marca la localización de la tropopausa térmica.

La ocurrencia de datos perdidos de tropopausa térmica en el algoritmo de de-
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CAPÍTULO 3. DEFINICIONES Y METODOLOGÍAS.

tección no debeŕıa sorprender ya que en algunas ocasiones la tropopausa térmica

puede ser dif́ıcil de localizar. Por ejemplo, en el invierno de la región polar Antár-

tica, debido a la intensificación del vórtice polar y el enfriamiento resultante de la

baja estratosfera, el mı́nimo de temperatura entre la troposfera y la estratosfera

desaparece, lo que dificulta la detección de la tropopausa térmica (Zängl y Hoinka,

2001; Highwood et al., 2000).

3.1.1. Segundas tropopausas.

A menudo se encuentran múltiples tropopausas en latitudes subtropicales donde

la transición entre la región tropical y extratropical presenta discontinuidades, espe-

cialmente cerca de las corrientes de fuertes vientos en niveles altos como el chorro

subtropical (Kochanski, 1955; Folkins y Appenzeller, 1996). Usando datos de radio-

sondeos, Añel et al. (2007) encontraron una frecuencia media global de ocurrencia

de dobles tropopausas del 12% respecto al número total de sondeos estudiados entre

1938 y 2004, y Randel et al. (2007) observaron una frecuencia de hasta un 70% en

latitudes medias (30◦N-50◦N) en invierno, frente a un 10% en verano. La ocurrencia

de dobles tropopausas está fuertemente relacionada con situaciones de circulación

ciclónica en la UTLS, en conjunción con primeras tropopausas bajas (Randel et al.,

2007; Wang y Polvani, 2011).

La definición de la tropopausa térmica empleada en esta tesis permite locali-

zar múltiples tropopausas. Del mismo modo que la primera, las posibles segundas

(terceras,..) tropopausas pueden obtenerse siguiendo la definición dada por la OMM

(1957): Si sobre la primera tropopausa el gradiente térmico medio entre cualquier

nivel y todos los niveles superiores dentro de al menos 1 km es mayor que 3 K/km,

entonces se define una segunda (y sucesivamente, una tercera...) tropopausa por el

mismo criterio que la primera. Esta tropopausa puede encontrarse dentro o sobre la

capa de 1 km.

Esta definición se ha implementado en el algoritmo original de Reichler et al.
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(2003), el cual no contempla la detección de segundas tropopausas. Dicho proceso se

ha llevado a cabo utilizando la (primera) tropopausa térmica y, si los hubiera, todos

aquellos niveles superiores que cumplen las condiciones dadas anteriormente (esto

es, los candidatos a segundas tropopausas). En este caso, la segunda tropopausa

viene dada por el nivel superior más próximo a la tropopausa térmica que cumple

las condiciones de la definición de múltiples tropopausas. En la Figura 3.3 pueden

verse dos ejemplos para un mismo punto. En el caso de la izquierda se localizan dos,

mientras en el de la derecha se detecta una única tropopausa. En este último caso

el gradiente por encima de la primera tropopausa supera los 3 K/km pero no se

mantiene durante 1 km.
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Figura 3.3: Como la Figura 3.2 pero para la localización de la primera y segunda tropopausa
térmica (puntos negros).

Para los reanálisis ERA-40 y ERA-Interim se han encontrado unas frecuencias

medias globales de 0.4% y 0.8% para las 00 y las 12 horas del periodo entre 1979 y

2001, respectivamente. Este valor es menor que el observado en radiosondeos (5.4%,

calculado a partir del subconjunto de radiosondeos de la base de datos PATXI para

las 00 y 12 horas del periodo 1979-2001) como era de esperar, debido a la menor

resolución vertical de los datos de reanálisis, de modo que el estudio de la tropopausa
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con datos de reanálisis se limitará esencialmente a la primera tropopausa térmica.

3.1.2. Altura de la tropopausa térmica y otras variables.

La altura de la tropopausa zTP se ha calculado a partir de la ecuación de la

hidrostática y la ecuación de los gases ideales (ver sección 3.1). Para ello, se calculan

los espesores entre niveles mediante la ecuación 3.5, y se suman verticalmente para

obtener la altura de cada nivel de presión pi, siendo el primer nivel la presión en su-

perficie. La altura de la tropopausa térmica zTP se obtiene interpolando linealmente

el perfil de alturas al valor de la presión pκTP , calculado en la sección 3.1 (ecuación

3.6). Es decir:

zTP = zor + zi−1/2 +
zi+1/2 − zi−1/2

pκi+1/2 − pκi−1/2

(pκTP − pκi−1/2) (3.7)

donde zor es la altura de la orograf́ıa (de este modo obtenemos las alturas respecto

al nivel medio del mar), pκi−1/2 y pκi+1/2 son los valores de presión de los niveles

inmediatamente inferior y superior a pκTP , y zi−1/2 y zi+1/2 los correspondientes

valores de altura.

Otras variables de estudio como son la temperatura (T ), la temperatura potencial

(θ), la componente zonal (u) y meridional (v) del viento en el nivel de presión de la

tropopausa pκTP , pueden obtenerse de manera análoga, mediante una interpolación

lineal.

3.2. La tropopausa dinámica.

La definición dinámica de la tropopausa se basa en la existencia de un fuerte

gradiente de vorticidad potencial isentrópica (PVθ) en la UTLS (Reed 1955; Caṕıtulo

1, sección 1.3). La vorticidad potencial de Ertel (Ertel, 1942) se define como el

producto de la componente vertical de la vorticidad absoluta y el gradiente vertical
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de temperatura potencial.

PVθ = −g(ζθ + f)

(
δθ

δp

)
(3.8)

donde ζθ es la vorticidad relativa a lo largo de una superficie isentrópica (θ cons-

tante) medida en s−1, f = 2Ωsen(Φ) es la vorticidad planetaria (Ω es la velocidad

angular de la Tierra y Φ la latitud) (en s−1), g la aceleración de la gravedad (en

m/s2) y θ la temperatura potencial (en K). La vorticidad relativa (ζθ) en coordenadas

esféricas viene dada por,

ζθ = ∇θ × v =
1

rcos(Φ)

∂vθ
∂λ

− 1

rcos(Φ)

∂(uθcos(Φ))

∂Φ
(3.9)

siendo uθ y vθ la componente zonal y meridional del viento en niveles isentrópicos,

λ y Φ la longitud y latitud y r el radio de la Tierra. La vorticidad potencial se mide

en Unidades de Vorticidad Potencial (UVP) que equivale a 10−6m2s−1Kkg−1. El

signo de PVθ será positivo en el Hemisferio Norte (HN) y negativo en el Hemisferio

Sur (HS).

Para el cálculo de la vorticidad potencial isentrópica se utilizaron las variables

de temperatura, viento zonal y meridional en los niveles del modelo de los reanálisis

ERA-40 y ERA-Interim, con una resolución temporal cada 6 horas (00, 06, 12, 18

UTC) y una malla regular de 2.5◦ x 2.5◦ longitud/latitud. En primer lugar, se calcula

la temperatura potencial (θ) en los niveles del modelo (i=1,2,...,60),

θi = Ti

(
p0
pi

)κ

(3.10)

siendo p0=1000 hPa como valor aproximado de la presión media a nivel del mar.

Seguidamente, se calcula cada variable atmosférica de interés X en los siguientes

32 niveles isentrópicos comprendidos entre 440 y 270 K mediante interpolación lineal:
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440, 430, 425, 420, 415, 410, 405, 400, 395, 390, 385, 380, 375, 370, 365, 360, 355,

350, 345, 340, 335, 330, 325, 320, 315, 310, 305, 300, 295, 290, 280, 270 K. Para

ello, y siguiendo trabajos como Townsend y Johnson (1985) se ha supuesto que las

variables X vaŕıan linealmente con θ1/κ. Aśı, en un nivel isentrópico θ dado, vienen

dadas por:

Xθ = Xi−1/2 +
Xi+1/2 −Xi−1/2

θ
1/κ
i+1/2 − θ

1/κ
i−1/2

(θ
1/κ
i+1/2 − θ

1/κ
i−1/2) (3.11)

donde X representa cualquiera de las variables (p, q, u ó v) y los sub́ındices

i+ 1/2 y i− 1/2 representan los niveles de presión intermedios que se encuentran

inmediatamente por encima y por debajo del valor de θ al que se quiere interpolar. A

partir de Xθ se calculó la vorticidad relativa en cada nivel isentrópico (ζθ), utilizando

la ecuación 3.9 en diferencias finitas, y a continuación la vorticidad potencial isen-

trópica (ecuación 3.8). A partir de la ecuación 3.8 se define la tropopausa dinámica

como una superficie cuasi-material (PVθ=cte) que separa los valores de vorticidad

potencial bajos de la troposfera de los valores elevados en la estratosfera (Figura

3.4).
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Figura 3.4: Distribución vertical y latitudinal media de la vorticidad potencial isentrópica
(en UVP) a partir de los datos del reanálisis ERA-40 para el periodo comprendido entre
1979 y 2001. Las ĺıneas discontinuas representan las diferentes superficies equipotenciales y
la linea continua representa la temperatura potencial de la tropopausa térmica (en K).

Para determinar la presión de la tropopausa dinámica se procedió de la siguiente
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forma: 1) En primer lugar se identificó el nivel más bajo en el que PVθ superaba

un determinado umbral (PVumbral) y que denotaremos por PVi+1/2; 2) Tomando

ese nivel y el inmediatamente inferior (PVi−1/2) se obtuvo mediante interpolación

lineal, el valor de presión pθ en el que PVθ=PVumbral. Este nivel identifica la presión

de la tropopausa dinámica y se denota por pTP d. De esta forma, suponiendo una

variación lineal de pθ con PVθ
1/κ, se tiene:

pTP d = pi−1/2 +
pi+1/2 − pi−1/2

PV
1/κ
i+1/2 − PV

1/κ
i−1/2

(PV
1/κ
umbral − PV

1/κ
i−1/2) (3.12)

donde los sub́ındices denotan niveles isentrópicos. De manera análoga pueden ob-

tenerse otras variables atmosféricas en la tropopausa dinámica (TTPd
,uTPd

,vTPd
,..).

Al igual que se hizo en el caso de la definición térmica, el algoritmo se aplicó a los

niveles de presión comprendidos entre 500 hPa y 70 hPa con el fin de suprimir valores

anómalos de vorticidad potencial en niveles bajos no asociados a la tropopausa

(Hoinka, 1998). Tal y como se vio en el Caṕıtulo 1 (sección 1.3) no existe un acuerdo

respecto a este valor umbral ya que muestra una dependencia geográfica, estacional

y con las condiciones sinopticas (Hoskins et al., 1985; Hoerling et al., 1991; Wirth,

2001; Birner et al., 2002). Aśı, la metodoloǵıa se ha repetido para diferentes valores

de PVumbral: 2, 2.5, 3, 3.5, 4, 4.5, 5, 5.5 y 6 UVP. Esto permitirá comparar los

resultados con los de la definición térmica, con el fin de determinar qué umbral se

ajusta mejor a la posición de la tropopausa térmica. Por último, conviene indicar

que la definición dinámica presentará limitaciones en la región tropical (Highwood

y Hoskins, 1998) ya que en esta zona la vorticidad absoluta (ζθ+f) es muy pequeña

y las superficies de VPI se hacen casi verticales (ver Figura 3.4).

En la Figura 3.5 se muestran dos ejemplos de localización de la tropopausa

dinámica utilizando este algoritmo y los datos del reanálisis ERA-Interim en dos

latitudes diferentes, una extratropical (52.5◦N) y otra tropical (12.5◦ N). Las figuras

representan el perfil vertical de vorticidad potencial iséntropica y la presión de la
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tropopausa dinámica, definida a partir de PVθ=3.5 UVP. En la figura de la izquierda

se localiza la tropopausa dinámica en ∼300 hPa, coincidiendo con un fuerte gradiente

vertical de VPI. En la figura de la derecha el perfil de vorticidad potencial isentrópica

se hace casi vertical y no se puede localizar la tropopausa dinámica de 3.5 UVP. Esta

situación se da casi de manera sistemática en la región tropical y se tendrá en cuenta

en el análisis de los resultados de la tropopausa dinámica (Caṕıtulo 5).
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Figura 3.5: Ejemplos de localización de la tropopausa dinámica de 3.5 UVP. En las dos
figuras se ha representado el perfil de vorticidad potencial isentrópica (en UVP). La presión
de los niveles isentrópicos se representan por aspas y la ĺınea punteada marca el valor de 3.5
UVP, utilizado para localizar la tropopausa dinámica. El punto negro marca la localización
de la tropopausa dinámica.

3.3. La capa de mezcla y la tropopausa qúımica.

Desde un punto de vista qúımico, las concentraciones de gases traza atmosféricos

presentan un cambio brusco a través de la tropopausa (Shepherd, 2007). El aumento

de la estabilidad en la estratosfera crea una barrera natural al movimiento vertical

y por tanto, genera un fuerte gradiente en las concentraciones de gases trazas como

el vapor de agua (H2O), el ozono (O3) y el monóxido de carbono (CO) alrededor

de la tropopausa, lo que sirve de base para la definición de la tropopausa qúımica

(Fischer et al. 2000; Zahn 2000; Hoor et al. 2002, 2004; Pan et al. 2004; Hegglin et
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al. 2009; Tilmes et al. 2010; Gettelman et al. 2011, etc.).

Para estudiar los perfiles verticales de los gases atmosféricos, en esta tesis se ha

empleado como coordenada vertical la altura modificada (z-zter), según lo descrito

en Birner et al. (2002) y Birner (2006). Este método utiliza la altura de la tropopau-

sa térmica, zter en cada punto e instante como nivel de referencia para cada uno de

los perfiles verticales, y ha sido empleado en multitud de estudios de diferentes gases

traza en la UTLS (Logan, 1999; Hoor et al., 2004; Pan et al., 2004; Hegglin, 2006;

Considine et al., 2008; Wei et al., 2010; Bak et al., 2013) o de variables dinámicas

como la Tropopause Inversion Layer (TIL) (Birner et al., 2002; Birner, 2006; Ran-

del et al., 2007). La coordenada vertical (z-zter) ayuda a preservar las estructuras

verticales que presentan las variables meteorológicas alrededor de la tropopausa, y

que, en el caso de usar la coordenada vertical convencional, quedaŕıan suavizadas en

las medias climatológicas. Al mismo tiempo permite separar la variabilidad del gas

traza debida al transporte y la qúımica, de la variabilidad diaria de la altura de la

tropopausa.

Como puede verse en los ejemplos de la Figura 3.6, la distribución vertical de

ozono y vapor de agua (en coordenadas verticales convencionales) vaŕıa en función

de la altura de la tropopausa, haciendo que las concentraciones se distribuyan de

manera discreta en diferentes alturas alrededor de la UTLS. Sin embargo, al usar la

coordenada vertical (z-zter), las concentraciones de gases traza muestran una distri-

bución continua, su dispersión (variabilidad diaria) se reduce y se observa que los

cambios qúımicos son más compactos y suaves en la UTLS (Pan et al., 2007b). Esto

facilita el estudio y la comparación de las concentraciones de gases traza alrededor de

la tropopausa entre observaciones hechas bajo diferentes condiciones meteorológicas

y con diferentes tipos de datos (modelos, radiosondeos, medidas satelitales, etc..)

(Pan et al., 2007b; Birner, 2006; Hegglin et al., 2008).

En los paneles inferiores de la Figura 3.6 se observa que las distribuciones de

ambas especies en coordenadas (z-zter) presentan un fuerte gradiente vertical alre-
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dedor de la tropopausa, lo que evidencia un mı́nimo en el transporte. En concreto, la

concentración de ozono aumenta en la baja estratosfera y disminuye en la troposfera,

donde existe buena mezcla. El comportamiento es opuesto para el vapor de agua,

con concentraciones altas en la troposfera y un descenso a través de la tropopausa.
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Figura 3.6: Perfiles verticales de concentración de ozono (O3, ppbv) y vapor de agua (H2O,
ppmv) en altura (z, km) (arriba) y en altura respecto a la altura de la tropopausa térmica
(z-zter, km) (abajo), para los valores cada seis horas del mes de Enero de 2001 sobre el punto
de rejilla 130◦W y 65◦N del reanálisis ERA-Interim.

Utilizando esta evidencia emṕırica es posible definir una tropopausa qúımica. En

general, se pueden distinguir dos criterios (Caṕıtulo 1, sección 1.3). El primero utiliza

el cambio en el gradiente vertical de la concentración de un determinado gas traza,

como el ozono o el vapor de agua, lo que ha dado lugar a las llamadas ozonopausa

(Bethan et al., 1996) e higropausa (Kley et al., 1979), respectivamente. El segundo

relaciona las concentraciones de pares de gases traza, uno de origen troposférico como

el H2O o el CO y otro de origen estratosférico, como el O3 (Fischer et al., 2000; Hoor
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et al., 2002; Pan et al., 2004, 2007b; Zahn y Brenninkmeijer, 2003; Hegglin et al.,

2009). Este último método tiene una ventaja fundamental respecto al primero: no

identifica la tropopausa qúımica como una discontinuidad, sino como un estrato de

transición llamado capa de mezcla, lo cual es más realista (Hoerling et al., 1991;

Hoinka, 1998; Highwood y Hoskins, 1998; Fischer et al., 2000; Brunner et al., 2001;

Hoor et al., 2004; Pan et al., 2004; Fueglistaler et al., 2009).

Como se puede ver en la Figura 3.7, al relacionar las concentraciones de ambos

conjuntos de gases traza en un diagrama gas-gas aparecen dos ramas diferenciadas:

la rama vertical, que se caracteriza por un rápido aumento del O3 y bajas concen-

traciones de H2O (rama estratosférica), y la rama horizontal, que se caracteriza por

un aumento del H2O y bajas concentraciones de O3 (rama troposférica). Las masas

de aire que no forman parte de ninguna de estas dos ramas representan la capa de

transición o capa de mezcla (en color naranja).
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Figura 3.7: Ejemplos de la relación entre las concentraciones de vapor de H2O (ppmv) y O3

(ppbv) para una región tropical (a la izquierda) y extratropical (a la derecha). Los puntos
en naranja identifican los pares O3-H2O que pertenecen a la capa de mezcla.

En una atmósfera ideal sin mezcla entre la troposfera y la estratosfera, se espe-

raŕıa que la relación entre los gases como el O3 y el H2O tuviera la forma de una “L”

perfecta (Fischer et al., 2000), con una relación lineal en ambas ramas. Esta carac-

teŕıstica se observa aproximadamente en los trópicos, donde la mezcla a través de la

tropopausa es pequeña y los movimientos verticales ascendentes están asociados con
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la deshidratación de la atmosfera alrededor de la tropopausa (Brewer, 1949) (Figura

3.7 de la izquierda). Sin embargo, en latitudes altas la mezcla se produce en ambas

direcciones debido a eventos de escala sinóptica (Appenzeller et al., 1996), y a que el

calentamiento en la tropopausa extratropical es menor y el vapor de agua se redu-

ce menos eficientemente, conduciendo ambos procesos a la erosión de la transición

entre la troposfera y la estratosfera y por tanto a la deformación de la “L” (Figura

3.7 de la derecha). Estas diferencias se deben a que las regiones de mezcla tropical

y extratropical se crean por diferentes mecanismos.

En las Figuras 3.8c y d se muestran los perfiles verticales de H2O y O3 en

coordenadas relativas a la altura de la tropopausa térmica. Se observa cómo la cima

de la capa de la mezcla (puntos en naranja) está bien definida mediante el perfil del

gas traza de origen troposférico (H2O), el cual muestra un cambio abrupto alrededor

de los 3 km por encima de la tropopausa térmica, mientras que esta caracteŕıstica

no se aprecia en el O3. Por el contrario, la base de la capa de transición en la

troposfera se identifica más claramente en el perfil de O3 que en el de H2O. De ah́ı la

necesidad de utilizar ambos perfiles. Para definir la capa de mezcla y la tropopausa

qúımica, en base a la relación entre los gases traza de O3 y H2O, se ha seguido el

método propuesto por Pan et al. (2007b) (ver ejemplo en la Figura 3.8a), y que

puede resumirse en 3 pasos.

1. En primer lugar, se fijan unos valores máximos de H2O estratosférico y O3

troposférico que identifican los pares O3-H2O de las ramas estratosféricas y

troposféricas, respectivamente. Los valores usados en diversos estudios van

desde 70 ppbv (Pan et al., 2004) hasta 100 ppbv (Hegglin et al., 2009; Pan et

al., 2007b) para el O3 y desde 5 ppmv (Hegglin et al., 2009) hasta 10 ppmv

(Pan et al., 2004, 2007b) para el H2O.

2. Estudios basados en observaciones han demostrado que la dependencia del

H2O frente al O3 (rama estratosférica) es cuadrática, mientras que la del O3

frente al H2O es esencialmente lineal (ej., Pan et al. 2007b). Aśı, se lleva a
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cabo una identificación objetiva de la rama estratosférica, basada en un ajus-

te cuadrático de los datos de H2O con respecto a las concentraciones de O3

([H2O]=a0+a1[O3]+a2[O3]
2) y un ajuste lineal de las concentraciones de O3

frente a las H2O para la rama troposférica ([O3]=b0+b1[H2O]). Los valores

encontrados fuera de 4 y 3 veces la desviación t́ıpica de los ajustes (calculada

como la dispersión del ajuste de las ramas troposférica y estratosférica, respec-

tivamente) se clasifican como los puntos de la capa de mezcla (en color naranja

en las Figuras 3.8a, c y d).

3. Por último, la identificación de la cima y la base de la capa de mezcla se

realiza a partir de los percentiles 95 y 5, respectivamente, de la distribución de

las alturas de cada uno de sus puntos de la capa de mezcla con respecto a la

altura de la tropopausa térmica o dinámica (ver Figura 3.8b). Por otro lado,

la tropopausa qúımica puede localizarse en el punto de intersección entre las

dos ramas según Pan et al. (2004) o calcularse como la anchura a media altura

de un ajuste Gaussiano de la distribución de las alturas de los puntos de la

capa de mezcla (Hegglin et al., 2009).

Hasta ahora, este método se ha aplicado únicamente a datos observacionales en

regiones y periodos de tiempo muy limitados. Además, la elección de los distintos

umbrales se ha llevado a cabo de manera subjetiva (mediante inspección visual de

los perfiles). Siguiendo estas premisas generales, en el Caṕıtulo 6 se implementará un

algoritmo automático basado en datos de reanálisis en el que los criterios y umbrales

se determinarán de manera objetiva, lo que permitirá el estudio climatológico global

de la capa de mezcla y la tropopausa qúımica. Para ello se emplearán todos los

perfiles verticales de las concentraciones de ozono y vapor de agua (disponibles cada

6 horas) de un mes y un punto dados, proporcionando aśı una descripción mensual

de la capa de mezcla y de la tropopausa qúımica a escala local.
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Figura 3.8: a)Relación entre O3 y H2O para los datos del mes de Diciembre de 2001 en el
punto de red 55◦E y 65◦N. Los asteriscos en color naranja y gris representan las masas de aire
pertenecientes a la capa de mezcla y fuera de la capa de mezcla, respectivamente. Las ĺıneas
verdes continuas representan los umbrales establecidos para la delimitación de las ramas
estratosféricas y troposféricas. Las lineas continuas azul y rosa representan el ajuste lineal y
cuadrático de las ramas troposférica y estratosférica, y las ĺıneas discontinuas representan 4 y
3 desviaciones t́ıpicas, que delimitan las ramas troposférica y estratosférica, respectivamente.
b) Distribución de las alturas de las masas de aire de la capa mezcla respecto a la altura
de la tropopausa térmica. La ĺınea naranja representa la tropopausa qúımica, calculada
como la mediana de la distribución de alturas de la capa de mezcla, y las ĺıneas azul y rosa
discontinuas representan la base y la cima de la capa de mezcla, que incluyen el 90% de los
datos de dicha capa. c) Perfil vertical de la concentración de H2O en coordenadas (z-zter),
con el mismo código de colores que en la figura a). d) Igual que en la Figura c) pero para el
O3.
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3.4. Métricas estad́ısticas.

En esta sección se detallan brevemente los estad́ısticos que se utilizarán en esta

tesis para evaluar los datos de reanálisis frente a los radiosondeos, o para comparar un

mismo diagnóstico usando dos definiciones de tropopausa diferentes (p.ej., la presión

de la tropopausa en la definición térmica y en la dinámica). Estos parámetros se han

calculado a escala diaria y mensual, con el fin de analizar el comportamiento de las

series en diferentes escalas temporales. Las métricas descritas en esta sección son el

sesgo, la ráız cuadrada del error cuadrático medio, la razón entre desviaciones t́ıpicas

y la correlación lineal.

El sesgo o diferencia entre N datos de una determinada variable X en dos bases

de datos distintas A y B, se expresa mediante:

Sesgo =

N∑
i=1

Xi
A −Xi

B

N
(3.13)

El sesgo puede ser cero si en promedio coinciden los datos de ambas series,

positivo si se producen estimaciones por exceso (sobrestimación) y negativo si se

producen estimaciones por defecto (subestimación).

Para calcular la significatividad de la diferencia entre las medias de XA y XB

se ha usado el test de Student de comparación de dos muestras independientes con

diferente tamaño y varianza, cuya hipótesis nula (H0) es que XA = XB. La t de

Student de contraste de dos medias viene dada por:

t =
|XA −XB|√

σ2
A

nA
+ σ2

B
nB

(3.14)

siendo nA y nB, y σXA
y σXB

, los tamaños y las desviaciones t́ıpicas de los dos
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conjuntos de datos.

σXA
=

√∑N
i=1(X

i
A −XA)2

N − 1
(3.15)

Para un nivel de significatividad dado, la hipótesis nula se rechaza si t es menor

que su valor cŕıtico para nA + nB − 2 grados de libertad.

