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Capitulo 2: Estado del arte

2. Estado del arte

2.1. El radar meteorologico

Segun L.I. Rabi, premio Nobel en Fisicas y participante en los desarrollos tanto de la
bomba atémica como del radar de microondas, fue el avance tecnoldgico en este segundo
instrumento el que permitié a los EEUU y sus aliados conseguir la victoria en la Segunda
Guerra Mundial (Fletcher, 1990). Este hecho resume dos de los aspectos mas conocidos del
radar: su importancia como sensor remoto (es decir, para “observar” objetos situados a
distancias relativamente altas) y su relacion con el ejéreito (no en vano, fue disefiado y
desarrollado por éste, especialmente el de los EEUU).

El radar fue disefiado con el objetivo de detectar y seguir objetivos aéreos y navales
enemigos (Burguess y Ray, 1988). Sin embargo, en ciertas ocasiones la precipitacion oscurecia
los objetos, hecho que fue aprovechado por los ingenieros militares para desarrollar un radar
con fines meteoroldgicos a finales del conflicto mundial. Posteriormente se iniciaron las
colaboraciones con organismos civiles, como el Massachuetts Institute of Technology (Katz y
Harney, 1990), para obtener un mayor rendimiento del instrumento, aunque gran parte de las
investigaciones y publicaciones son de caracter privado (Swingle, 1990).

Desde la década de los 70 los radares meteoroldgicos Doppler han incrementado
notablemente su papel dentro de la investigacion y prediccion meteoroldgica, especialmente en
los EEUU, pero también otros paises como Espafia (Gutiérrez Marco, 1990). Especialmente
importante resulta su aplicacion en el campo de andlisis y prediccion (Collier, 1989), tanto de la
precipitacion (hidrologia) como las estructuras que la producen (meteorologia).

Cabe decir que actualmente existen en el Estado Espanol, diferentes grupos cientificos
de renombrado prestigio que investigan en la mejora de las aplicaciones del radar
meteorologico, tanto por lo que respecta a calibracion como a hidrologia o meteorologia, bien
sea prediccion operativa, bien sea investigacion cientifica (Bech et al., 2002; Berenguer et al.,
2002; Martin-Leon et al., 2001; Sanchez et al., 2001; Sanchez-Diezma, 2001). Es importante
remarcar que durante la realizacion de esta tesis ha existido un grado mas o menos importante

de contacto con gran parte de ellos.
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2.1.1. Esquema de funcionamiento del radar

La idea basica del funcionamiento del radar viene dada por la teoria electromagnética
(Collier, 1989): el radar emite ondas (dentro del rango de las microondas) que al propagarse a
través de la atmosfera sufren interacciones con las particulas de naturaleza acuosa. Segun la
longitud de onda utilizada, el radar vendra denominado por una letra (K, A=0.75-2.5 cm; X,
A=2.5-4 cm; C, A=4-8 cm; o S, A=8-15 cm).

Una de las partes mas importantes del radar es el emisor, instrumento que produce la
radiacion electromagnética. La energia sera emitida con unos valores de potencia y frecuencia
conocidos y que deberian mantenerse invariantes en el tiempo. La radiacion se emite
generalmente concentrada en un haz de radar (de entre 1° y 2° de ancho, segun el radar)
mediante una antena. La teoria dice que toda la energia emitida deberia concentrarse en un
unico lobulo (conocido como principal -Sanchez-Diezma, 2001), aunque en la realidad aparecen
pequenos lobulos secundarios a su alrededor. Una vez la energia ha sido devuelta, al haber
“golpeado” los hidrometeoros, es recogida por un receptor, el cual la amplifica y la convierte
de sefial de microondas a sefial de baja frecuencia. Esta sefial se puede relacionar con las
propiedades y distribucion de las gotas.

La radiacion que emiten los radares es pulsada: mediante un reloj se van generando
trenes de pulsos cada cierto intervalo de tiempo, definido por la frecuencia de repeticion de
pulsos (del inglés, PRF). Otras componentes del radar son el magnetron, o tubo oscilador que
produce los pulsos energéticos, o el klystron (parecido al anterior, pero operando a potencias
muy superiores), ademas del duplexer, el cual se encarga de proteger el receptor actuando como
un interruptor transmisor-receptor. El radomo es la cubierta esférica que protege al equipo de
las inclemencias atmosféricas.

En la tabla 2.1 se muestran las caracteristicas basicas del radar meteoroldgico utilizado
en este trabajo. El radar pertenece a la red del Instituto Nacional de Meteorologia (INM), y esta
situado en el Puig de les Agulles, a unos 20 km al Suroeste de Barcelona, y a una altura de unos
654 m sobre el nivel del mar.

La potencia media recibida por el receptor del radar es la suma de la contribucion de

todas las dispersiones individuales, definidas en el punto anterior:
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Ecuacion 2.1. Potencia media recibida por el radar.

P, es la potencia trasmitida, G la ganancia que se produce debido al incremento de
energia por el enfocamiento de la antena, y r es la distancia a la que se encuentra el objeto del

radar. A partir de diferentes trasformaciones se llega a la ecuacion conocida como del radar
(Collier, 1989):

Ecuacién 2.2. Ecuacion del radar.

siendo C la constante del radar, Z la reflectividad del radar y k = (m*-1)/ (m*+2), donde
m es el indice de refraccion complejo. Z se obtiene a partir de (1/Av)ED, con Av como

volumen del pulso energético.

Caracteristica Modo Normal Modo Doppler
Longitud de onda (1) 5.4 cm (banda C)
Duracion del pulso (t) 2 us 0.5 ps
Potencia de pico 250 kw
Frecuencia de repeticion de pulsos (PRF) 250 Hz 900/1200 Hz
Ancho del haz (©) 0.9°
Velocidad de rotacion de la antena 2-6 RPM 2-4 RPM
Radio de cobertura (rango) 240 km 120 km
Resolucién en distancia 2 km 1 km
Numero de elevaciones 20 (entre 0.5°y 24°) 8 (entre 0.6°y 11°)
Resolucion temporal 1 volumen de datos cada 10’ por modo

Tabla 2.1. Caracteristicas del radar de Barcelona del Instituto Nacional de Meteorologia

La reflectividad del radar s6lo puede ser utilizada cuando las particulas identificadas son
muy pequefias al compararse con la longitud de onda del haz radar y, ademas, las particulas no
deben ser esferoides (que es lo que ocurre con los cristales de hielo). Por este motivo, se define
la reflectividad efectiva del radar (Z.), medida en dBz, y que se obtiene a partir de la

reflectividad real Z segtin la ecuacion:
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Ecuacion 2.3. Reflectividad efectiva del radar.

2.1.2. Productos basicos del radar

El radar meteorologico es una herramienta que permite obtener una gran cantidad de
informacién sin la aplicacion de algoritmos mas o menos complejos, ya que las imagenes
obtenidas exploran un gran volumen atmosférico con una resolucion bastante elevada. Es mas,
los algoritmos que se utilizan suelen aplicarse tienden a sintetizar la informacion, ya que es muy
dificil poder interpretar todo el contenido de un volumen radar. Al tratarse del radar utilizado en
el presente trabajo, la informacion incluida es este apartado versara especialmente en el radar
meteorologico del INM en Barcelona (tabla 2.1).

El radar realiza una serie de exploraciones para diferentes angulos en la vertical. Esto
es, empezando a una cierta altura, el radar toma la informacion alrededor de su eje, sube al
siguiente nivel y asi hasta el Gltimo, para volver a iniciar el proceso en el mas bajo. En el caso
del radar utilizado (Martin Ledn y de Esteban, 1994), la primera elevacion se sitaa en los 0.9°, y
en los primeros niveles se asciende de 1 en 1°, para poder conocer mejor la troposfera mas baja.
En los niveles superiores (hasta los 25°) el angulo entre dos elevaciones se incrementa
progresivamente. Debido a que los angulos de exploracion no van desde los 0° (direccion
horizontal) hasta los 90° (direccion vertical), aparecen dos conos de sombra (areas donde no se
recoge informacion) dentro del volumen, uno en la parte superior y otro en la inferior.

Por otra parte, la diferencia temporal entre dos volimenes radar es de 10 minutos
(aunque otros radares operan con intervalos temporales diferentes). Durante este periodo de
tiempo, se recoge un primer volumen en lo que se conoce el modo Normal en los primeros 3
minutos, en los 4 siguientes minutos se realiza el recogimiento de dos volimenes en modo
Doppler y finalmente, se realiza el procesado de la informacion recogida.

Las diferencias mas importantes entre los dos modos son debidas a las caracteristicas
del volumen radar obtenido asi como a la informacion. El modo Normal abarca distancias muy
superiores (240 km frente a los 120 del Doppler), pero la resolucion es inferior (2x2 km® frente
a 1x1 km®). Ademas, el modo Normal solamente incluye informacion de reflectividad, mientras
que el Doppler contiene también la velocidad radial y la turbulencia. En esta tesis inicamente se
han utilizado datos del modo Normal, ya que la base de datos del Doppler era mucho menor.

El plano obtenido a partir de una exploracion realizada para un angulo concreto se

conoce como PPI (del inglés, Plan Position Indicador). La informacion “bruta” que se recibe del
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radar se da en PPIs y, ademas, en coordenadas polares (angulo y distancia al radar). Para
simplificar los calculos (figura 2.1), y dentro del propio proceso de recogida de la informacion,
se realiza una interpolacion con el objeto de tener la informacion en planos a alturas constantes
(CAPPI). Finalmente, y no en todos los casos, se puede realizar otra interpolacion para pasar de
las coordenadas polares a cartesianas (x e y). En esta tesis se han utilizado volimenes radar en
modo Normal, con niveles CAPPI y coordenadas cartesianas, con el objetivo de simplificar los

algoritmos de célculo.

PPI-4
PPI-3

CAPPI-3

CAPPI-2 PPI-1

CAPPI-1 //"'""'PPI-O
CAPPI-

Figura 2.1. Proceso de conversion de los PPI (Plan Position Indicator) a CAPPI (Constant

Altitude Plan Position Indicator)

2.1.3 Productos obtenidos a partir del volumen radar

Los productos analizados a continuacion pueden dividirse en dos tipos: aquellos
referidos a maximos de reflectividad (Zmax Y Zmaxer) ¥ los relacionados con alturas de los
ecos (Echotop y Hnmax). Estos productos (Martin y de Esteban, 1994), junto con el PPI mas bajo
y algunos CAPPI a alturas definidas (2.5 y 6 6 7 km), constituyen la base de las imagenes que
los predictores suelen observar para tratar el estado atmosférico en tiempo real.

El primero de ellos, el Zys, no es mas que la representacion en el plano XY del valor
maximo de reflectividad alcanzado en cada columna del volumen. La manera de calcular Z;, se

muestra en la ecuacion 2.4.
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Zmax(xi’ y]) = MaX(Z(Xi’ yj’z))

Ecuacion 2.4. Calculo del producto de referencia maxima.

Este producto permite conocer, de forma mas o menos aproximada, la severidad de los
fendmenos detectados en un volumen tridimensional Unicamente mediante una imagen
bidimensional. Las utilidades del Z.; son diversas: desde la deteccion visual de las células
convectivas mas activas a la identificacion de la banda brillante, pasando por la observacion de
zonas donde existe un bloqueo total o parcial del haz radar.

Un producto complementario al anterior es el Znaxer, soliéndose representar en general
conjuntamente. La descripcion es muy similar a la del Zns, pero en lugar de buscar la
reflectividad maxima en la vertical se calcula para los dos ejes horizontales (x e y),
obteniéndose dos planos verticales (y-z y x-z). El calculo de ambos planos se muestra en las dos

ecuaciones 2.5.

Zmaxverl(xi ’ Zj ) = MaX(Z(Xi >Ys Zj ))
Zmaxverz(yi 9Zj) = MaX(Z(X’ yi’zj))

Ecuacion 2.5. Calculo del producto de referencia maxima vertical, en los planos yz y xz.

La imagen resultante del Zsuver permite obtener informacion de las alturas de las
diferentes estructuras, tanto convectivas como estratiformes, que se detectan en un volumen
radar.

Parecido al Z ;e €xiste otro producto, el corte vertical, a partir de la seleccion de dos
puntos. Los cortes pueden ser realizados en cualquier direccion, no necesariamente en uno de
los ejes principales (x 0 y).

A continuacion se describiran los productos que vienen dados por las alturas de los
ecos: el Echotop y Hna. Ambos son especialmente utiles en situaciones convectivas, ya que
permiten conocer el grado de desarrollo de las estructuras, asi como cual es la parte mas activa
de las mismas. También permiten, combinadas con los productos de Zpsy, determinar el grado de
organizacion de la conveccion.

El Echotop se obtiene a partir de un umbral definido de reflectividad. En general, este
umbral lo predetermina el meteor6logo. En el caso del INM, los valores son de 12 dBz para los
radares de banda C y 24 dBz para los de banda S. La manera de calcular este pardmetro se basa
en la busqueda de la altura maxima de una columna en la cual se supera el valor de reflectividad

del umbral. De manera muy similar, la H,; sera la altura en una columna en la cual la

10
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reflectividad es méxima, siempre y cuando ésta sea superior al umbral previamente establecido

(ecuacion 2.6).

ET, (X,Y;)=Hu(Z(X,Y;,2)) dondeZ, =reflectividad umbral
Hoex (X Y;) = H(Max(Z(x;, y;,2)))

Ecuacién 2.6. Calculos de echotop y altura maxima.

2.1.4 Utilidades del radar meteoroldgico en la sociedad

El radar meteorologico ha ido adquiriendo en los ultimos afios un peso cada vez mayor
tanto en la prediccion operativa como en la investigacion cientifica, siendo los campos en los
que se utiliza cada vez mas numerosos. A continuacion se presenta un breve estado del arte de la
situacion en algunas de estas aplicaciones.

Uno de los aspectos mas positivos de la precipitacion vista por el radar es que este
instrumento cubre una extensa area, con elevadas resoluciones espacial y temporal (Joss y
Walvogel, 1990). Ademas, el hecho de poder utilizar redes permite que la region analizada sea
aun mucho mas amplia. Sin embargo, existen aspectos negativos que dificultan la obtencion de

valores mas o menos fiables de precipitacion a partir del radar (Sanchez-Diezma, 2001).

A continuacion se destacan aquellos campos en los cuales el radar ha tenido una mayor
aceptacion en hidro-meteorologia.

Prediccion a corto plazo: estd muy relacionada con la prediccion meteoroldgica (Joss y
Walvogel, 1990; Joss y Germann, 2000). El objetivo es estimar la precipitacion acumulada en
las proximas horas en puntos determinados a partir de la informacion disponible actual.

Predicciones hidroldgicas y flujos de corrientes: en este caso no existe el problema de
la medida puntual, pero aparece la dificultad de obtener, de manera cuantitativa, los flujos,
almacenamientos y retrasos dentro de una cuenca de un rio, a partir de los datos radar. Tiene un
gran interés especialmente en cuencas relativamente pequefias, en las cuales la instalacion de un
gran numero de pluviometros es demasiado costoso (Corral et al., 1997)

Hidrologia urbana: se trata de un proceso similar al realizado para una cuenca fluvial,
pero aplicado al alcantarillado de una ciudad. El aumento del territorio urbanizado ha provocado
un incremento de la dificultad a la hora de controlar inundaciones en desagiies y alcantarillados
en ciudades, hecho que ha provocado la aparicion de numerosos trabajos relacionados con este

tema utilizando el radar, mejorando notablemente los resultados (Sempere-Torres et al., 1999).