Cuando se analiza el sesgo, hay que tener en cuenta que si la distribución media

de las diferencias es simétrica, los errores positivos y negativos se compensan, y se

obtiene una coincidencia entre ambos conjuntos de datos que no es debida a su simi-

litud sino a la simetŕıa de sus errores. Aśı, al mismo tiempo que se estudia el sesgo,

es conveniente estudiar la ráız cuadrada del error cuadrático medio (en inglés, root

mean squared error (RMSE)), que mide la dispersión de las diferencias “absolutas”

entre ambos conjuntos de datos. Los valores de RMSE son siempre positivos y se

obtienen como:

RMSE =

√√√√ N∑
i=1

(Xi
A −Xi

B)
2

N − 1
(3.16)

Por otro lado, como medida de la variabilidad de la variable XA se ha empleado

su desviación t́ıpica σXA
, y para estimar el grado de similitud de las varianzas de

ambos conjuntos de datos, se ha calculado la razón entre las desviaciones t́ıpicas:

Razon(σ) =
σXA

σXB

(3.17)

donde σXA
y σXB

son las desviaciones t́ıpicas de las series XA y XB, respectiva-

mente. La significatividad del cociente de las desviaciones t́ıpicas se ha estimado a

partir de un test F de Fisher. Su objetivo es evaluar la hipótesis nula, σ2
XA

= σ2
XB

,

y para ello se utiliza el estad́ıstico F:

F =
σ2
XA

σ2
XB

(3.18)
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A partir del cual se obtiene el valor de p para el número de grados de libertad

del númerador nXA
− 1 y el denominador nXB

− 1, de forma que si éste es menor

que el nivel de significatividad requerido, se rechaza la hipótesis nula.

Por otro lado, se ha usado el coeficiente de correlación lineal de Pearson r(XA,XB)

que mide cómo los valores de la serie XA vaŕıan con respecto a los valores de la serie

XB, tanto en magnitud (o sea, el grado en el que la nube de puntos sigue una relación

lineal), como en sentido, si al crecer los datos XA lo hacen los datos XB (correlación

positiva) o viceversa (correlación negativa), con valores entre -1 y 1.

r(XA,XB) =

∑N
i=1 (X

i
A −XA)(X

i
B −XB)√∑N

i=1 (X
i
A −XA)2

∑N
i=1 (X

i
B −XB)2

(3.19)

Sin embargo, las series pueden estar autocorrelacionadas, lo que afecta a la sig-

nificatividad del coeficiente de correlación. Esencialmente, la autocorrelación reduce

el número de grados de libertad independientes. Por tanto, para tener en cuenta

la autocorrelación de cada serie en el cálculo de la significatividad estad́ıstica, se

ha obtenido el número de grados de libertad efectivo (ecuación 3.20) mediante el

método descrito en Oort y Yienger (1996).

Ndf = N

[
1 +

2

N

N−1∑
τ=1

(N − τ)rτArτB

]−1

(3.20)

donde N es el tamaño de la muestra, rτA y rτB son los coeficientes de autocorre-

lación con un desfase temporal τ , para las series XA y XB, respectivamente.

Para el cálculo de la significatividad estad́ıstica del coeficiente de correlación se

ha utilizado el test t de Student para el número de grados de libertad efectivo, y

cuya hipótesis nula (H0) es r(A,B) = 0:

t = r(XA,XB)

√
Ndf

1− r2(XA,XB)

(3.21)
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3.4.1. Tendencias.

Para calcular la tendencia de una serie mensual X se ha eliminado la variación

estacional, de forma que los parámetros de ajuste no se vean influidos por ella. El

método para desestacionalizar la serie consiste en calcular sus anomaĺıas (∆Xi) con

respecto a su ciclo anual medio. Una vez calculadas las anomaĺıas, se ha obtenido la

tendencia usando un ajuste lineal mediante el método de mı́nimos cuadrados:

∆Xi = bti + a+ ei (3.22)

donde ∆Xi representa las anomaĺıas estimadas por el modelo de regresión lineal

para cada instante de tiempo i de la serie, ti es la serie de tiempo (i=1,..nt), a la

ordenada en el origen del ajuste lineal, b la pendiente del ajuste, que equivale a la

tendencia de la serie, y ei representa los residuos. Usando el método de mı́nimos

cuadrados, la pendiente y la ordenada en el origen vienen dadas por:

b =

∑nt
i=1(ti − ti)(∆Xi −∆Xi)∑nt

i=1(ti − ti)2
(3.23)

a = ∆Xi − bti (3.24)

Junto con la estimación de los valores de los parámetros del ajuste se calcula

una medida de incertidumbre de los mismos, mediante su desviación t́ıpica sb y

sa. Esta medida permite evaluar si los parámetros estimados son estad́ısticamente

significativos. Suponiendo que los residuos son estad́ısticamente independientes, sb

se expresa como:

sb =
se√∑nt

i=1(ti − ti)2.
(3.25)
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siendo se la desviación t́ıpica de los residuos,

s2e =
1

nt − 2

nt∑
i=1

e2i (3.26)

y ei los residuos,

ei = bti + a−∆Xi (3.27)

A partir del valor del parámetro estimado b y su desviación sb se calcula la t de

Student:

t = |b|/sb (3.28)

Este test de Student tiene como hipótesis nula que la tendencia es nula (b=0).

Sin embargo, si los residuos ei están autocorrelacionados, como suele ocurrir en este

tipo de series, la hipótesis nula tiende a rechazarse dando resultados demasiados

permisivos. Para tener en cuenta la autocorrelación temporal de la serie de una

manera simple se ha estimado el número de grados de libertad efectivo (ne) como:

ne ≈ nt
(1− r1)

(1 + r1)
(3.29)

siendo r1 la autocorrelación de los residuos e(ti) con desfase 1. Sustituyendo

ne por nt en la ecuación 3.26, se obtiene se y con la ecuación 3.25 se calcula sb y

posteriormente la t de Student (ecuación 3.28). Por último, el estad́ıstico se compara

con su valor cŕıtico para el nivel de significación exigido y ne grados de libertad. Este

método se ha aplicado en estudios anteriores de tropopausa (Santer et al., 2000).
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3.4.2. Otros métodos estad́ısticos.

El método bootstrap (Wilks, 2006) ha sido otro de los métodos usados para cons-

truir intervalos de confianza o realizar contrastes de hipótesis sobre un diagnóstico

Y de una serie X. Se emplea cuando la distribución estad́ıstica de los datos de estu-

dio es desconocida o complicada o cuando el tamaño de la muestra es insuficiente.

Mediante diferentes conjuntos de igual tamaño, elegidos aleatoriamente y con re-

emplazo a partir de la muestra original X, se crea una distribución de réplicas Y ′

de Y , asumiendo que los datos son independientes. Esta nueva distribución se usa

para construir un test de hipótesis sobre Y , cuyo intervalo de confianza se estima a

partir de ciertos percentiles (por ejemplo, el 5% y el 95%) de la distribución Y ′. La

hipótesis nula (Y=Y
′
) se rechaza si el parámetro observado Y se encuentra fuera de

dicho intervalo de confianza.

En esta tesis también se ha empleado el método de multiplicidad para test in-

dependientes (Livezey y Chen, 1983; Wilks, 2006), con el fin de calcular la signifi-

catividad global de parámetros estad́ısticos (diferencias, correlaciones, etc.) a partir

de test de significación individuales. En este método se supone que cada test sigue

una distribución binomial y que son independientes unos de otros. Por ejemplo, este

test permite evaluar la significatividad espacial conjunta de varios observatorios en

posiciones fijas, siempre y cuando se pueda considerar que la correlación espacial

entre las series de los observatorios es pequeña. Siendo N el número total de test

individuales realizados y x el número de test significativos con un nivel de signifi-

catividad dado (p.ej., p=0.05). El calculo de la significatividad global se reduce a

calcular la probabilidad P (X ≥ x), es decir, que al realizar N test independientes,

cada uno de ellos con probabilidad p, salgan significativos por azar un número X

mayor o igual a x.

P (X ≥ x) =

N∑
i=x

N !

i!(N − i)!
pi(1− p)N−i (3.30)
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Si P es muy pequeña (menor que un determinado umbral, por ejemplo: 0.05,

0.01, etc.), entonces es muy poco probable que se produzcan x sucesos significativos

por azar, y por tanto, el conjunto global de test independientes es significativo.
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Caṕıtulo 4

Validación de la tropopausa

térmica en reanálisis mediante

radiosondeos.

E
n este caṕıtulo se compara la presión de la tropopausa térmica obtenida a partir

de datos de radiosondeos con la de los reanálisis. El objetivo que se persigue

es evaluar la capacidad del reanálisis ERA para reproducir las observaciones. El

análisis se centrará en distintas escalas temporales (diaria, estacional, interanual y

multidecadal) y espaciales (puntual, latitudinal, hemisférica y global).
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4.1. Introducción.

Una parte importante del conocimiento actual que se tiene de la tropopausa se ha

obtenido a partir de datos de radiosondeos (Reid y Gage, 1981, 1985; Krishna Murthy

et al., 1986; Randel et al., 2000; Seidel et al., 2001; Seidel y Randel, 2006; Añel et

al., 2006, 2007, 2008). Sin embargo, estos presentan obvias limitaciones, como son su

baja y desigual cobertura espacial y los huecos en las series temporales. Una posible

alternativa para salvar estas limitaciones es usar datos de reanálisis (Hoerling et

al., 1991; Hoinka, 1998; Highwood y Hoskins, 1998; Simmons et al., 1999; Santer et

al., 2003), a pesar de su menor resolución vertical, aśı como posibles problemas de

homogeneidad. Muchas de las bases de datos de radiosondeos están incluidas en los

reanálisis, si bien el uso de otras fuentes de información, la aplicación de filtros y la

influencia del modelo pueden producir diferencias sustanciales entre los radiosondeos

y los reanálisis (Highwood y Hoskins, 1998; Ribera et al., 2008).

Seidel y Randel (2006), Hoerling et al. (1991), Randel et al. (2000), Highwood et

al. (2000) y Zängl y Hoinka (2001) han estudiado la variabilidad de la tropopausa a

partir de radiosondeos y/o reanálisis en algunas regiones, como trópicos y el Ártico.

No obstante, no existen estudios sistemáticos de validación de datos de reanálisis

que aborden todas las escalas temporales y espaciales. Por tanto, la motivación

principal de este caṕıtulo es evaluar las discrepancias entre la tropopausa térmica

de los reanálisis ERA y la obtenida de las estaciones de radiosondeos IGRA.

En la sección 4.2 se dará una breve descripción de la metodoloǵıa empleada para

comparar ambas bases de datos. El resto del caṕıtulo se centra en el análisis e inter-

pretación de las principales diferencias entre la presión de la tropopausa térmica de

los reanálisis y de los radiosondeos en diferentes escalas temporales, incluyendo la

diaria (sección 4.3.1), y la mensual (sección 4.3.2). Dicho análisis incluye el estudio

de la media y la varianza de la presión de la tropopausa térmica y se aplicará a dis-

tintas escalas espaciales (desde la local a la global). El caṕıtulo finaliza describiendo

algunos aspectos climatológicos de la tropopausa térmica (distribución latitudinal
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y tendencias) en ambas bases de datos (sección 4.4) lo que servirá de base para el

siguiente caṕıtulo.

4.2. Datos y metodoloǵıa.

Los datos de presión de la tropopausa térmica empleados en este caṕıtulo, se

han obtenido de la base de datos “PATXI”, que incluye un total de 187 estaciones

(ver Caṕıtulo 2, sección 2.2), y de los reanálisis ERA-40 y ERA-Interim. Para estos

últimos se han usado los perfiles térmicos en cada punto de rejilla, a las 0000 y

las 1200 UTC, y el algoritmo modificado de Reichler et al. (2003), que se basa en

la definición de la OMM (1957) (ver Caṕıtulo 3, sección 3.2). Se ha restringido el

análisis al periodo de 23 años entre enero de 1979 y diciembre de 2001. Aunque ERA-

40 y gran parte de los radiosondeos se extienden hasta 1960 o incluso antes, se ha

escogido el periodo posterior a 1979 para evitar posibles problemas de homogeneidad

derivados de la incorporación de datos de satélites en los reanálisis y porque ERA-

Interim comienza en este año. Del mismo modo, para la comparación directa de los

tres conjuntos de datos se ha restringido el análisis hasta el último año completo de

ERA-40, que es 2001.

Durante el cálculo de la presión de la tropopausa térmica de los reanálisis se

truncaron los perfiles térmicos entre 500 hPa y 70 hPa, con el fin de obtener una

detección realista de la tropopausa y no tener en cuenta identificaciones erróneas

debidas a posibles inversiones en la baja troposfera, resultantes de enfriamientos

invernales (Highwood y Hoskins, 1998), o interferencias de procesos de la alta es-

tratosfera. Sin embargo, este paso no se llevó a cabo en el proceso de cálculo de la

presión de la tropopausa térmica con radiosondeos (Añel et al., 2007, 2008), aunque

el resto del proceso metodológico es idéntico en ambos conjuntos de datos. Para

considerar esta diferencia metodológica en los radiosondeos y las posibles diferen-

cias que pudieran surgir de ella, se han suprimido los datos de radiosondeo en los

que la presión de la tropopausa difiera en más de 200 hPa respecto a la obtenida
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REANÁLISIS MEDIANTE RADIOSONDEOS.

del reanálisis. Se comprobó que este criterio eliminaba de manera eficiente valores

irreales de presión de la tropopausa térmica en los radiosondeos (esto es, valores en

la troposfera media) (ver Figura 4.1). Esta corrección afectó a menos de un 5% del

total de los datos. Como se puede ver en el ejemplo de la Figura 4.1, la desviación

t́ıpica de los radiosondeos disminuye notablemente (de 63.9 hPa a 18 hPa), al igual

que las diferencias con respecto al reanálisis ERA-Interim (de -21 hPa a -3 hPa) y

la ráız cuadrada del error cuadrático medio (de 70.5 hPa a 17 hPa) después de la

eliminación de los valores que cumplieron los criterios anteriormente explicados.
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Figura 4.1: Ejemplo de la serie de presión de la tropopausa térmica (en hPa) a las 00 horas y
las 12 horas de Enero de 1993 en la estación ubicada en 5.95◦N y 116.05◦E de la base de datos
PATXI (en rojo, a la izquierda) y la misma serie, una vez aplicado el filtrado de datos espurios
(a la derecha). En azul se muestra la serie del punto de reanálisis más próximo a la estación.
Los paneles superiores indican la diferencia entre las series del reanálisis y el radiosondeo.
Notar la gran diferencia en la media mensual y desviación t́ıpica de los valores diarios entre
el reanálisis (valores en azul) y el radiosondeo (en rojo), y cómo dichas diferencias se reducen
notablemente tras la eliminación de un número muy reducido de observaciones.

Para utilizar las series de datos de radiosondeos con el menor número de valores

perdidos y obtener promedios representativos se han escogido las estaciones con al

menos 20 d́ıas de datos al mes durante al menos 8 meses al año y 15 años de los

23 años de estudio. Aśı se ha reducido el subconjunto inicial de 187 estaciones de

radiosondeos a 135. Estos umbrales temporales se han optimizado para conseguir la

mejor cobertura espacial (esto es, el mayor numero de estaciones de radiosondeos)

por un lado, y estimaciones robustas (el menor número de valores perdidos en las
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series) por otro, intentando no alterar los posibles ciclos o tendencias. El conjunto

final de las 135 estaciones de radiosondeo que se ha utilizado en este estudio se

muestra en la Figura 4.2. La distribución del número de estaciones disponibles en

bandas latitudinales se indica en la Tabla 4.1.

Figura 4.2: Posiciones de las 135 estaciones de radiosondeos procedentes de la base de datos
IGRA que se han usado en este estudio.

Con el fin de evaluar en qué medida la distribución espacial y la diferente den-

sidad de estaciones con la latitud pudiera afectar a los resultados, se ha empleado

el método de bootstrap (ver Caṕıtulo 3, sección 3.4.2). Para ello, se han llevado

a cabo 10.000 realizaciones, en cada una de las cuales se han reemplazado las 135

estaciones aleatoriamente y con repetición. Dicho reemplazo se ha aplicado a las

estaciones en una misma banda latitudinal, para respetar la estructura meridional

de la tropopausa. Para cada estación del año el perfil latitudinal medio de la presión

de la tropopausa para el conjunto total de las 135 estaciones se encuentra dentro

del intervalo de confianza del 95% obtenido del bootstrap. La Figura 4.3 muestra

como ejemplo los resultados para Diciembre-Enero-Febrero (DEF) y Junio-Julio-

Agosto (JJA). Los resultados son similares si se emplean otros métodos alternativos

al bootstrap y confirman que los valores climáticos medios no son muy sensibles al

subconjunto de estaciones que se seleccione.
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Figura 4.3: Perfil latitudinal medio (1979-2001) de la presión de la tropopausa térmica (en
hPa) para las estaciones de invierno DEF y verano JJA representado con la media longitu-
dinal cada 10◦ de latitud (ĺınea). El sombreado muestra el intervalo de confianza espacial al
95%, calculado a partir del método bootstrap.

Sin embargo, es la representatividad horizontal la de mayor importancia para la

comparación de los dos tipos de datos: localizaciones puntuales para el radiosondeo

y el valor medio en un celda para el reanálisis. Por este motivo se han diseñado

tres posibles aproximaciones para abordar este problema. En el método 1 (M1) se

compara el valor de la presión de la tropopausa térmica del radiosondeo con el valor

del punto de rejilla del reanálisis más próximo a la estación de radiosondeo; en el

método 2 (M2) se utilizan los cuatro puntos del reanálisis más próximos a la estación

de radiosondeo y sus valores se interpolan linealmente sobre ésta; y en el método 3

(M3) se usa la media de la presión de la tropopausa térmica ponderada mediante

el inverso del cuadrado de la distancia de los cuatro puntos de rejilla más próximos

a la estación de radiosondeo. La variabilidad de los tres métodos se ha comparado

mediante un diagrama de Taylor (Figura 4.4). En el cual se representan la correlación

lineal, la ráız cuadrada del error cuadrático medio y las desviaciones t́ıpicas para los

datos de reanálisis obtenidos con cada método y los datos de radiosondeos. Los

valores de los estad́ısticos en los tres métodos no muestran diferencias significativas

entre ellos y son similares para los dos reanálisis. Basándonos en estos resultados, se

ha escogido el primer método por su sencillez y la ventaja de utilizar datos directos

de reanálisis.
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Figura 4.4: Diagrama de Taylor comparando las series de presión diaria de la tropopausa
de los radiosondeos (circulo blanco de referencia) con las series del reanálisis ERA-40 (a la
izquierda) y ERA-Interim (a la derecha) calculados a partir de los tres métodos (M1, M2 y
M3, śımbolos de colores). Los semićırculos representan la ráız cuadrada del error cuadrático
medio (semićırculos continuos), y la desviación t́ıpica de las series diarias (en los ejes x e y).
Las ĺıneas rectas discontinuas indican el coeficiente de correlación.

4.3. Evaluación del reanálisis.

En esta sección se analiza si los reanálisis reproducen de manera realista las

caracteŕısticas de la tropopausa diaria y mensual, con el fin de decidir a que escala

temporal es más adecuado estudiar la tropopausa a partir de datos de reanálisis.

Además, el análisis de varianza que resulta de las series mensuales permite evaluar la

variabilidad desde la escala intraestacional (mes a mes), en el caso que se considere la

serie mensual completa, hasta la escala interanual-multidecadal, cuando se analizan

por separado las series mensuales de cada mes en particular.

4.3.1. Escala diaria.

Para realizar una primera inspección de los datos, y a modo de ejemplo en las

Figuras 4.5 y 4.6 se muestran las series de presión de la tropopausa cada 12 horas
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de los meses de enero y julio de 1993 en seis estaciones de radiosondeos, representa-

tivas de diferentes bandas latitudinales: tropical (13.1◦N y 14.3◦S), latitudes medias

(43.3◦N y 29.9◦S) y polar (69.1◦N y 67.6◦S).
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Figura 4.5: Presión de la tropopausa durante Enero de 1993 calculada con radiosondeos
(en rojo) y el reanálisis ERA-40 (en azul). Las cruces marcan el valor cada doce horas de
radiosondeo o reanálisis y la linea muestra la media diaria. En cada panel se muestra la
media mensual (µ, en hPa), la desviación t́ıpica de los datos diarios (σ, en hPa) y el número
de datos mensuales (n) para cada conjunto de datos. En la parte superior de las figuras se
representan las diferencias entre ambos conjuntos de datos (reanálisis menos radiosondeos)
junto con la media de las diferencias y la ráız cuadrada del error cuadrático medio (en hPa).

En general se observa una variación latitudinal de la presión de la tropopausa,

con presiones más bajas en trópicos y más altas en extratrópicos. El acuerdo entre

radiosondeos y reanálisis, estimado a partir del sesgo y el error cuadrático medio

(Caṕıtulo 3, sección 3.4) es razonable en ambos meses, si bien existen discrepancias

algo mayores en las estaciones de HS (ver Figuras 4.5 y 4.6). Además, ambas bases

de datos capturan las fluctuaciones diarias de presión de la tropopausa, t́ıpicas de

la actividad sinóptica extratropical tanto de enero como de julio, coincidiendo con

los resultados obtenidos por Reichler et al. (2003). Sin embargo, la desviación t́ıpica
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media de la presión de la tropopausa de los reanálisis llega a ser de un ∼12% menor

que la de las estaciones de radiosondeos en extratrópicos y de hasta ∼60% menor

en trópicos. En el caso de ERA-Interim los resultados son similares (no mostrado).
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Figura 4.6: Igual que la Figura 4.5 pero para Julio de 1993.

Estos resultados indican un comportamiento latitudinal diferenciado de la tropo-

pausa y de las diferencias entre reanálisis y radiosondeos. Por este motivo se analiza

el perfil latitudinal medio de los datos diarios de la presión de la tropopausa. En las

Figuras 4.7 y 4.8 se ha representado la media climática de las diferencias de la pre-

sión de la tropopausa del reanálisis con respecto a la de los radiosondeos (circulos

rojos) para cada estación del año (Diciembre-Enero-Febrero (DEF), Marzo-Abril-

Mayo (MAM), Junio-Julio-Agosto (JJA) y Septiembre-Octubre-Noviembre (SON)).

Para su posterior estudio se han definido las siguientes bandas latitudinales: una re-

gión tropical (30◦S-30◦N), dos de latitudes medias (30◦-60◦) y dos polares (60◦-90◦),

identificadas en las figuras mediante ĺıneas verticales discontinuas. A partir de un

test-t de comparación de dos medias se ha analizado si estas diferencias son significa-

tivas al 5% (en cuyo caso se representan con ćırculos rellenos). Las ĺıneas verticales
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amarillas representan la ráız cuadrada del error cuadrático medio de las diferencias

diarias y la ĺınea verde la media zonal obtenida a partir de las estaciones localizadas

cada 5◦ de latitud. También se ha representado el perfil latitudinal del viento zonal

a la altura de 200 hPa como indicador de la corriente en chorro subtropical (linea

gris).
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-90  -60  -30  0   30   60   90
Latitud (°)

-100

-50

0

50

100

D
if

er
en

ci
as

 (
E

R
A

-4
0-

R
ad

io
so

n
d

eo
s)

 (
h

P
a)

-60

-40

-20

0

20

40

60

V
ie

n
to

 z
o

n
al

 (
m

/s
)

JJA (1979-2001)
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SON (1979-2001)
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Figura 4.7: Perfil latitudinal de las diferencias medias (ERA-40 menos radiosondeos) de
la presión de la tropopausa para cada una de las estaciones del año (DEF, MAM, JJA y
SON) y el periodo 1979-2001. Los ćırculos rojos indican la diferencia con cada estación de
radiosondeo. Las diferencias significativas al 5% se representan con ćırculos rellenos. La ĺınea
verde continua representa la media longitudinal de las diferencias cada 5◦ de latitud. Las
ĺıneas verticales continuas amarillas representan la ráız del error cuadrático medio de las
diferencias diarias entre los valores de reanálisis y cada estación de radiosondeo. Las ĺıneas
verticales punteadas delimitan las cinco regiones latitudinales definidas en el texto. La ĺınea
gris representa el perfil latitudinal del viento zonal medio en 200 hPa.
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MAM (1979-2001)
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JJA (1979-2001)
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SON (1979-2001)
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Figura 4.8: Como en la Figura 4.7 pero para el reanálisis ERA-Interim.

Los resultados indican una subestimación de la presión de la tropopausa en los

reanálisis ERA-40 y ERA-Interim con respecto a los radiosondeos. Las mayores dife-

rencias se encuentran en latitudes medias, coincidiendo con la posición de la corriente

en chorro subtropical y la región de máxima frecuencia de dobles tropopausas (Sch-

midt et al., 2006; Añel et al., 2007; Randel et al., 2007). De hecho, las regiones de

mayor discrepancia se desplazan aproximadamente 10◦ al norte, de invierno a ve-

rano, siguiendo el cambio estacional del máximo del viento zonal en la UTLS, lo que

confirma que las mayores desviaciones en los reanálisis están fuertemente asociados

a la corriente en chorro subtropical. Una posible explicación de estas discrepancias,

es que, debido a su baja resolución vertical, el reanálisis no es capaz de capturar

fenómenos de pequeña escala, que son más frecuentes en la región del chorro (como

son las dobles tropopausas, las cuales llevan asociadas una primera tropopausa más

baja). Por otro lado, en la primavera de la región Antártica (SON en la Figura 4.7)
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se observa una importante diferencia entre el reanálisis ERA-40 y los radiosondeos,

que no aparece en el reanálisis ERA-Interim, y que se discutirá más adelante.

A modo de resumen la Tabla 4.1 muestra las diferencias estacionales medias y la

ráız cuadrada del error cuadrático medio de la presión de la tropopausa para cada

reanálisis y banda latitudinal.

Tabla 4.1: Diferencias medias/RMSE de las series diarias estacionales de la presión de la
tropopausa (hPa) entre los reanálisis y las estaciones de radiosondeos promediadas sobre
5 bandas latitudinales durante el periodo 1979-2001. Todos los valores son significativos
estad́ısticamente al 5% excepto los señalados con (*).