11
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En lo que se refiere al estudio de la atmdsfera, los diferentes campos de estudio

seran vistos en el apartado dedicado a la conveccion.

2.1.5. Fuentes de error

Aunque el radar meteoroldgico es de gran utilidad tanto a nivel hidroldégico como
meteorologico, debido a su elevada resolucion espacial y temporal, tiene otros inconvenientes
que en ciertos casos pueden llevar a la pérdida de toda una imagen o, incluso, una secuencia de
imagenes. En este trabajo no se consideran los errores que se deban a la parte de la mecanica y
electronica del radar, sino Uinicamente las limitaciones que se producen con el haz de energia
electromagnética.

Existen numerosos trabajos en los cuales se intenta realizar correcciones de las
imagenes radar a partir de diferentes metodologias (Sanchez-Diezma, 2001; Bech et al., 2003).
A continuacion se listan los errores mas comunes y algunas posibles soluciones para su
correccion.

Sombra e interpolacién de datos. El primer aspecto a considerar cuando se analizan
aquellas circunstancias que no deben menospreciarse al estudiar un volumen radar se encuentra
en la misma toma de datos y en la interpolacion al pasar de coordenadas polares a cartesianas
(Martin Leén y de Esteban, 1994). Aunque se realiza un andlisis exhaustivo para buscar las
condiciones Optimas de exploracion, siempre apareceran ciertas complicaciones.

A medida que la distancia al radar aumenta se produce una mayor sobreelevacion del
haz radar. Es decir, cuanto mayor sea la distancia de un punto al radar, a mas altura se
encontrara el haz inferior. Esto implica una pérdida de informacion en los niveles mas préximos
a la superficie cuando el punto detectado se encuentra a mas de 120 km. Este es el limite que se
aplicara, aproximadamente, en los algoritmos utilizados en este trabajo.

También al incrementarse la distancia, se produce una divergencia del haz radar. Es
decir, el volumen del haz aumenta cuanto mas se aleja del radar. Ademas, cuanto mayor sea el
angulo del lobulo principal, mas se notara el efecto. Esto implica que la presencia de orografia
cercana al radar (hasta aproximadamente 80 km) creara una serie de ecos de suelo fijos. Por el
contrario, lejos del radar se producira una notable pérdida de resolucion debido al tamafio del
haz.

Ademas, en algunos puntos se producen solapamientos de los haces emitidos a

diferentes elevaciones, mientras que otras regiones no quedan bien cubiertas por ningin haz.

12
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Por lo tanto, tenemos regiones del volumen muy densamente cubiertas (especialmente en los
niveles bajos), frente a otras practicamente sin informacion.

Debido a las limitaciones del haz electromagnético al interactuar con la atmodsfera y la
existencia de orografia, no es posible completar todo el volumen que cubre un radar
meteorologico. Las zonas que quedan fuera de las exploraciones mas baja y mas alta son

conocidas como zona de sombra inferior y cono de sombra (figura 2.2).

PI mas

Cono de sombra :
bajo

Figura 2.2. Esquema de las exploraciones realizadas por el radar meteorologico

El interés por disponer los datos en planos a altura constante (CAPPIs) en lugar de
distintas elevaciones (PPIs) facilita la comprension de la informacion alojada dentro del
volumen de datos radar. Sin embargo, la conversion tiene un aspecto negativo, ya que debe
realizarse una interpolacion, al no coincidir los puntos considerados para ambos tipos de
coordenadas verticales. Esta interpolacion también debera realizarse para pasar de coordenadas
polares a cartesianas. Por lo tanto, el hecho de facilitar los calculos en los algoritmos provoca un
error en la posicion.

Aunque existen otros procesos diferentes, todos son similares al que se muestra aqui,
que corresponde al realizado para los radares del INM. En el proceso de conversion de PPIs a
CAPPIs, para aquellos puntos cartesianos rodeados de un gran ntimero de puntos polares (es
decir, para los proximos al radar) se considera el valor del punto polar mas cercano. Para el
resto, se realiza una interpolacion lineal de primer orden mediante un desarrollo de Taylor, a
partir de los cuatro puntos mas cercanos. Este proceso de interpolacion no concluye aqui, ya que
a partir de una cierta distancia, para los CAPPIs mas bajos, no existe informacion. Esta distancia
viene dada por el punto de corte entre el propio CAPPI y el PPI mas bajo. Para los puntos en los
cuales no hay informacion directa se toma el valor del PPI mas cercano o un valor similar. Esto

limita el conocimiento que se tiene de los niveles mas bajos, ya que para mayores distancias se

13
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considera, por ejemplo, que el valor del pixel a 1 km de altura se corresponde con el valor
medido a 4 km (esto ocurre a unos 200 km).

Ecos de tierra y sectores parcialmente bloqueados. La orografia y otros objetos de
fabricacion humana (antenas, edificios...) constituyen uno de los problemas mas grandes a los
que debe enfrentarse el disefio de la ubicacion de un radar (Bech et al., 2003). También al
analizar las imagenes se deben tener muy en cuenta, ya que pese a la existencia de algoritmos
que los eliminan, siempre quedan residuos que dificilmente podran ser “borrados” de las
imagenes. Ademas, cuanto mayor sea la amplitud del haz radar, la posibilidad de interceptar
obstaculos se incrementa.

La no eliminacion de los ecos de tierra hace que los campos de precipitacion acumulada
obtenidos mediante el radar estén contaminados, asi como que las predicciones realizadas
mediante los niveles bajos sean mas defectuosas. Sin embargo, debe vigilarse el no realizar
eliminaciones incorrectas de pixeles no correspondientes a ecos de tierra o confiar que se han
eliminado todos los ecos andmalos.

El proceso de eliminacion de ecos de tierra realizado por el INM es diferente
dependiendo del modo que se analiza. Para el modo Doppler se utiliza la condiciéon de eliminar
aquellos puntos que tienen velocidad radial nula, es decir que no tienen movimiento en la
direccion del radar. Por lo que se refiere al modo Normal, el proceso es mas complejo. A partir
del volumen polar y dos ficheros obtenidos previamente, uno con los ecos de tierra y otro con
las zonas en las cuales existe bloqueo parcial o total del haz debido a obstaculos geograficos, se
realiza la conversion hasta llegar al volumen cartesiano corregido.

El fichero de ecos de tierra contiene aquellos puntos (en coordenadas polares) que han
superado un valor predeterminado de reflectividad en un dia claro, es decir, en el cual no se han
detectado nubes en la zona del volumen radar. Aunque permite la eliminaciéon de un gran
numero de ecos de tierra, este fichero no nos asegura la desaparicion de todos ellos, ya que,
debido a la configuracion del radar y a las propiedades atmosféricas variantes, los ecos pueden
cambiar seglin las circunstancias. Una vez se ha detectado un punto como eco de tierra es
reemplazado a partir del valor no contaminado mas cercano. En la mayoria de casos, estos
valores suelen encontrarse en elevaciones superiores, por lo que en esos puntos no vemos los
niveles mas bajos, sino lo que ocurre en los superiores.

El caso del bloqueo es el totalmente opuesto al de los ecos de tierra: el radar infravalora
los puntos que se encuentran detras de un obstaculo geografico o una tormenta, y que el haz no
puede atravesar. La obtencion de un fichero con estas zonas es mas compleja ya que se necesita
considerar el fichero de ecos de tierra, es decir, de la orografia. En las imagenes del INM no se
realiza ningun tratamiento de este problema, el cual es mas notable en el caso de los radares de
banda C, especialmente cuando existe conveccion importante. Un ejemplo se observa en la

figura 2.3.

14
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Reflectividad {dBz)

Figura 2.3. Ejemplo (zona de color naranja) de bloqueo orografico (y de una célula convectiva)

para el radar de Barcelona del INM

Lobulos secundarios o laterales. Aunque la mayor parte de la emision de energia se
encuentra focalizada en el centro del haz (16bulo principal), una parte residual se emite en forma
de pequeiios l6bulos secundarios o laterales, cuya densidad de energia es relativamente pequefia
comparada con la del principal, pero que en ciertos casos puede ser un gran problema a la hora
de conocer la energia real devuelta en un punto (Sanchez-Diezma, 2001).

El mayor problema que producen los 16bulos secundarios sobre la imagen radar no se
encuentra en que puedan modificar las intensidades de los ecos de precipitacion, sino que
pueden dar falsas sefiales en zonas proximas al radar, ya que la gran mayoria de ecos de tierra se
deben a los lobulos laterales. Es habitual apreciar como en las proximidades del radar aparece
una corona de ecos poco intensos (no superan los 24 dBz en el radar de banda C). Ademas, se
puede destacar otro efecto producido por los l6bulos secundarios: interceptan estructuras
convectivas en la parte mas intensa (niveles mas bajos que los que escanea el 16bulo principal),

haciendo que para estructuras especialmente alejadas se intensifiquen los valores.

2.2. Laconveccion

La conveccidén es uno de los procesos fundamentales de transmision de calor,

consistente en el transporte calorifico dentro de un fluido, es decir un liquido o un gas (Moran,
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1984). Las condiciones del medio, especialmente su movimiento y conductividad interna (la
cantidad de calor que el fluido permite que lo atraviese), en el que se trasmite el calor, seran
realmente importantes a la hora de conocer la cantidad de calor trasmitida.

En meteorologia, se conoce como conveccion a las corrientes verticales intensas que
transportan vapor de agua y calor desde la superficie hasta niveles superiores (Rossby, 1945).
Este transporte se asocia a la buoyancy (traducida al castellano por “flotabilidad”), que es la
fuerza ascendente que actia sobre una parcela de aire como respuesta a la diferencia de
densidades entre la propia parcela y su entorno (Doswell et al., 1996; Doswell, 2001; Martin et
al., 2001). La conveccion aparece de diferentes formas en la atmoésfera, aunque es la severa o la
profunda la que se asocia a los fenomenos mas daifiinos para la sociedad: granizo, corrientes

muy intensas de viento, tornados y/o lluvias fuertes.

2.2.1. Definiciones y tipos de conveccién

La clasificacion de los diferentes tipos de conveccion aqui presentada se realizé a partir
del uso del radar meteorologico (Marwitz, 1972a,b,c). De hecho, este instrumento tiene una gran
utilidad para el analisis de tormentas, debido a su resolucion espacial y temporal (Agarwal y
Anagnostou, 2002).

Cabe decir que, las tormentas o elementos de conveccion profunda (Doswell utiliza este
segundo nombre, ya que asi engloba todo tipo de tormentas, tanto las que contienen truenos
como las que no) no se encuentran de forma individualizada, si no que se agrupan, formando
sistemas mas complejos (Doswell et al., 1996). Esto complica que se pueda considerar una
tormenta de un tipo u otro cuando se encuentra formando parte de una estructura mayor, ya que
los diferentes flujos de cada tormenta interactuaran con los de sus vecinas. Por otra parte, una
misma tormenta puede pasar por diferentes tipos durante su ciclo de vida (Martin et al., 2001).

Aunque se considera que existe conveccion cuando se producen movimientos verticales
mucho menores, se dice que hay conveccion profunda cuando se cumple que en un a region
existen corrientes ascendentes muy fuertes (superiores a los 10 m/s), con una extension
horizontal entre los 10 y los 100 km?, y que se extienden verticalmente hasta la parte superior de

la troposfera (Weisman y Klemp, 1986).

Para que se produzca el fendmeno de la conveccion en la atmosfera (en este medio, los
movimientos mas habituales se producen en el plano horizontal, hecho que se conoce como
equilibrio hidrostatico) es necesario que la flotabilidad sea no nula. En el caso de que sea

positiva (negativa) existirin movimientos verticales ascendentes (descendentes). Para que esta
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flotabilidad sea no nula deben darse las siguientes condiciones (Doswell et al., 1996; Doswell,
2001):
1) la existencia de inestabilidad condicional
2) la necesidad de que haya suficiente humedad para que alguna parcela de aire hiimedo
ascendente pueda llegar hasta su nivel de condensacion asi como a su nivel de conveccion
libre (FLC)
3)la presencia de valores elevados de Energia Convectiva Potencialmente Disponible
(que se conoce como CAPE, del inglés Convective Available Potential Energy), que es la
energia necesaria para que una parcela de aire pueda ascender desde el Nivel de
Conveccion Libre (FLC) hasta el Nivel de Equilibrio (EL).

4) La existencia de ciertos procesos para transportar la parcela hasta su citado FLC

Nubes de tipo convectivo. Para describir la formaciéon de una nube convectiva se
considera una corriente de aire ascendente originada en o cerca de la superficie, que se enfria
adiabaticamente y tiene una cierta humedad (Hand, 1996). Esta corriente se empieza a
condensar una vez llega al nivel de condensacion por elevacion, el cual suele situarse por debajo
del nivel de conveccién libre (o base de la nube convectiva). Si la corriente ascendente se
mantiene a mayor temperatura que su entorno continuara ascendiendo. Mientras la nube se
forma se produce una distribucion de particulas con tamanos suficientemente pequefios como
para ser ascendidas por la corriente. Cuando ésta llega a la parte superior de la troposfera se ha
enfriado de manera importante por expansion adiabética, mientras una pequefia cantidad de
humedad se mantiene por una condensacion posterior. En estos niveles superiores la densidad
disminuye mientras la nube se expande horizontalmente (formando el ‘yunque’ de la tormenta),
siendo posible la creacion de pequefias nubes por condensacion cerca de la nube principal.

Las gotas que forman la precipitacion abarcan un amplio espectro en lo que se refiere a
tamafio, composicién quimica y velocidad de caida (Porra et al., 1998; Cerro et al., 1997).
También los procesos que afectan a las gotas dentro de la nube son muy diversos: crecimiento,
evaporacion, fusion... La precipitacion dentro de la nube se suele formar cerca de la zona
intermedia de la nube, donde la densidad es mas grande. Las gotas caeran hasta el suelo excepto
en el caso que existan fuertes corrientes ascendentes, en las cuales las gotas siguen creciendo
hasta que precipitan, comportando una disminucién en el tamafio de la nube. Debido a la
evaporacion de la precipitacion en niveles bajos es probable que se produzca lo que se llama
“cold pool”, que no es otra cosa que una bolsa de aire frio, que se sitlia en la parte trasera de la
célula (Romero et al., 2001; Martin et al., 2001). Esta bolsa fria tendrd una gran importancia
como disparadora de nueva conveccion. Cabe sefialar que no existe relacion alguna entre este
tipo de ‘gota fria’ y el que se refiere a una depresion cerrada en niveles medios y altos,

coincidente con un minimo de temperatura y que no se refleja en superficie (Llasat, 1991),
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expresion que tan mal esta siendo utilizada por los medios de comunicacion y que estd siendo
sustituida meteoroldégicamente por el término DANA (Martin, 2003). A continuaciéon se

presentan los diferentes tipos de organizacion de la conveccion.

Células simples. Se trata de una tnica corriente ascendente, que produce agua liquida
y hielo, especialmente en ausencia de cizalladura vertical del viento (Martin et al., 2001).
Cuando las particulas son demasiado pesadas para ser soportadas por la corriente caen, creando
una corriente descendente que, al mezclarse con el aire seco, provoca un enfriamiento
evaporativo. Este crea una aceleracion de la corriente descendente, la cual se difunde
horizontalmente cerca de la superficie, produciendo un chorro conocido como frente de racha
(Collier, 1989).

Su ciclo de vida tiene una duracion de unos 30-50 minutos y se divide en tres fases:

e Inicio o desarrollo: en el cual la parcela de aire ascendente, que inicialmente se
encuentra en un estado en el cual predomina la flotabilidad, llega hasta el
maximo nivel de ascenso, conocido como el nivel de equilibrio, donde el peso
de las particulas condensadas supera la fuerza de flotabilidad y empiezan a caer,

e Madurez: se inicia cuando empieza a observarse la precipitacion. Las
particulas de precipitacion descendente forman una nueva corriente hacia abajo,
destruyendo la ascendente. A medida que la corriente descendente se acerca a
los niveles mas bajos, provoca un proceso de evaporacion, el cual acelera el
movimiento descendente, hasta que llega a superficie, generando la cupula de
aire frio y el frente de racha

e Disipacion: etapa en la cual unicamente predomina la corriente descendente y
un penacho residual del cual se puede producir precipitacion de tipo
estratiforme.

El momento en el cual se dan las intensidades mas fuertes de precipitacion coincide con
el estado final de madurez, aunque, debido a su brevedad, no suelen provocar valores
acumulados muy importantes. En general, se trata de un tipo de conveccidén poco habitual, ya
que el entorno en la cual se desarrolla una célula aislada es propicio a que se desarrollen nuevas
células (Doswell, 2001; Doswell et al., 1996). En el caso de regiones aridas o semidridas y
entornos secos, se pueden dar en algunas ocasiones las llamadas tormentas secas, en las que la
precipitacion no llega al suelo.

A partir de las imagenes radar se puede apreciar el ciclo de vida (figura 2.4) de manera
muy similar a la propuesta realizada anteriormente. Los primeros ecos que se detectan son
observados en pantalla unos pocos minutos después de que ocurra visualmente y, normalmente,

a ciertas alturas (Chisholm y Renick, 1972). Cuanto mas alto se detectan los primeros ecos, mas
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intensa sera la corriente ascendente y, por lo tanto, mas intensa sera la conveccion. Debido a que
se detectan en ambientes con cizalladura vertical débil o nula, estas células presentan ecos
concéntricos situados sobre una vertical. Los méaximos se iran trasladando hacia los niveles
inferiores a medida que se va generando la precipitacion, decreciendo en intensidad

rapidamente.

Tirne [rnir)

05 km

Figura 2.4. Ciclo de vida de una célula simple, desde el punto de vista del radar. Cortes
verticales (arriba), cortes horizontales a una altura de 6 Km (centro), y superficie (abajo), con el frente de
racha asociado. Procedente del modulo de COMET "Anticipating Convective Storm Structure and

Evolution"

Las células individuales no suelen producir tiempo severo, o como maximo, granizo de
pequenas dimensiones. Sin embargo, si la corriente descendente tiene intensidades suficientes
puede provocar lo que se conoce como “downbursts” (o vientos fuertes verticales descendentes)
que pueden provocar graves accidentes durante el aterrizaje o el despegue de aviones (ArUs,

2001).

Tormentas multicelulares. Se trata de un conjunto de células 'sencillas', cuyos flujos
salientes se combinan para formar un frente en chorro de mayor entidad que el de cualquier
célula individual (figura 2.5). Las células no suelen encontrarse en el mismo estado dentro de su
ciclo de vida, ya que la convergencia en la parte delantera de este frente puede disparar nuevas
corrientes ascendentes, es decir, el desarrollo de nuevas células (Collier, 1989; Weisman y

Klemp, 1986). En general se producen en entornos con cizalladura de viento moderados y
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bastante energia de flotabilidad positiva (Martin et al., 2001). Suelen provocar (especialmente
cuando se organizan en estructuras mayores, como Sistemas Convectivos Mesoescalares) las
inundaciones subitas, ya que suelen tener una eficiencia de precipitacion mucho mas elevada
que en el caso de las tormentas supercelulares (Doswell et al., 1996). Uno de los aspectos mas
interesantes es la notable organizacion que algunas de las tormentas pueden adquirir,
apareciendo un flanco como el preferido para la formacion de las nuevas células.

A nivel de la observacion radar, resulta interesante la deteccion de una zona arqueada o
abalconada, que estd causada por la formacion de una nueva célula (conocida como “célula
hija”), proxima a la “célula madre” (o célula que en un momento dado es la que tiene mayor
importancia y que suele encontrarse en estado de madurez). Justo debajo de esta region de
valores altos de reflectividad aparece la zona de ecos débiles (BER), que también tiene una gran
importancia a la hora de facilitar la clasificacion de estas tormentas. Otro aspecto importante
que distingue a este tipo de tormentas de las aisladas es el hecho que el frente de racha que se
forma a partir de la célula madre inicial se ve reforzado por la formaciéon de nuevas células, lo
que implica que sus dimensiones son mucho mayores que en el caso de las células simples.

Por ultimo, el fendmeno mas frecuentemente asociado a este tipo de tormentas es el de
las lluvias intensas, que puede comportar inundaciones si se da el caso de que tengan un
movimiento casi estacionario o la realimentacion produzca trenes de tormentas. Los fendmenos
de tiempo severo son infrecuentes y, cuando se dan, tienen una corta duracion (debido a que las

células tienen un ciclo de vida breve).
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Figura 2.5. Ciclo de vida de una multicélula a través de varios PPI (procedente de Martin et al.,
2001)
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Tormentas supercelulares. Consisten en una unica pareja de corrientes (ascendente y
descendente), con un movimiento casi estacionario y una clara rotacion (Doswell et al., 1996;
Martin et al., 2001). El ciclo de vida de las supercélulas es de varias horas. Ademas, tienden a
propagarse hacia la derecha de los vientos medios (pocas veces lo hace hacia la izquierda). En
muchos casos estan envueltas por sistemas multicelulares. En casos aislados pueden darse como
un sistema "binario" de dos supercélulas acompafiantes (Alberoni et al., 2000). El hecho de que
tengan un movimiento en rotacion resulta significativo para su identificacion mediante el radar
Doppler. La aceleracion de la corriente ascendente en este tipo de conveccion tiene dos
componentes: la habitual en las otras formas simples de conveccion (simple y multicelular),
conocida como flotabilidad, y otra mas dinamica, debido a la interaccion existente con su
entorno, que puede tener una contribucidon ciertamente importante. Las supercélulas suelen
desarrollarse en entornos con una gran cantidad de humedad en niveles bajos.

Las tormentas supercelulares estan muy asociadas a los fendémenos de tiempo severo
(debido a la gran intensidad de las ascendencias), siendo posible granizo de gran tamafo y la
aparicion de tornados. En general, los fendmenos tornadicos mas intensos, superando el nivel
F3 en la escala de Fujita, se producen en este tipo de conveccion (Doswell, 2001). Sin embargo,
también es posible que se produzca una gran eficiencia de la precipitacion, causando
inundaciones.

A nivel de imagen radar (figura 2.6), apenas hay diferencias estructurales entre este tipo
de tormentas y las multicelulares (se observa la zona de ecos débiles o la zona abalconada),
aunque hay una mayor intensificacion de los ecos durante su fase madura (a partir,
aproximadamente, de la hora y media del inicio de la tormenta), provocando la aparicion de una
region de ecos débiles acotada, que tiene una forma de gancho muy caracteristica, coincidente
con la zona de mayor gradiente de reflectividad en el nivel inferior. Una segunda diferencia
seria que en este caso no se detectan multiples ntcleos de reflectividad, correspondientes a las
diversas células. Sin embargo, la manera mas facil de detectar una supercélula mediante el radar
es a partir del modo Doppler (Burgess y Lemon, 1990): se detecta una zona con dos
semicirculos con valores opuestos (en una parte positivos y la otra de negativos), indicativa del
movimiento rotativo.

Existen tres tipos de supercélulas, segun la cantidad de precipitacion: de baja
precipitacidn, de alta precipitacion y clasicas. Las primeras se caracterizan por ser dificilmente
detectables mediante el radar convencional al producir valores débiles de precipitacion, ademas
de no provocar fenomenos adversos muy destacados. Las de alta precipitacion son facilmente
observables dentro del meso-ciclon, siendo posible la observacion de la rotacion de la
precipitacion. Finalmente, las supercélulas clasicas se encontrarian dentro del espectro entre los
dos casos anteriores. Su propiedad mas importante es que producen altas cantidades de

precipitacion, aunque no suelen ir asociadas a inundaciones repentinas.
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Flujo en niveles
Movimiento de medios-altos
B la tormenta

Gancho en
capas bajas

10 Km
S A Flujo en niveles bajos

Figura 2.6. Estado de madurez de una supercélula visto desde diferentes CAPPIs (Martin et al.,
2001)

2.2.2. Fenomenos asociados a la conveccion

La conveccion puede ser iniciada tanto por propiedades sindpticas como por la orografia
(Collier, 1989), aunque para algunos autores, las estructuras provocadas en el Gltimo caso no
pueden considerarse como convectivas (Doswell et al., 1996). En el primer caso, la
inestabilidad potencial necesaria para que se produzca el forzamiento vertical puede darse por el
paso de un sistema frontal, desarrollandose la conveccion muy rapidamente. La linea de
conveccion (que suele ser el factor mas comun de inicializacion) tiene lugar a lo largo de frentes
frios activos, siendo los elementos convectivos una parte basica de la mayoria de sistemas
frontales en latitudes medias.

Por el otro lado, la conveccion inducida por la topografia sera debida a uno o mas de los
siguientes fendmenos: (a) el paso de aire inestable por encima de una superficie relativamente
calida, (b) la existencia de un viento térmico de tierra o una brisa marina, (c) la convergencia
por friccion en las costas, (d) la desviacion del aire debido a montafias o cabos costeros, () el
ascenso forzado causado por el bloqueo del aire en niveles bajos o (f) la convergencia dentro de
la capa limite causada por la orografia.

Para que se produzca la conveccion resulta indispensable una coherencia en diferentes
escalas: a gran escala, a nivel mesoescalar y a escala de la tormenta. En el caso sindptico, parece
importante la presencia de una dorsal en 500 hPa cercana a la zona afectada por las

inundaciones, que obliga a que inicialmente haya una inhibicion de la conveccion (Maddox et
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al., 1979; Riosalido et al., 1998). Esta supresion de la posibilidad de fendmenos convectivos es
solo aparente, ya que lo que provoca es una acumulacion de ésta, que serd disparada cuando
desaparezca la ondulacion.

En el caso de la escala meso, parece que los procesos fundamentales son los de provocar
el ascenso necesario para que se inicie la conveccion. Esto puede ser problematico a la hora de
realizar la prevision, ya que muchas veces resulta complicado localizar los mecanismos
iniciadores. Por otra parte, otros procesos mesoescalares son posibles responsables de la
propagacion de las estructuras convectivas, asi como de su organizacion e, incluso, en la
formacion de nueva conveccion (debido a la formacion de rachas de viento de flujo saliente que
actuan como elementos desestabilizantes).

A nivel de la tormenta existen otros procesos que pueden modificar las caracteristicas
del fenomeno convectivo. Asi, el flujo saliente que aparece debido a la corriente descendente
puede producir una flotabilidad negativa si resulta suficientemente frio (tanto si se debe a una
evaporacion potencial o a una baja eficiencia en la precipitacion). Los fendmenos a esta escala
son significativamente importantes, por el hecho de que la formacion y disipacion de células
provocan el efecto de propagacion, que es un elemento bastante importante en el movimiento de
las grandes estructuras convectivas (y que dificulta de manera considerable su prediccion).

A parte de la precipitacion, comentada mas adelante, los fenomenos asociados a la

conveccion se presentan a continuacion.

Tornados. El tornado es uno de los fenomenos mas devastadores que se pueden
encontrar en la naturaleza (Kessler, 1985; Doswell y Burgess, 1993). La deteccion de tornados
es uno de los puntos de mas interés en los EEUU, no en vano, el numero de casos que se
producen en ese pais es muy elevado, significando un gran numero de victimas humanas.
Ademas, se trata de uno de los fendmenos atmosféricos mas desconocidos en cuanto a los
procesos fisicos que tienen lugar tanto para su formacion como para el resto de su ciclo de vida,
pese que en los tltimos afos se estan produciendo importantes avances (gracias a la mejora de
la resolucion de los radares Doppler, el aumento de observaciones visuales con rigor cientifico,
y la aplicacion de modelos 3D detallados). Su definicion basica es una columna de aire que
presenta un movimiento de rotacion muy violento, que cuelga de la base de un cumulonimbo, y
que se observa a simple vista como un embudo o un tubo de nubes.

Desde el punto de vista del radar, la primera condicidon necesaria para poder identificar
un tornado es el uso de las imagenes de un radar Doppler, ya que éste nos permite detectar el
régimen de vientos caracteristico de un mesociclon (Burgess y Lemon, 1990). Otros tipos de
vientos locales fuertes también pueden ser identificados con este modo de funcionamiento del
radar (Arus, 2001). De hecho, con un radar convencional no se dispone de suficiente resolucion

para poder identificar el tornado, por lo que la presencia de unos movimientos rotatorios muy
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fuertes es una condicion necesaria pero no suficiente para poder identificar un tornado mediante
el radar.

Pese a que al numero de casos de tornados observados en el Mediterraneo Occidental y
la Peninsula Ibérica son bastante inferiores a los registrados en los EEUU, se han dado
diferentes episodios bastante espectaculares: Espluga de Francoli (Ramis et al., 1997), Sigiienza

(Martin et al., 1995) o en las Balears (Gaya et al., 1997).

Granizo. El habitual uso de radares que no tienen la posibilidad de trabajar en multi-
longitud de onda o diferentes polarizaciones, ha hecho que las metodologias aplicadas a la
deteccion de granizo se hayan simplificado de manera considerable (Collier, 1989). Un ejemplo

es la simple ecuacion definida por Waldvogel et al. (1979) como:

Hs>H,+1.4

Ecuacion 2.7. Ecuacion de Waldvogel et al. (1979), para la identificacion de granizo a partir del
radar meteoroldgico. Hys es la altura maxima (en Km) en la que se alcanzan los 45 dBz, la cual debe

superar en 1.4 Km la altura de la isocero (Hy), para que se pueda dar la condicion de granizo.

Pese a que el nimero de aciertos es muy elevado, este método produce muchas falsas
alarmas, hecho que dificulta su operatividad. Otras metodologias aplicadas son la densidad de
VIL (cantidad de liquido verticalmente integrado en una columna), VIL del dia o la
Probabilidad de Observacion de Granizo Severo (San Ambrosio, 2001). Aunque sea una de las
caracteristicas mas facilmente identificable y predecible dentro de las propiedades de una
tormenta (Burgess y Lemon, 1990), ya que los elevados indices de reflectividad indican
normalmente su presencia, no resulta facil establecer una relacion matematica entre el valor de
esta medida y el tamafo de la piedra caida, ya que no son estrictamente proporcionales. En
Espafia cabe destacar los trabajos realizados para validar y adaptar diferentes algoritmos sobre

granizo a partir del radar (Sanchez et al., 1996, Sanchez et al., 2001).

Rayos. Los relampagos aparecen como una forma de aliviar la carga eléctrica que
aparece dentro de un gran numero de tormentas. De hecho, se ha calculado que un rayo normal
lleva una carga eléctrica de unos 20 C a través de un potencial de 10® V, siendo la energia total
producida por una célula simple de unos 10°-10'° J (Kessler, 1985; Doswell, 2001). Aunque el
numero de estudios realizados sobre este fendmeno ha aumentado considerablemente en los
ultimos afios, el mecanismo de carga de las nubes continua siendo dificilmente explicable,
aunque existen ciertas hipotesis. Lo que parece claro es que la actividad eléctrica de una

tormenta estara asociada claramente a cuan profunda sea la conveccion desarrollada, ya que
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existen células convectivas que podran producir grandes cantidades de precipitacion, siendo el
numero de descargas asociadas poco apreciable (Martin et al., 2001).