DEF MAM

Region # est Era40 Erain Era40 Erain

[90N-60N) 28 -1/23 -2/24 -1/20 -2/21

[60N-30N) 37 -2/27 -4/28 -1/23 -2/23

[30N-30S] 44 -6/23 -6/23 -7/24 -7/24

(30S-60S] 20 -8/39 -9/39 -5/36 -6/36

(60S-90S] 6 -1/27 -4/24 0.3*/28 -27/27

JJA SON

Region # est Era40 Erain Era40 Erain

[90N-60N) 28 2/16 1/17 2/19 1/19

[60N-30N) 37 -3/23 -4/23 -3/26 -4/26

[30N-30S] 44 -8/24 -8/24 -6/22 -7/22

(30S-60S] 20 -3/36 -3/36 -4/38 -5/38

(60S-90S] 6 -6/40 0.4*/39 -16/42 1/35

Para estimar la significatividad de las diferencias se ha aplicado un contraste

de hipótesis de comparación de dos medias a cada observatorio de radiosondeo y el

valor de reanálisis correspondiente, mediante un test-t de Student, y posteriormen-

te se ha calculado la significatividad conjunta de los observatorios pertenecientes a

cada franja latitudinal mediante el test de multiplicidad, considerando que los obser-

vatorios son independientes y que el número de diferencias significativas sigue una
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distribución binomial (ver Caṕıtulo 3, sección 3.4).

En general, se observa una subestimación de la presión de la tropopausa térmica

en ambos reanálisis. Las mayores diferencias entre los datos del reanálisis ERA-40

y los radiosondeos se encuentran en el invierno (JJA) y la primavera (SON) de la

región polar Antártica con una infraestimación de 6 y 16 hPa, respectivamente, y en

latitudes medias donde se alcanzan valores máximos de -4 hPa en el HN y -9 hPa

en el HS. En trópicos, las diferencias t́ıpicas son del orden de -7 hPa para ambos

reanálisis. Las menores diferencias se encuentran en las regiones árticas, con valo-

res absolutos por debajo de 2 hPa. Las diferencias son similares para el reanálisis

ERA-Interim, excepto en la región polar Antártica donde ERA-Interim mejora los

resultados de ERA-40. Con respecto a la ráız cuadrada del error cuadrático medio

de las diferencias diarias, en general, los dos reanálisis presentan un comportamien-

to similar con desviaciones mayores en el HS que en el HN, y mayores errores en

latitudes medias y en la región polar Antártica, donde se superan los 40 hPa. Estacio-

nalmente, la mayor discrepancia se produce en el invierno del respectivo hemisferio

(principalmente en latitudes medias), cuando la actividad sinóptica y la variabilidad

de la tropopausa es mayor (ver Figuras 4.7 y 4.8).

Estos resultados indican un comportamiento estacional diferenciado de la tro-

popausa y de las diferencias del reanálisis en determinadas regiones. Para evaluar

con más detalle estas discrepancias, en la Figura 4.9 se han representado las dife-

rencias medias, el RMSE, la razón entre desviaciones t́ıpicas y la correlación lineal

de la presión diaria de la tropopausa para cada mes del calendario. Para ello, se

han calculado dichas métricas para cada observatorio o punto de reanálisis y se ha

usado un test-t de medias (para las diferencias), un test-F (razón entre desviaciones

t́ıpicas) y un test de Student (correlación lineal) para evaluar su significatividad.

Posteriormente, y para cada banda latitudinal, se ha obtenido el promedio espacial

de las diferentes métricas y se ha analizado la significatividad conjunta mediante el

método de multiplicidad.
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Figura 4.9: Medias mensuales (1979-2001) de las desviaciones diarias de la presión de la
tropopausa en ERA-40 (a la izquierda) y ERA-Interim (a la derecha) con respecto a los
radiosondeos para 5 cinturones latitudinales (colores): Sesgo en hPa (paneles de la primera
fila); la ráız cuadrada del error cuadrático medio (ćırculos) y una desviación t́ıpica (ĺıneas) de
los datos de radiosondeos en hPa (paneles de la segunda fila); cociente entre las desviaciones
t́ıpicas (paneles de la tercera fila); y coeficiente de correlación lineal (paneles de la cuarta
fila). Los valores significativos al 5% se indican con ćırculos rellenos, excepto para el RMSE
al que no se le ha aplicado ningún test.
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Los resultados del sesgo (paneles de la primera fila) confirman la infraestimación

generalizada de la presión de la tropopausa térmica en los reanálisis, excepto en la

región polar Ártica durante verano y otoño, donde se observa una ligera sobrestima-

ción. Salvo eventualmente en latitudes polares, las diferencias son estad́ısticamente

significativas en todas las bandas latitudinales y meses, y no presentan variaciones

muy notables a lo largo del año, excepto en la Antártida donde aumentan en la

primavera del HS para el reanálisis ERA-40, si bien este error disminuye en ERA-

Interim.

El RMSE de la presión de la tropopausa proporciona nueva información (Figura

4.9, paneles de la segunda fila). Los mayores RMSE de presión de la tropopausa

se detectan en latitudes medias, aśı como en la región polar Antártica. En general,

el RMSE es mayor en el HS que en el HN y en el invierno de cada hemisferio. La

reducción de la diferencia media que se observaba en ERA-Interim con respecto a

ERA-40 en la primavera Antártica no es tan evidente en el RMSE. Esto implica una

tendencia sistemática en ERA-40 a infraestimar la presión de la tropopausa en la

región Antártica que no se da en ERA-Interim, si bien, este reanálisis muestra un

RMSE de la misma magnitud que en ERA-40. Algo parecido sucede en latitudes

medias del HS, donde los sesgos son similares a los de otras regiones, pero el RMSE

es el mayor de todas ellas. A pesar de ello, si se tiene en cuenta la variabilidad diaria

de los datos de radiosondeos, se observa que los valores de los RMSE diarios se

encuentran por debajo de una desviación t́ıpica diaria de los radiosondeos en todas

las regiones excepto en trópicos y en algunos de los meses de primavera de la región

polar Antártica.

El cociente entre las desviaciones t́ıpicas de la presión de la tropopausa de los

reanálisis frente a la de los radiosondeos indica una tendencia de los reanálisis a

infraestimar la variabilidad diaria (Figura 4.9, paneles de la tercera fila). Dicha in-

fraestimación es similar en todas las regiones y épocas del año, excepto en la región

tropical donde la variabilidad de ambos reanálisis se reduce a la mitad de la obser-

vada en los radiosondeos. Esto sucede a pesar de que los RMSE de esta región se
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encuentran entre los más pequeños. Por tanto, los reanálisis no son capaces de repro-

ducir las pequeñas variaciones de la presión de la tropopausa tropical, posiblemente

debido a su resolución vertical.

Por último, se han calculado los coeficientes de correlación de las series diarias

con respecto a la media mensual del periodo de estudio (Figura 4.9, paneles de

la última fila). Para el cálculo de la significatividad se ha utilizado un test t de

student teniendo en cuenta la disminución del número de grados de libertad debida

a la autocorrelación de la serie (Caṕıtulo 3, sección 3.4). En general, se obtienen

resultados similares en ambos reanálisis, con coeficientes de correlación significativos

en todas las regiones y meses. Los coeficientes máximos (≥0.8), se dan en regiones

extratropicales del HN, incluyendo la región Ártica. En latitudes medias del HS los

valores se reducen apreciablemente (∼0.6), mientras que en la Antártida presentan

un ciclo anual con un mı́nimo de ∼0.4 en invierno y primavera. Las correlaciones

más pequeñas (∼0.3) se encuentran en los trópicos. Estos resultados confirman un

error estacional en la Antártida y notables discrepancias en la región tropical a lo

largo de todo el año, y en la extratropical principalmente en el HS y durante el

invierno de cada hemisferio.

4.3.2. Escala mensual.

Siguiendo la metodoloǵıa de la sección anterior, se han obtenido las mismas mé-

tricas para las series mensuales de la presión de la tropopausa térmica. Este análisis

tiene como objeto analizar si los reanálisis reproducen de manera más realista las

caracteŕısticas de la tropopausa a escala mensual, particularmente en aquellas regio-

nes y épocas del año que muestran mayores discrepancias a escala diaria. Además,

permitirá analizar la variabilidad interanual de cada mes a partir de la desviación

t́ıpica.

En la Figura 4.10 se muestran las diferencias, el RMSE, el cociente entre las

desviaciones t́ıpicas y las correlaciones lineales calculadas a partir de los valores
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mensuales de ERA-40 y ERA-Interim con respecto a los radiosondeos.
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Figura 4.10: Como la Figura 4.9 pero para las series de presión media mensual de la tropo-
pausa.
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De acuerdo con lo esperado, el sesgo entre las series mensuales de reanálisis y

radiosondeos muestra los mismos valores que los obtenidos a escala diaria (Figura

4.9, paneles de la primera fila). Además, dado que la variabilidad interanual se

reduce con respecto a la variabilidad diaria, las diferencias de valores mensuales son,

en general, menos significativas que en el caso diario. Los diferentes diagnósticos

empleados indican que los errores o bien no son estad́ısticamente significativos, o

bien son sustancialmente menores que el rango de variabilidad interanual, excepto en

trópicos y en los meses de primavera de la región Antártica. Por otro lado, a diferencia

de la escala diaria, los reanálisis capturan con realismo el grado de variabilidad

interanual de los radiosondeos (Figuras 4.10, paneles de la tercera fila), excepto en

trópicos donde está fuertemente infraestimada. Aśı, los promedios mensuales de la

presión de la tropopausa térmica muestran un mejor acuerdo con los reanálisis que

los valores diarios. Otra diferencia a resaltar con respecto al análisis diario es que

el ciclo anual de los errores diarios presente en algunas regiones desaparece o se

suaviza, de forma que la mayoŕıa de las regiones no muestra una estacionalidad

definida. En concreto, la notable reducción de los errores mensuales en la región

extratropical indica que gran parte de las discrepancias se producen en escalas diarias

e intramensuales. No obstante, este efecto no se observa en igual medida en los

trópicos, donde muchos de los errores (p.ej., Figura 4.10, paneles de la tercera fila)

persisten a escala mensual, lo que sugiere errores sistemáticos en los reanálisis. Los

coeficientes de correlación interanual (Figura 4.10, paneles de la última fila) son

mayores que los obtenidos a escala diaria. Presentan valores significativos de ∼0.9

en regiones extratropicales y polares, sin una pauta estacional clara, excepto en el

invierno y la primavera antárticas, donde se observa un mı́nimo de correlación de

∼0.7, en el caso de ERA-40. Al igual que en el análisis diario, las correlaciones más

bajas se dan en trópicos (∼0.6), coincidiendo con las zonas de mayor infraestimación

de la variabilidad (Figura 4.10, paneles tercera fila). A pesar de ello, las correlaciones

son estad́ısticamente significativas en todas las regiones y meses.

Por otro lado, se han calculado las anomaĺıas desestacionalizadas de las series
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mensuales de radiosondeo y reanálisis a partir del promedio del correspondiente mes

para los años 1979-2001 y se ha calculado la correlación para cada estación de radio-

sondeo, corrigiendo el efecto de autocorrelación de las series (Caṕıtulo 3, sección 3.4).

A diferencia de las correlaciones de la Figura 4.10, estos nuevos coeficientes miden

el acuerdo a diferentes escalas temporales (desde la intranual a la multidecadal). La

Figura 4.11 muestra la distribución espacial de los coeficientes de correlación lineal

entre las series mensuales desestacionalizadas de las estaciones de radiosondeos y los

reanálisis.

Figura 4.11: Coeficientes de correlación lineal entre las anomaĺıas mensuales desestacionali-
zadas de la presión de tropopausa para las estaciones de radiosondeo y los reanálisis ERA-40
(figura de arriba) y ERA-Interim (figura de abajo) para el periodo 1979-2001. Las correla-
ciones significativas al 5% se indican con ćırculos rellenos.
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En general, existe un buen acuerdo entre los radiosondeos y reanálisis, con co-

rrelaciones estad́ısticamente significativas al 5% en casi todas las estaciones, si bien

éste disminuye hacia el ecuador. Los mayores coeficientes de correlación se dan en

las regiones extratropicales y polares en el HN, con valores por encima de 0.8. En

latitudes medias se observa una disminución de la correlación y en trópicos las co-

rrelaciones vaŕıan desde ∼0.5 en algunos observatorios hasta ∼0.7 en otros, lo que

indica que existe variabilidad espacial sin un patrón definido. Para el HS ocurre lo

mismo excepto en la región polar donde la correlación disminuye hasta ∼0.6. Respec-

to a ERA-Interim las correlaciones siguen el mismo comportamiento con valores muy

similares. Estos resultados confirman la dificultad de los reanálisis para reproducir

las fluctuaciones de la tropopausa tropical.

En la Tabla 4.2 se resumen los resultados del análisis de correlación median-

te el coeficiente de correlación medio de las series mensuales desestacionalizadas y

su variabilidad espacial (desviación t́ıpica intrasectorial de dichos coeficientes) pa-

ra cada banda latitudinal y ambos reanálisis. Todos los valores de correlación son

significativos al 5%.

Tabla 4.2: Coeficientes de correlación medios (r) entre las series mensuales de datos de
presión de la tropopausa de radiosondeos y los reanálisis ERA-40 y ERA-Interim para el
periodo 1979-2001. Entre paréntesis se indica la desviación t́ıpica (σ) de los coeficientes de
correlación de las estaciones de una misma banda latitudinal. Todas la correlaciones son
significativas al 5%.

r(σ)

Region # est Era40 Erain

[90N-60N) 28 0.97(0.03) 0.96(0.03)

[60N-30N) 37 0.90(0.09) 0.90(0.09)

[30N-30S] 44 0.61(0.12) 0.62(0.13)

(30S-60S] 20 0.84(0.08) 0.86(0.08)

(60S-90S] 6 0.80(0.06) 0.87(0.03)

Observando estos valores podemos concluir que para el periodo 1979-2001 los
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reanálisis ERA-40 y ERA-Interim capturan razonablemente las variaciones de pre-

sión de la tropopausa calculadas a partir de las series mensuales de radiosondeos,

excepto en la región tropical donde están infraestimadas. Además en esta región

existen notables diferencias espaciales como se deduce del alto valor de desviación

t́ıpica, lo que sugiere una posible influencia de factores regionales y locales como la

convección.

4.4. Climatoloǵıas.

Una vez evaluados los reanálisis, se ha llevado a cabo una descripción climática de

la presión de la tropopausa en radiosondeos y reanálisis, centrada en la distribución

espacial (bidimensional) de la misma, y las tendencias observadas durante el periodo

de estudio 1979-2001.

4.4.1. Descripción espacio-temporal.

El perfil latitudinal medio es uno de los diagnósticos clásicos en los estudios de

la tropopausa (Hoskins et al. 1985; Hoinka 1998; Santer et al. 2003; Seidel y Randel

2006; Gettelman et al. 2011, etc..). En las Figuras 4.12 se ha construido el perfil

latitudinal a partir de los valores estacionales medios de presión de la tropopausa

de cada una de las estaciones de radiosondeo (ćırculos rojos) y de los valores corres-

pondientes de los reanálisis ERA-40 y ERA-Interim para esas mismas localizaciones

(ćırculos azules). Las ĺıneas continuas representan la media longitudinal calculada

cada 5◦ de latitud para cada una de las estaciones del año. Las ĺıneas verticales

discontinuas delimitan las diferentes bandas latitudinales de estudio.
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Figura 4.12: Perfil latitudinal medio de los valores de presión de la tropopausa de cada
estación de radiosondeo (ćırculos rojos) y de los correspondientes puntos (circulos azules)
del reanálisis ERA-40 (a la izquierda) y del reanálisis ERA-Interim (a la derecha) para
DEF, MAM, JJA y SON y el periodo 1979-2001. Las ĺıneas continuas representan la media
longitudinal cada 5◦ de latitud. Las ĺıneas verticales punteadas delimitan las cinco bandas
latitudinales de estudio.
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Estos perfiles coinciden con los obtenidos en trabajos anteriores (Hoinka, 1999;

Seidel y Randel, 2006), e indican presiones de aproximadamente 100 hPa en trópicos,

aumentado (con un fuerte gradiente subtropical) hasta los 300 hPa en los polos.

En general, existe un buen acuerdo entre los radiosondeos y ambos reanálisis. No

obstante, aparecen algunas discrepancias notables sobre todo en la región polar. En

concreto en la Figura 4.12 se observa una subestimación de los valores de presión

del reanálisis ERA-40 con respecto a los radiosondeos en la primavera antártica,

como ya se ha observado anteriormente (Figura 4.7). Hay que destacar que este

resultado se basa en pocas estaciones, las cuales pueden no ser representativas de la

región. La diferencia también podŕıa deberse a un error en los datos del reanálisis

ERA-40 ya que en el caso del reanálisis ERA-Interim no se encuentra la misma

discrepancia (Figuras 4.12 y 4.8). En este sentido, Dee et al. (2011) señaló que los

perfiles verticales de temperatura de la Antártida procedentes del reanálisis ERA-40

conteńıan estructuras oscilatorias espurias en la estratosfera polar que se propagaban

hacia abajo. Estos errores eran debidos a una excesiva circulación de Brewer-Dobson,

relacionada con la asimilación de observaciones de radiancia, lo que podŕıa alterar

la localización de la tropopausa térmica en esta región. El efecto se redujo en el

reanálisis ERA-Interim con la corrección del sesgo variacional (Dee y Uppala, 2008).

Por otro lado, se observa una gran dispersión de la presión de la tropopausa en las

estaciones de la región polar del HN tanto en reanálisis como en radiosondeos.

Para indagar en el origen de estas discrepancias, se ha analizado la distribu-

ción espacial y estacional de la presión de la tropopausa térmica a partir de las 135

estaciones de radiosondeos y los correspondientes contornos de presión de la tropo-

pausa del reanálisis ERA-Interim (los resultados para ERA-40 son similares y no se

muestran). El objetivo consiste en identificar estructuras espaciales en la tropopausa

térmica y evaluar la habilidad de los reanálisis para reproducirlas. Las Figuras 4.13

y 4.14 muestran los patrones medios de presión de la tropopausa para el HN y el

HS, respectivamente.
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b)  MAM  ERAIN HN (1979-2001)
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c)  JJA  ERAIN HN (1979-2001)
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d)  SON  ERAIN HN (1979-2001)
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Figura 4.13: Climatoloǵıas estacionales de la presión de la tropopausa (en hPa) a partir de los
23 años de datos del reanálisis ERA-Interim (ĺıneas) y de datos de radiosondeos (cuadrados)
para el HN. Los colores de los cuadrados siguen la misma escala que los contornos. El
intervalo del contorno es de 25 hPa.

Los valores de presión de las diferentes estaciones de radiosondeo (cuadrados)

se muestran usando la misma escala de colores que la empleada para representar la

presión de la tropopausa del reanálisis. En general, la tropopausa de los radiosondeos

se encuentra dentro del rango de las correspondientes isobaras de la tropopausa

del reanálisis. En el invierno del HN (Figura 4.13a) se observan dos máximos de
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presión sobre el norte de Canada y noroeste del Paćıfico alcanzando los 300 hPa. En

subtrópicos la presión disminuye, y alrededor de los 30◦N se observa un gradiente

intenso, con máxima intensidad al oeste del Paćıfico y del Atlántico, y que se sitúa

próximo a la corriente en chorro subtropical. Este patrón muestra considerables

asimetŕıas zonales, con altas presiones al este de los continentes Americano y Euro-

Asiático y bajas presiones al oeste de los mismos, coincidiendo con la presencia de

vaguadas y dorsales en la circulación zonal de la troposfera, respectivamente. Dicha

asimetŕıa zonal es más pronunciada en latitudes altas, lo que explica la dispersión

de los valores de la región Ártica en las Figuras 4.12. Durante la primavera (MAM)

el patrón es más simétrico que en invierno (DEF) y existe un único máximo de

presión centrado en el polo y con estructura anular que incluye el norte de Cánada

y Siberia (ver Figura 4.13b), lo que está de acuerdo con la menor actividad de

ondas planetarias durante esta estación. En verano (JJA) el gradiente de presión

es más débil que en invierno y se desplaza hacia al norte unos 10◦, siguiendo el

desplazamiento de la corriente en chorro subtropical en esta época del año (Figura

4.13c). Aśı mismo, se observa un máximo del gradiente meridional sobre el centro de

Asia y al norte del anticiclón del Monzón Asiático, donde tienen lugar las menores

presiones de la tropopausa de esas latitudes. En otoño (SON) se observa una pauta

de retorno al patrón de invierno (Figura 4.13d).

Por otro lado, existen diferencias substanciales entre los dos hemisferios (Figuras

4.13 y 4.14). Aśı, en general, la tropopausa de HS se localiza a mayores altitudes

que la del HN, especialmente en la región polar. Además, el gradiente meridional

se da sobre la región 30◦-60◦S y es mucho más uniforme y simétrico que para el

caso del HN debido a la menor presencia de orograf́ıa y por tanto, al debilitamiento

de la actividad de ondas de Rossby. En invierno (JJA), sin embargo, el gradiente

meridional de la presión de la tropopausa se invierte cerca del polo con valores de 200

hPa sobre la región Antártica que aumentan hacia el ecuador hasta aproximadamente

los 45◦S (ver Figura 4.14c). Este comportamiento de la tropopausa térmica sobre la

Antártida está de acuerdo con la presencia de bajas presiones en la troposfera y el
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intenso vórtice polar estratosférico asociados con el aire muy fŕıo durante la noche

polar Antártica (Zängl y Hoinka, 2001).
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c)  JJA  ERAIN HS (1979-2001)
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d)  SON  ERAIN HS (1979-2001)
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Figura 4.14: Igual que en la Figura 4.13 pero para el HS.

En el HS (Figura 4.14), el acuerdo entre los valores de radiosondeos y del reanáli-

sis ERA-Interim es menor que en el HN y en especial, en su invierno (JJA) y prima-

vera (SON), de acuerdo con los resultados mostrados anteriormente. Estos errores

pueden atribuirse parcialmente a la débil circulación meridional del HS durante es-

tas estaciones del año (comparada con la del HN), lo que da lugar a un importante
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enfriamiento de la baja estratosfera y por tanto, la desaparición del mı́nimo de tem-

peratura entre la troposfera y la estratosfera (ver Figura 4.15). Como consecuencia

tiende a producirse una detección “errónea” de la tropopausa, más acusada para los

reanálisis, debido a su baja resolución vertical, localizándola en la mayoŕıa de los

casos en menores presiones (Rubin, 1953; Zängl y Hoinka, 2001).

Figura 4.15: Perfil estacional medio (1979-2001) de la temperatura (en K) para la región
comprendida entre 80◦S y 90◦S y cada estación del año del reanálisis ERA-Interim.

4.4.2. Tendencias.

En esta última sección se analizan las tendencias de las series de presión mensual

de la tropopausa para el periodo 1979-2001 en los datos de radiosondeos y reanálisis,

y se comparan con las obtenidas en estudios previos (Santer et al., 2003, 2004; Seidel

y Randel, 2006; Son et al., 2009; Wilcox et al., 2011). Dichos estudios encontraron

tendencias negativas de la presión de la tropopausa (un aumento de la altura de la

tropopausa), que variaban entre -0.1 hPa/década (Hoinka, 1999) y -2.66 hPa/década

(Santer et al., 2003) dependiendo del periodo, del tipo de datos y de otros factores,

como la resolución vertical de los datos o la definición de la tropopausa empleada,

según se resume en la Tabla 4.3. Aśı, por ejemplo, a partir de valores de radioson-

deos a escala global Seidel y Randel (2006) encontraron una tendencia de -1.83±0.75
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hPa/década para el periodo 1980-2001. Sin embargo, en la mayoŕıa de estudios las

tendencias globales se han estimado a partir de datos de reanálisis. Utilizando el

reanálisis NCEP/NCAR, Sausen y Santer (2003) y Santer et al. (2003) encontraron

tendencias de -1.82 hPa/década para 1979-1997 y -2.16 hPa/década para 1979-2000.

Con otros reanálisis como ERA-40 se encontraron tendencias de -2.2 hPa/década

para 1979-1999 (Son et al., 2009) y valores de -2.36±0.47 y -2.66±0.48 hPa/década

para 1979-2001, usando los 60 niveles del modelo y los 23 niveles de presión, respec-

tivamente (Santer et al., 2004). A partir de nuevos reanálisis como ERA-Interim se

han obtenido tendencias de -0.97 hPa/década y -0.80 hPa/década, a partir de una

definición h́ıbrida entre la definición dinámica y térmica, para los periodos 1989-2007

y 1979-2001, respectivamente (Wilcox et al., 2011).

Las tendencias de las series globales de los datos de radiosondeos y de los reaná-

lisis ERA-40 y ERA-Interim calculadas en este estudio para el periodo comprendido

entre 1979-2001 se han obtenido mediante regresion lineal de las series desestaciona-

lizadas de la presión media mensual de la tropopausa térmica (Caṕıtulo 3, sección

3.4.1). Análogamente, las tendencias regionales se han calculado aplicando el mismo

método a la serie mensual obtenida promediando espacialmente las estaciones de

radiosondeos o los puntos respectivos del reanálisis.

La Figura 4.16 muestra las series y tendencias globales obtenidas para las esta-

ciones de radiosondeos (panel superior), y los correspondientes puntos del reanálisis

ERA-40 (panel intermedio) y ERA-Interim (panel inferior). Los resultados indi-

can un cambio significativo al 5% de la presión de la tropopausa térmica durante

1979-2001, con una tendencia de -2.18 ±0.36 hPa/década en los datos de radioson-

deo, -1.93±0.37 hPa/década en ERA-40 y -1.72±0.37 hPa/década en ERA-Interim.

También se obtuvieron tendencias estacionales significativas al 5% del orden de -2

y -3 hPa/década para las estaciones de MAM, JJA y SON, y valores pequeños no

significativos en el caso de DEF para los tres conjuntos de datos. Por tanto, las esti-

maciones de las diferentes bases de datos muestran buen acuerdo (teniendo en cuenta

sus correspondientes rangos de incertidumbre), por lo que se puede concluir que los
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reanálisis capturan la tendencia global de la tropopausa térmica de las observaciones.
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Figura 4.16: Serie global de las anomaĺıas mensuales desestacionalizadas de la presión de la
tropopausa para el periodo 1979-2001. La ĺınea representa la tendencia lineal obtenida del
modelo de regresión. En la parte superior en rojo se indica el valor de la tendencia y entre
paréntesis el valor de dispersión (una desviación t́ıpica) respecto a la recta de regresión. Se
indica en la figura si la tendencia es significativa al 5%.