El proceso de formacion de los rayos dentro de una estructura convectiva depende de
diferentes factores, hecho que dificulta mucho la obtencion de informacion sobre los efectos de
tiempo severo que pueda producir la tormenta a partir unica y exclusivamente de las imagenes
de descargas eléctricas. En primer lugar, es necesario que se produzcan corrientes ascendentes
muy fuertes, para conseguir que la masa de aire ascienda hasta niveles elevados. Esto provocara
que dicha parcela de aire llegara a alturas con temperaturas tales que permitan la generacion de
cristales de hielo y gotas subfundidas. Al existir un incremento de niimero de particulas, se
producira un mayor nimero de choques entre ellas y, por lo tanto, su tamafo crecerd por
colision.

El siguiente proceso necesario para que se de la electrificacion de la tormenta sera la
generacion y separacion de las cargas eléctricas. Para este paso es necesario retroceder al
anterior, ya que las colisiones entre las pequenas particulas de agua en estado solido, que es
posible encontrar en estructuras convectivas ricas de agua subfundida, constituyen el elemento
fundamental en el proceso considerado de formacion y division de cargas. Por lo tanto, la
presencia de hielo en la nube serd fundamental para que ésta se electrifique. Por lo tanto, aunque
en ciertos casos no se de granizo, sera posible la actividad eléctrica si se da el caso de que
existan en niveles medios-altos pequefios cristales de hielo. El mayor problema en la
investigacion actual estriba en conocer el momento, el lugar y el proceso exacto de formacion
de las cargas de hielo.

Se pueden distinguir dos tipos de rayos, los que van de tierra a nube o los que se
mueven de nube a nube. Existen algunas redes para la deteccion de los rayos (Carretero y
Martin, 2001), que sirven como un claro complemento a otro tipo de informacion,
especialmente de sensores remotos (radar o satélite). El uso de estas redes ha permitido en
EEUU conocer que la asociacion entre granizo de gran tamafio y el nlimero de rayos no esta
todavia muy claro aunque si se ha verificado que a mayor intensidad de la granizada si existe
una mayor actividad eléctrica.

En la Peninsula Ibérica y alrededores se han realizado algunos estudios para épocas
concretas o zonas determinadas, pero todavia no existe un trabajo sistematico sobre esta
fenomenologia (Martin, 1999; Alvarez, 1999; Terradellas, 1997). El resultado que parece
evidente es el predominio de actividad eléctrica en zonas de montafia, siendo especialmente

dominante la zona del NE peninsular, sobre todo en verano.
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2.2.4. Ildentificacion de estructuras convectivas a partir del uso

del radar

Estado del arte sobre algoritmos utilizados para la identificacién de la conveccién. La
identificacion de la conveccidon a partir del radar se centra principalmente en dos
aspectos: uno mas meteorologico, en el que se intentan detectar células convectivas que
puedan resultar potencialmente peligrosas, y la parte mas hidrometeorolégica, en la cual
se pretende caracterizar el tipo de precipitacion identificada, en vistas a mejorar
cuantitativamente el campo pluviométrico obtenido a partir del radar.

Collier (1989) presenta la siguiente clasificacion de los diferentes tipos de algoritmos
aplicados para identificar la conveccion:

) Contorno de reflectividad: se trata del método mas simple conceptualmente, y
también de mas facil aplicacion. Se basa en el uso de uno o mas umbrales de reflectividad para
describir completamente una zona de ecos. La gran mayoria de métodos actuales se basan en
estas técnicas.

o Andlisis de Fourier: el contorno de una zona definida digitalmente puede ser
derivada a partir de una expansion de series de Fourier. Pese a ser mas preciso, la dificultad a la

hora de realizar los calculos complican su utilizacion respecto a la técnica anterior.

o Distribucién normal bivariada: tiene una gran utilidad para procesos aplicados en
3D.
. Clustering: resulta muy eficaz a la hora de casos en los cuales dos 0 mas estructuras

estan muy proximas. La técnica del clustering aisla los datos en categorias homogéneas. La
mayor dificultad se halla en la definicion inicial de las agrupaciones y en determinar el nimero
verdadero de clusters.

) Significancia del eco: se utiliza con el objetivo de reduccion del tiempo de
computacion, considerando solamente algunos ecos, aquellos mas significativos. Aunque el
tamario de la célula es el factor mas importante, existen otros como la intensidad, la forma, la
altura, el movimiento, los cambios rapidos en intensidad, forma y tamaiio, etc.

o Estructura del eco segun el tipo de precipitacidn: la estructura estadistica de una
zona de lluvia observada mediante radar viene dada por un analisis de un conjunto cuadrado de
elementos de datos radar, las cuales categorizan la relacion entre los subconjuntos de elementos.
Existe un método para identificar el tipo de lluvia a partir de la correlacion espacio-temporal

entre los elementos de los datos que se encuentran sobre el eje de un frente.
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El ciclo de vida de células convectivas desde el punto de vista del radar a nivel
experimental. Los avances realizados en la identificacion de células convectivas a partir del uso
del radar meteoroldgico en la década de los 90 ha facilitado el conocimiento de éstas en cuanto
a su ciclo de vida. Entre los aspectos analizados mas destacables se encuentran la duracion, el
tamario o la reflectividad. Si bien los algoritmos utilizados son diferentes (por ejemplo, el SCIT
o el TITAN), los resultados a los que se llega en general son similares. Es decir, suelen tener
una duracion mayor aquellas células que se hallan ubicadas dentro de estructuras mas complejas
(superando con facilidad los 30 minutos e incluso llegando a las 2 horas o mas, en casos
extremos) que las que tienen un caracter individual (dificilmente exceden los 30 minutos).

En el caso de los trabajos realizados por Henry (1993) utilizando el algoritmo TITAN se
obtuvo que existia una cierta relacion entre la duracion de las tormentas simples y el volumen y
la maxima reflectividad de las mismas. Es decir, cuanto mayor era el valor de los citados
parametros mayor era la duracion de las células.

Sin embargo, a partir de los resultados obtenidos por MacKeen et al. (1999), parece
bastante evidente que la utilizacion de un Unico parametro que caracteriza a una célula
convectiva no produce unos resultados muy satisfactorios. En dicho trabajo se analizaron 16
parametros (Reflectividad maxima, VIL, volumen, masa, area...) sin obtener para ninguno de
ellos una correlacion con el ciclo de vida superior al 0.36 (correspondiente a la reflectividad
maxima), siendo dicho valor muy bajo para otros pardmetros (-0.01 para parametros
relacionados con el granizo, exceptuando el VIL, e inferiores al 0.15 para aquellos asociados
con las alturas de las bases de la célula). Ademas, cabe citar que la correlacion multiple de todos
los parametros con el ciclo de vida si mostrdo un valor mas aceptable: 0.43. En este caso, el
modelo para detectar las células convectivas fue el del SCIT (Storm Cell Identification and
Tracking Algorithm), obteniéndose caracteristicas de los ciclos de vida de las células muy

similares a los de otros estudios previos.

2.2.5. Nowcasting o prediccién a muy corto plazo

Segtin Conway (1999) y Collier (1989), se considera como 'nowcasting' a la prediccion
de un determinado fendémeno (en este caso meteoroldgico, y mas concretamente un fenémeno
de tipo convectivo) con detalle local en un periodo de pocas horas. Para realizar tal tipo de
proceso se aplican diferentes tipos de instrumentos matematicos y meteoroldgicos, como
pueden ser los modelos numéricos (de mesoescala o unidimensionales), la extrapolacion lineal
(el método mas utilizado), los modelos conceptuales, las técnicas estadisticas, los sistemas
expertos y de decision o varios de ellos combinados. A continuacion se presentan algunos

ejemplos de metodologias de algoritmos de nowcasting.
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Para realizar la prediccion del movimiento (o de otra caracteristica) es habitual realizar
previamente un seguimiento (o tracking) de las estructuras de ecos de radar. Este se realiza a
partir de una conexion o correlacion entre estructuras de imagenes consecutivas en el tiempo.
Una vez se ha podido establecer el movimiento previo es posible realizar predicciones a muy
corto plazo (o nowcasting). A continuacion se presentan algunos de los modelos tipicos de
seguimiento y prediccion del ciclo de vida de una estructura convectiva.

Una primera aproximacion al movimiento de los ecos radar (o estructuras convectivas)
es a partir de la busqueda de relaciones entre el movimiento del eco y la velocidad del viento.
Un ejemplo es el uso del viento a 700 hPa para advectar zonas de ecos, observandose un
progreso frente a las predicciones realizadas por persistencia, mientras que no resultan tan
aceptables como las realizadas a través de la conexion con imagenes previas. Aunque resulta
dificil asociar a una estructura convectiva el viento en un determinado nivel, se han obtenido
algunos buenos resultados para estructuras intensas asociando su movimiento al chorro en
niveles bajos. Un factor que puede ser muy importante a la hora de conocer el movimiento de
una estructura es saber que tipos de procesos predominan (Martin et al., 2001): sinopticos o de
traslacion, o bien de propagacion, es decir, mas mesoescalar. Ademas, se puede intentar aplicar
modelos de movimientos (p.e. girar un cierto angulo respecto al viento medio en algliin nivel,
como es el caso del STAP para células no identificadas anteriormente y que presenten
conveccion profunda). Otros niveles que pueden analizarse son el viento medio donde se
desarrollan los ecos o bien el viento medio de la capa entre superficie y el nivel de 6 Km o bien
de 500 mb.

Uno de los métodos mas habituales en el tracking y nowcasting de estructuras
convectivas es a partir de los centroides de las estructuras. Se trata de un método que tiene un
buen funcionamiento en el caso de estructuras bien aisladas, pero que puede dar errores
significativos cuando se trata de estructuras mas complejas. Normalmente, se imponen
condiciones al movimiento, como puede ser que los ecos no superen velocidades superiores a un
cierto umbral. Para realizar la prediccion del movimiento futuro es habitual utilizar el ajuste de
los minimos cuadrados, a partir de las posiciones de los centroides en el pasado (Johnson et al.,
1998; Circe y Martin, 2003).

Otro proceso bastante comiin es el de la correlacion cruzada, el cual es aplicable tanto
a partes concretas de la imagen como a todo su conjunto. Este método considera la forma de la
estructura que esta siguiendo y presenta menos errores a la hora de asociar estructuras de
imagenes diferentes. El mayor problema es que habitualmente se aplica solamente para un valor
de reflectividad.

Finalmente, existen otros métodos mas complejos, como puede ser el uso de andlisis de
Fourier y picos de los harmonicos, la combinaciéon de un modelo con la experiencia de un

predictor (el cual debe poder modificar la propuesta realizada por el modelo, a partir del
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seguimiento en tiempo real de la situacion), la interaccion de algoritmos que utilizan técnicas
diferentes o el desarrollo de técnicas no-lineales (que empiezan a ser habituales en algunos
modelos de nowcasting), las cuales parecen mejorar los resultados, aunque contintian existiendo

problemas a la hora de predecir el desarrollo o la disipacion de las estructuras convectivas.

2.3. Sistemas convectivos mesoescalares

Los Sistemas Convectivos de Mesoescala (SCM) son las estructuras convectivas de
precipitacién que se asocian mas comunmente a inundaciones en regiones de latitudes medias
(Doswell et al., 1996; Gray y Marshall, 1998; Schiesser et al., 1995). En el presente trabajo, uno
de los objetivos mas importantes es conocer las caracteristicas de los SCM que afectan a la

region de estudio, asi como su relacion con los episodios de lluvias fuertes.

2.3.1. Caracteristicas generales de los SCM

Existen diferentes climatologias realizadas para Sistemas Convectivos Mesoescalares,
desarrolladas en diferentes regiones del planeta (p.e. el Mediterraneo Occidental, los Estados
Unidos, la region del Caribe, el Océano Pacifico...), y mediante el uso de satélite (Gray y
Marshall, 1998; Riosalido, 1997; Purdom, 1999; Maddox et al., 1982; Velasco y Fristch, 1987;
Miller y Fritsch, 1991). El aspecto mas relevante es que no existen unos umbrales comunes para
el area y la temperatura (parametros utilizados para realizar la identificacion) en los citados
analisis. Para latitudes medias se considera como SCM a partir de la imagen IR del satélite a
una region de mas de 50.000 km” con temperaturas inferiores a los =52 °C 'y de 100.000 km?*
para temperaturas por debajo de los -32°C (Maddox, 1980; Bartels et al., 1984; Fritsch et al.,
1986). Debido a que en los paises Europeos y mediterraneos es dificilmente detectable una
estructura de tales dimensiones, se considera que la extension necesaria, para el umbral de -
52°C, es de 10.000 km* (Riosalido et al., 1998).

Otro tipo de definicion de SCM, que no hace referencia a la temperatura de la cima de
las nubes, si no a su extension es la de Houze (1993), que presenta al SCM como una estructura
nubosa que incluye zonas convectivas, los cuales contribuyen a la formacion de una region de
precipitacion comun del orden de 100 Km, o mas, en al menos una direccion. Esta definicion

presenta la ventaja que es mas general y puede aplicarse tanto a radar como a satélite.
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Dentro del espectro de las estructuras convectivas, los SCM podrian considerarse como
grandes estructuras multicelulares, de duracion generalmente superior al ciclo de vida de éstas
(pudiendo llegar a superar las 24 horas). Sus caracteristicas dindmicas presentan aspectos tnicos
comparando con el resto de estructuras convectivas, destacando:

e La existencia de dos partes bien diferenciadas, una convectiva y otra
asociada a estructuras nubosas de aspecto mas estratiforme

e Las circulaciones asociadas a un SCM pueden provocar alteraciones no
solamente en el entorno en que se forman, sino a nivel de macroescala

e Es habitual la existencia de un microfrente de racha comun a todas las
células convectivas (especialmente cuando existe una organizacion lineal), en el cual
suelen desarrollarse nuevas células.

El ciclo de vida de un SCM se divide en tres estados (desarrollo, madurez y disipacion).
Pese a que es mas habitual la presentacion del ciclo a partir del satélite, se presenta aqui visto
por el radar, es decir, viendo las caracteristicas en superficie (figura 2.7). Los estados son:

1. Desarrollo: es aquella en la que predominan los desarrollos convectivos fuertes,

mientras que la parte estratiforme apenas es apreciable

2. Madurez: se inicia el declive de los topes mas frios, desarrollandose un movimiento

ascendente de mesoescala en los niveles medios, el cual contribuye a que se produzca
un mayor desarrollo de la nubosidad estratiforme con topes mas calidos en las
imagenes de satélite

3. Disipacion: la caracteristica mas importante es el decaimiento de la conveccion

activa, mientras que el yunque estratiforme (formado por la unién de los yunques de

las células individuales) puede mantenerse mas tiempo

t=1-2h b= 2-6h

200 krn

The COMET Program

Figura 2.7. Ciclo de vida de un SCM, desde el punto de vista del radar. Desarrollo (izquierda),
madurez (centro) y disipacion (derecha). Procedente del modulo de COMET "Anticipating Convective

Storm Structure and Evolution"

30



Capitulo 2: Estado del arte

Probablemente, los SCM mas interesantes sean aquellos conocidos como casi-
estacionarios (Martin et al., 2001; Chappell, 1986; Doswell et al., 1996). Estos tienen un gran
interés para el predictor, ya que son los causantes mas habituales de las lluvias fuertes e
inundaciones. Este tipo de sistemas se compone, habitualmente, de varias células individuales,
sin la necesidad de que todas se encuentren en el mismo estado del ciclo de vida. Las
trayectorias de estas células individuales se repiten frecuentemente sobre una misma region
(tren convectivo), hecho que implica la repeticion en un breve instante de tiempo de las lluvias
intensas sobre esta zona y las consecuentes inundaciones.