Comparando las tendencias calculadas en este trabajo a partir de los valores de

radiosondeos con las obtenidas en Seidel y Randel (2006) para una selección de 50

estaciones de esta misma base de radiosondeos y para un periodo análogo (ver Tabla

4.3), se observa que los valores se encuentran dentro del error de estimación del ajuste

lineal. Igualmente, las tendencias del reanálisis ERA-40 muestran un buen acuerdo

con las encontradas en trabajos como Santer et al. (2004) y Son et al. (2009), y al

igual que estos es mayor que el valor obtenido en Santer et al. (2003) con solo 23

niveles en la vertical, lo que influye en la tendencia. Para el reanálisis ERA-Interim
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el valor calculado en el trabajo de Wilcox et al. (2011) para la tropopausa mezcla

dinámica-térmica es menor que el obtenido en este estudio para la tropopausa térmi-

ca. Sin embargo, hay que tener en cuenta que se han utilizado diferentes definiciones

de la tropopausa y un periodo muy distinto (1989-2007) al de este estudio, lo que

influye también en las tendencias. Además, conviene recordar que en este estudio

las tendencias están calculadas a partir de los 135 puntos de rejilla del reanálisis

más próximos a los radiosondeos, mientras que en otros estudios se utilizan todos

los puntos del globo, lo que no ha influido en los resultados.

Tabla 4.3: Tendencias globales de la presión de la tropopausa térmica (hPa/década) y des-
viación t́ıpica de las tendencias publicadas en varios estudios. Todas las tendencias son
significativas al 5%.

Estudios
Datos Periodo Tendencia Anual

(hPa/década)

Santer et al. (2003)
ERA-40 1979-2000 -1.13

(23 niveles)

Santer et al. (2004)
ERA-40 1979-2001 -2.36±0.47

(60 niveles)

Seidel and Randel (2006) Radiosondeos 1980-2001 -1.83±0.75

Son et al. (2009)
ERA-40 1979-1999 -2.2

(60 niveles)

Wilcox et al. (2011) ERA-Interim 1989-2007 -0.97

Este estudio (2015)

Radiosondeos 1979-2001 -2.18±0.36

ERA-40 1979-2001 -1.93±0.37

ERA-Interim 1979-2001 -1.72±0.37

Con el objetivo de estudiar la distribución espacial de las tendencias y las contri-

buciones individuales de cada estación de radiosondeo a la tendencia global, se han

representado las tendencias para cada uno de las observatorios y los correspondientes

puntos de reanálisis (Figura 4.17).
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Figura 4.17: Distribución espacial de las tendencias de la presión de la tropopausa
(hPa/década) durante 1979-2001. Cada ćırculo representa la tendencia de una estación de
radiosondeo y cada cuadrado la del reanálisis correspondiente. El tamaño de los ćırculos y
cuadrados indican el valor de la tendencia, y el color rojo o azul indican una tendencia po-
sitiva o negativa, respectivamente. Los ćırculos y cuadrados rellenos representan tendencias
significativas al 5%.

En todas las bases de datos las tendencias significativas son menores de ± 10

hPa/década y se encuentran repartidas por todo el globo sin una pauta espacial

clara, a excepción de una importante concentración en la región Antártica. En ge-

neral, la magnitud de las tendencias y el número de tendencias significativas en los

reanálisis es menor que en los radiosondeos. Además, en muchos casos las tendencias
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significativas de los radiosondeos no son capturadas por los reanálisis, excepto en las

regiones polares.

Para mejorar la visualización se han representado las tendencias en función de

la latitud (Figura 4.18). Las tendencias significativas son en mayor numero nega-

tivas tanto en radiosondeos como en los reanálisis, de acuerdo con otros estudios

como Seidel y Randel (2006), indicando un aumento de la altura de la tropopausa,

menor en trópicos y mayor hacia los polos. Existen no obstante discrepancias. Aśı,

por ejemplo, los radiosondeos indican un aumento significativo de la presión de la

tropopausa en algunas estaciones del HN que no capturan los reanálisis.
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Figura 4.18: Tendencias locales de la presión de la tropopausa (hPa/década) durante 1979-
2001 en función de la latitud. Cada punto representa una estación de radiosondeo o el punto
de reanálisis correspondiente. Los ćırculos rellenos indican tendencias significativas al 5%.

Con el objetivo de estimar una tendencia representativa para diferentes bandas

latitudinales y reducir el ruido de las series individuales, se ha calculado el promedio

regional de las series para los diferentes observatorios (y los datos de reanálisis co-

rrespondientes). En la Figura 4.19, se muestran las tendencias regionales, junto con

el número de observatorios incluidos en cada una de las regiones.
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Figura 4.19: Tendencia de la presión de la tropopausa media en cinco bandas latitudinales
(en hPa/década). Los ćırculos representan las tendencias de cada banda latitudinal:[90◦S-
60◦S),[60◦S-30◦S),[30◦S-30◦N],(30◦N-60◦N],(60◦N-90◦N]. Las ĺıneas horizontales represen-
tan ± una desviación t́ıpica de la regresión lineal. Los ćırculos rellenos indican las tenden-
cias significativas al 5%. En la figura de la derecha se representa el número de estaciones de
radiosondeos que se han utilizado para calcular el promedio zonal de las series.

Las tendencias de presión de la tropopausa son negativas en casi todas las latitu-

des, lo que indica un aumento de la altura de la tropopausa en todo el globo con una

tendencia menor en trópicos que en extratrópicos. Santer et al. (2003) atribuyeron

dichas diferencias a la diferente respuesta latitudinal de la presión de la tropopausa

frente a forzamientos de gases de efecto invernadero, disminución de ozono y erup-

ciones volcánicas. Para el caso de los radiosondeos las tendencias son significativas

en latitudes medias, en la región tropical y en latitudes altas del HS. La menor ten-

dencia significativa se encuentra en trópicos con un valor de -1.1±0.4 hPa/década en

radiosondeos, similar al de -0.8±0.4 hPa/década encontrado por Seidel et al. (2001).

La mayor tendencia para los datos de radiosondeos es de -3.4±1.3 hPa/década en la

región polar del HS, que coincide con la encontrada para el reanálisis ERA-Interim (-

3.3±1.2 hPa/década), si bien ERA-40 tiende a sobreestimar dicho descenso (-4.8±1.7

hPa/década). Sin embargo, hay que destacar que únicamente existen seis series en

está región frente a más de veinte en el resto y que debido a los errores de ERA-40 en

esta zona, comentados anteriormente, es de esperar que la tendencia no sea realista.
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Por otro lado, el mejor acuerdo entre las tres bases de datos se da en latitudes medias

del HN (entre 30◦ y 60◦N ) con valores de -1.4±0.5 hPa/década para radiosondeos,

-1.1±0.6 hPa/década para ERA-Interim y -1.0±0.6 hPa/década para el reanálisis

ERA-40, lo que sugiere que las tendencias en esta región son robustas.
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Caṕıtulo 5

Comparación de la tropopausa

térmica y dinámica.

E
n este caṕıtulo se comparan dos de las definiciones de la tropopausa más utiliza-

das, la térmica y la dinámica. Para ello, se buscan las superficies de vorticidad

potencial isentrópicas que mejor representan la tropopausa térmica en cada latitud

y estación del año. Posteriormente se analizan las diferencias de ambas definiciones

a escala sinóptica en términos de la actividad ciclónica y anticiclónica en la alta

troposfera.
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CAPÍTULO 5. COMPARACIÓN DE LA TROPOPAUSA TÉRMICA Y
DINÁMICA.

5.1. Introducción.

El propósito principal de este caṕıtulo es realizar una actualización de los estudios

de comparación entre la tropopausa térmica y dinámica (Hoerling et al. 1991; Hoinka

1999, etc.) empleando nuevos datos de reanálisis (ERA-Interim) a escala global y un

periodo mayor (1979-2001) que el utilizado en estudios anteriores, y a la vez conocer

en profundidad los aspectos más relevantes de las definiciones térmica y dinámica

de la tropopausa y sus discrepancias a escala sinóptica.

Este caṕıtulo se compone de dos secciones. En la sección 5.2 se comparará la

presión de las tropopausas térmica y dinámica, usando diferentes valores de VPI para

la definición dinámica (entre 2 y 6 UVP). Una vez elegido el umbral de vorticidad

potencial isentrópica que mejor representa la tropopausa térmica se analizarán sus

diferencias climatológicas. Por último, en la sección 5.3 se estudiarán las diferencias

entre la tropopausa dinámica y térmica a escala diaria y su relación con la ocurrencia

de sistemas de circulación, lo que permitirá interpretar algunas de sus discrepancias

climatológicas.

5.2. Comparación de la presión de la tropopausa térmi-

ca y dinámica.

En este caṕıtulo se ha utilizado el reanálisis ERA-Interim, ya que presenta algu-

nas mejoras con respecto a su predecesor ERA-40 (para más detalles consultar los

Caṕıtulos 2 y 4). Para calcular las tropopausas térmica y dinámica se ha utilizado el

perfil térmico y el campo de vientos en los 60 niveles del modelo, y para cada punto

de rejilla y cada instante de tiempo. La presión de la tropopausa de cada definición

se ha calculado siguiendo la metodoloǵıa descrita en el Caṕıtulo 3 (sección 3.1 y 3.2).

Aśı mismo, para evaluar las diferencias entre la presión de la tropopausa dinámica

y térmica se emplearán datos medios diarios y las métricas descritas en el Caṕıtulo
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3 (sección 3.4).

5.2.1. Elección del umbral para la definición dinámica.

En esta sección se evaluará el umbral de VPI idóneo para la definición dinámica,

entendido como aquel que minimiza las diferencias de la presión de la tropopausa

dinámica con respecto a la térmica. La descripción y discusión de las discrepancias

entre ambas definiciones se abordará en la sección 5.2.2.

En la Figura 5.1 se muestran las secciones latitud-altura del promedio zonal de

la presión de la tropopausa térmica (en negro) y dinámica (en colores) para diversos

valores de VPI comprendidos entre 2 y 6 UVP.

-90   -60   -30   0   30   60   90
Latitud [°]

50

100

150

200

250

300

350

p
 [

h
P

a]

2

3

4

5

6

2

3

4

5

6

DEF

0

10

20

30

40

50

60

D
T

[h
P

a]

-90   -60   -30   0   30   60   90
Latitud [°]

50

100

150

200

250

300

350

p
 [

h
P

a]

2

3
4
5
6

2

3

4
5
6

MAM

0

10

20

30

40

50

60

D
T

[h
P

a]

-90   -60   -30   0   30   60   90
Latitud [°]

50

100

150

200

250

300

350

p
 [

h
P

a]

2
3
4
5
6

2

3
4
5
6

JJA

0

10

20

30

40

50

60

D
T

[h
P

a]

-90   -60   -30   0   30   60   90
Latitud [°]

50

100

150

200

250

300

350

p
 [

h
P

a]

2

3
4
5
6

2

3
4
5
6

SON

0

10

20

30

40

50

60

D
T

[h
P

a]

Figura 5.1: Distribución latitud-presión de la media zonal de la presión (en hPa) de la
tropopausa térmica (en negro) y de la tropopausa dinámica con valores de 2, 2.5, 3, 3.5, 4,
4.5, 5, 5.5 y 6 UVP (en colores) para los meses de DEF, MAM, JJA y SON del periodo
1979-2001. En ĺıneas discontinuas se muestra la desviación t́ıpica diaria de la presión de la
tropopausa térmica en hPa (eje y de la derecha).
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En general todas las definiciones de tropopausa resultantes siguen el mismo pa-

trón: bajas presiones en la región tropical y un rápido aumento de la presión hacia

regiones polares. Debido a la propia definición de la vorticidad potencial, el término

de vorticidad absoluta (ζ+f) tiende a cero en el ecuador, donde se produce el cambio

de signo de la VPI entre hemisferios. Esta limitación teórica se traduce en la pérdida

de detección de la tropopausa dinámica en la mayoŕıa de los casos o en deteccio-

nes a alturas muy por encima de la térmica. Por tanto, la definición dinámica no

proporcionará resultados realistas cerca del ecuador.

Por otro lado, en el invierno (JJA) y la primavera (SON) del HS se observa

un mı́nimo de presión de la tropopausa térmica en extratrópicos, y un aumento

pronunciado hacia latitudes polares. Este mı́nimo es debido al enfriamiento de la baja

estratosfera producido por la baja actividad de ondas y el consiguiente aislamiento

del vórtice en esta época del año, lo que se traduce en una tropopausa térmica

poco definida (Highwood et al., 2000; Zängl y Hoinka, 2001) (ver Figura 4.15 del

Caṕıtulo 4). Dicho gradiente es mucho menos evidente en la definición dinámica, y

como consecuencia el valor de VPI más próximo a la tropopausa térmica aumenta

hacia las regiones polares del HS.

Para facilitar la evaluación del umbral óptimo de VPI, la Tabla 5.1 muestra las

diferencias medias y la ráız cuadrada del error cuadrático medio de la presión de la

tropopausa dinámica respecto a la térmica para los valores umbrales comprendidos

entre 2 y 6 UVP, las estaciones de DEF y JJA del periodo 1979-2001 y las siguientes

4 bandas latitudinales: [90◦S-60◦S),[60◦S-30◦S),(30◦N-60◦N],(60◦N-90◦N]. Se omite

la región tropical [30◦S-30◦N] debido a la limitación de obtener una tropopausa

dinámica realista en esta región, como se comentó anteriormente. Se han destacado

en negrita las diferencias medias más pequeñas para cada banda latitudinal.

En latitudes medias (30◦-60◦) y altas (60◦-90◦) de ambos hemisferios, se obtienen

las menores diferencias con el valor de 3.5 UVP, excepto en el verano de latitudes

medias, donde se alcanza mejor acuerdo con el valor de 4.5 UVP en el HN y 4 UVP en
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el HS, y en el invierno (JJA) de la región Antártica (60◦S-90◦S), como era de esperar,

según se explicó anteriormente (ver Figura 5.1). Los valores más altos de VPI que

mejor acuerdo tienen con la térmica (Tabla 5.1 en negrita) se localizan en latitudes

medias coincidiendo con la región de mayor variabilidad de la tropopausa (calculada

a partir de la desviación t́ıpica diaria de la presión de la tropopausa térmica, ver

Figura 5.1). Además, se observa una mayor dispersión de los valores óptimos de VPI

en el verano que en el invierno, oscilando desde 3.5 UVP en latitudes altas, a valores

de 4 y 4.5 UVP en latitudes medias. Este comportamiento estacional coincide con

el debilitamiento de la corriente en chorro subtropical en verano, que supone una

barrera (gradiente) más débil y por tanto, una mayor dispersión en los valores de

VPI adecuados con respecto a la térmica (Kunz et al., 2011).

En general, la comparación de las diferentes tropopausas dinámicas con la térmi-

ca indica que los valores de VPI mayores de 4.5 UVP tienen a infraestimar la presión

de la tropopausa térmica, mientras que los inferiores a 3 UVP se traducen en una

tropopausa dinámica por debajo de la térmica. Estos resultados confirman los estu-

dios previos, basados en análisis regionales, distintas bases de datos, o periodos más

cortos de tiempo (Hoerling et al., 1991; Hoinka, 1998, 1999).

Para evaluar con más detalle el umbral óptimo de VPI se han calculado diferen-

tes diagnósticos. Las Figuras 5.2 y 5.3 muestran, respectivamente, la distribución

latitudinal del sesgo y la razón entre las desviaciones t́ıpicas de la presión diaria

de la tropopausa dinámica con respecto a la térmica, para las cuatro estaciones del

año y los diferentes umbrales de VPI. Obviando la región polar Antártica (donde la

definición térmica podŕıa no ser realista; ver Caṕıtulo 4) y la región tropical (donde

la dinámica no está bien definida), en general las menores discrepancias se obtienen

para los valores comprendidos entre 3.5 y 4.5 UVP, dependiendo de la región y la

estación del año. Los valores de VPI que consiguen mejor acuerdo con la presión

media de la tropopausa térmica aumentan desde 3.5 UVP en las regiones polares

a 3.5-4 UVP en las latitudes medias y 4-4.5 UVP en subtrópicos, con valores más

altos en verano y otoño que en invierno y primavera en ambos hemisférios (Figura
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Figura 5.2: Distribución latitudinal del promedio zonal de las diferencias entre la presión
de la tropopausa dinámica (para los valores de 2, 2.5, 3, 3.5, 4, 4.5, 5, 5.5 y 6 UVP) y la
térmica para cada una de las estaciones del año (en hPa). En ĺınea gris discontinua se indica
el perfil latitudinal (respecto al eje y de la derecha) de la media zonal del viento zonal (u)
con contornos cada 10 m/s.

Igualmente, el menor RMSE de la presión de la tropopausa dinámica vaŕıa entre

las superficies comprendidas entre 3.5 y 4.5 UVP, coincidiendo con los resultados de

las diferencias medias (no se muestra). Los máximos RMSE se encuentran en lati-

tudes subtropicales y altas durante el invierno y la primavera de ambos hemisferios,

y son mayores en el HS.

Por otro lado,el cociente entre las desviaciones t́ıpicas de la presión de la tropo-

pausa dinámica frente a la tropopausa térmica (Figura 5.3) indica que la variabilidad
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de la tropopausa dinámica de 3.5 UVP se encuentra en buen acuerdo con la de la

térmica, excepto en la región polar Antártica donde todos los valores de VPI la

subestiman, y en el verano y el otoño subtropical donde todos los valores de VPI la

sobrestiman. El aumento de la variabilidad de la tropopausa dinámica en subtrópi-

cos y su reducción en trópicos a lo largo de todo el año es reflejo de la discontinuidad

de la tropopausa térmica, y de la indefinición de la tropopausa dinámica, respecti-

vamente.

-90   -60   -30   0   30   60   90
Latitud [°]

0

1

2

3

4

D
T

(p
d

i/p
te

r)

22
2.52.5
33
3.53.5
44
4.54.5
55
5.55.5
66

22
2.52.5
33
3.53.5
44
4.54.5
55
5.55.5
66

DEF

-90   -60   -30   0   30   60   90
Latitud [°]

0

1

2

3

4

D
T

(p
d

i/p
te

r)

MAM

-90   -60   -30   0   30   60   90
Latitud [°]

0

1

2

3

4

D
T

(p
d

i/p
te

r)

JJA

-90   -60   -30   0   30   60   90
Latitud [°]

0

1

2

3

4

D
T

(p
d

i/p
te

r)

SON

Figura 5.3: Como la Figura 5.2, pero para la razón entre las desviaciones t́ıpicas de la presión
diaria de la tropopausa dinámica con respecto a la de la térmica.

Por último, las medias zonales de los coeficientes de correlación lineal diarios entre

las dos tropopausas siguen el mismo comportamiento que los resultados anteriores,

con máximos que superan 0.9 en la latitudes altas y medias (mucho menor en la

región Antártica en su invierno y primavera), disminuyendo rápidamente hasta 0.8
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en la región subtropical (menores en invierno) y por debajo de 0.2 en la región

tropical a lo largo de todo el año (no mostrado).

La variación estacional y hemisférica de las superficies de VPI adecuadas con

respecto a la térmica coincide con la obtenida por Kunz et al. (2011) usando una

metodoloǵıa diferente para la determinación de la tropopausa dinámica. Por otro

lado, el hecho de que en general el umbral óptimo de 3.5 UVP en latitudes me-

dias y la región Ártica no vaŕıe sustancialmente a lo largo del año, puede explicarse

teóricamente usando la aproximación planetaria de la vorticidad potencial para ex-

tratropicos (Gettelman et al., 2011), la cual omite la contribución de la vorticidad

relativa (ecuación 5.1),

PV =
f

σ
=

f

ρ

∂θ

∂z
=

f

gρ
θN2 (5.1)

donde la estabilidad estática se calcula como el cuadrado de la frecuencia de

Brunt-Väisala (N2) (ecuación 5.2).

N2 =
g

θ

∂θ

∂z
=

g

T
(Γd − Γ ) (5.2)

siendo Γd = g/Cp el gradiente vertical adiabático para el aire seco. Bajo esta

aproximación, la estructura vertical de la vorticidad potencial cerca de la tropo-

pausa surge exclusivamente de la contribución de la estabilidad estática. Para una

tropopausa térmica definida como Γt=2 K km−1 (OMM, 1957), la estabilidad estáti-

ca tiene un valor de Nt
2 ≈ 3.6 ·10−4s−2 y usando los valores t́ıpicos de la tropopausa

en latitudes medias (T∼220K, ρt ≈0.35 kg m−3, θt ≈320 K y f ≈10−4s−1) se obtiene

un valor de PV ≈3.5 UVP (ecuación 5.1). Aśı, a partir de estos cálculos se corrobo-

ra que el valor de 3.5 UVP en extratrópicos proporciona una tropopausa dinámica

aproximadamente centrada con la térmica.
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5.2.2. Caracteŕısticas climatoloǵıas de las tropopausas dinámica y

térmica.

El análisis de la sección anterior sugiere que, aunque los valores de VPI que mi-

nimizan las diferencias entre la tropopausa dinámica y la térmica dependen de la

estación y la latitud en cada hemisferio, en general, el valor de 3.5 UVP es el que

globalmente mejor representa la tropopausa térmica. Estos resultados coinciden con

los de estudios previos Hoerling et al. (1991); Hoinka (1999); Zängl y Hoinka (2001)

y Wilcox et al. (2011). Aśı, en esta sección se ha escogido el umbral de 3.5 UVP

para representar la tropopausa dinámica y compararla con la tropopausa térmica

mediante diferentes diagnósticos (medias climáticas, variabilidad, diferencias, RM-

SE, razón entre varianzas y correlación). No obstante, debe tenerse en cuenta que

este valor resulta relativamente pequeño para la región subtropical y en especial en

las estaciones de verano y otoño lo equivale a una sobrestimación de la presión de

la tropopausa dinámica respecto a la térmica.

La Figura 5.4 muestra la media climática de la presión de la tropopausa térmi-

ca (a la izquierda) y la dinámica de 3.5 UVP (a la derecha) para las estaciones de

DEF (arriba) y JJA (abajo) del periodo comprendido entre 1979 y 2001. Los resul-

tados para las estaciones de transición (MAM y SON) muestran un comportamiento

intermedio, por lo que no se describirán aqúı, por brevedad. Existen importantes

similitudes entre ambas definiciones, la más obvia es el aumento de la presión de la

tropopausa desde el ecuador hacia los polos. En ambos hemisferios se observa cla-

ramente un cinturón de fuerte gradiente meridional de la presión de la tropopausa

entre 30◦ y 60◦, más intenso en invierno que en verano. La presión de la tropopausa

en el HS tiene una estructura zonal mientras que el HN se caracteriza por un patrón

de ondas en fase con la estructura de ondas Rossby estacionarias generadas por la

distribución de continentes y océanos. La onda prácticamente desaparece en verano,

cuando las ondas Rossby no se propagan hacia la atmósfera media (Andrews et al.,

1987).
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Respecto a los patrones estacionales, las dos definiciones muestran importantes

similitudes. Aśı, los resultados confirman que la presión de la tropopausa en ambas

definiciones es mayor en invierno que en verano para una misma latitud. Durante

el invierno, la corriente en chorro es muy fuerte sobre la costa este de los Estados

Unidos, el este de Asia y Oriente Medio, correspondiendo con un incremento en el

gradiente meridional de presión de ambas tropopausas en estas regiones (Figura 5.4,

DEF) (Koch et al., 2006). En verano la corriente en chorro es más débil, lo que se

refleja en el debilitamiento del gradiente de presiones, el cual se desplaza al norte y

es más simétrico zonalmente que su homólogo de invierno. En verano alrededor de

los 20◦N se observa un mı́nimo en la presión (máximo en altura) sobre la peńınsula

Arábiga, la India y el suroeste Asiático producido por el anticiclón en altura aso-

ciado con el fenómeno del monzón del continente Asiático (Figura 5.4, JJA). Como

consecuencia, la región de mayor gradiente meridional de presión se desplaza del este

al centro de Aśıa entre las estaciones de invierno y verano (Figura 5.4, JJA). En el

invierno del HS (JJA) aparece en ambas definiciones un estrechamiento similar de

las isobaras al este de Australia, más fuerte y menos simétrico que para los meses

de verano (DEF), lo cual concuerda nuevamente con la estructura de la corriente

en chorro en este hemisferio (Koch et al., 2006). En trópicos, donde la tropopausa

dinámica no es representativa, aparecen pocas variaciones zonales y meridionales,

de acuerdo con Reid y Gage (1985), que destacaron que la tropopausa en trópicos

es uniforme a lo largo de grandes distancias.
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Figura 5.4: Presión media (hPa) de la tropopausa térmica (a la izquierda) y de la dinámica
de 3.5 UVP (a la derecha) para las estaciones de DEF (arriba) y de JJA (abajo) del periodo
1979-2001. El intervalo de presión entre los contornos es de 10 hPa.

Por otro lado, el campo medio de la desviación t́ıpica diaria de la presión de

la tropopausa térmica y dinámica muestra un patrón común, con valores mı́nimos

(menores de 10 hPa) en trópicos y máximos en subtrópicos y extratrópicos a lo largo

todo el año (Figura 5.5), de acuerdo con los resultados del Caṕıtulo 4.
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Figura 5.5: Mapas estacionales de la desviación t́ıpica diaria (hPa) de la presión de la tropo-
pausa térmica (a la izquierda) y de la dinámica de 3.5 UVP (a la derecha) para las estaciones
de DEF (arriba) y JJA (abajo) del periodo 1979-2001. El intervalo entre los contornos es de
5 hPa.