Las condiciones de casi-estacionariedad son causa de una simultaneidad de efectos en
diferentes escalas meteoroldgicas en un periodo de pocas horas. Los procesos necesarios son de
naturaleza dinamica, termodinamica y microfisica. El desarrollo de SCM cercanos a la
estacionariedad depende especialmente de:

e las caracteristicas del ambiente sindptico: determina el tipo y la intensidad de las
estructures individuales que formen el sistema tempestuoso.

e la naturaleza del forzamiento (también a gran escala): determina el tipo de
configuracion mesoescalar que adoptara la conveccion.

e lalocalizacion y las intensidades de formacion y disipacion de las células.

2.3.2. Estudios previos en laregion

Los trabajos realizados por el STAP del INM como campaiias de estudios de los SCM
en la Peninsula Ibérica y el Mar Mediterraneo a partir de imagenes de satélite constituyen un
auténtico referente en esta materia en el Mediterraneo Occidental (Riosalido, 1997; Martin et
al., 1998; Riosalido et al., 1999; Riosalido et al., 1998; San Ambrosio et al., 2000), que puede
ser complementado con los trabajos de Cana et al., (1999), Jansa et al., (1996), Sanchez et

al., (2001) o Llasat et al., (1999).

Algunas de las caracteristicas de los SCM presentados por Riosalido (1997) muestran
como la velocidad, la duracion y el recorrido medios fueron de unos 50 km/h, unas 8 horas y
aproximadamente 380 km., respectivamente. Esto hace que muchos de los SCM no puedan ser
analizados con un Unico radar, por lo que se sugiere para futuros trabajos el uso de una red de
radares. Los analisis realizados en el aspecto de identificacion, seguimiento y prediccion del
movimiento de los SCM a partir de imagenes de satélite fueron el paso previo a los desarrollos
realizados para estructuras identificadas con el radar. La gran mayoria de los SCM identificados

en los trabajos del STAP afectan a la region mediterranea espaiiola, siendo especialmente denso
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el espacio del mar Balear y sus alrededores (figura 2.8), predominando las orientaciones SO-
NE, S-N, y O-E.

Otro trabajo realizado sobre SCM y que afecta a la zona de estudio es el de Codina et al.
(1997), el cual esta mas orientado hacia la prediccion de la precipitacion producida por un
sistema durante un episodio, a partir de la modelizacion. Existen otros trabajos referentes a la
modelizacion de la dinamica de los SCM, en los que se presentan las posibles organizaciones de
la conveccion segun exista un mayor o menor grado de flotabilidad, cizalladura vertical débil o
fuerte, y la interaccion entre estos procesos y el frente de racha de la estructura (Skamarock et
al., 1994; Schmidt, 1991; Weisman, 1992; Weisman y Przybylinski, 1998; Fovell y Ogura,
1988; Parker et al., 2001). Ademas, se presentan diferentes tipos de configuraciones de los

modelos de los flujos entrantes y salientes que se generan a diferentes niveles de la atmosfera.

Mumero de SCh 1989-1993

4474

4294

40°+

Latitud

3594

359+

Longitud

Figura 2.8. Numero de SCM para el periodo 1989-1993. (Fuente: Riosalido et al., 1998)

2.3.3. Tipos de clasificaciones de SCM desde el punto de vista

del radar

Existen tres tipos de clasificacion basicas desde el punto de vista del radar: segin la
simetria de la parte convectiva, seglin la posicion de la parte estratiforme de la precipitacion

y, finalmente, segtin el grado de organizacion.
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La primera clasificacion estd centrada en la parte convectiva de los SCM, si tiene una
organizacion lineal (lo que se conoce como linea de turbonada). En el caso de que sea asi, se
analiza el grado de simetria que presenta (Houze et al., 1990; Martin et al., 2001).

Se define un SCM de tipo simétrico cuando el borde delantero convectivo y la zona
trasera de precipitacion estratiforme son simétricas respecto al eje normal que pasa por el punto
medio de la linea convectiva. Este tipo de estructuras presenta una linea en flanco bien definida,
ligeramente curvada en la parte central, que es donde se encuentra la actividad convectiva
maxima. Los estudios realizados por el STAP muestran que este tipo de organizacion es poco
habitual en nuestra region.

Por el contrario, una estructura asimétrica es aquella que en la cual el eje de simetria no
esta bien definido. El patron general de estas estructuras presenta un flanco mas activo, en el
cual se recoge la mayor parte de la inestabilidad atmosférica.

La segunda clasificacion se basa en la organizacion del SCM segun la posicion de la
parte estratiforme en relacién con el movimiento general del sistema (Parker y Johnson, 2000;
Schiesser et al., 1995). Las tres clases son trasera (la linea convectiva se sitiia por delante de la
parte estratiforme), delantera o sin zona estratiforme. Esta ultima categoria también engloba,
segun el tipo de estudio, SCM para los cuales la parte estratiforme se encuentra en un flanco de
la linea convectiva. Esta clasificacion sera la de referencia en este trabajo.

Finalmente, se presenta una clasificacion referente a la organizacioén de la conveccion
dentro del SCM. Se divide en: complejo celular radar aislado (grupo de células formado sin
organizacion aparente, y separadas entre ellas, sin existir estructura en linea en su fase madura),
linea (de turbonada) rota (dos o mas células agrupadas en linea pero sin existir una conexion
absoluta entre ellas), y linea continua (similar al caso anterior pero con una clara interrelacion

entre las células).

2.4. Precipitacién convectiva

Existen diferentes maneras de definir la precipitacion convectiva. Actualmente una de
las definiciones mas generalizada considera como precipitacion convectiva aquella que se
deriva de aquellas nubes con corrientes ascendentes cuya magnitud es de 1 a 2 6rdenes superior
a los ascensos forzados extensos que producen la nubosidad que da lugar a la precipitacion
estratiforme (Houze, 1997). Las diferentes formas de considerar la precipitacion convectiva se
deben especialmente a los puntos de vista del cientifico (se podria dividir especialmente entre

meteorologos e hidro-meteorologos) y, ademas, de los instrumentos utilizados para observarla
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(observacion visual, pluvidometros, radar o satélite). Otro factor que puede influir en las

diferencias entre definiciones puede ser la region considerada en cada caso.

2.4.1. Tipos de precipitacion

Debido a los diferentes tipos de movimientos atmosféricos (verticales y horizontales) y
a las caracteristicas de las masas de aire e, incluso, a otros factores (como puede ser la
orografia), los tipos de precipitacion son muy variados, yendo desde la precipitacion liquida con
intensidades bajas de precipitacion (segin el Glosario Hidrolégico Internacional de la
UNESCO, se define como intensidad de precipitacién a la “cantidad de precipitacion recogida
en un intervalo unitario de tiempo”), hasta la precipitacion en forma sélida.

Cuando hablamos de precipitacion en forma liquida, es interesante considerar un
parametro que da cuenta de cuan intensa puede llegar a ser la precipitacion en relacion con el
entorno meteorologico existente (Doswell et al., 1996; Showalter, 1945): la eficiencia de
precipitacion. Aunque ciertamente no tiene, al menos por ahora, una clara aplicacion dentro de
la operatividad meteorologica, es un pardmetro que si debe tener en mente el predictor a la hora
de realizar su analisis de las estructuras de precipitacion identificadas. Aqui se presentan los

tipos de precipitacion: convectiva, estratiforme (en dos variantes) y orografica.

Precipitacion convectiva. El uso del radar para analizar el campo de precipitacion ha
supuesto un gran avance para conocer de forma mas precisa su distribucion espacial horizontal,
ademas de la vertical y la temporal (Sanchez-Diezma, 2001; Collier, 1989). Uno de los puntos
de discusion mas interesantes que ha producido esta mejora en nuestro conocimiento ha sido el
hecho de poder clasificar como “convectiva” a aquella precipitacion procedente de estructuras
convectivas pero que tiene una distribucion espacial y temporal mucho mas acorde con lo que
llamamos precipitacion “estratiforme”, por lo que consecuentemente seria calificada como tal a
partir de las medidas en tierra.

La precipitacion convectiva suele caracterizarse por los siguientes aspectos:

e Una precipitacion intermitente (Kessler, 1985), tanto en el espacio (los valores
pueden tener diferencias del orden de varios mm min" en pocos kilémetros) como
en el tiempo (en un mismo punto la diferencia de la intensidad de precipitacion
puede ser del mismo orden que en el espacio, con pocos minutos de diferencia). A
partir de la imagen radar, se puede apreciar un claro gradiente espacial horizontal,
que también se observa si analizamos evoluciones temporales de la reflectividad

sobre un mismo punto (Steiner et al., 1995).
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e Las intensidades de precipitacion pueden llegar a ser muy elevadas (como, por
ejemplo, el maximo identificado en Barcelona con més de 8 mm min™', equivalentes
a unos 586 mm h™', descritos por Llasat y Puigcerver, 1997).

e Debido a las corrientes ascendentes, la fuente de precipitacion observada con el
radar suele situarse en niveles medios-altos (la altura variara con la intensidad de la
corriente ascendente), observandose en la vertical, al menos durante un periodo de
tiempo mas o menos largo, una columna de reflectividad més o menos elevada. Esta
columna vertical, si no existe interaccion de la cizalladura con el frente de racha o la
corriente ascendente, se ird desplomando hasta detectarse unicamente en los niveles

inferiores de las imagenes del radar (Martin et al., 2001).

Precipitacion estratiforme. En este apartado se citaran algunas propiedades de las
estructuras que dan lugar a la precipitacion estratiforme, ya que existen varios tipos de nubes
que producen este tipo de precipitacion (Lowell, 1945).

En primer lugar se encuentran las nubes formadas por gotas supercongeladas, que se
situan por encima del nivel de congelacion. En el caso que se encuentre por debajo del nivel de
los 0 °C la nube estara formada por gotas en estado liquido. En ambos casos se generara
precipitacion muy débil, o llovizna. Sin embargo, sélo en el segundo caso la precipitacion
alcanzara el suelo, ya que para el primer tipo la lluvia se evaporara antes de llegar a la
superficie.

Los altostratus suelen ser estructuras formadas por hielo que se expande desde niveles
muy elevados de la troposfera hasta por debajo de la isoterma de los 0 °C. Es habitual la
existencia de algunos fractostratus por debajo de él, los cuales contienen gotas en estado
liquido. De la parte superior de la nube situada en el extremo (figura 2.9) precipitan pequefios
cristales de hielo, aunque debido a sus escasas dimensiones no llegan a la superficie,
evaporandose por el camino. De la regién de mayor espesor si precipitan cristales de hielo de
dimensiones considerables, que pueden alcanzar la parte inferior de la nube, formada por gotas
supercongeladas. En este punto se produce la sublimacion de las particulas de agua, hecho que
produce su rapido crecimiento hasta formar copos de nieve granulada, los cuales caen a mayor
velocidad que los cristales de hielo. A partir del momento en el cual descienden por debajo del
nivel de congelacion se inicia la fusion de las particulas, creandose grandes gotas de agua que,
unidas a la llovizna de la parte superior de la nube, producen precipitacion moderada.

Los altocumulus estan formados por gotas de agua supercongelada y suelen
encontrarse habitualmente por encima de los altostratus. Su formacion se debe a la continua
caida de cristales de hielo de la parte superior del altostratus que agotan la existencia de nticleos

de sublimacion. Cuando deja de dominar la sublimacion, se inicia unos procesos condensantes
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en los nucleos, disponibles siempre en un niumero suficiente. El grosor de este tipo de nubes no
suele exceder los 300 m, aunque a veces puede llegar a alcanzar los 1000 m.

Las mayores diferencias existentes entre precipitacion convectiva y estratiforme, dentro
de lo que se refiere a aspectos de la microfisica, (Steiner et al., 1995; Houze, 1997) se deben a:

e Elorden de magnitud de los movimientos verticales en el interior de las nubes

o La escala temporal en los procesos microfisicos de crecimiento de las gotas de

agua que forman la precipitacion

En referencia al primer punto, una de las condiciones mas determinantes a la hora de
definir la precipitacion estratiforme es que debe satisfacer que los movimientos verticales del
aire sean bastante inferiores a la velocidad terminal de caida de las particulas de nieve (que, en
general, es de entre 1 y 3 ms™). Por este motivo, las particulas de hielo que se encuentran en la
parte superior de la nube se ven obligadas a caer, sin tener la posibilidad de ascender o
mantenerse suspendidas, como ocurre con la precipitacion convectiva. Por lo tanto, los Unicos
procesos de crecimiento se realizan al caer, y son el de agregacion y de “riming” (Sanchez-

Diezma, 2001).

Cristales de hielo >

Copos de-tiieve
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Figura 2.9. Estructura de una nube de tipo estratiforme (adaptado de Lowell, 1945)
Los procesos de crecimiento de las gotas de precipitacion estratiforme anteriormente

citados suelen formarse cerca del nivel de 0°C, dentro de una capa que va de los 2,5 Km por

encima de ese nivel y los 0,5 Km por debajo, en lo que se conoce, en su parte inferior, como
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Banda Brillante (“Bright Band”, a partir de ahora BB). Este es el fendmeno que, mediante el
radar meteorologico, permite identificar de forma mas precisa este tipo de precipitacion. Sin
embargo, no siempre es posible identificar la BB, especialmente cuando la distancia al radar es
considerable (debido a la falta de resolucion del haz radar), hecho que dificulta el trabajo de
clasificacion de la precipitacion estratiforme.

Otro hecho que favorece la correcta identificacion de la BB es que la precipitacion
estratiforme esté en su estado de desarrollo mas 6ptimo. Esto implica que si se encuentra en la
etapa inicial o en la final no sera posible identificar la BB. Tampoco sera posible en el caso que
se produzca una intermitencia de precipitacion estratiforme y convectiva.

Debido a las caracteristicas del radar meteorologico y de las particulas de fusion se
produce la banda brillante (BB), cuya reflectividad estd acentuada en un pequefio estrato
centrado justo debajo del nivel de 0°C. Las caracteristicas que producen la BB son:

e Las particulas fundidas en estos casos son muy grandes debido a la
agregacion de una gran cantidad de cristales de hielo. Ademas, la reflectividad es
proporcional a la sexta potencia del tamafio de las particulas.

e El nivel de refraccion de los copos de nieve fundiéndose es 5 veces superior
al del hielo que no se funde

e Las particulas de hielo al fundirse incrementan su velocidad unas 5 veces,
abandonando la capa de fusion rapidamente y presentando una clara divergencia vertical
Por lo tanto, la identificacion de la BB es una forma simple para determinar la presencia

de precipitacion estratiforme mediante el uso del radar meteoroldgico. Sin embargo, debido a
que la resolucion vertical de los radares no es suficientemente fina, la BB no se detecta siempre,
aunque su ausencia en los perfiles verticales no implica que no se trate de precipitacion de tipo
“estratiforme”.

A nivel de superficie, es decir, a nivel de pluvidmetro, la precipitacion de tipo
estratiforme tiene unas caracteristicas bastante diferentes a las de la convectiva:

e Una mayor duracion temporal, al menos de forma mas continuada, sin interrupciones
bruscas en los registros

e Unos valores mas constantes a nivel espacial, hecho que produce una mayor
uniformidad en el campo de precipitacion, sin la existencia de gradientes marcados

o Intensidades de precipitacion inferiores a los de la precipitacion convectiva, aunque

es posible que en momentos puntuales puedan ser parecidos

Precipitacion “estratiforme” debido a estructuras convectivas. En los dos apartados
anteriores se han comentado la precipitacion de tipo estratiforme y la de tipo convectiva. Por las

propiedades citadas anteriormente, especialmente por la formacion de las estructuras que las
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producen, parece bastante claro que son completamente diferentes y su identificacion resulta
bastante sencilla, ya que las caracteristicas en las imagenes del radar meteorologico se podria
decir que son completamente opuestas. Sin embargo, existe una cierta controversia a la hora de
clasificar la precipitacion que Houze (1997) define como ‘precipitacion estratiforme dentro de
conveccion vieja’ (Doswell y Kracmar, 1996). Seglin este autor, este tipo de precipitacion es
habitual en zonas tropicales. Sin embargo, también ha sido identificada, en Sistemas
Convectivos Mesoescalares, en la region del Mediterraneo u otras zonas (Sanchez-Diezma,
2001; Martin et al., 2001; Parker y Johnson, 2000; Schiesser et al., 1995).

La discusion no aparece por la forma que adquiere el campo de precipitacion, que es
mucho mas similar al de la de tipo estratiforme, sino por su origen: la precipitacion asociada a
zonas de células convectivas debilitadas tiene una estructura estratificada. Esto se debe a que las
corrientes ascendentes (figura 2.10) en estas regiones son suficientemente fuertes para que las
particulas precipitantes puedan crecer por difusion de vapor. Sin embargo, estos movimientos
verticales son demasiado débiles para poder soportar elevadas concentraciones de agua liquida.
Por lo tanto, segun Houze, se conocen como regiones estratiformes dentro de estructuras
convectivas a aquellas zonas dominadas por los movimientos verticales mas débiles. La
condicion que se exige a estas regiones es que la produccion de agua liquida sea minima y, por
lo tanto, no debe haber una adveccion vertical de las particulas precipitantes, hecho que produce
lo que ya se ha citado previamente como estructuras de reflectividad estratificadas.

En los sistemas de conveccion profunda, las regiones de precipitacion “estratiforme”
coinciden con las zonas de la conveccion mas vieja. Practicamente en toda la parte superior de
un cumulonimbus “viejo” predominan los movimientos verticales ascendentes, los cuales no
tienen suficiente velocidad vertical como para superar la caida de particulas precipitantes. En
estos casos, el paso de agua a particulas de hielo que van creciendo en tamafio se debe casi
exclusivamente a la difusion de vapor, produciéndose al inicio del descenso de las particulas.

En los niveles inferiores a la isoterma de 0 °C dentro de zonas de conveccion vieja los
movimientos son, casi exclusivamente, descendentes. En estas zonas la agregacion de las
particulas no puede producirse en niveles altos, ya que la temperatura es demasiado fria.
Unicamente a partir de los —15 °C, y especialmente desde los —5 °C, es posible que se produzca

la agregacion.
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Figura 2.10. Movimientos dentro de la parte de precipitacion convectiva “vieja” (adaptado de

Steiner, 1997)

Precipitacion de tipo orogréfico. Ademas de generar la propia precipitacion de tipo
orografico, modificar la distribucion espacial de la precipitacion o intervenir en la generacion de
bajas mesoescalares (que en ciertos casos también pueden ser un factor vital en la formacion de
sistemas convectivos que pueden dar lugar a lluvias fuertes) a partir de los dipolos orograficos,
la orografia puede participar en el disparo de la conveccion de forma activa (Genovés et al.,
1997; Jansa et al., 1995). Aqui se presenta la relacion de una cadena montafiosa con la
generacion de estructuras tormentosas, que, en ciertos casos, pueden llevar a inundaciones con
consecuencias dramaticas (Llasat et al., 2000).

Para el desarrollo de la conveccidon un ingrediente necesario es la existencia de un
mecanismo que fuerce las corrientes ascendentes. Probablemente, el mas habitual es la
orografia, aunque a veces también ésta actua como un elemento que permite la intensificacion
de estructuras tormentosas ya formadas (Doswell, 2001). Desde el punto de vista mesoescalar,
el mecanismo de forzamiento de las corrientes ascendentes producido por la orografia tiene unas
caracteristicas similares a las de la conveccion libre (Collier, 1989; Doswell et al., 1996),

aunque si se realiza un analisis de forma microescalar las propiedades pueden ser diferentes.
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Especialmente relevante es el hecho que las corrientes ascendentes no son tan intensas
como en el caso de la conveccion libre y, por lo tanto, los topes de las estructuras no son tan
altos ni frios. Esto puede influir claramente en la dificultad para ser detectadas por los sistemas
de teledeteccion (satélite y radar, éste ultimo especialmente en el caso de distancias
considerables). Este punto debe de ser considerado, por lo tanto, como uno de los aspectos
negativos que presenta el uso de la herramienta principal de este trabajo. Ademas, en zonas con
una orografia notable se produce un realce de los valores de la reflectividad en el radar al paso

de estructuras de precipitacion de tipo frontal.

2.4.2. Eficiencia de precipitacién

Como citan Doswell et al. (1996), uno de los factores mas usuales para que se
produzcan inundaciones es que se den lluvias fuertes (es decir, con intensidades elevadas
durante un periodo de tiempo importante). Para que se produzcan intensidades elevadas es
necesario que se den dos condiciones: una elevada velocidad vertical (w) y, ademas, valores de
la proporcion de mezcla (q) importantes. Sin embargo, estas condiciones son necesarias pero no
suficientes, ya que si no existe una elevada eficiencia de precipitacion, no tienen un efecto tan
importante.

Aunque aqui Unicamente se presenta el aspecto teorico de la eficiencia de precipitacion
y la clasificacion de los episodios en calidos y frios, se abre una nueva via de investigacion
sistematica, ya que unicamente el STAP del INM ha realizado una comparaciéon de algunos

episodios (Carretero y Martin, 2001).

Definicidn. La eficiencia de precipitacion (E) no es mas que la relacion existente entre
la intensidad de precipitacion (I) y el producto de la velocidad vertical por la proporcion de

mezcla, que se conoce como flujo vertical de humedad. Asi, es posible escribir:

E=—
wq

Ecuacion 2.8. Eficiencia de precipitacion.

De hecho, puede considerarse que la eficiencia de precipitaciéon no es mas que la
proporcion entre la masa de agua de la nube que precipita, o masa de agua saliente (m;), y la que
se produce debido al flujo entrante, masa de agua entrante (m,). Por lo tanto, dentro del ciclo de

vida de una nube convectiva su valor cambiara de forma ciertamente importante, pasando de
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valores iguales o proximos a cero (en el estado de crecimiento o formacion, donde la
precipitacion es practicamente desapercibida y el flujo entrante es maximo) a otros muy
elevados (a finales del estado de madurez y durante la disipacion de la célula), tendiendo a
infinito, en los cuales ya casi no existe flujo entrante y todo es masa de agua saliente (figura
2.11).

El célculo de la eficiencia de precipitacion debe realizarse a nivel de la nube (Martin et
al., 2001). Sin embargo, hasta el momento ha resultado imposible determinar su valor de
manera operativa ya que los parametros que determinan la eficiencia de precipitacion no son
conocidos de forma directa. Por una parte, por lo que se refiere al vapor de agua entrante seria
necesario que la relacion de mezcla de saturacion en la parte superior de la nube fuera del orden
de 0.1 g/Kg (Doswell et al., 1996). Este hecho se produce cuando la corriente ascendente es
muy fuerte, provocando que casi todo el vapor de aire se condense. Sin embargo, no todo el
vapor de agua condensado precipita, ya que una parte es transportada fuera de la nube por el
viento, mientras que otra parte se evapora en las corrientes descendentes de las proximidades de
la tormenta. Los factores que facilitan la evaporacion se deben a procesos de caracter
microfisico, como puede ser el espectro del tamafio de las gotas o bien la fraccion de hielo
dentro del vapor de agua condensado. Este es uno de los motivos por los cuales la operatividad
en el calculo de la eficiencia de precipitacion es, de momento, impracticable.

Debido a la falta de medios para controlar operativamente la eficiencia de precipitacion
resulta fundamental conocer aquellos entornos en los cuales son posibles valores medios o altos,
asi como que el meteordlogo esté preparado para identificar las situaciones mas peligrosas. En
estos entornos existe un factor bastante conocido: a medida que se produce un descenso de la
humedad relativa la proporcion de evaporacion se incrementa y la eficiencia de precipitacion
disminuye. Este fenomeno es mucho mas habitual en nubes aisladas, ya que los aportes de
humedad en estructuras mayores son mas habituales. Por ultimo, otro factor que puede
modificar la eficiencia de precipitacion es la cizalla del viento.

Precipitacion de tipo célido. Es la que suele presentar las situaciones con una elevada
eficiencia de precipitacion (Martin et al., 2001). Las estructuras que la producen suelen
formarse en ambientes con temperaturas relativamente elevadas, alto contenido de humedad, sin
vientos fuertes en altura y con un perfil de vientos que no presenta una alta cizalladura vertical.
Termodinamicamente, los valores de CAPE no son los habituales de los episodios de
inundaciones ni el nivel de equilibrio muestra la verdadera altura que puede alcanzar la nube.

Desde el punto de vista del radar, las regiones precipitantes dentro de la nube no tienden
a superar niveles muy elevados, incluso por debajo de la isocero. En estos niveles predominan
las gotitas en estado liquido, con una cantidad muy por encima de la de particulas solidas. El
crecimiento de las particulas liquidas en estos ambientes se produce casi de forma exclusiva a

partir de procesos de coalescencia a partir de colisiones. Es decir, mediante choques entre
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pequeiias gotitas, y del alto contenido acuoso del entorno, se van formando gotas grandes de
precipitacion. En ciertas zonas, especialmente aquellas proximas a mares calidos (como puede
ser el Mediterraneo en ciertas épocas del afio), hay una gran abundancia de cristales diminutos
de sal que actian como grandes nucleos de condensacion, incrementando la eficiencia de
precipitacion, es decir, favoreciendo que se creen gotas de mayor tamafio. En las células
convectivas de tipo “calido” el nimero de rayos es muy bajo, el granizo suele estar pocas veces
presente, la temperatura de la cima es relativamente alta y se registra una eficiencia de

precipitacion muy considerable.
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Figura 2.11. En linea continua, masa entrante, en puntos la masa saliente y, a trazos, la

eficiencia de precipitacion de una célula convectiva (adaptada de Doswell et al., 1996)

Las caracteristicas de las observaciones mediante el radar meteoroldgico son:

e Valores moderados o elevados de reflectividad concentrados en niveles bajos, que se
relacionan con precipitacion liquida y pocas veces se deben a granizo

e El centroide de masa se sitia en alturas poco elevadas y los echotops no suelen
alcanzar niveles muy importantes

e La forma de la célula es durante la mayor parte del tiempo muy parecida a la tipica
del estado de disipacion

e Debido a que no suelen destacar en niveles altos, cuando las células se sitiian alejadas
del radar probablemente pasen desapercibidas para el predictor, ya que en la imagen se
apreciaran valores de reflectividad poco importantes

e Los valores de VIL, por sus propia definicidon, deben ser poco apreciables o casi nulos

Por lo que se refiere a la observacion a partir del satélite, el hecho de que haya una gran

liberacion de calor latente, en situaciones de lluvias fuertes, en los niveles inferiores podria

42



Capitulo 2: Estado del arte

hacer que se generasen ascensos moderados que, combinados con un entorno de elevada
humedad, aportasen diminutas particulas de hielo en los niveles superiores, provocando que en
las imagenes IR se observasen topes muy frios. Sin embargo, en estas situaciones los ascensos
son poco importantes y, por lo tanto, lo que se aprecia en la imagen son estructuras “calidas”.
Ademas, en las imagenes del visible no son muy destacables, ya que su espesor no es muy
llamativo. Tampoco las redes de deteccion de rayos son demasiado utiles, ya que apenas se
producen descargas.

Por lo tanto, si se realiza un seguimiento de una situacion de lluvia de tipo calido
mediante unica y exclusivamente informacién de instrumentos de teledeteccion, puede llevar a
grandes sorpresas al tener conocimiento de las cantidades de precipitacion acumulada en
superficie. Aunque las intensidades no suelen ser demasiado elevadas, las acumulaciones de
precipitacion son bastante significativas, si la duracion es mayor que la de las nubes de tipo frio.
Unicamente en presencia de una marcada orografia seran posibles intensidades similares a las

de tipo frio, como ocurre en la region analizada en algunos casos.

Precipitacion de tipo frio. Se caracteriza particularmente por alcanzar altos niveles de la
troposfera, con valores muy intensos de reflectividad en alturas considerables (Martin et al.,
2001). Su formacion y desarrollo se debe a unas corrientes ascendentes muy intensas (asociadas
generalmente a conveccion profunda), alcanzando su nivel de equilibrio practicamente la
tropopausa. En el interior de estas estructuras las particulas precipitantes, que pueden
encontrarse en estado liquido o sdlido, se forman a temperaturas muy bajas, a partir de
minusculos cristales de hielo, granizo poco duro y agua en estado de subfusion.

Las caracteristicas termodinamicas de los ambientes en los cuales se forman estas
estructuras muestran unos valores de CAPE muy altos, con vientos fuertes y cizalladura
moderada e incluso fuerte. Por lo que respecta a las descargas eléctricas, éstas son muy
numerosas en este tipo de precipitacion, al existir unos marcados procesos de generacion y
separacion de cargas, apareciendo descargas tanto de Nube-Nube como de Nube-Tierra. En
ciertos periodos temporales (cuando el centro de las cargas negativas se sitla a una altura
considerable debido a las corrientes ascendentes) es posible que los rayos negativos
practicamente desaparezcan, mientras que exista un fuerte incremento de los positivos. Por lo
tanto, una buena red de deteccion de rayos puede ser muy util a la hora de realizar el
seguimiento de este tipo de estructuras, superponiéndola a otros campos (imagenes de radar o de
satélite).

A nivel del radar meteorologico, lo mas destacable es que se detectan reflectividades
muy elevadas a alturas bastante considerables. Por este motivo los valores del VIL son elevados
y los echotops sefialan alturas relativamente cercanas a la tropopausa. Gracias a su gran

desarrollo vertical, estas estructuras pueden ser identificadas incluso a grandes distancias,
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aunque el predictor debe conocer hasta que punto las imagenes son representativas de lo que
sucede en superficie.

Finalmente, por lo que se refiere al satélite, las propiedades observadas son
completamente opuestas a las de las estructuras que generan precipitacion de tipo calido. Para la
precipitacion de tipo frio destacan alturas de las cimas de las nubes a temperaturas muy frias (en
el infrarrojo) y un gran espesor vertical (en el visible). A veces es posible que en los primeros

estadios de su formacion se produzcan crecimientos y desarrollos explosivos.