De nuevo, se encuentran notables caracteŕısticas comunes entre ambas tropopau-

sas. Aśı, en extratrópicos los valores de desviación t́ıpica están comprendidos entre

30 y 70 hPa en el HN y entre 30 y 50 hPa en el HS. La mayor variabilidad, aparece

sobre el Océano Atlántico, el Paćıfico y en el sur de Australia, predominantemente

durante el correspondiente invierno. Estas áreas con alta desviación t́ıpica coinciden

con las regiones de fuerte actividad de las storm-tracks. La región subtropical de

Asia se caracteriza por un mı́nimo durante el invierno. En el caso de la tropopausa

térmica se observa un mı́nimo en verano sobre la peńınsula Arábiga, la India y el

suroeste Asiático producido por el anticiclón en altura asociado con el fenómeno del

monzón, el cual no se aprecia tan claramente en el caso de la tropopausa dinámica.

En la Antártida los valores de desviación t́ıpica son relativamente pequeños en ambas

definiciones, pero aumentan en su invierno (JJA), fundamentalmente en la definición

110
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térmica, lo que probablemente refleja las fluctuaciones fruto de su indefinición.

A pesar del buen acuerdo entre definiciones en las caracteŕısticas climatológicas

de la tropopausa, existen también diferencias importantes. Las diferencias medias

entre ambas definiciones para las estaciones de DEF y JJA se representan en la

Figura 5.6 (arriba). Los contornos en color rojo (azul) indican que la presión de la

tropopausa dinámica sobrestima (subestima) la presión de la tropopausa térmica, lo

que significa que la tropopausa dinámica está localizada por debajo (encima) de la

térmica.
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Figura 5.6: Diferencias estacionales medias (arriba, en hPa) y la ráız cuadrada del error
cuadrático medio (abajo, en hPa) entre las series de presión diaria de la tropopausa dinámica
de 3.5 UVP y la térmica para las estaciones de DEF (izquierda) y JJA (derecha). El intervalo
entre los contornos es de 5 hPa (diferencias y errores). Las diferencias significativas al 5%
se representan con ĺıneas grises verticales (positivas) y horizontales (negativas) en paneles
superiores. Los contornos en color gris en los paneles inferiores representan el viento zonal
a 200 hPa con un incremento de 10 m/s. Los cuatro puntos verdes marcados en el mapa de
diferencias de DEF se usarán en la sección 5.3

Los resultados indican que las mayores diferencias tienen lugar en las regiones
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donde las definiciones presentan limitaciones importantes: los trópicos y el invierno

polar antártico (ver también Figura 5.4). Sin considerar estas regiones, las máximas

diferencias significativas se encuentran en la región subtropical entre los 25◦ y 45◦

de latitud, al igual que los mayores errores cuadráticos medios que alcanzan valo-

res del orden de 60 hPa en la región de la corriente en chorro subtropical (Figura

5.6 abajo). Fenómenos como plegamientos y dobles tropopausas hacen que las es-

tructuras de los perfiles de vorticidad potencial y temperatura sean más complejas

y que la discrepancia entre definiciones sea mayor. Como se observa en la Figura

5.7, la discontinuidad trópicos-extratrópicos, coincidente con la corriente en chorro

hace que la tropopausa térmica y dinámica discrepen, causando una sobrestimación

(Figura 5.7 de la izquierda) o una infraestimación (Figura 5.7 de la derecha) de la

presión de la dinámica con respecto a la térmica (Schmidt et al., 2008; Randel et al.,

2007; Añel et al., 2007). Conviene recordar que en el caso de dobles tropopausas, la

comparación de las definiciones se establece con la primera tropopausa térmica.

0 10 20 30 40 50 60 70 80 90
Latitud [°]

400

300

200

100

0

p
 [

h
P

a]

20

20

20
20

20

20

30

30

30

30

404050 50
1TP Termica 2TP Termica TP Di(3.5UVP) Viento zonal

0 10 20 30 40 50 60 70 80 90
Latitud [°]

400

300

200

100

0

p
 [

h
P

a]

20

20

20

20

20

20

20

30

30

30

30

30

40

40

40
50 60

1TP Termica 2TP Termica TP Di(3.5UVP) Viento zonal

Figura 5.7: Ejemplos de la distribución latitudinal de la presión de la tropopausa térmica y
dinámica. La presión de la primera y la segunda tropopausa térmica (asteriscos y rombos
negros, respectivamente) para la longitud de 155◦ W a las 12 y 18 horas del 2 de Diciembre
de 1995 (panel de la izquierda y de la derecha, respectivamente). La superficie de vorticidad
potencial isentrópica de 3.5 UVP se muestra con ĺınea continua y el viento zonal con ĺıneas
discontinuas. Observar la existencia de una doble tropopausa térmica entre las latitudes
30◦N y 50◦N.

Aśı, las máximas discrepancias se producen en la región subtropical alrededor de

los 30◦ de latitud. Estas diferencias son mayores que en la región tropical y se hacen

máximas durante el invierno de cada hemisferio, coincidiendo con el máximo de la
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corriente en chorro subtropical (ver las Figuras 5.2).

El mejor acuerdo entre definiciones se alcanza en latitudes medias y altas (con la

excepción del invierno antártico), donde las diferencias medias son menores de 10 hPa

y los errores se encuentran por debajo de 20 hPa. Conviene notar que a diferencia del

invierno, durante el verano de cada hemisferio la tropopausa dinámica se encuentra

sistemáticamente por debajo de la térmica en latitudes subtropicales (como se vio

en la sección 5.2.1, ver Figuras 5.2). Aśı, parte de las diferencias estacionales surgen

por cuestiones puramente metodológicas (umbral de VPI fijo a lo largo de todo el

año).

En la Figura 5.8 se muestra la razón entre las desviaciones t́ıpicas y la correlación

diaria de la tropopausa dinámica de 3.5 UVP y la tropopausa térmica para las

estaciones de DEF y JJA.

Sin considerar la región tropical y el invierno antártico, en general la tropopau-

sa dinámica de 3.5 UVP sobrestima ligeramente la variabilidad de la térmica en

latitudes medias y altas. Sin embargo, se localizan diversas regiones en las que la

variabilidad de la tropopausa dinámica es menor que la térmica que parecen coinci-

dir con los máximos de la corriente en chorro, principalmente en el sector oeste del

Paćıfico y sur de Australia, en su invierno, y en el continente asiático en su verano

(ver Figuras 5.6, viento zonal y Figuras 5.8).
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Figura 5.8: Igual que la Figura 5.6 pero para la razón entre las desviaciones t́ıpicas (arriba)
y coeficiente de correlación lineal (abajo) de las series de presión diarias de la tropopausa
dinámica de 3.5 UVP y térmica para las estaciones de DEF (izquierda) y JJA (derecha).
La razón entre desviaciones t́ıpicas significativas al 5% se representan con las ĺıneas grises
horizontales y las correlaciones significativas al 5% se representan con cruces.

La correlación diaria entre la presión de la tropopausa de ambas definiciones

aumenta desde los trópicos hacia los polos (Figura 5.8, abajo). Existen correlaciones

no significativas cerca del Ecuador y significativas entre 0.4 y 0.8 en subtrópicos.

En esta región, y siguiendo el patrón estacional de la corriente en chorro subtropi-

cal, aparece un fuerte gradiente de correlaciones concentrado entre los 25◦ y 35◦ en

invierno y un gradiente más débil en verano, lo que se traduce en que las altas corre-

laciones extratropicales se extiendan a menores latitudes durante esta estación. En el

verano de la Meseta Tibetana se observa un mı́nimo de correlación correspondiendo

con un máximo relativo de viento zonal y de variabilidad sinóptica de la tropopausa

(ver Figura 5.5). La bajas presiones de la tropopausa asociadas con el anticiclón del

monzón son menos evidentes en el caso de la tropopausa dinámica (Figura 5.4), lo

que apunta a las limitaciones propias de esta definición en latitudes bajas como una

posible causa adicional de las discrepancias en esta zona. Por otro lado, como era de
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esperar, la Antártida presenta un mı́nimo de correlación durante el invierno polar.

Por último, hay que destacar que aunque ambas definiciones reproducen de ma-

nera similar el grado de variabilidad diaria de la tropopausa (Figura 5.5 y Figura

5.8 arriba), los valores de desviación t́ıpica de la tropopausa dinámica son ligera-

mente mayores que los de la tropopausa térmica (excepto en el invierno de la región

polar Antártica y las regiones mencionadas más arriba). Este resultado podŕıa estar

relacionado con las diferentes respuestas de la tropopausa dinámica y térmica a la

ocurrencia de sistemas de circulación ciclónico y anticiclónico, que se abordarán en

la siguiente sección.

5.3. Diferencias entre la tropopausa térmica y dinámica

extratropical a escala sinóptica.

Tal como se ha señalado anteriormente, la tropopausa extratropical presenta una

importante variabilidad a escala sinópica (ver Caṕıtulo 4 y Figura 5.5) que reciente-

mente está siendo objeto de estudio, especialmente en relación con las perturbaciones

ciclónicas y anticiclónicas.

Desde un punto de vista teórico y utilizando el principio de invertibilidad de la

vorticidad potencial, las caracteŕısticas esenciales de un anticiclón (ciclón) en niveles

altos de la troposfera se traducen en anomaĺıas de VPI positivas (negativas) en el

nivel de la tropopausa (Thorpe, 1985, 1986). Según los trabajos de Hoskins (1971,

1972); Hoskins et al. (1985) cuando una anomaĺıa de VPI en la alta troposfera se

deforma por el campo horizontal de viento a gran escala se induce una circulación

secundaria que conduce a un estrechamiento y compresión atmosférica que afecta a

las tropopausas térmica y dinámica de manera diferente. Por un lado, la tropopausa

dinámica se modifica debido al cambio de la extensión vertical de la anomaĺıa de

VPI; sin embargo, el gradiente vertical de temperatura no es advectado por la circu-

lación, pero se ve afectado por el estrechamiento y la compresión vertical. Este hecho
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también ha sido sugerido por estudios observacionales (Price y Vaugham, 1993).

Teniendo en cuenta esto, Wirth (2000) estudió las diferencias entre la tropopausa

térmica y dinámica a partir de anomaĺıas de VPI idealizadas en la alta troposfera

utilizando el principio de invertibilidad. Para ello usaron anomaĺıas de VPI con

un tamaño intermedio (entre la escala horizontal y la vertical), tanto para el caso

ciclónico como anticiclónico, obteniendo que en la mayoŕıa de los casos ciclónicos

la tropopausa dinámica se localizaba por debajo de la térmica; bajo situaciones

anticiclónicas la dinámica se encontraba por encima de la térmica, aunque con menos

frecuencia que en el caso ciclónico. Además, la diferencias entre ellas eran mayores

en los casos ciclónicos que en los anticiclónicos. Estas asimetŕıas se atribuyeron

principalmente a dos causas: en primer lugar a considerar únicamente anomaĺıas de

tamaño intermedio, las cuales son más comunes en ciclones que en anticiclones, y en

segundo lugar, al valor del gradiente térmico para localizar la tropopausa térmica y

a la metodoloǵıa usada para la definición dinámica. También encontraron que para

una perturbación de mayor tamaño horizontal la tropopausa térmica estaba mejor

definida. Estos resultados coinciden con los estudios de Zängl y Wirth (2002) a partir

de datos de reanálisis en la región polar y subpolar, que encontraron que la UTLS

presenta una marcada transición térmica durante perturbaciones anticiclónicas en la

alta troposfera, pero no necesariamente bajo condiciones ciclónicas. También Zängl y

Wirth (2002) encontraron que bajo condiciones ciclónicas la tropopausa dinámica es

más baja que su promedio, ocurriendo lo contrario durante actividad anticiclónica.

Sin embargo hay que tener en cuenta que estos estudios se realizaron para casos

puntuales (Hoerling et al., 1991) o a partir de conceptos teóricos básicos sobre los

que se asumen ciertas condiciones en una atmósfera ideal (Wirth, 2000, 2001; Zängl

y Wirth, 2002). Por ejemplo, los trabajos de Wirth (2000, 2001) asumen que las

perturbaciones ciclónicas y anticiclónicas tienen igual amplitud, cuando en realidad

no es aśı, debido a los procesos diabáticos atmosféricos (Hoskins et al., 1985). Para

anomaĺıas ciclónicas es frecuente encontrar procesos diabáticos con liberación de

calor latente (Wirth, 1995), mientras que éstos son más débiles durante situaciones

116
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anticiclónicas (Zierl y Wirth, 1997). Otro posible factor es la elección del umbral

adecuado de VPI para definir la tropopausa dinámica con respecto a la térmica, lo

que influiŕıa en la altura de la tropopausa dinámica y la posición relativa entre ellas,

y contribuiŕıa a parte de las asimetŕıas atribuidas entre las perturbaciones ciclónicas

y anticiclónicas.

A la vista de las limitaciones de los estudios previos, el objetivo de esta sección

es estudiar las diferencias entre las tropopausas térmica y dinámica, y su relación

con perturbaciones ciclónicas y anticiclónicas en la alta troposfera a partir de datos

de reanálisis. Para esta labor se han utilizado las anomaĺıas de geopotencial en 300

hPa, el perfil térmico y de vorticidad potencial, el perfil de vorticidad relativa y del

gradiente de temperatura potencial, junto con la presión de tropopausa térmica y

dinámica.

En primer lugar se han analizado las diferencias diarias entre la tropopausa

térmica y dinámica, para las estaciones de invierno y verano de cada hemisferio (los

resultados son similares para las estaciones de transición). Teniendo en cuenta los

resultados anteriores, se ha definido la tropopausa dinámica como la superficie de 3.5

UVP para el invierno y 4 UVP para el verano del HN. Estos valores se han escogido

como aquellos en los que la tropopausa dinámica representa mejor la térmica en la

región subtropical (sección 5.2.1). Si se adopta el umbral de 3.5 UVP para el verano,

la presión de la tropopausa dinámica en subtrópicos sistemáticamente sobrestima la

de la térmica, lo que supone una limitación para analizar casos en los que la primera

esté por encima de la segunda.

Con el fin de simplificar el análisis de esta sección, se han seleccionado cuatro

puntos representativos de regiones con distinto grado y signo en la diferencia media

de presión de la tropopausa entre ambas definiciones (ver Figura 5.6). Los puntos 1 y

4 representan situaciones en las que en valor medio la tropopausa dinámica está por

encima del de la térmica (infraestimación, en color azul); en el punto 3 la situación

es la contraria, y la dinámica está por debajo de la térmica (sobrestimación, en
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color rojo); mientras que en el punto 2 las diferencias entre las dos tropopausas

son pequeñas y no significativas (área no rayada). Los resultados de esta sección

son similares si se seleccionan otros puntos de estudio, o diferentes estaciones del

año. De hecho, el análisis se ha repetido para diferentes puntos de red del reanálisis

de la región subtropical y extratropical y para las diferentes estaciones del año,

encontrándose resultados similares.

En la Figura 5.9 se ha representado, para cada punto de estudio, el composite de

los valores diarios de altura geopotencial en 300 hPa y de su anomaĺıa (respecto al

valor climático) para los d́ıas de invierno del periodo 1979-2001, en los que la presión

media diaria de la tropopausa dinámica está por debajo de la térmica en más de

una vez la ráız cuadrada del error cuadrático medio de las diferencias locales entre

ellas. Por tanto, este umbral cambia en función de la magnitud del RMSE local.

El número de casos seleccionados para cada composite aparece en la parte superior

derecha del respectivo panel.

Los resultados muestran una anomaĺıa negativa de altura geopotencial centrada

en el punto de interés, lo que indica un centro de bajas presiones o una estructura

en forma de vaguada en altura (ver contornos). Este resultado está de acuerdo con

estudios previos que indican que: 1) las discrepancias diarias entre las dos definicio-

nes de tropopausa están estrechamente ligadas a sistemas sinópticos (anomaĺıas de

circulación); 2) en general, la tropopausa dinámica está por debajo de la térmica

bajo condiciones ciclónicas.
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Figura 5.9: Composite de altura geopotencial a 300 hPa (ĺıneas) y sus anomaĺıas respecto
al valor climatológico (colores) para los casos diarios en que la presión de la tropopausa
dinámica es mayor que la presión de la térmica en más de una vez la ráız cuadrada de su
error cuadrático medio para la estación de DEF del periodo 1979-2001. La altura geopotencial
se indica en dam, y las anomaĺıas en m. En la esquina derecha se indica el número de casos
incluidos en cada composite. Los puntos negros indican la localización de la región analizada
(ver también Figura 5.6).

Para interpretar estas diferencias, se han analizado los perfiles térmicos y de

vorticidad potencial, como indicadores de la localización de la tropopausa térmica y

dinámica, respectivamente, aśı como los valores medios de presión de ambas tropo-

pausas, para los cuatro puntos de estudio. En la Figura 5.10 se representa para cada

punto el composite de los perfiles para los d́ıas en los que la tropopausa dinámica se

encuentra por debajo de la térmica según el criterio anterior (en rojo) y los corres-

pondientes perfiles climáticos (en negro). Al mismo tiempo, se representa la presión

de la tropopausa dinámica (ĺınea discontinua) y la térmica (ĺınea continua) para el
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promedio climático (en negro) y para los casos del composite (en rojo).
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Figura 5.10: Perfil vertical de temperatura (en K, eje x superior) y de vorticidad potencial
(UVP, eje x inferior) para la estación de DEF. En negro se muestra la climatoloǵıa (1979-
2001) y en rojo el composite de los casos que cumplen la misma condición que en la Figura 5.9.
Las ĺıneas horizontales representan la presión de la tropopausa dinámica (ĺınea discontinua) y
térmica (ĺınea continua) para el promedio climático (en negro) y para los casos del composite
(en rojo).

Como era de esperar, la tropopausa dinámica del composite (ĺınea roja disconti-

nua) está por debajo de la térmica (ĺınea roja continua), ya que es la premisa para

elegir los casos del composite. De acuerdo con la circulación ciclónica, los valores

de vorticidad potencial en la alta troposfera son mayores en el composite (perfiles

en rojo) que en la media climática (perfiles en negro), lo que supone encontrar la

tropopausa dinámica por debajo de su valor medio climático (ĺınea negra disconti-

nua). Este mismo comportamiento no se observa en el composite de la tropopausa

térmica, cuya altura se encuentra muy próxima o incluso por encima del valor me-

dio. Este comportamiento diferente entre la tropopausa dinámica y térmica podŕıa
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explicarse por los resultados de Wirth (2000, 2001) y Zängl y Hoinka (2001), que

encontraron una tropopausa térmica menos definida en los casos de perturbaciones

ciclónicas. El hecho de que los cambios en la tropopausa térmica sean muy variables

de un caso a otro parece ser compatible con dicha indefinición. Hay que resaltar

que, comparado con la climatoloǵıa, la temperatura por encima de la tropopausa es

mayor en el caso del composite y el mı́nimo de temperatura entre la troposfera y

la estratosfera está menos definido. Este resultado está de acuerdo con los perfiles

térmicos teóricos analizados por Wirth (2000) durante situaciones ciclónicas, lo que

apoya dicha hipótesis. Aśı, bajo situaciones ciclónicas la transición térmica entre la

troposfera y la estratosfera se hace más difusa (probablemente reflejando una mayor

“indeterminación” en la detección de la tropopausa térmica en los perfiles indivi-

duales), de forma que la definición dinámica es más apropiada en estos casos. El

hecho de que las perturbaciones ciclónicas sean por lo general de menor tamaño con

respecto a las perturbaciones anticiclónicas también podŕıa contribuir a enmascarar

los resultados del composite. En cualquier caso, los cambios en el perfil térmico (y

por tanto, la tropopausa térmica) son en general muy pequeños comparados con los

encontrados en la vorticidad potencial (y por tanto, la tropopausa dinámica).

Si analizamos los dos términos que contribuyen al aumento de la vorticidad

potencial (Figura 5.11), se observa un aumento (respecto a la climatoloǵıa) muy

pronunciado de la vorticidad relativa y un aumento mucho más moderado de la

estabilidad en la alta troposfera. Ambos cambios se traducen en un aumento de

vorticidad potencial, lo que supone detectar la tropopausa dinámica en niveles in-

feriores con respecto a la climatoloǵıa, si bien los cambios en la vorticidad relativa

son mucho mayores que los de estabilidad. De hecho, la tropopausa dinámica del

composite (ĺınea roja) se localiza próxima al nivel de máxima anomaĺıa positiva de

vorticidad relativa. Esto indica que los campos dinámicos contribuyen más al cambio

de la tropopausa dinámica que los factores térmicos, y por tanto a su desacuerdo

con la tropopausa térmica.
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Figura 5.11: Perfil vertical del gradiente de temperatura potencial (-∂θ∂p , K/hPa, izquierda)

y de la vorticidad relativa (ζ, 10−5s−1, derecha) para los cuatro puntos de estudio. En negro
se muestra el perfil medio climático para DEF y en rojo el composite de los d́ıas en los
que la tropopausa dinámica está por debajo de la térmica y cumplen la misma condición
que las Figuras 5.9 y 5.10. Las ĺıneas discontinuas en los perfiles representan valores no
significativos al 5%. Las ĺıneas horizontales representan la presión de la tropopausa dinámica
(ĺınea discontinua) y térmica (ĺınea continua) para la media climática (en negro) y para los
casos del composite (en rojo).
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El análisis anterior se ha repetido para los casos en los que la presión de la

tropopausa dinámica infraestima (esto es, está por encima) de la térmica en más de

una vez la ráız cuadrada del error cuadrático medio. Para ello se han empleado los

mismos puntos que en el análisis anterior. En este caso, los resultados muestran una

anomaĺıa positiva de altura geopotencial, lo que ı́ndica la presencia de un centro de

altas presiones o una dorsal en altura (Figura 5.12). En algunos casos, el composite

revela la presencia de un dipolo meridional de presiones (como en el composite del

punto 1, panel superior izquierdo de la Figura 5.12), mientras que en otros aparece

una estructura en forma de tren de ondas (como en el composite del punto 2, panel

superior derecho de la Figura 5.12).
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Figura 5.12: Como en la Figura 5.9 pero para los casos diarios en los que la presión de la
tropopausa dinámica es menor que la presión de la tropopausa térmica en más de una vez
la ráız cuadrada del error cuadrático medio de las diferencias diarias entre ambas.
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La comparación de las tropopausas para los casos del composite (Figura 5.13)

indica que, de acuerdo con lo esperado, la tropopausa dinámica está por encima de

la térmica. Al igual que en el caso ciclónico se observan diferencias en el perfil de

vorticidad potencial del composite respecto al valor medio climático y cambios muy

pequeños en el perfil térmico. De acuerdo con la circulación anticiclónica en altura,

la vorticidad potencial para el composite es menor que para la media climática a

lo largo de prácticamente toda la troposfera y la baja estratosfera, lo que supone

localizar la altura de la tropopausa dinámica por encima del valor climatológico. La

tropopausa térmica no refleja estos cambios en igual medida, lo que sugiere que la

definición térmica es menos sensible a la ocurrencia de condiciones anticiclónicas que

la tropopausa dinámica. Una inspección más detallada de los cambios en el perfil

térmico del composite indica un calentamiento de la troposfera media y alta y un

enfriamiento estratosférico. Estas anomaĺıas térmicas (opuestas en la troposfera y

la estratosfera) se producen alrededor del mı́nimo relativo de temperatura del perfil

climático pero son relativamente pequeñas. En concreto, el gradiente de tempera-

tura del composite alrededor de la tropopausa térmica climática es muy similar al

gradiente climático, de forma que la localización de la tropopausa térmica no difiere

sustancialmente con respecto a la climática. A pesar de ello, la mayoŕıa de los casos

anticiclónicos muestra un comportamiento de la tropopausa térmica similar al de la

dinámica, con alturas por encima del su valor climático, si bien estos cambios son

mucho menores que en la tropopausa dinámica. Aśı, a diferencia del caso ciclónico,

parece existir un mayor acuerdo entre los cambios cualitativos de las tropopausas

dinámica y térmica, lo que coincide con los estudios teóricos que indican una mayor

certidumbre en la determinación de la tropopausa térmica en el caso anticiclónico

(Wirth, 2001). No obstante, existen casos en los que la tropopausa térmica se lo-

caliza por debajo de su posición climatológica (como en el punto 3), lo que podŕıa

ser debido a la presencia de inversiones térmicas en la troposfera que se filtran en el

composite.
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Figura 5.13: Igual que la Figura 5.11, pero para los casos en los que la presión de la tropo-
pausa dinámica es menor que la de la térmica en más de una vez la ráız cuadrada del error
cuadrático medio.

Si analizamos de nuevo los dos términos que contribuyen al descenso de la vor-

ticidad potencial, y por tanto a la localización de la tropopausa dinámica (Figura

5.14), se observa que la vorticidad relativa para los casos del composite cambia drás-

ticamente hacia valores más negativos mientras que los cambios en el gradiente de

temperatura potencial son prácticamente despreciables, con una ligera mayor inesta-

bilidad en la alta troposfera y en la baja estratosfera. Ambos cambios contribuyen a

la disminución de la vorticidad potencial, lo que supone localizar la tropopausa diná-

mica en niveles superiores, aunque las anomaĺıas de estabilidad no son significativas

en todos los casos.

125



5.3. DIFERENCIAS ENTRE LA TROPOPAUSA TÉRMICA Y DINÁMICA
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Figura 5.14: Como la Figura 5.11 pero para los casos en los que las presión de la tropopausa
dinámica es menor que la de la térmica en más de una vez la ráız cuadrada de un error
cuadrático medio.

A diferencia del caso ciclónico, el cambio en la estabilidad se produce de manera
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más o menos uniforme a lo largo de toda la UTLS. Este hecho podŕıa explicar que

la tropopausa térmica esté mejor definida en el caso anticiclónico, ya que el cambio

de estabilidad es tal que no modifica la forma del perfil térmico. Otra posible causa

de las mayores discrepancias entre ambas definiciones para el caso ciclónico podŕıa

estar relacionado con la escala horizontal t́ıpica de estas perturbaciones. Wirth (2000)

encontró que para perturbaciones de mayor tamaño horizontal la tropopausa térmica

estaba mejor definida. La comparación de las Figuras 5.9 y 5.12 muestra que las

anomaĺıas ciclónicas consideradas en los composites presentan menores dimensiones

que las correspondientes perturbaciones anticiclónicas, lo que apoya dicha hipótesis.