2.4.3. El parametro B

El estudio de la precipitacion convectiva en Barcelona a partir de la serie de
intensidades del observatorio Fabra propicié importantes conocimientos sobre la distribucion de
la lluvia de caracter convectivo en la region (Burguefio, 1986; Llasat, 2001; Llasat y Puigcerver,
1997). Se trata de una serie de intensidad minutal que ha permitido realizar un trabajo poco
comun, ya que no es habitual disponer de valores pluviométricos con diferencias temporales
inferiores a los 30 minutos (especialmente hasta hace poco afios). Por este motivo, se ha podido
determinar de forma bastante correcta la distribucion temporal de las intensidades de
precipitacion. A partir de la instalacion de las redes hidropluviométricas de los Sistemas
Automaticos de Informacion Hidrologica (SAIH), las cuales disponen de informacion de
intensidad de precipitacion 5-minutal, es posible realizar una tarea operativa para seguir la
evolucion de la precipitacion convectiva en tiempo casi real.

Volviendo a los trabajos anteriormente citados, especialmente el de Llasat y Puigcerver
(1997), se obtenia que casi un 60% de la precipitacion total acumulada para el periodo 1960-
1979 era convectiva. Esto muestra la importancia de éste tipo de precipitacion en Catalunya,
pero también es extrapolable a casi todo el Mediterraneo Occidental. Si nos centramos en el
periodo de meses en los cuales la actividad tormentosa es mas habitual (julio a octubre), la
precipitacion convectiva acumulada era, en promedio, mas del 82% del total acumulado.

Los intentos realizados con el objetivo de modelizar la atenuacion en las conexiones via
radio debidas a la precipitacion convectiva llevaron durante la década de los 70 a la creacion de

un parametro denominadof, el cual se presenta en la ecuacion 2.9 (Llasat, 2001).

_ Precipitacion de origen convectivo

B

Precipitacion total

Ecuacion 2.9. Definicion basica del parametro 3
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La dificultad de estimar la precipitacion de origen convectivo llevé a Llasat y
Puigcerver (1985) a realizar diferentes redefiniciones del parametro 3, que consideraban bien la
precipitacion asociada a tormentas, bien la precipitacion que superase un determinado umbral de

intensidad (ecuacion 2.10), para cualquier tipo de periodo (episodio, dia, mes, afo, estacion,...).

_ Precipitacion con intensidad 1 - min > 0.8 mm/h

B

Precipitacion total

Ecuacion 2.10. Definicion del parametro 3 considerando datos minutales

Los estudios realizados a partir de la serie del Fabra y continuados con los datos del
SAIH de las Cuencas Internas de Catalunya (CIC) han sido dirigidos en dos lineas diferentes:
e Continuar con el estudio de los efectos de la precipitacion en las
comunicaciones de radio (Llasat, 1983; Burguefio, 1986)
e Analizar la distribucion temporal y espacial de la precipitacion convectiva

(Llasat, 2001; Montes, 1997)

El estudio realizado aqui es una continuacion de la segunda linea, con dos objetivos
diferentes:

e Mejorar el conocimiento para la region, siguiendo la misma metodologia
utilizada por los anteriores investigadores, ya que la base de datos utilizada es mas
amplia

e Introducir, si es posible, una nueva definicion del parametro a partir del

analisis de la precipitacion convectiva mediante el radar meteorologico

Precipitacion convectiva versus total. El intento de realizar un estudio riguroso de la
distribucion de la precipitacion convectiva en las Cuencas Internas de Catalunya llevo a realizar
mejoras en la definicidon presentada anteriormente del parametro B (Llasat, 2001). Los primeros
calculos se realizaron mediante una identificacion de la lluvia convectiva “manual”, es decir,
analizando visualmente los pluviogramas de intensidad de lluvia.

En este punto aparece uno de los mayores problemas: ¢COmo se puede determinar la
precipitacidn convectiva?. En primer lugar, la aparicion de sensores remotos como el satélite y,
especialmente, el radar meteorologico han permitido disponer de mas informacion sobre la
formacion y caracteristicas de la precipitacion. Sin embargo es dificil disponer de una serie de
radar continua (o al menos sin demasiados agujeros en el tiempo), ya que hasta el momento de

realizar este trabajo el proceso de almacenamiento de datos presentaba grandes dificultades
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tecnologicas. Por este motivo, uno de los objetivos por los que se realizaron los avances en el
parametro 3 fue poder disponer de un “substituto” al radar meteoroldogico mas o menos fiable
para la caracterizacion de la precipitacion. El hecho de que en la region de estudio sea posible
disponer de radar meteoroldgico y de un considerable nimero de imagenes desde 1996, ha
permitido analizar la validez de la definicion del parametro 3, al menos en episodios de lluvias
fuertes.

La mayoria de definiciones de precipitacion convectiva a partir de un pluviémetro se
basan unica y exclusivamente en la “técnica de la superacion de un umbral”, es decir, se
considera precipitacion convectiva a la que su intensidad de precipitacion es superior a un cierto
valor establecido. Sin embargo, el valor de este umbral no sera el mismo para todas las regiones
y, ademas, en algunos casos la precipitacion convectiva no supera el umbral y, en otros, ese
umbral es superado por precipitacion no convectiva. Sin embargo, realmente el problema se
encuentra en que la determinacion del valor del umbral no existe ninglin estudio previo de datos
historicos. En el caso presentado aqui, a partir del estudio realizado por Montes (1997), la
obtencion del umbral queda bien definido. Por otra parte, en Llasat (2001) se confirmé que la
cantidad de precipitacion convectiva que no superaba el umbral era despreciable en relacion a
los valores totales, especialmente si se trataba de situaciones consideradas por los expertos
(técnicos de comunicaciones, hidrélogos, proteccion civil...) como situaciones peligrosas.

Continuando con el desarrollo del parametro, la siguiente idea fue adaptarlo para
intensidades de precipitacion 5-minutal (recordemos que habia sido realizado para intensidades
minutales), a partir del analisis de las curvas del parametro en funcion del umbral de intensidad.
A partir de que el umbral utilizado para la intensidad minutal era 0.8 mm min™, se obtuvo que
para el caso de los valores 5-minutales la intensidad debia ser, aproximadamente 35 mm h™',
redondeandose a ese valor. El estudio se basaba en la comparacion de precipitacion acumulada
bajo cada una de las curvas de intensidad (minutal y S5-minutal), en relacion con el umbral
seleccionado.

A partir del valor de umbral de la intensidad de precipitaciéon determinado y la
disposicion de los datos S-minutales de la red del SAIH de las CIC, el siguiente paso fue la
modelizacidon de un nuevo parametro que fuera mas indicativo de la conveccion para episodios

concretos (ecuacion 2.11).

N
ZP(ti, t;+AT) 01, , .z -L)
ﬂL,AT ==l

N
D P(t,,t, + AT)
i=1
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Ecuacion 2.11. Definicion del parametro B utilizada en este trabajo, donde P es la precipitacion
acumulada en AT minutos, empezando en el instante ti, y que se obtiene de la intensidad de precipitacion
I, registrada en esas mismas condiciones temporales. L es el valor del umbral utilizado y 0 es la funcion

de Heaviside.

Si se substituye L por 35 mm h™ y AT por 5 minutos, se define el que se conoce como
pardmetro B, aunque aqui sera redefinido como simplemente B, ya que es la definicién més
acorde con la idea del parametro. Este puede ser aplicado a cualquier intervalo temporal, desde
episodios hasta periodos que van desde meses a varios afios. La tnica variable que deberia
aparecer junto a la B es el periodo de tiempo para el cual se ha calculado el parametro.
Volviendo al caso de los episodios pluviométricos, en un primer momento se definid6 como
convectivo aquel para el cual se verificaba la condicién que B > 0. Sin embargo, se introdujo
una nueva propuesta de clasificacion acorde con el cardcter convectivo del episodio, y que se

muestra en la tabla 2.2 (Llasat, 2001):

B Clasificacion

B=0 No convectivo

0<p<03 Ligeramente convectivo
03<B<0.8 Moderadamente convectivo
08<p<1 Fuertemente convectivo

Tabla 2.2. Clasificacion de un episodio seglin su caracter convectivo, dado por el parametro beta

La precipitacion vista por el radar. El radar no mide precipitacion, sino reflectividad, y
para realizar la conversion de esta ultima a valores de lluvia es necesario utilizar lo que se
conoce como relacion Z-R (Marshall y Palmer, 1948). La forma predominante de esta relacion

en la literatura es la exponencial:

Z=aR"

Ecuacién 2.12. Relacion Z-R en la forma exponencial (Joss y Walvogel, 1990, Collier, 1989).

donde a y b son dos parametros constantes determinados empiricamente y R es la
intensidad de precipitacion, en mm/h. El mayor problema aparece a la hora de seleccionar los
valores mas adecuados de a y b (ver tabla 2.3). La relacion depende de la distribucion del

tamario de las particulas, por lo tanto, del tipo de precipitacion (Joss y Walvogel, 1990; Collier,

47



Capitulo 2: Estado del arte

1989; Sanchez-Diezma, 2001). Aparte de existir diferentes tipos de precipitacion en una misma
imagen, las variaciones se aprecian incluso dentro de una misma tormenta, hecho que prueba la
gran dificultad con la que se enfrentan los investigadores a la hora de obtener resultados
optimos (Smith, 1990). Se han realizado numerosos experimentos utilizando disdrometros,
obteniéndose diferentes relaciones, presentandose a continuacion algunas de las utilizadas en
nuestra region (Sempere-Torres et al., 1998; Cerro et al., 1997). El uso de una u otra relacion
implica, en muchos casos, diferencias muy notables en los valores de precipitacion pese a que
todas ellas asumen que la distribucion del tamafio de las particulas de los hidrometeoros sigue
una forma exponencial segin la expresion anterior (ver figura 2.12).

Por otra parte, el analisis del tipo de precipitacion se ha basado, en muchos casos, en el
intento de definir unas propiedades que permitan diferenciar, al menos, entre precipitacion

estratiforme y convectiva (Biggerstaff y Listemaa, 2000; Houze, 1997; Yuter y Houze, 1995).

a b
Marshall-Palmer, 1948 200 1.6
Martin-de Esteban, 1994 (llovizna, INM) 50 1.6
Martin-de Esteban, 1994 (chubascos, INM) 800 1.6
Martin-de Esteban, 1994 (nieve seca, INM) 800 1.6
Martin-de Esteban, 1994 (nieve himeda, INM) 430 1.2

Tabla 2.3. Ejemplos de relaciones Z/R utilizadas en la region de estudio.
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Figura 2.12. Valores de intensidad pluviométrica obtenidos a partir de algunas relaciones ZR

presentadas en la tabla 2.3
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2.5. Episodios de lluvias fuertes en Catalunya

Existen numerosos trabajos sobre inundaciones debidas lluvias fuertes en Catalunya, los
mas completos se refieren basicamente al analisis a escala sindptica y termodinamica (Ramis et
al., 1994; Llasat y Puigcerver, 1994; Ramis et al., 1995; Llasat y Barrantes, 1996; Puigcerver et
al., 1986). Sélo en estudios especificos de episodios concretos se han incluido a partir de
mediados de los afios 90 observaciones mesoescalares y analisis a partir de informacion del
radar. Por este motivo, en el presente trabajo se ha pretendido realizar un estudio sistematico y
en profundidad de los diferentes tipos de episodios de lluvias fuertes que afectan a la region,
especialmente mediante las dos ultimas herramientas, aunque sin olvidar los andlisis
pluviométrico, termodinamico o, en menor grado (dada la abundante bibliografia existente),
sinoptico.

En este capitulo se presenta un breve estado del arte sobre el analisis meteorologico de
los episodios de lluvias fuertes en Catalunya desde diferentes puntos de vista. Sobre ello existe
una extensa bibliografia que se inici6 con los trabajos del propio Dr. Fontseré y que ha sido
objeto de estudio de otras tesis doctorales (Sureda, 1995; Llasat, 1987; Gibergans, 2001; etc).
En la misma linea existen otros trabajos referidos a Levante o Baleares, si bien desde un punto
de vista mas geografico (Martin Vide, 1987; Gil Olcina y Morales Gil, 1989; Olcina, 1994;
Grimalt, 1992; Lopez Goémez, 1983, entre otros).

Catalunya, como la mayor parte de las regiones de la Cuenca Mediterranea Occidental,
se caracteriza por el registro de numerosas inundaciones de caracter stbito (conocidas en el
mundo anglosajon como “flash-floods™) que afectan casi cada afio a diferentes puntos de la
costa, especialmente en otoflo, aunque también a finales de verano y en primavera (Llasat,
1991). Este tipo de episodios, generalmente locales, suele ir asociado a precipitaciones breves
pero muy intensas (Pascual, 1999). En general, los valores acumulados totales no suelen ser
muy elevados aunque, debido a la compleja orografia de la zona, es muy habitual que se
produzcan las ya citadas inundaciones subitas, las cuales pueden provocar la pérdida de vidas
humanas e importantes dafios materiales, especialmente en material urbano y medios de

transporte, tanto publico como privado (Estrela et al., 2000; Berga, 1995).

Por otra parte, y no de forma regular, es comin que se produzcan episodios mas
generalizados, en cuanto a extension, que afectan gran parte de la region e incluso, en ciertos
casos, a otras zonas, bien de la Peninsula Ibérica como de otros puntos del Mediterraneo
Occidental, especialmente el Sur de Francia y el Norte de Italia (Llasat, 1991; Llasat y
Puigcerver, 1994; Dowell et al., 1997, Llasat et al., 2000). Este tipo de episodios, llamados
inundaciones catastroficas, suelen verificar las siguientes condiciones (Llasat y Puigcerver,
1994; Barriendos et al., 2003):
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. Se superan los 200 mm acumulados durante todo el episodio en al menos un punto

de la region

. Se superan los 100 mm acumulados en una regidon que tiene una extension igual o
mayor que 2000 km?

. El méaximo valor pluviométrico en 24 horas excede los 100 mm

. Se desbordan uno o mas rios

. Se producen dafios muy importantes, que afectan a grandes extensiones, pudiéndose

registrar victimas humanas

Tanto en uno como en el otro tipo de episodios existe un factor comun: el predominio
de la precipitacion convectiva, es decir aquella que se debe a nubes de gran desarrollo vertical
(Llasat y Puigcerver, 1997; Llasat, 2001; Doswell, 1994; Rosenfeld et al., 1995). Sin embargo
no toda la precipitacion es de este tipo, ya que siempre existe una contribucion (que puede
variar en cantidad seglin el episodio) de precipitacion estratiforme, es decir aquella que se forma
en los yunques de nubes convectivas o bien en nubes desarrolladas horizontalmente, mas
uniformes en el espacio (Doswell et al., 1996; Rosenfeld et al., 1995; Houze Jr., 1997; DeMott
et al., 1995). Para realizar el analisis de los episodios se utilizan especialmente pluviometros y
radar meteorologico, combinados con otras herramientas (satélite, redes de estaciones
meteorologicas, modelos, redes de detectores de rayos...) con los que se complementa el

estudio (Doswell et al., 1996; Martin et al., 2001; Doswell, 2001).

Otro tipo de episodios, que si bien no puede considerarse como de precipitaciones
intensas, si comporta grandes valores de precipitacion total acumulada, con la posibilidad de
inundaciones en grandes rios. Por otra parte, debe citarse un cuarto tipo de inundaciones, mas
propio de las regiones mediterraneas del este y de latitudes superiores, que suele deberse a la
conjuncion del deshielo con lluvias mas o menos fuertes (Dimitrievsky, 1997; Jacobeit et al.,
2003, Lobanova, 2003). En Catalunya, a diferencia de otras regiones, los episodios de
inundaciones por deshielo son muy poco comunes. Sin embargo, es posible que la contribucion
de la fusion de la nieve acumulada en las montafas ayude a incrementar los caudales,
especialmente en primavera y sobre rios cuya cuenca tiene una gran extension, parte de la cual

corresponde a zona montafiosa (como es el caso del Ebro).