Por tanto se puede concluir que las grandes diferencias entre la tropopausa diná-

mica y térmica en la región extratropical se deben en su mayor parte a estructuras

ciclónicas y anticiclónicas en la alta troposfera y que cuando se consideran estas

perturbaciones la vorticidad potencial será más apropiada que el perfil vertical de

temperatura para separar el aire troposférico del estratosférico.

127





Caṕıtulo 6

La capa de mezcla y la

tropopausa qúımica.

E
ste caṕıtulo se centra en la construcción de un método objetivo para la detección

de la capa de mezcla y de la tropopausa qúımica a partir de datos de ozono

(O3) y vapor de agua (H2O) de reanálisis, y en el estudio de su climatoloǵıa respecto

a las definiciones térmica y dinámica.
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6.1. Introducción.

En este caṕıtulo se pretende diseñar un método objetivo para la detección de la

capa mezcla, que hasta ahora, se ha limitado a datos de campañas observacionales

sobre determinadas regiones extratropicales, en los que la capa de mezcla se iden-

tificaba de manera subjetiva. Para ello se evaluará si los reanálisis son adecuados

para caracterizar la tropopausa qúımica. Los resultados permitirán caracterizar por

primera vez la tropopausa qúımica y la capa de mezcla a escala global.

El caṕıtulo se compone de cuatro secciones. En la sección 6.2 se resumirán las

caracteŕısticas principales de los datos de ozono y vapor de agua del reanálisis ERA-

Interim. Posteriormente, en la sección 6.3 se estudiarán las climatoloǵıas de los perfi-

les de ozono y vapor de agua y su relación en la UTLS. El resto del caṕıtulo se centra

en la implementación de un método objetivo para la definición de la capa de mezcla

y la tropopausa qúımica a escala global, y su sensibilidad con respecto a los valores

umbrales elegidos (sección 6.4). A partir de este método se calcularán y analizarán

las climatoloǵıas de la tropopausa qúımica y la capa de mezcla con respecto a la

tropopausa térmica y dinámica (sección 6.5).

6.2. Datos: ozono y humedad en ERA-Interim.

Los resultados de este caṕıtulo dependerán de la calidad de los campos de ozono

y de vapor de agua de ERA-Interim, por lo que en esta sección se resumen las

conclusiones de varios estudios de evaluación de los datos de ozono y vapor de agua

del reanálisis ERA-Interim a partir de observaciones independientes.

A pesar de los problemas del reanálisis ERA-Interim (ver Caṕıtulo 2, sección

2.3.2), Dragani (2011) encontró un acuerdo razonable (mejor que en el caso de

ERA-40) entre los perfiles de ozono de ERA-Interim y datos de observaciones in-

dependientes (de satélites no asimilados por el reanálisis), en especial en los años
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de asimilación del ERS-2 GOME, entre 1995 y 2002. En general, el error relativo

de la columna total de ozono en ERA-Interim se encontraba dentro del 2% entre

50◦S y 50◦N. Los perfiles verticales en trópicos y extratrópicos eran consistentes, con

errores menores del 10%, excepto en la baja estratosfera, donde pod́ıan alcanzar el

20%, especialmente en el polo invernal (con errores de hasta el 40%) debido a la

dificultad para modelizar el transporte y la qúımica del ozono en invierno (Dethof y

Holm, 2004). Por otro lado, existen discontinuidades en la serie temporal del ozono,

principalmente entre 1995 y 2004, cuando se produjeron cambios en la asimilación

de datos de satélite (Figura 6.1). Aśı, hasta 1995, el reanálisis ERA-Interim solo

asimiló datos de ozono de un solo instrumento (NOAA-9 SBUV), mientras que a

partir de 1995 empleó datos de cuatro nuevos instrumentos, entre ellos el GOME

desde 1995 a 2002, coincidiendo con un fuerte aumento en la concentración de ozono

en este periodo. Después de este aumento los valores de ozono cayeron alrededor de

un 50% probablemente debido a que tres instrumentos dejaron de estar operativos

y tuvieron que ser remplazados (Skerlak y Wernli, 2014).
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Figura 6.1: Serie temporal de la concentración de ozono (en ppbv) en la tropopausa térmica,
promediada globalmente y mensualmente desde 1979 a 2012. La ĺınea horizontal representa
la media para todo el periodo.

Por otro lado, Kunz et al. (2014) compararon el vapor de agua en la UTLS del

reanálisis ERA-Interim con observaciones independientes (desde aviones) en trópi-

cos, latitudes medias y regiones polares para el periodo entre 2001 y 2011, obteniendo

un buen acuerdo en el 87% de los datos de reanálisis, de los cuales un 30% teńıan

un acuerdo casi perfecto. Sin embargo, en ocasiones, el reanálisis discrepaba de las
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observaciones en la baja estratosfera extratropical, sobrestimando los valores bajos

de vapor de agua, y en la alta troposfera tropical, donde subestimaba los valores

altos de vapor de agua, debido probablemente a la dificultad del reanálisis para re-

producir los procesos de transporte cuasi-iséntropicos de la dinámica extratropical

y la convección profunda tropical.

Aśı pues, los resultados obtenidos en este caṕıtulo serán interpretados teniendo

en cuenta estas limitaciones. No obstante, conviene resaltar que, dado que el método

de identificación de la capa de mezcla se calibra local y mensualmente con datos del

reanálisis, la presencia de un error sistemático podŕıa tener un efecto relativamente

pequeño en los resultados, ya que dichos errores se “corregirán” en el proceso de

elección de valores umbrales. Por el contrario, las discontinuidades encontradas en

las series de ozono suponen un gran inconveniente para el estudio de tendencias de

la tropopausa qúımica, por lo que dicho análisis se omitirá en este caṕıtulo.

6.3. Estudio de los perfiles verticales de O3 y H2O res-

pecto a la altura de la tropopausa.

Las distribuciones de ozono y vapor de agua son complejas ya que están influidas

por procesos qúımicos, dinámicos y radiativos que vaŕıan estacional y latitudinal-

mente. En general, se pueden distinguir principalmente dos procesos dinámicos a

gran escala que afectan a la concentración de estos gases en la UTLS (Figura 6.2):

1) la circulación estratosférica meridional o de Brewer-Dobson (BD), que transpor-

ta aire estratosférico dentro de la LMS (lowermost stratosphere) (zona sombreada

en azul claro en la Figura 6.2). Está presenta dos ramas, una rama profunda que

transporta aire a gran altura al polo y otra rama somera, que transporta aire más

directamente desde trópicos a subtrópicos, las cuales son mayores durante el invierno

y la primavera e influyen notablemente en la distribución de ozono (Appenzeller et

al., 1996; Rosenlof, 1995) (flechas anchas rojas continuas y discontinuas, respectiva-
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mente, en la Figura 6.2) y 2) la ruptura de ondas a escala sinóptica sobre el chorro

subtropical, que mezcla las masas de aire jóvenes de trópicos con la masas de aire

viejas de latitudes altas, también llamado TST (en inglés, Troposphere-Stratosphere

Transport) (flechas onduladas rojas en la Figura 6.2).

Figura 6.2: Esquema de los mecanismos de transporte entre la estratosfera y la troposfera,
usando datos de la sección del HN de 60◦W del 15 de Febrero de 2006, en el que están
representados: contornos de viento (contornos negros), superficies de temperatura potencial
(ĺıneas punteadas negras), tropopausa térmica (puntos rojos), superficie de vorticidad poten-
cial de 2 UVP (ĺınea azul), LMS (zona sombreada en azul claro), UTLS extratropical (zona
sombreada en azul claro y oscuro), ExTL (zona sombreada en azul oscuro), nubes y fren-
tes (gris), alta estabilidad estática (contornos verdes), transporte sobre el jet (TST) y por
debajo del jet (STT) (flechas onduladas rojas y naranjas, respectivamente) y la circulación
BD (flechas anchas rojas). Tomado de Gettelman et al. (2011).

El transporte TST es solo una parte de los mecanismos de transporte entre la

troposfera y la estratosfera, llamados STE (Stratosphere-Troposphere Exchange).

El STE es principalmente la unión del TST y el STT (Stratosphere-Troposphere

Transport). El STT es el transporte bidireccional a través de la tropopausa que se

produce por debajo del chorro y afecta principalmente a la baja troposfera (flechas

onduladas naranjas en la Figura 6.2). El TST es el transporte cuasi-isentrópico entre

la troposfera y la estratosfera, por encima del chorro subtropical y de la tropopausa

climatológica (flechas onduladas rojas en la Figura 6.2), el cual es mayor en verano y
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en otoño, cuando el chorro se debilita y se desplaza hacia latitudes polares, y afecta

directamente a la región alrededor de la tropopausa.

Para ilustrar la dependencia latitudinal y estacional de estos mecanismos y su

influencia en las concentraciones de ozono y vapor de agua, se han analizado los

perfiles medios estacionales de estos gases en diferentes bandas latitudinales. En

las Figuras 6.3 y 6.4 se representan dichos perfiles para el periodo de 1979-2012 y

las siguientes bandas latitudes (90◦N-60◦N], (60◦N-30◦N],[30◦N-30◦S],(30◦S-60◦S] y

(60◦S-90◦S]. Se ha escogido esta regionalización siguiendo el estudio Hegglin et al.

(2009) centrado en regiones extratropicales. Siguiendo las directrices del Caṕıtulo

3, los perfiles verticales se han representado con respecto a la altura de la tropo-

pausa térmica (ver sección 3.3). Se ha repetido el mismo análisis con respecto a la

tropopausa dinámica de 3.5 UVP, obteniéndose resultados similares.

En general, existe un aumento gradual de la concentración de O3 y una disminu-

ción de la concentración de H2O cuando aumenta la altura respecto a la tropopausa,

de acuerdo a la proximidad o lejańıa de sus fuentes, respectivamente. Aśı, el vapor de

agua (Figura 6.3) muestra concentraciones altas en la alta troposfera, un gradiente

pronunciado en la UTLS y valores pequeños en la baja estratosfera, y al contrario,

en el caso del ozono (Figura 6.4). El gradiente cerca de la tropopausa indica que

ésta actúa como una barrera al transporte y la mezcla. Alrededor de la tropopausa

térmica tropical, el gradiente de O3 aumenta y el de H2O disminuye más rápida-

mente que en latitudes medias y altas. Además, la concentración mı́nima de ambos

gases se sitúa más próxima a la tropopausa térmica en trópicos, desplazándose por

encima de la tropopausa en los perfiles de H2O y por debajo en los de O3 a medida

que aumenta la latitud. Esta intrusión de valores altos de H2O hacia la estratos-

fera y de O3 hacia la troposfera en latitudes extratropicales indica la presencia de

mezcla vertical (capa de mezcla), mayor en extratrópicos y menor en trópicos. En

extratrópicos la intrusión de H2O troposférico se extiende entre 2 y 4 km por encima

de la tropopausa térmica, y del mismo modo, el O3 estratosférico se extiende por

debajo de la tropopausa térmica, delimitando respectivamente la cima y la base de
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la capa de mezcla. Dicha mezcla es ligeramente mayor en el HN que en las latitudes

correspondientes en el HS, lo que sugiere la presencia de asimetŕıas y la importancia

de procesos dinámicos (relacionados con la distinta actividad hemisférica de ondas)

en la generación de la capa de mezcla. La variabilidad diaria de las concentraciones

de H2O y O3, calculadas como la desviación t́ıpica relativa a las concentraciones me-

dias de sus respectivos niveles, es considerable alrededor de la UTLS, y relativamente

mayor en latitudes medias, lo que indica cambios apreciables en la mezcla vertical.

En general, estos cambios presentan diferencias estacionales, latitudinales y hemisfé-

ricas, cualitativamente similares a las diferencias encontradas en las concentraciones

medias de ambos gases.

En latitudes altas existe una clara estacionalidad para ambos gases que se reduce

en el caso de latitudes tropicales. En la Figura 6.3 se observa que la alta troposfera

es más húmeda durante el verano de cada hemisferio que durante el invierno, una

caracteŕıstica que se extiende a la UTLS. Durante el invierno (JJA) y la primavera

(SON) del HS, los valores de H2O son más pequeños que sus homólogos del HN,

principalmente en la región polar, porque las bajas temperaturas en la región An-

tártica limitan el contenido de H2O y favorecen la formación de part́ıculas de hielo

y su precipitación (Hegglin et al., 2009). Del mismo modo, en la baja estratosfe-

ra tropical, las bajas concentraciones de vapor de agua durante DEF y MAM son

provocadas por la disminución de la temperatura, la consecuente deshidratación y

el transporte meridional de la circulación BD hacia el polo (Randel et al., 2001).

Este proceso se produce cerca del mı́nimo de temperatura tropical (o “cold-point”),

(Seidel et al., 2001).

136
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Figura 6.3: Perfiles verticales medios estacionales de la concentración de vapor de agua (H2O,
ppmv) respecto a la altura de la tropopausa térmica (z-zter, km) para las bandas latitudinales
(60◦S-90◦S], (30◦S-60◦S], [30◦S-30◦N], (30◦N-60◦N] y (60◦N-90◦N] y las estaciones DEF,
MAM, JJA y SON. La ĺınea punteada representa la altura media de la tropopausa térmica.
El panel derecho representa el perfil vertical de la desviación t́ıpica diaria del H2O relativa
a su concentración (en tanto por uno).

Para el caso del ozono (Figura 6.4) se observa un incremento gradual de su con-

centración con la altura respecto a la tropopausa térmica y una fuerte variación

estacional alrededor de la UTLS en latitudes extratropicales, ligeramente más acu-

sada en el HN que en el HS. En general, y al contrario que el vapor de agua, durante

el invierno y la primavera las concentraciones de ozono en la baja estratrosfera y

la alta troposfera son más altas que durante el verano y el otoño, siguiendo el ciclo
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estacional de la circulación meridional estratosférica (BD) (p.ej., Appenzeller et al.

1996). No obstante, en latitudes altas del HS las concentraciones de ozono son muy

diferentes presentando un mı́nimo en primavera como consecuencia de la conocida

destrucción del ozono dentro del vórtice polar (p.ej., OMM 2003). Al igual que pa-

ra el vapor de agua, la mayor variabilidad del ozono se encuentra alrededor de la

tropopausa y en latitudes medias, pero en menor medida que para el vapor de agua

y con menor estacionalidad, lo que coincide con lo observado en trabajos anteriores

(Randel et al., 2001; Follete-Cook et al., 2009).
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Figura 6.4: Igual que en la Figura 6.3 pero para la concentración del ozono (O3, ppmv).
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A continuación se ha usado la relación entre las concentraciones de O3 y H2O

para estudiar la estructura de la capa de mezcla. En la Figura 6.5 se ha representado

la distribución climatológica estacional de los pares de concentración de O3-H2O

y su localización media (en km) respecto a la altura de la tropopausa térmica,

para diferentes bandas latitudinales. Para mejorar su visualización los datos se han

agrupado en intervalos de 0.5 pmv para el H2O y 0.025 ppmv para el O3 en la región

comprendida entre -5 y 8 km con respecto a la altura de la tropopausa térmica.

En general, la relación entre estos dos gases muestra forma de“L”. La rama verti-

cal recibe el nombre de rama estratosférica y la horizontal troposférica, ya que están

caracterizadas por valores bajos de H2O y altos de O3, respectivamente. Los puntos

en la intersección o transición entre estas dos ramas identifican el grado de mezcla

en la UTLS y por tanto la capa de mezcla (Caṕıtulo 3, sección 3.3). La forma de “L”

es mucho más marcada en la región tropical, lo que indica una transición abrupta

entre las masas de aire troposféricas y estratosféricas, como resultado de la pequeña

mezcla a través de la tropopausa tropical asociada con la deshidratación de la at-

mósfera (Hegglin et al., 2009). Dicha transición ocurre aproximadamente alrededor

de la altura de la tropopausa térmica, y muestra pocas variaciones estacionales, de

acuerdo con los resultados encontrados en las Figuras 6.3 y 6.4. Es decir, la capa de

mezcla está poco definida en trópicos y centrada en la tropopausa térmica.

Fuera de la región tropical, la esquina de la “L” es mucho menos pronunciada

porque la mezcla entre la troposfera y la estratosfera es más importante debido a

fenómenos de transporte (p.ej., Appenzeller et al. 1996). Además, la tropopausa

extratropical es más caliente que la tropical, lo que hace que se reduzca menos

eficientemente el vapor de agua dando lugar a una transición menos definida entre

la troposfera y la estratosfera, y una capa de mezcla mayor (Figura 6.3, Hegglin et

al. 2009). No obstante, este aumento gradual de la capa de mezcla con la latitud no

se observa en el invierno (JJA) y la primavera (SON) de la región Antártica como

consecuencia de la deshidratación eficiente por las bajas temperaturas y la fuerte

disminución de O3 asociada con el desarrollo del agujero de ozono.
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Figura 6.5: Diagramas climatológicos (1979-2012) de la relación entre las concentraciones de
O3 y H2O (en ppmv) para las estaciones DEF, MAM, JJA y SON y las siguientes bandas
latitudinales (60◦S-90◦S], (30◦S-60◦S], [30◦S-30◦N], (30◦N-60◦N] y (60◦N-90◦N]. Los colores
indican la altura respecto a la altura de la tropopausa térmica (z-zter, km). Notar la escala
logaŕıtmica del eje x.
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Si se comparan las regiones de transición del HN y el HS en latitudes medias,

se observa un mayor ensanchamiento de la capa de mezcla en el caso del HN de

acuerdo con lo mostrado en las Figuras 6.3 y 6.4. El incremento de la capa de tran-

sición durante la primavera de las latitudes medias del HN (MAM, 30◦N-60◦N), con

concentraciones de O3 altas (∼0.7 ppmv) en la cima de la transición y el corres-

pondiente ensanchamiento de la rama estratosférica, es principalmente debido a la

variación estacional del O3 en la LMS, que se caracteriza por un máximo primaveral

del flujo descendente del ozono estratosférico hacia la alta troposfera de latitudes

medias, más acusado en el HN (Figura 6.4, Logan 1985; Haynes y Shepherd 2001;

Hegglin 2006). Por el contrario, durante el verano y el otoño de cada hemisferio se

observan masas de aire de caracteŕısticas troposféricas (pobres en O3 y ricas en H2O)

en la capa de mezcla de latitudes medias, debido al desplazamiento hacia el polo del

chorro subtropical y al consiguiente transporte (TST, también llamado “flushing”),

de masas de aire entre la alta troposfera tropical y la baja estratosfera extratropical

(Hegglin, 2006; Hegglin y Shepherd, 2007). Este efecto es mayor en el HN que en el

HS, probablemente influido por el monzón asiático de verano que hace que aumente

el vapor de H2O y disminuya el O3 en la UTLS (p.ej. Bian et al. 2012). Otra carac-

teŕıstica interesante es que la rama estratosférica en latitudes altas del HS es más

ancha durante su invierno y primavera (JJA/SON, 60◦S-90◦S) que el resto del año.

Esto es debido al fuerte contraste entre los valores de vapor de agua dentro y fuera

del vórtice polar, el cual actúa como barrera a la mezcla, dando lugar a mı́nimos de

vapor de agua dentro del vórtice, como resultado de la fuerte deshidratación térmica

(Figura 6.3, Hegglin et al. 2009).

Por otro lado, la Figura 6.5 proporciona información acerca de la localización

media de la capa de mezcla con respecto a la tropopausa térmica. Esta información

puede deducirse a partir de la frecuencia de puntos en la capa de transición que

se encuentra por encima (colores rojizos) y debajo (colores azulados) de la tropo-

pausa térmica. En concreto, los resultados indican que en latitudes extratropicales,

la región de transición entre la troposfera y la estratosfera no está centrada en la
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tropopausa térmica, sino por encima de ella (colores rojizos). Alternativamente, este

resultado puede formularse a la inversa: la tropopausa térmica está más próxima a la

base que a la cima de la capa de mezcla. No obstante, existen dos excepciones a este

comportamiento general: en latitudes medias (30◦-60◦) durante el verano y el otoño

de cada Hemisferio, cuando actúa el transporte cuasi-isentrópico entre latitudes me-

dias y bajas, y en latitudes polares del HS (60◦S-90◦S) durante su invierno (JJA) y

primavera (SON). Por otro lado, cabe destacar la mayor presencia estratosférica en

la capa de mezcla (colores rojizos) en latitudes medias y altas, la cual es ligeramente

más pronunciada en el invierno de cada hemisferio, probablemente debido a la mayor

intensidad de la rama somera de la circulación de BD, lo cual está de acuerdo con

el máximo relativo de O3 estratosférico en la alta troposfera durante esta estación

del año (Figura 6.4).

Este mismo análisis se ha repetido con respecto a la altura de la tropopausa

dinámica de 3.5 UVP. Los resultados son análogos, teniendo en cuenta que la tro-

popausa dinámica de 3.5 UVP se encuentra por debajo de la tropopausa térmica en

latitudes medias (principalmente en verano) y en la región Antártica como ya se vio

en el caṕıtulo anterior.

6.4. Capa de mezcla: Metodoloǵıa.

Hasta la fecha, la definición de la capa de mezcla se ha aplicado únicamente

de forma esencialmente subjetiva, usando datos procedentes de plataformas obser-

vacionales para regiones y/o periodos de tiempo muy limitados. Pan et al. (2004)

estudiaron el ancho de la capa de mezcla extratropical mediante las relaciones O3-

H2O y O3-CO, para casos procedentes de medidas de avión mientras Hegglin et al.

(2009) emplearon las relaciones de O3-H2O basadas en observaciones satelitales. En

ambos casos, la identificación de la capa de mezcla se basaba en delimitar las ramas

estratosféricas y troposféricas en diagramas gas-gas (similares a los de la Figura 6.5),

de forma que los pares O3-H2O fuera de dichas ramas definen la capa de mezcla. Este
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proceso requiere de tres fases (Caṕıtulo 3, sección 3.3): 1) establecer unas concentra-

ciones umbrales o valores cŕıticos de H2O estratosférico y O3 troposférico; 2) aplicar

un ajuste lineal entre las concentraciones de H2O y O3 de los pares troposféricos

y un ajuste cuadrático de los pares estratosféricos, obtenidos en 1); 3) definir una

umbral basado en la dispersión del ajuste (σ) para el ancho de las ramas troposfé-

rica y estratosférica. Finalmente, y a partir de la distribución de alturas (respecto

a la tropopausa térmica) de los pares de O3-H2O en la capa de mezcla es posible

definir la tropopausa qúımica, y la anchura de la capa de mezcla, suponiendo una

distribución normal y usando diversos estad́ısticos (generalmente la media y ±3σ,

respectivamente). No obstante, en dichos estudios la elección de los parámetros que

separaban las ramas estratosféricas y troposféricas, y por tanto delimitaban la capa

de mezcla fue subjetiva, basada en la inspección caso a caso de las distribuciones de

ozono y vapor de agua. Por tanto, no existen umbrales establecidos, ya que la capa

de mezcla no se ha investigado de manera sistemática para regiones de diferentes

caracteŕısticas y periodos de tiempo suficientemente largos.

En este apartado se desarrolla un algoritmo para la identificación de la capa de

mezcla que pueda ser implementado globalmente a partir de datos en una rejilla

(reanálisis o modelos climáticos). Para ello, se han usando datos globales de concen-

traciones de O3 y H2O procedentes del reanálisis ERA-Interim con una resolución

espacial de 2.5◦ x 2.5◦ en la horizontal, 60 niveles en la vertical y una resolución tem-

poral de 6 horas, para el periodo 1979-2012. Además, se ha estudiado la sensibilidad

de la definición de la capa de mezcla con respecto a la elección de estos parámetros,

teniendo en cuenta su variación latitudinal y estacional.

6.4.1. Identificación de las ramas troposférica y estratosférica.

Uno de los fundamentos de esta metodoloǵıa es la ausencia de fuentes directas

de H2O en la estratosfera, de forma que su concentración en la estratosfera no vaŕıa

mucho en la dirección vertical si se compara con sus variaciones en la troposfera.
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Del mismo modo, el O3 en la alta troposfera presenta menores variaciones que el

O3 estratosférico. Para que esta premisa se siga cumpliendo, es necesario tener en

cuenta la producción de H2O en la alta estratosfera debida a la oxidación del me-

tano. Si se consideran las concentraciones de H2O por encima de la tropopausa, se

observa una distribución con dos máximos de concentración (ver Figura 6.6 de la

izquierda), uno debido al vapor de H2O de la baja estratosfera y otro producido por

la oxidación del metano en la alta estratosfera. Si por el contrario no se considera la

alta estratosfera (Figura 6.6 de la derecha) se obtiene una distribución con un único

máximo diferenciado. Por este motivo solo se han usado las concentraciones de H2O

que se encuentran hasta 5 km por encima de la altura de la tropopausa térmica (o

dinámica en un análisis similar), que es el ĺımite superior establecido de la UTLS

(Gettelman et al., 2011). Del mismo modo, para evitar posibles interferencias de las

fuentes de O3 de la baja troposfera no se han considerado las concentraciones de

O3 por debajo de 5 km respecto a la altura de la tropopausa térmica (Figura 6.6

abajo). De esta forma, se ha restringido el estudio a la UTLS, definida como la capa

delimitada hasta 5 km por encima de la tropopausa térmica y 5 km por debajo de

ella (Gettelman et al., 2011), lo que incluye aproximadamente el mismo número de

niveles verticales alrededor de la tropopausa para todas las latitudes. Dicho proceso

se ha aplicado a todos los puntos del reanalisis cada 6 horas, basándose en los valores

de altura de la tropopausa térmica calculados a partir de su presión del Caṕıtulo 4.

Los resultados no vaŕıan sustancialmente para pequeñas variaciones de los ĺımites

de la UTLS.

144



CAPÍTULO 6. LA CAPA DE MEZCLA Y LA TROPOPAUSA QUÍMICA.
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Figura 6.6: Distribución (en tanto por uno) de la concentración de vapor de agua (H2O,
ppmv, arriba) y de ozono (O3, ppmv, abajo), antes (derecha) y después (izquierda) de
excluir los valores que distan más de ±5 km respecto a la altura de la tropopausa térmica
para los valores cada 6 horas del mes de Enero de 1990 y el punto de rejilla 155◦W, 70◦N.

Una vez seleccionados los datos de H2O y O3, el siguiente paso consiste en iden-

tificar las masas de aire que forman las ramas estratosférica y troposférica de la “L”.

Para ello es necesario especificar un valor caracteŕıstico de la traza estratosférica

(O3) en la troposfera y de la traza troposférica (H2O) en la estratosfera. Como se

observa en la Figura 6.6 de la derecha, la distribución de sus concentraciones muestra

un máximo de frecuencia para concentraciones pequeñas, correspondiendo a la capa

donde los gases traza son menos abundantes. Por tanto, dicho máximo identifica

de manera ineqúıvoca el O3 en la alta troposfera y el H2O en la baja estratosfera.

A la derecha del máximo, la distribución muestra una larga cola, que corresponde,

respectivamente, con el O3 estratosférico y el H2O troposférico. De manera ideal, los

valores cŕıticos para el O3 y el H2O debeŕıan situarse a la derecha del máximo de la

distribución y a la izquierda de la cola, representando aśı la separación entre el aire

troposférico y estratosférico. Los valores umbrales de O3 y H2O aśı definidos delimi-

tan el aire troposférico y estratosférico, respectivamente. Aśı, todos los puntos con

concentraciones menores que ese umbral proporcionan una primera aproximación a
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la identificación de las ramas troposférica y estratosférica.

En un primer acercamiento al problema de escoger los umbrales adecuados de

O3 y H2O para separar las ramas troposférica y estratosférica, se estudiaron las

distribuciones medias de concentración de estos gases en la UTLS, estacional y lati-

tudinalmente (Figura 6.7). Los ĺımites que caracterizan la transición entre el máximo

y la cola de la distribución vaŕıan con la latitud y la estación del año entre 0.04 ppmv

y 0.1 ppmv para el O3 y entre 4 ppmv y 7 ppmv para el H2O (Figura 6.7). Dentro de

estos rangos se encuentran los valores emṕıricos utilizados en estudios previos (Pan

et al. 2004, 2007b; Hegglin et al. 2009, 2010; Konopka y Pan 2012, etc..).

Los cambios en las distribuciones y como consecuencia en los valores buscados,

están gobernados por las variaciones estacionales y latitudinales del O3 troposférico y

del H2O estratosférico. Respecto a la dependencia espacial, se observan cambios con

la latitud en la forma de las distribuciones de O3 y de H2O. Aśı, las distribuciones de

O3 presentan un máximo pronunciado y frecuencias pequeñas en la cola en latitudes

bajas y altas, y un cambio hacia una distribución con mayores frecuencias en las colas

en latitudes medias. El H2Omuestra un comportamiento similar pero con frecuencias

menores en las colas. En general, este comportamiento refleja el grado de mezcla:

mayor cuanto mayores son las frecuencias de la cola de la distribución, y lo contrario

cuando existe menos mezcla; esto último ocurre en los polos para el O3 y en los

trópicos para el H2O, debido a la presencia del vórtice polar y la deshidratación por

bajas temperaturas, respectivamente. En las regiones extratropicales (30◦N-60◦N y

30◦S-60◦S) las colas de las distribuciones presentan las mayores frecuencias.
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Figura 6.7: Distribución climatológica (1979-2012) estacional de la frecuencia relativa (en
tanto por uno) de las concentraciones de O3 (ppmv, paneles de la izquierda) y H2O (ppmv,
paneles de la derecha) para las bandas latitudinales (60◦S-90◦S], (30◦S-60◦S], [30◦S-30◦N],
(30◦N-60◦N] y (60◦N-90◦N] (ĺıneas de colores), y las estaciones del año DEF, MAM, JJA y
SON (paneles columna) en la UTLS.
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Respecto al ciclo estacional, los resultados indican que en latitudes altas (60◦-

90◦), los máximos de las distribuciones de O3 se desplazan hacia concentraciones

mayores del invierno al verano, siguiendo el ciclo estacional del ozono troposférico

(Logan, 1999). En trópicos, sin embargo, el máximo de la distribución de O3 se

encuentra alrededor de 0.08 ppmv y apenas cambia estacionalmente. Por otro lado,

las distribuciones del H2O estratosférico cambian más débilmente con la estación del

año que las del ozono. Los máximos de las distribuciones muestran una concentración

ligeramente mayor en verano y otoño que en invierno y primavera, coincidiendo con

su ciclo estacional (ver Figura 6.3) y sus colas poseen frecuencias menores que en el

caso de O3 en todos los casos. Sin embargo, durante el invierno (JJA) y la primavera

(SON) de la región polar Antártica aparecen grandes colas y no se observa un máximo

diferenciado, por lo que no se podrá distinguir fácilmente la cima de la capa de mezcla

en estas latitudes y estaciones del año. Esto es debido al desdoblamiento de la rama

estratosférica, como se vio en la Figura 6.5, producido por la deshidratación de la

atmósfera por las bajas temperaturas en estas estaciones del año y las diferentes

concentraciones de H2O dentro y fuera del vórtice polar.

Combinando los cambios estacionales y latitudinales, se observa que en general,

en invierno las distribuciones de ambos gases y la localización de sus máximos vaŕıan

de forma notable con la latitud y de manera opuesta para cada gas traza, con un

aumento (disminución) de la concentración del máximo de O3 (H2O) hacia trópicos.

En verano, por el contrario, la localización de los máximos de H2O presenta menos

diferencias latitudinales. Aśı, los cambios del invierno al verano tienden a ser máxi-

mos en latitudes altas, y mayores en O3 que en H2O. Como consecuencia, los valores

cŕıticos de O3 y H2O mostrarán una variación espacial y estacional, esta última más

marcada para el O3, y en latitudes altas.

Teniendo en cuenta estos resultados se han diseñado tres metodoloǵıas para

escoger los valores adecuados de O3 y H2O que delimitan las ramas troposférica

y estratosférica, respectivamente:
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1. En la primera se supone que el máximo de la distribución de cada gas traza

sigue una distribución normal. Aśı, para cada punto de rejilla, las distribuciones

de concentración de O3 y H2O de cada mes del periodo de estudio se han

ajustado a una función Gaussiana, que seguirá las variaciones espaciales y

mensuales de la capa de mezcla. Para que los ajustes no estén influidos por las

largas colas, las distribuciones han sido cortadas en 0.15 ppmv para el O3 y

en 7 ppmv para el H2O. Estos valores de corte no afectan en ningún caso a los

máximos de la distribución. Una vez ajustada la distribución se han obtenido

los valores umbrales de O3 y H2O, definidos a partir de la anchura a media

altura (FWHM, Full Width at Half Maximum) de la correspondiente función

normal.

2. En segundo lugar se ha adoptado una metodoloǵıa, en la que los valores um-

brales no se acomodan a los cambios espacio-temporales de la distribución,

sino que se escoge un valor fijo para el gas traza en cuestión que incluya todos

los posibles máximos de las distribuciones, tanto latitudinal como estacional-

mente. Los valores elegidos son 0.1 ppmv para el O3 y 5.5 ppmv para el H2O.

3. Por último, se ha considerado una metodoloǵıa intermedia. Para ello, se ha

fijado un mismo percentil que se aplica a cada una de las distribuciones men-

suales de cada punto de rejilla y cada año del periodo de estudio. Esta medida

tiene en cuenta la forma de la distribución del O3 y el H2O, en el sentido que

el valor de concentración del gas traza correspondiente a dicho percentil refle-

ja los cambios espaciales y estacionales de la distribución. En concreto, se ha

elegido el percentil 80, considerando que este valor separaba adecuadamente

el máximo de las distribuciones de sus colas para todas las latitudes y estacio-

nes. Además, la elección de un mismo percentil para el O3 y H2O supondrá

tener el mismo número de puntos de aire troposférico para el O3 que de aire

estratosférico para el H2O.

Las distintas metodoloǵıas se han evaluado mediante un análisis de casos tomados
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de diferentes regiones, estaciones e intervalos de tiempo. Para resumir las ventajas

e inconvenientes de cada una, se han escogido los siguientes ejemplos del mes de

Enero de 1990 y los puntos (155◦W, 70◦N) y (155◦W, 35◦N) (ver Figura 6.8). En el

primer caso (latitud de 70◦N) se observa que los valores de O3 calculados a partir del

primer método (ajuste a una función Gaussiana) y el tercer método (percentil 80)

localizan mejor la zona de transición entre el máximo y la cola de la distribución que

el segundo método (valor fijo), el cual incluye valores de O3 relativamente altos en

la rama troposférica. Sin embargo, en el segundo caso (latitud de 35◦N), el segundo

método (valores fijos) tiende a estar más cerca del máximo de la distribución, al

contrario de lo que le suced́ıa en latitudes altas, mientras que el primer método

no es capaz de identificar las dos masas de aire, localizando el ĺımite en valores

demasiado estratosféricos.
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Figura 6.8: Ejemplos de la distribución de O3 (ppmv) para el punto de red 155◦W y 70◦N
(panel de la izquierda) y 155◦W-35◦N (panel de la derecha). Los valores umbrales (ĺıneas
verticales) se han obtenido a partir de tres metodoloǵıas (en azul la primera (Gaussiana), en
amarillo la segunda (Fijo) y en rojo la tercera (Percentil 80): ver texto para más detalles).La
ĺınea discontinua indica el ajuste gaussiano.

En general, un análisis subjetivo pormenorizado de casos confirmó que el método

3 (percentil 80) es el que proporciona mejores resultados para el conjunto de latitu-

des y estaciones del año. Por el contrario, el primer y segundo métodos presentan

limitaciones, por lo que no son adecuados para el calculo las ramas estratosférica y

troposférica en todas las latitudes y/o estaciones del año. En concreto, el segundo

método sobrestima los ĺımites para latitudes extratropicales pero no para latitudes
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tropicales, lo que producirá variaciones latitudinales propias del método y no de la

capa de mezcla. El primero tiene varios inconvenientes, el más importante es que

depende de la bondad del ajuste de la Gaussiana, que a su vez depende de la reso-

lución escogida para la representación de la distribución de O3 y H2O, y cuyo valor

idóneo vaŕıa con la latitud, aśı como de la influencia de la cola en el ajuste (Figura

6.8, derecha). Estos errores también se observan en la distribución del H2O, pero

en menor medida. Por tanto, el método del percentil 80 será el elegido ya que no

tiene el problema de la resolución como el primer método, ni asume una distribu-

ción “a priori”, y al contrario que el segundo método, tiene en cuenta las variaciones

espaciales y temporales de la distribución y sus valores cŕıticos, lo que hará que los

resultados reflejen mejor la variabilidad propia de la capa de mezcla.

Una vez escogido el método 3 y con el fin de corroborar que el percentil 80 es

el más adecuado, se han obtenido los umbrales de concentración de O3 y H2O para

diferentes percentiles de cada uno de los meses del periodo de estudio en todos los

puntos de rejilla, y se han representado las distribuciones climatológicas estacionales

y latitudinales en la Figura 6.9. En general, el cambio abrupto en la distribución de

percentiles, que es el que denota la transición del máximo de la distribución a la cola,

coincide aproximadamente para todas las latitudes y estaciones con el percentil 80.

Sin embargo en algunas ocasiones, dicho cambio en los percentiles no es fácilmente

identificable o vaŕıa ligeramente con la latitud o la estación del año, lo que conlleva

una sobrestimación o subestimación del valor idóneo. En este caso dicho sesgo se

produce en ambos gases traza simultáneamente y tiende a ser un sesgo hacia la

sobrestimación del umbral. Este efecto se considerará en la siguiente sección, donde

se evalúa la sensibilidad del método a los umbrales escogidos.
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Figura 6.9: Distribución climatológica (1979-2002) estacional de las concentraciones de O3

(ppmv, paneles de la izquierda) y H2O (ppmv, paneles de la derecha) correspondientes
a diferentes percentiles obtenidos de las distribuciones mensuales de los respectivos gases
traza para todos los puntos de rejilla y periodo de estudio, en cada una de las bandas
latitudinales siguientes :(60◦S-90◦S], (30◦S-60◦S], [30◦S-30◦N], (30◦N-60◦N] y (60◦N-90◦N]
(ĺıneas de colores), y las estaciones del año DEF, MAM, JJA y SON (paneles columna) en
la UTLS.
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6.4.2. Identificación de la capa de mezcla y la tropopausa qúımica.

Una vez seleccionados los ĺımites que separan las masas de aire que pertenecen a

las ramas estratosférica y troposférica a partir del percentil 80 de las distribuciones

de concentración de O3 y H2O, el último paso consiste en identificar los puntos de la

capa de mezcla. Para ello, se ha realizado un ajuste lineal de la forma [H2O]=a+b[O3]

con los pares O3-H2O pertenecientes a la rama troposférica, y un ajuste cuadrático de

la forma [O3]=a+b[H2O]+c[H2O]2 para los puntos de la rama estratosférica, siempre

y cuando el número de pares en cada una de las ramas sea mayor o igual que 10.

El objetivo de estos ajustes es tener en cuenta la dispersión de pares y las distintas

relaciones de dependencia gas-gas dentro de las ramas troposférica y estratosférica,

las cuales siguen una función esencialmente lineal y cuadrática, respectivamente, de

acuerdo con varios estudios observacionales (Pan et al., 2004; Hegglin et al., 2009). A

su vez, dichos ajustes unidos a sus respectivas dispersiones (σ) determinan un rango

de valores caracteŕısticos de H2O y O3 para las ramas estratosférica y troposférica,

respectivamente, lo que supone: 1) una aproximación más realista que el uso de un

valor cŕıtico, ya que tiene en cuenta la distribución de puntos en la rama troposférica

y estratosférica, considerándolas como una capa; 2) minimizar la dependencia de los

resultados de la capa de mezcla con la elección del valor umbral de H2O y O3, ya

que los ajustes son relativamente robustos a pequeños cambios en los umbrales. De

esta forma, se ha definido la rama troposférica como los puntos dentro del intervalo

del correspondiente ajuste ±4 desviaciones t́ıpicas (calculada como la dispersión del

ajuste) y ±3 desviaciones t́ıpicas para la rama estratosférica. Esta distinción entre

el número de desviaciones t́ıpicas de las dos ramas se basa en el mayor grosor de

la rama troposférica que de la estratosférica debido a que la variabilidad del ozono

troposférico es mayor que la del vapor de agua estratosférico. Dicha diferencia se ha

constatado con estudios observacionales (Pan et al., 2007b; Hegglin et al., 2009) y

también se aprecia en los datos de reanálisis, como se puede observar en las Figuras

6.3-6.5.
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De esta forma, todos los puntos de [H2O] mayor que la del ajuste cuadrático

+3 desviaciones t́ıpicas y simultáneamente [O3] mayor que el valor del ajuste lineal

+4 desviaciones t́ıpicas, definirán la capa de mezcla. Estos valores ĺımites de H2O

y O3 aśı calculados vaŕıan latitudinal y estacionalmente según la Figura 6.10. Estos

ĺımites son una primera aproximación para localizar la cima y la base de la capa

de mezcla, respectivamente. El ĺımite inferior de la capa de mezcla (calculado a

partir del umbral de O3) sigue la estructura latitudinal de la tropopausa térmica

ligeramente por debajo de ella, excepto en la región polar Antártica, mientras que

el ĺımite superior (obtenido a partir del vapor de agua) presenta un menor gradiente

meridional (ya observado en la Figura 6.7). La separación entre ambos extremos de

la capa de mezcla disminuye desde latitudes altas a bajas, llegando a superponerse

en la región tropical, lo que indica que la capa de mezcla estará peor definida en

trópicos, de acuerdo con estudios previos (Pan et al., 2004, 2007b; Hegglin et al.,

2009). Excepcionalmente, durante el verano de la región subtropical se observa un

aumento del O3 alrededor de la tropopausa térmica, lo que es debido al aumento

del transporte cuasi-isentrópico TST por encima del chorro subtropical (también

llamado “flushing” o “ventilación”) que introduce aire pobre en O3 de la troposfera

de latitudes tropicales a la estratosfera de latitudes más altas, lo que supone que los

umbrales en regiones extratropicales se localizan a alturas más bajas en invierno,

y por tanto se produce un ensanchamiento de la capa de mezcla. Por el contrario,

durante el invierno (JJA) y la primavera (SON) antárticas la disminución de vapor

de agua y ozono asociados con las bajas temperatura y el agujero de ozono conducen

a un estrechamiento de la capa de mezcla.
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Figura 6.10: Media estacional climática (1979-2012) de los promedios zonales de O3 (en
ppmv, contornos de colores) y de H2O (en ppmv, contornos discontinuos blancos). Super-
puestos en ĺıneas de colores continuas se muestran las concentraciones correspondientes a
los valores ĺımites de O3 (en verde) y de H2O (en rojo) que identifican la capa de mezcla,
definidos como O3+4σ y H2O+3σ a partir de los correspondientes ajustes (ver texto). Las
ĺıneas punteadas representan la desviación t́ıpica de los valores mensuales de dichos ĺımites.
La ĺınea continua en negro representa la altura media de la tropopausa térmica.

De este modo, usando el percentil 80 para la primera localización de los ĺımites,

los posteriores ajustes y los correspondientes intervalos de confianza se han delimita-

do las masas de aire que pertenecen a la capa de mezcla para cada uno de los puntos

de red del reanálisis ERA-Interim y para cada mes del periodo 1979-2012. A partir

de la distribución de las alturas relativas (z-zter, en km) de los pares de O3-H2O

de la capa de mezcla se ha definido la cima y la base de la capa mezcla como el

percentil 95% y el 5%, respectivamente, y la altura de la tropopausa qúımica como

la mediana de dicha distribución. Se ha escogido la mediana en lugar de la media

porque tiende a dar un valor central de la distribución, sin demasiada influencia de
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los valores extremos, y al contrario que la moda, que puede ser bievaluada, la me-

diana es única. Solo se han calculado estos parámetros si la capa de mezcla estaba

compuesta por al menos el 5% de pares O3-H2O con respecto al número total de

pares en la UTLS de cada mes y punto de rejilla. En la siguiente sección se analiza

la sensibilidad de esta metodoloǵıa a la posible sobrestimación o subestimación de

los umbrales óptimos de O3 y H2O para la definición de la capa de mezcla y la

tropopausa qúımica.

6.4.3. Estudio de sensibilidad.

Paralelamente al diseño del método, se ha estudiado la sensibilidad de los resul-

tados respecto a los distintos umbrales y aproximaciones metodológicas adoptados

en cada fase de su construcción. Aśı, se han evaluado los cambios con los umbrales

de O3 y H2O que identifican el aire troposférico y estratosférico, el tipo de ajuste

(lineal o cuadrático) entre las concentraciones de O3 y H2O, la magnitud del número

de desviaciones (2, 3, etc.) que definen el ancho de las ramas troposférica y estra-

tosférica, etc. Los resultados indican que los parámetros escogidos (y que coinciden

con algunos de los escogidos en estudios realizados con datos de satélite (Hegglin et

al., 2009)) son los que identifican más correctamente la capa de mezcla.

Dicho análisis indicó que los parámetros más cŕıticos del método son los umbrales

que separan los máximos de las colas de la distribución de O3 y H2O, o lo que

es lo mismo las masas de aire estratosféricas de las troposféricas. Para mostrar la

sensibilidad del método con respecto a estos umbrales, se incluye aqúı un ejemplo

para un caso particular, en el cual los valores umbrales de acuerdo al método del

percentil son 0.06 ppmv para el O3 y 4 ppmv para el H2O. Los correspondientes

ajustes de las ramas troposférica y estratosférica se muestran en la Figura 6.11

(arriba a la izquierda), con los puntos de la capa de mezcla resultantes en verde. La

distribución de alturas de los puntos de la capa de mezcla, junto con su base y su

cima, y la altura de la tropopausa qúımica aparecen en la Figura 6.11 (arriba a la
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derecha).

Para evaluar el cambio de la capa de mezcla con la elección de estos umbrales,

estos se han variado una cierta cantidad. La Figura 6.11 (arriba a la izquierda)

muestra los resultados cuando se infraestiman (color azul) o sobrestiman (morado)

ambos umbrales simultáneamente. Si se subestima el umbral máximo que identifica el

O3 (H2O) troposférico (estratosférico) se introduce aire troposférico (estratosférico)

que no pertenece a la capa de mezcla (puntos en azul en la Figura 6.11, arriba

a la izquierda), haciendo que aumenten las masas de aire incluidas en la capa de

mezcla y por tanto su base (cima) (Figura 6.11 de arriba a la derecha en azul). En el

caso de que los ĺımites se sobrestimen (colores morados) no se produce la inclusión

de aire de las ramas estratosférica y troposférica en la capa de mezcla como en el

caso anterior, sino una disminución de las masas de aire que pertenecen a la capa

de mezcla dando lugar a una capa de mezcla más estrecha (Figuras 6.11 de arriba

en morado). No obstante, al subestimar o sobrestimar ambos ĺımites a la vez, se

observa que la mediana de la distribución de alturas de la capa de mezcla (o sea, la

tropopausa qúımica) no cambia significativamente (Figuras 6.11 arriba a la derecha).

Por el contrario, las mayores discrepancias en la altura de la tropopausa qúımica

aparecen cuando se sobrestima o subestima solamente uno de los dos valores um-

brales. En la Figura 6.11 (abajo a la izquierda) se muestra el resultado cuando solo

se infraestima uno de los umbrales, el H2O (azul) o el O3 (morado). En el caso de

infraestimar el ĺımite del O3, se observa un desplazamiento de la tropopausa qúımica

hacia valores más troposféricos o lo que es lo mismo por debajo de la tropopausa

térmica (Figuras 6.11 de abajo a la derecha en morado), mientras que si se infra-

estima el valor cŕıtico de H2O la tropopausa qúımica se desplaza hacia valores más

estratosféricos (por encima de la tropopausa térmica, Figuras 6.11 de abajo a la

derecha en azul).
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Figura 6.11: Relación entre los pares de concentraciones O3-H2O para el punto (130◦E,
40◦N) durante Enero de 1980 (arriba a la izquierda). Se han coloreado los puntos O3-H2O
que pertenecen a la capa de mezcla para los casos en los que los umbrales de O3 y H2O se
subestiman (0.04 y 3.5 ppmv, en azul), son adecuados (0.06 y 4 ppmv, verde) y se sobrestiman
(0.08 y 6 ppmv, morado) indicando en cada caso dichos umbrales con ĺıneas horizontales y
verticales. Arriba a la derecha se representa la distribución de alturas de los puntos de la
capa de mezcla respecto a la altura de la tropopausa térmica, usando los mismos ĺımites de
O3 y H2O que en la figura de la izquierda. En la leyenda se indican los ĺımites utilizados y
el número de puntos que forman la capa de mezcla para cada caso. Las barras horizontales
representan la base y la cima de la capa de mezcla definidos como el percentil 5% y 95%,
respectivamente; los ćırculos sobre ellas representan la tropopausa qúımica definida como la
mediana de cada distribución. Los paneles de abajo muestran el mismo ejemplo, pero en el
caso en el que se infraestima solo uno de los umbrales, o bien el H2O (en azul) o bien el O3

(en morado).

Con estas figuras se muestra que para caracterizar mejor la capa de mezcla, estos

ĺımites deben ser tratados del mismo modo, lo que quiere decir, que es preferible

subestimar o sobrestimar los dos a la vez que uno solo. También se muestra que
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los cambios producidos en el espesor de la capa de mezcla al subestimar ambos

umbrales son más acusados que al sobrestimarlos (Figuras 6.11 de arriba), si bien en

ambos casos la altura de la tropopausa qúımica se ve poco afectada. De este modo se

refuerza la elección del método del percentil 80 que se ha escogido teniendo en cuenta

que: 1) este percentil funciona adecuadamente en prácticamente todas las latitudes

y estaciones; 2) en aquellos casos donde el umbral adecuado abarcaba un posible

rango de percentiles, se ha tendido a escoger siempre los percentiles superiores en

ambos gases traza, para minimizar los errores en la detección de la capa de mezcla

de acuerdo a los resultados de esta sección.

6.5. Estudio climatológico de la capa de mezcla.

En esta sección se estudian las climatoloǵıas de la tropopausa qúımica y de la

capa de mezcla para el periodo 1979-2012, y se comparan con las definiciones térmica

y dinámica. Teniendo en cuenta los saltos encontrados en las series de ozono (Figura

6.1) primero se calcularon las medias climáticas para los tres periodos comprendidos

entre ellos ([1979-1995], [1996-2002] y [2003-2012]) y se comprobó que no hab́ıa im-

portantes cambios con respecto al periodo completo 1979-2012. Probablemente, este

resultado sea debido a que las alturas de la tropopausa qúımica se calculan relativas

a las alturas de las tropopausa térmica y dinámica y los umbrales se establecen en

base a las distribuciones mensuales de O3 y H2O y sus relaciones en los diagramas

gas-gas. Por este motivo, a lo largo de esta sección se presentan las climatoloǵıas de

la tropopausa qúımica y de la capa de mezcla relativas a la térmica y dinámica para

el periodo completo comprendido entre 1979 y 2012.

En la Figura 6.12 se muestra la distribución latitudinal de las alturas de la

tropopausa qúımica, la cima y la base de la capa de mezcla calculadas para cada

estación del año a partir del promedio zonal de los valores mensuales en cada punto

de rejilla, usando el método descrito en la sección 6.4. Las alturas se representan

con respecto a las alturas de las tropopausas térmica (Figura 6.12 de la izquierda) y
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dinámica (Figura 6.12 de la derecha). También se muestra el número medio de pares

de O3-H2O que forman parte de la capa de mezcla (paneles superiores de la Figura

6.12).
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Figura 6.12: Perfil latitudinal climatológico de la altura de la tropopausa qúımica (ĺınea
continua) y de la cima y la base de la capa de mezcla (ĺıneas discontinuas) con respecto a
las alturas de la tropopausa térmica (panel de la izquierda) y dinámica de 3.5 UVP (panel
de la derecha) para DEF, MAM, JJA y SON del periodo 1979-2012. En el panel superior de
cada figura se representa el número medio de pares O3-H2O incluidos en la capa de mezcla.

La cima y la base de la capa de mezcla presentan un fuerte gradiente latitudinal

en subtrópicos y, en general, una escasa dependencia con la latitud en latitudes altas.

La cima de la capa de mezcla aumenta con la latitud desde menos de 1 km por encima

de la tropopausa térmica en trópicos (menor en el caso de la tropopausa dinámica)

hasta 3 km en las regiones polares de ambos hemisferios. Por el contrario, la base

de la capa de mezcla disminuye desde 3 km por debajo de la térmica en regiones

subtropicales hasta 1.5 km en regiones polares y ∼1 km en trópicos. Aśı, se observa

una capa de mezcla más ancha en latitudes altas que se estrecha hacia trópicos, con

la consiguiente disminución en el número de pares O3-H2O entre latitudes altas y

bajas (panel superior de las Figuras 6.12).

La influencia estratosférica en la troposfera es máxima en subtrópicos con la

base de la capa de mezcla cerca de los -3 km, lo que podŕıa estar relacionado con los
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eventos de transporte estratosfera-troposfera (STE) (Sprenger et al., 2003). Como

consecuencia, en esta región las tropopausas térmica y dinámica se encuentran más

cerca de la cima de la capa de mezcla que de su base, lo contrario que en latitudes

altas, donde las tropopausas térmica y dinámica están más próximas a la base. Aśı,

la tropopausa qúımica se sitúa alrededor de un 1 km por encima de las tropopausas

térmica y dinámica en latitudes altas, 1 km por debajo en subtrópicos y muy próxima

de la térmica en trópicos. En general, y excepto en la región próxima al ecuador, no

existen diferencias muy notables entre las representaciones de la tropopausa qúımica

respecto a la térmica y dinámica.

Con respecto a las variaciones estacionales, se observa un importante ciclo es-

tacional en la región subtropical del HN. En verano y otoño se encuentran despla-

zamientos de la capa de mezcla hacia los polos y hacia la estratosfera, centrándose

alrededor de la tropopausa térmica y dinámica en ∼40◦N, lo que está de acuerdo con

los resultados que encontraron Pan et al. (2004) a partir de medidas de O3 y H2O

en avión, en los cuales la capa de mezcla de latitudes medias se encontraba centrada

con la térmica en verano. Este cambio estacional coincide con el desplazamiento de

la corriente en chorro subtrópical hacia el polo y un mayor transporte en la direc-

ción troposfera-estratosfera (TST) entre trópicos y extratrópicos en verano y otoño

(Berthet et al., 2007). En el HS los desplazamientos meridional y vertical durante

su verano (DEF) y otoño (MAM) son menores que en el HN, lo que coincide con lo

encontrado en Hegglin y Shepherd (2007).

En latitudes altas del HN se observa una pequeña estacionalidad en la cima de la

capa de mezcla (más bajo en invierno y primavera que en verano y otoño) que sigue

los cambios estacionales de la circulación BD (Ray et al., 1999; Hoor et al., 2004). En

el invierno y primavera de la región polar Antártica aparece un desplazamiento de la

capa de mezcla hacia la troposfera respecto a la térmica, lo que era de esperar, debido

a que la tropopausa térmica se localiza a una altura mayor de la esperada en esta

región y estación del año, como ya se explicó en el Caṕıtulo 5. No obstante, también

se observa una disminución de la altura de la tropopausa qúımica con respecto a la
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dinámica, más acusado para la cima que para la base de la capa de mezcla. Esto

conlleva una disminución de la anchura de la capa de mezcla, visible en la disminución

del número de puntos que pertenecen a la capa de mezcla durante estas estaciones

(representado en el panel superior de la Figura 6.12), lo que está en acuerdo con la

deshidratación de la atmósfera antártica y el intenso vórtice polar.

Por último, se describen brevemente los mapas climatológicos estacionales de la

altura de la tropopausa qúımica respecto de la térmica (Figura 6.13) y dinámica

(Figura 6.14), y la correspondiente anchura de la capa de mezcla (Figuras 6.15 y

6.16, respectivamente) para el periodo 1979-2012. Los mapas de alturas relativas de

la tropopausa qúımica respecto a la térmica y dinámica, se han ajustado a valores

entre -2 km y 2 km, que no incluye todo el rango de la Figura 6.13 (∼[-3 km, 1.4] km).

Aśı, los valores propios de latitudes altas (t́ıpicamente inferiores a -2 km) aparecen

infraestimados en estas figuras. El propósito es visualizar mejor los gradientes de

latitudes medias y altas. Además, debido al escaso número de puntos en la capa

de mezcla de bajas latitudes, ésta no siempre está definida en la región tropical,

mayormente durante las estaciones de DEF y MAM (valores en gris).
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Figura 6.13: Mapa climatológico de la altura de la tropopausa qúımica con respecto a la
altura de la tropopausa térmica (en km) para DEF, MAM, JJA y SON del periodo 1979-
2012. El color en gris denota zonas en las que la tropopausa qúımica no está bien definida,
debido al escaso número de pares de O3-H2O en la capa de mezcla. La escala de colores se
ha truncado de forma que las alturas mayores de 2 km y menores de -2 km se representan
con el código de colores correspondiente a los valores de 2 km y -2 km, respectivamente.

Los mapas estacionales confirman que para latitudes mayores que 60◦ la tropo-

pausa qúımica se encuentra ∼1 km por encima de la tropopausa térmica. Entre los

35◦ y 60◦ existe un fuerte gradiente en ambos hemisferios, más intenso en el HN, y

un patrón de ondas asociado con mayores alturas relativas de la tropopausa qúımica

al oeste del Océano Atlántico y Paćıfico. Al este de ambos océanos, las diferencias

entre la tropopausa qúımica y la térmica o entre la qúımica y la dinámica disminu-

yen (lo que significa una capa de mezcla más centrada sobre ellas). Entre 35◦N y

35◦S aparece un región en la que la posición relativa de la tropopausa qúımica se

invierte, situándose por debajo de la térmica y la dinámica. En invierno y prima-

vera se observa una clara separación entre una tropopausa qúımica por encima de

la tropopausa térmica y dinámica en extratrópicos y por debajo en trópicos, lo que
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6.5. ESTUDIO CLIMATOLÓGICO DE LA CAPA DE MEZCLA.

genera un fuerte gradiente latitudinal, de acuerdo con la acción de barrera al trans-

porte isentrópico que ejerce la corriente en chorro subtropical en estas estaciones.

Sin embargo, en verano y otoño, y de manera más evidente en el HN, el gradiente

latitudinal se debilita y se desplaza hacia el norte, siguiendo las variaciones de la

corriente en chorro subtropical. Además, aumenta el transporte TST por encima de

la corriente en chorro subtropical entre trópicos y extratrópicos. Como consecuencia,

las regiones subtropicales que se encuentran al norte del chorro en invierno y al sur

en verano muestran un ciclo estacional pronunciado, con una capa de mezcla más

cercana a la tropopausa térmica y dinámica en verano y otoño que en invierno y

primavera. Por último, en el invierno y la primavera antárticos la tropopausa qúı-

mica se encuentra muy por debajo de la tropopausa térmica, probablemente debido

a la indefinición de la tropopausa térmica en esa región y época del año (Caṕıtulo 4,

sección 4.5). No obstante, la tropopausa qúımica también se localiza por debajo de

la dinámica sobre el continente, lo que puede ser debido a la deshidratación dentro

del vórtice polar y por tanto a una disminución de transporte en la UTLS.
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Figura 6.14: Como la Figura 6.13 pero respecto a la altura de la tropopausa dinámica (en
km) de 3.5 UVP.

Las variaciones espacio-temporales del espesor de la capa de mezcla (Figuras

6.15 y 6.16) son consistentes con las de la tropopausa qúımica. A excepción de

los trópicos, donde el espesor de la capa de mezcla es muy pequeño, o no está

definido, en general, el espesor de la capa de mezcla vaŕıa entre 2 y 5 km, con

valores alrededor de los 3.5 km en latitudes polares, aumentado por encima de los

4.5 km en latitudes medias, y subtropicales. En estas últimas, se pueden encontrar

máximos localizados sobre el Océano Atlántico y el Paćıfico, que coinciden con las

regiones de mayor inestabilidad baroclina (storm tracks) fuertemente vinculadas a las

regiones de ciclogénesis, plegamientos de la tropopausa y a un mayor transporte STE

(Gettelman et al., 2011). Estos máximos se extienden espacialmente en su primavera,

lo que es consistente con el aumento del transporte descendente de la circulación BD

(Ray et al., 1999; Appenzeller et al., 1996) y, al igual que las storm-tracks, migran

hacia el norte en verano con el desplazamiento de la corriente en chorro subtropical.
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Estacionalmente, el espesor de la capa mezcla es mayor en verano que invierno,

de acuerdo con el aumento de la mezcla cuasi-isentrópica asociada al TST. En el

continente Antártico se observa un mı́nimo de espesor especialmente en su invierno

y primavera, como ya se notó anteriormente.
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Figura 6.15: Espesor estacional medio de la capa de mezcla (en km) calculado con respecto
a la altura de la tropopausa térmica para DEF, MAM, JJA y SON y el periodo 1979-2012.
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Figura 6.16: Como la Figura 6.15, pero con respecto a la altura de la tropopausa dinámica
de 3.5 UVP.

Los valores de espesor de la capa de mezcla encontrados coinciden con las estima-

ciones calculadas para el año 2000 en distintas bandas latitudinales extratropicales

con datos de modelos y satélites (Hegglin et al., 2010). Sin embargo, se encuentran

por encima de los valores observacionales a partir de medidas de avión publicados

en otros estudios (Pan et al., 2004). Esta diferencia puede ser debida a la limitada

cobertura espacial y temporal de dichas observaciones y/o a la limitada resolución

vertical del reanálisis. En cualquier caso, el acuerdo de estos resultados con los de

las observaciones confirma la utilidad del reanálisis para el estudio de la tropopausa

qúımica. Además, y a diferencia de estudios previos conocidos, este trabajo presenta

por primera vez mapas globales de la tropopausa qúımica y la capa de mezcla dispo-

nibles para un periodo climatológico, lo que podŕıa ser útil para posteriores análisis

de su variabilidad.
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Caṕıtulo 7

Conclusiones y trabajo futuro.
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7.1. Conclusiones.

Esta tesis se ha centrado en el estudio climatológico y comparativo de las defi-

niciones tradicionales de la tropopausa (térmica y dinámica) y la implementación

de un método objetivo para la identificación de la tropopausa qúımica y la capa

de mezcla a partir de datos del reanálisis ERA del periodo 1979-2012. Además, se

han empleado datos de radiosondeos, y las conclusiones de estudios basados en otras

plataformas observacionales para validar los resultados y, en su caso, comparar los

dos productos de reanálisis ERA-40 y ERA-Interim. Las principales conclusiones

extráıdas de esta tesis son:

1. Los reanálisis de ERA muestran un comportamiento espacial y estacional de

la presión de la tropopausa térmica similar al obtenido de los datos de radio-

sondeos. No obstante, tienden a infraestimar la presión de la tropopausa. En

concreto, las zonas de mayores discrepancias se localizan en las regiones tro-

pical, subtropical y polar Antártica. Las mayores discrepancias de la presión

media de la tropopausa térmica ocurren en subtrópicos, coincidiendo con las

posiciones estacionales de la corriente en chorro subtropical y la ocurrencia

de plegamientos y dobles tropopausas, sobre todo en el invierno de cada he-

misferio. En la Antártida, ERA-40 tiende a infraestimar sistemáticamente la

presión de la tropopausa lo que no se observa en ERA-Interim, si bien, los dos

reanálisis muestran errores de la misma magnitud en esta región. El grado de

acuerdo entre reanálisis y radiosondeos es mayor en el HN que en el HS.

2. A escala diaria el grado de realismo del reanálisis vaŕıa estacionalmente; algu-

nas regiones presentan un mı́nimo en invierno cuando la actividad sinóptica es

mayor. A pesar de ello, los reanálisis capturan adecuadamente las fluctuaciones

de la presión de la tropopausa t́ıpicas de la actividad sinóptica extratropical.

Los errores medios son menores que la desviación t́ıpica diaria observada en

radiosondeos en todas las regiones excepto en trópicos, donde existen limita-
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ciones a la hora de reproducir la variabilidad diaria de la tropopausa.

3. Los errores de los reanálisis se reducen apreciablemente cuando se consideran

promedios mensuales, lo que indica que gran parte de las discrepancias se pro-

ducen en escalas interdiarias e intramensuales. No obstante, este efecto no se

observa en la región tropical, donde los errores persisten a escala mensual. Esto

confirma que la mayor fuente de error se encuentra en fenómenos de pequeña

escala no capturados por el reanálisis y cuyos errores tienden a compensarse

a escala mensual. Aśı, la validación revela que los datos de reanálisis son ade-

cuados para el estudio de la tropopausa a escala mensual y proporcionan una

estimación fiable de la presión de la tropopausa y su variabilidad, en especial

en las regiones extratropicales.

4. El análisis de tendencias de la presión de la tropopausa tanto para reanáli-

sis como radiosondeos indica una disminución global de aproximadamente -2

hPa/década para el periodo 1979-2001 en razonable acuerdo con estudios an-

teriores. Esta tendencia es menor en el región tropical y más pronunciada en

latitudes altas. El mayor acuerdo entre las tendencias de radiosondeos y reaná-

lisis se encuentra en latitudes medias del HN y las mayores discrepancias en la

Antártida.

5. La comparación de las definiciones térmica y dinámica de la tropopausa revela

un buen acuerdo entre ambas definiciones en lo que se refiere a su distribu-

ción espacial y temporal, exceptuando las dos zonas en las que la comparación

está limitada por las propias definiciones: los trópicos (donde la tropopausa

dinámica no está bien definida), y la Antártida durante su invierno y primave-

ra (donde la definición térmica no produce resultados realistas). Tomando la

tropopausa térmica como referencia, se ha obtenido que el valor de vorticidad

potencial isentrópica más adecuado para definir la tropopausa dinámica vaŕıa

entre 3.5 y 4.5 UVP en función de la latitud y la estación del año. Dichos

valores aumentan desde 3.5 UVP en regiones polares a 3.5-4 UVP en latitudes
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medias y 4-4.5 UVP en subtrópicos, con valores más altos en verano y otoño

que en invierno y primavera. Por tanto, si se desean minimizar las diferencias

medias globales entre las definiciones térmica y dinámica, el valor de VPI más

adecuado para definir la tropopausa dinámica extratropical se encuentra entre

3.5-4.5 UVP, en contra de la sugerencia de la OMM que recomienda usar 1.6

UVP y de la tendencia a emplear 2 UVP en numerosos estudios cient́ıficos.

6. Para el valor de 3.5 UVP, la comparación entre las tropopausas dinámica y

térmica revela que fuera de las zonas de indefinición, la región con mayores dis-

crepancias es el cinturón subtropical (entre 25◦ y 45◦ de latitud), coincidiendo

con la corriente en chorro subtropical y la ocurrencia de fenómenos a pequeña

escala como los plegamientos y las dobles tropopausas, donde la tropopausa

térmica muestra una estructura discontinua. El mejor acuerdo entre definicio-

nes se alcanza en las regiones extratropicales y polares, con la excepción de la

primavera y el invierno antártico.

7. A escala diaria, ambas definiciones reproducen la mayor variabilidad en latitu-

des medias, con máximos a lo largo de las storm-tracks y durante el invierno,

si bien, en determinadas regiones la tropopausa dinámica presenta mayor va-

riabilidad, probablemente debido a la influencia de sistemas sinópticos de cir-

culación en la altura de la tropopausa dinámica y la menor sensibilidad de la

definición térmica a la ocurrencia de los mismos.

8. Una análisis más detallado ha demostrado que las mayores discrepancias entre

la tropopausa dinámica y térmica a escala diaria están asociadas a sistemas

de circulación ciclónica y anticiclónica, para los cuales la presión de la tropo-

pausa dinámica sobrestima e infraestima la de la térmica, respectivamente. La

ocurrencia de estos sistemas se traduce en cambios más notables en la vorti-

cidad relativa que en el perfil térmico, lo que supone una mayor respuesta en

la altura de la tropopausa dinámica que de la térmica. Como consecuencia, la

tropopausa dinámica generalmente se encuentra por debajo de la tropopausa
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térmica para anomaĺıas ciclónicas y por encima para anomaĺıas anticiclónicas,

con mayores discrepancias entre ambas en el caso de ciclones que en el de

anticiclones. Estas asimetŕıas ciclónicas y el anticiclónicas podŕıan estar rela-

cionadas con una aparente mayor “indefinición” de la tropopausa térmica en el

caso ciclónico, probablemente debida a su menor escala espacial. Esto supone

una limitación para la definición térmica, siendo por tanto más apropiada la

definición dinámica para el diagnóstico de perturbaciones a escala sinóptica.

9. Se ha implementado globalmente y a partir de datos del reanálisis ERA-Interim

una nueva metodoloǵıa para la definición de la tropopausa qúımica y de la ca-

pa de mezcla que se basa en los perfiles de concentraciones diarias de ozono

y vapor de agua. El método proporciona una descripción mensual de la capa

de mezcla local y, a diferencia de los estudios actuales, puede ser aplicado a

cualquier región del globo, evitando además el uso de parámetros subjetivos.

Para ello, en primer lugar se ha identificado el aire estratosférico y troposférico

mediante valores cŕıticos de vapor de agua estratosférico y de ozono tropos-

férico, basados en el percentil 80 de la distribución de sus concentraciones, el

cual permite capturar las variaciones espacio-temporales de los gases traza.

Posteriormente, y a partir de las concentraciones por debajo del percentil 80

se han identificado los pares O3-H2O pertenecientes a las ramas troposférica

y estratosférica mediante un ajuste lineal y cuadrático de sus concentraciones

y su correspondiente dispersión. Finalmente, la tropopausa qúımica se ha de-

finido como la mediana de la distribución de las alturas de los pares de ozono

y vapor de agua que no pertenecen a las ramas troposférica o estratosférica, y

la cima y la base de la capa de mezcla como el percentil 95% y el 5% de esta

distribución, respectivamente. La elección de los umbrales se ha corroborado

mediante un análisis de sensibilidad.

10. Las climatoloǵıas de la altura de la tropopausa qúımica y de la capa de mezcla

relativas a las tropopausas térmica y dinámica muestran un comportamiento

similar, con una tropopausa qúımica que se encuentra ∼1 km por encima de la
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tropopausa térmica y dinámica en latitudes altas, y por debajo de la térmica y

dinámica en trópicos. Aśı, la tropopausa qúımica, la cima y la base de la capa

de mezcla relativos a la tropopausa térmica y dinámica presentan un fuerte

gradiente latitudinal en subtrópicos y una escasa dependencia latitudinal en

latitudes altas. La capa de mezcla es más ancha en latitudes altas (∼3.5 km)

y subtropicales (∼4.5 km), y más estrecha en trópicos (∼2 km), lo que refleja

el grado de mezcla debido a diferentes procesos de transporte.

11. Estacionalmente la capa de mezcla es mayor en verano que en invierno lo que

puede ser debido al aumento de mezcla cuasi-isentrópica entre la troposfera

tropical y la estratosfera extratropical (TST), que se refuerza en verano y oto-

ño cuando la corriente en chorro se debilita y se desplaza hacia los polos. De

acuerdo con esto, la tropopausa qúımica de la región subtropical del HN se

encuentra más próxima a la térmica y la dinámica durante el verano y otoño.

En general, en el HS las variaciones estacionales son menores que el HN. No

obstante, en el invierno y la primavera antártica se observa una disminución de

la anchura de la capa de mezcla, lo que está de acuerdo con la deshidratación

dentro del vórtice polar y la disminución de transporte durante esta estación

del año. Los valores de espesor de la capa de mezcla encontrados en esta tesis

coinciden con las estimaciones de Hegglin et al. (2010) pero sobrestiman los de

Pan et al. (2004) lo que pone de manifiesto la necesidad de más estudios obser-

vacionales que permitan llevar a cabo una evaluación global de la tropopausa

qúımica obtenida a partir de reanálisis.

7.2. Trabajo futuro.

Los resultados obtenidos en esta tesis ofrecen la oportunidad de profundizar en

el análisis climatológico de la tropopausa térmica, dinámica y qúımica y de la capa

de mezcla, con otro tipo de datos, como son los modelos de circulación general

(GCMs) que permiten plantear hipótesis, estudiar procesos y analizar los agentes de
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forzamiento y su papel en escenarios de cambio climático.

Para ello, el primer paso consistiŕıa en evaluar cómo los modelos simulan las

caracteŕısticas y la variabilidad de la tropopausa en sus diferentes definiciones, lo

cual es ahora posible gracias a los resultados obtenidos en esta tesis. El modelo

WACCM, que se introdujo en el Caṕıtulo 2, es un candidato adecuado para este

estudio, debido a su condición de modelo climático-qúımico “high-top”, lo que quiere

decir, que tiene una estratosfera bien resuelta e incluye procesos qúımicos interactivos

hasta la baja termosfera.

En este sentido se ha comenzado un primer análisis del modelo, calculando en

primer lugar, las climatoloǵıas de la presión de la tropopausa térmica y dinámica de

3.5 UVP en WACCM (ver Figuras 7.1) para el periodo comprendido entre 1979-2001

de la simulación histórica. Si se comparan los mapas obtenidos con WACCM con

los del reanálisis ERA-Interim (Figura 5.4 del Caṕıtulo 5), ambos datos reflejan una

estructura similar. Sin embargo, el gradiente latitudinal es menos pronunciado y la

presión de la tropopausa es más baja en los datos de WACCM que en el reanálisis.

En general, la variabilidad diaria de la tropopausa también es menor en WACCM

que en ERA-Interim, en especial, en latitudes extratropicales (no mostrado). En

verano, la tropopausa dinámica de 3.5 UVP de WACCM se encuentra por encima

de la tropopausa dinámica del reanálisis, mientras que en invierno las diferencias

son menores aunque la situación de los máximos de presión en latitudes altas y del

máximo gradiente no coinciden. A pesar de ello, en general los valores encontrados

con WACCM se encuentran dentro del rango de una desviación t́ıpica diaria de los

resultados del reanálisis. Aunque estos resultados son preliminares, sugieren que al-

gunas diferencias pueden ser considerables y confirman la necesidad de su estudio.

Un posible trabajo futuro podŕıa consistir en explorar el grado de sensibilidad de

estas diferencias a la resolución vertical en la UTLS, analizando simulaciones de

WACCM con un mayor número de niveles verticales. Aśı mismo, seŕıa posible eva-

luar el comportamiento qúımico de la tropopausa a partir de los gases O3 y H2O

proporcionados por el modelo.
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Figura 7.1: Presión media global de la tropopausa térmica (a la izquierda) y de la dinámica
de 3.5 UVP (a la derecha) para las estaciones de invierno (arriba) y de verano (abajo) a
partir de datos de WACCM para el periodo 1979-2001. El incremento de presión entre los
contornos es de 10 hPa.

Por otro lado, en las últimas décadas ha habido un mayor interés en el estudio de

la relación entre la tropopausa y patrones climáticos como la Oscilación del Atlántico

Norte (NAO), Oscilación Cuasi-Bienal (QBO) o El Niño-Oscilación del Sur (ENSO).

Aśı, en Ambaum y Hoskin (2002) encontraron una correlación negativa entre la NAO

y la altura de la tropopausa térmica, una señal significativa de QBO y ENSO en

la tropopausa térmica tropical (Randel et al., 2000; Scherllin-Pirscher et al., 2012)

y relaciones del Monzón Asiático con los plegamientos de la tropopausa dinámica

y la tropopausa del punto fŕıo (Tyrlis et al., 2014; Kumar et al., 2015). Aśı pues,

mediante las metodoloǵıas desarrolladas en esta tesis a partir de datos de reanálisis,

puede ser interesante el estudio de estos patrones climáticos y su influencia en la

tropopausa desde el punto de vista de las diferentes definiciones.
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Chen, X. L., Ma, Y. M., Kelder, H., Su, Z., y Yang, K. (2011). On the behavior

of the tropopause folding events over the Tibetan Plateau. Atmos. Chem. Phys.,

11:5113–5122.

Compo, G. P. (2011). The Twentieth Century Reanalysis Project. Quarterly J. Roy.

Meteorol. Soc., 137:1–28.

Considine, D. B., Logan, J. A., y Olsen, M. (2008). Evaluation of near-tropopause

ozone distributions in the Global Modeling Initiative combined stratosphe-

re/troposphere model with ozonesonde data. Atmos. Chem. Phys., 8:2365–2385.

Danabasoglu, G., Bates, S. C., Briegled, B. P., Jochum, S. R. J. M., Large, W. G.,

P. S., y Yeager, S. G. (2012). The CCSM4 ocean component. J. Climate, 25:1361–

1389.

Danielsen, E. F., Hipskind, R. S., Gaines, S. E., Sachse, G. W., Gregory, G. L., y

Hill, G. F. (1987). Three-Dimensional Analysis of Potential Vorticity Associated

With Tropopause Folds and Observed Variations of Ozone and Carbon Monoxide.

Journal of Geophysical Research. J. Geophys. Res., vol 92, D2:2103–2111.

Danielsen, Edwin, F. (1968). Strastospheric-Tropospheric Exchange Based on Ra-

dioactivity, Ozone and Potential Vorticity. J. Atmos. Sci., 25:502–518.

Dee, D. y Uppala, S. (2008). Variational bias correction in ERA-Interim. ECMWF

Technical Memoranda, 575.

Dee, D. P., Uppala, S. M., Simmons, A. J., y Berrisford, P. e. a. (2011). The ERA-

Interim reanalysis: configuration of performance of the data assimilation system.

Quart. J. Roy. Meteor. Soc., 137:553–597.

Defant, F. y Taba, H. (1957). The threefold structure of the atmoshpere and the

characteristics of the tropopause. Tellus, 9:259–274.

Dethof, A. y Holm, E. (2004). Ozone assimilation in the ERA-40 reanalysis project.

Q. J. R. Meteorol. Soc., 130:2851–2872.

180



BIBLIOGRAFÍA
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