La siguiente clasificacion esta estrictamente basada en el campo pluviométrico (valores y
zonas afectadas), ya que permite comparar con episodios histdricos, para los cuales no se
disponia de informacién meteorologica o era basicamente descriptiva (Llasat, 2003). El objeto
de esta clasificacion es el de obtener unos patrones meteoroldgicos generales para cada uno de

los tipos de situaciones mostradas a continuacion.
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2.5.1. Primer tipo: episodios muy breves, con intensidades de

precipitacion muy elevadas

Es el tipico caso de inundaciones relampago. Se trata de episodios cuya parte mas
importante no suele durar mas de una hora y que, generalmente no se extienden a mas de 3, por
lo que las cantidades recogidas suelen ser inferiores a los 100 mm. Aunque el contexto
meteorologico favorable para el desarrollo de precipitaciones es mas extenso, los picos de
intensidad suelen producirse en una sola cuenca, pudiendo llegar a valores superiores a los 6
mm/min (Burguefo, 1989). Consecuentemente s6lo producen inundaciones locales que no
llegan a alcanzar el grado de catastroficas. Son episodios que se producen generalmente en

verano o a principios de otofio, existiendo dos subcategorias, presentadas a continuacion.

En primer lugar, se hallan las tormentas que se producen en zonas montafiosas,
especialmente en los Pirineos, y que pueden provocar las crecidas de torrentes. Las victimas, si
las hay, suelen ser personas que estan practicando deportes de riesgo o afectados por descargas
eléctricas. Este tipo de episodios se deben especialmente al intenso calentamiento solar,
modificando las propiedades mesoescalares habituales del estio (Romero et al., 2001; Riosalido
et al., 2001). En el caso de que, ademas, se den determinadas condiciones sindpticas favorables,
la conveccion puede desarrollarse de manera muy importante, afectando incluso a regiones
situadas en llanuras cercanas a las cordilleras. Son episodios que generalmente producen un
nimero poco elevado de victimas (suelen afectar regiones en las cuales no hay poblacién o con
una densidad de habitantes muy baja), teniendo un impacto muy inferior a los que se registran
en las zonas costeras. Es mas, en muchos casos sabemos de ellos por las imagenes de sensores
remotos (radar, satélite, rayos), ya que no hay ningin pluvidémetro que las registre, al menos con
toda su intensidad. En los trabajos realizado por Terradellas (1999, 1997) se muestra, a partir de
los datos de descargas eléctricas, como la zona pirenaica y las areas proximas a ella es donde se

registra la mayor actividad tormentosa en verano.

Este trabajo se centrard en los casos que afectan a las regiones mas pobladas,
especialmente aquellos casos que afectan las zonas costeras. Existen algunos trabajos
especificos sobre una de las regiones mas afectadas por este tipo de episodios: el Maresme
(Pascual, 1999; Pascual y Terradellas, 1999; Jardi et al., 1998). En esta zona costera de
Catalunya los episodios de precipitacion intensa pero breve producen pequefias inundaciones en
las rieras que tienen fuertes pendientes casi hasta su desembocadura. Debido a su proximidad
con Barcelona, la region ha visto como el incremento de su poblacion ha sido espectacular en
los tltimos afios, pasando de 582 habitantes por Km® en 1975 a 841 habitantes por Km” en 1998

(segln el Institut d’Estadistica de Catalunya). Otra zona con caracteristicas similares, aunque
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con sus particularidades propias, es la cuenca del Besos, que se encuentra entre el Maresme y

Barcelona, pero situada mas en el interior.

Generalmente, los episodios de esta tipologia suelen presentar un gradiente muy
marcado en el campo de precipitaciones, con diferencias en los valores muy importantes. Suelen
identificarse uno o pocos maximos, que no necesariamente deben ser proximos, y un area mas o
menos extensa con valores muy débiles o completamente nulos. Los valores maximos de
precipitacion acumulada para periodos breves (hasta 3 horas) son muy elevados, en
comparacion con otros tipos de episodios, mientras que las acumulaciones maximas para
intervalos temporales superiores a las 12 horas son casi idénticas a las de 3 horas. Un ejemplo

seria el episodio de inundaciones en el Maresme, en julio de 2002.
En resumen, las caracteristicas fundamentales de este tipo de episodios son:

e la concentracion mayoritaria de casos en las estaciones de verano y principios

de otoilo,

e la focalizacion de las zonas afectadas, con grandes gradientes en el campo de

precipitacion,
e vy laelevada intensidad registrada durante cortos intervalos temporales.

En este tipo de episodios predomina una fuerte eficiencia de la precipitacion (Doswell et

al., 1996, Martin et al., 2001).

2.5.2. Segundo tipo: episodios de duracion moderada

Es el tipo de episodios que producen las inundaciones mas catastroficas, ya que se unen
dos factores basicos: en primer lugar, las elevadas cantidades de precipitacion acumuladas vy,
por otro lado, la notable extension de area afectada (Llasat y Puigcerver, 1994, 1997). Al igual
que el caso anterior son episodios marcados por una gran eficiencia pluviométrica, siendo
caracteristico que en todos ellos se superen los 200 mm. Atendiendo a la duracion es posible
distinguir entre dos subtipos. El primero hace referencia a inundaciones en las cuales la lluvia se
recoge en gran parte en un periodo que no supera las 6 horas, y el episodio no suele durar mas
de 24 horas. Este seria el caso de las inundaciones del Maresme, en septiembre de 1996 (Rigo et
al., 2001); o de las del Besoés, de 1962, en las que entre muertos y desaparecidos se superaron
los 800 (Llasat, 2001). También se incluirian aqui las del 10 de junio de 2000, o el caso mas
triste y conocido, aunque fuera de Catalunya, de Biescas de 1996, en el cual murieron 85

personas (Llasat et al., 2003; Riosalido et al., 1998; Romero et al., 2001). En estos casos las
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estructuras se hallan mas organizadas que en el tipo 1, dentro de un contexto sindptico favorable
para la realimentacion de los sistemas convectivos.

El tipo 2b incluye aquellas inundaciones catastroficas vinculadas a precipitaciones que
se extienden mas de 24 horas, si bien no suelen durar mas de tres dias. En este caso la intensidad
puede ser fuerte en algunos momentos e incluso producir avenidas subitas en la parte alta del
rio, pero lo mas importante es la intensidad moderada, sostenida durante un largo periodo de
tiempo. Las cantidades acumuladas pueden superar los 400 mm y superarse los 200 mm en
varias cuencas. Un ejemplo son las inundaciones de noviembre de 1982 u octubre de 1987
(Llasat, 1987; Ramis et al., 1994). Es un tipo de situaciones que afecta también a Francia e
Italia, pudiéndose dar el caso de que la precipitacion se inicie sobre Espaiia y llegue a afectar a
los tres paises. Un ejemplo fueron las inundaciones de septiembre de 1992 (Blanchet y
Deblaese, 1993; GNDCI, 1994).

Son episodios que se suelen producir en octubre (la mayoria de las grandes
inundaciones registradas en el siglo XX se dieron durante este mes), aunque también en
septiembre o noviembre (Llasat y Puigcerver, 1997; Llasat et al., 2000). De todas maneras,
también es posible encontrar algunos casos en primavera o verano, aunque la frecuencia es

menor (Rigo y Llasat, 2002).

Como en el caso del tipo 1, podemos diferenciar dos regiones mas afectadas o de
localizacion de los grandes maximos de precipitacion acumulada, aunque en muchos casos toda
Catalunya se ve afectada (Llasat y Puigcerver, 1994). La primera, que corresponde a la mayoria
de los episodios, suele afectar las zonas costeras, y estd caracterizada por una elevada
inestabilidad condicional con ascensos minimos para la inestabilizacion inferiores a los 1000 m
(21-23 septiembre 1971, 18-19 octubre 1977, 2-4 octubre 1987). En la segunda, la region de los
Pirineos es aquella donde se producen los maximos de precipitacion. Especialmente en este
ultimo caso, es muy comun que las lluvias fuertes e inundaciones se registren también en el sur

de Francia (19-20 octubre 1940, 6-8 noviembre 1982 y 12 noviembre de 1988).

Meteoroldgicamente, las estructuras estan mucho mas organizadas y tienen dimensiones
mucho mas importantes (Codina et al., 1997; Ramis et al., 1997; Riosalido, 1997; Rigo y Llasat,

2003), hecho que ayuda claramente a que se den estos valores acumulados tan elevados.

A diferencia de los episodios breves, en los cuales los rios que se desbordan son cortos
y con cauces pequefios (por lo tanto, mas faciles de inundar), es habitual que los rios mas
importantes de la region incrementen su caudal de manera realmente notable, con inundaciones
graves en muchos puntos. Las medidas tomadas en los afios 70, por lo que se refiere a las
estructuras hidraulicas, han permitido reducir sensiblemente los dafios materiales provocados

por este tipo de inundaciones e, incluso, las inundaciones para una misma cantidad o intensidad
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de precipitacion. Por lo tanto, resulta complicado comparar la frecuencia de los episodios

ocurridos recientemente con la de los historicos, al menos por lo que se refiere a este punto.

La informacidn historica de los Gltimos 500 afios, muestra su existencia en todas las
estaciones del afio, si bien con una frecuencia considerablemente inferior (Barriendos, 1994;
Llasat et al., 2003). Las principales caracteristicas de este tipo de episodios se pueden resumir

en:

Se producen principalmente en otofio

e Los valores acumulados en menos de dos dias son importantes (mas de 200
mm), aunque las intensidades de precipitacion sean notablemente inferiores a

las de los episodios breves.

e La zona abarcada por estos episodios es bastante extensa, afectando en muchos
casos a otras zonas espafiolas o mediterraneas (especialmente Levante, el sur de

Francia y norte de Italia).

e [os dafios son normalmente muy importantes, tanto por lo que se refiere a la

parte material como a la humana.

2.5.3. Tercer tipo: episodios de larga duracion

Se trata del tipo de episodios probablemente menos analizado al ser los que actualmente
producen dafnos menores en la region de estudio. Esto se debe a las mejoras en las obras de
ingenieria hidraulica, y, por otra parte, a la menor violencia y al mayor tiempo de respuesta del
episodio. Si en el segundo tipo de episodios la mitigacion de los dafios es notable, aqui
practicamente no se producen consecuencias que afecten de forma impactante a la sociedad. Al
ser episodios facilmente predecibles y con intensidades de precipitacion no excesivamente altas,
la gestion de los embalses suele permitir controlar las crecidas de los rios. Quizas es posible que
se den inundaciones aisladas, pero éstas no son, ni mucho menos, comparables con las de los
otros episodios. Un ejemplo seria el del 24-30 de enero de 1996 (Llasat et al., 2000)

En estos episodios no tiene especial relevancia hablar de precipitacion horaria ni de
otros periodos breves, ya que los valores acumulados no son realmente importantes hasta el
transcurso de muchas horas. Se trata de episodios generalmente producidos durante el invierno
y en ellos no se produce apenas actividad tormentosa, al menos del mismo modo como se

desarrolla en los otros episodios (Rigo y Llasat, 2003).
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Al igual que en los episodios del tipo 2, las zonas afectadas por la precipitacion abarcan
gran parte de Catalunya, por no decir toda su extension. Sin embargo, los mapas de
precipitacion acumulada no tienen practicamente similitud. Los maximos suelen registrarse en
la region de los Pirineos y areas mas proximas, pero poco tienen que ver (incluso por lo que se
refiere a los totales del episodio) con los que se producen en las mismas regiones en el caso 2,
siendo los gradientes mas suaves, presentandose campos de precipitacion bastante uniformes
(Montes, 1997).

Resumiendo, las caracteristicas son:

e Se producen principalmente en invierno, y, en menor cuantia, en primavera

e Hay una componente de la precipitacion estratiforme importante con maximos
de conveccion embebida

e Afectan extensas areas y se prolongan durante mas de tres dias

e Los tiempos de respuesta de los rios y de las redes de drenaje son mayores y

ello permite una mejor gestion de las crecidas

2.6. Breve climatologia pluviométrica de la region

2.6.1. Pluviometria por regiones y por meses

Las grandes diferencias que existen en la orografia de la regién forman parte de las
causas de las grandes desigualdades que se observan en los mapas climaticos de precipitacion
acumulada anual en Catalunya (figura 2.13). Mientras que los maximos se detectan en la zona
pirenaica (donde se registran, por término medio, unos 1000 mm anuales), en la regién plana
interior no se superan practicamente los 250 mm de precipitacion media anual (Ninyerola et al.,
2000, Clavero et al., 1996). En las Cuencas Internas de Catalunya (CIC), los minimos se dan en
la parte mas meridional (provincia de Tarragona), con valores medios inferiores a los 500 mm.
Los maximos totales de precipitacion anual media acumulada son de unos 1600 mm en el
Pirineo de Lleida y de unos 1500 mm en el de Girona, que se corresponde con el maximo
absoluto en las CIC.

Por lo que se refiere a la estacionalidad, los datos de 6 estaciones meteoroldgicas del
Instituto Nacional de Meteorologia (INM, 2002) asi como del Atles Climatic de Catalunya
(Clavero et al., 1996) muestran como aparecen dos maximos y dos minimos bien marcados de
precipitacion mensual. Si se exceptia los Pirineos y las zonas mas montafiosas, como el

Montseny, en los cuales la altura es un factor determinante, el maximo absoluto se sitia en
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octubre. Ademas, aparece otro maximo relativo (coincidente en todas las estaciones) en mayo.
Por lo que se refiere a los minimos, tanto el absoluto como el relativo, coinciden en todas las
estaciones, para julio y febrero, respectivamente. Por lo tanto, podemos distinguir claramente
dos épocas de maximos de precipitacion media (septiembre-octubre-noviembre y abril-mayo-
junio, el primero mas importante) y, por el otro lado, otras dos de minimos (julio y enero-

febrero-marzo).
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Figura 2.13. Caracteristicas geograficas de la region. Situacion de Catalunya dentro de Europa y
el Mediterraneo (arriba a la izquierda). Las Cuencas Internas de Catalunya (CIC), dentro del territorio de

Catalunya (abajo a la izquierda). Orografia de las CIC (derecha).

En resumen, la climatologia de la region es muy similar a la de la mayoria de zonas del
Mediterraneo Occidental, excluyendo la region Pirenaica, en la cual se tiene un clima de
montafia o la zona interior, donde predomina un clima mas continental. Podemos encontrar dos
épocas lluviosas, que coincidirian aproximadamente con la primavera y el otofio, y dos secas
(invierno y verano). La actividad tormentosa mas importante abarca desde abril hasta octubre
(aunque excepto en enero, los valores medios no son nulos en ningiin mes), con un maximo
bastante claro en agosto (o septiembre en algunas zonas), hecho que se verifica con el analisis

de descargas eléctricas realizadas por Pascual (1999).
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2.6.2. Inundaciones historicas

Resulta interesante comparar los episodios catastroficos (Llasat y Puigcerver, 1994) o
que han superado los 200 mm durante el siglo XX (Llasat et al., 2000), con los casos de
inundaciones registrados en Catalunya desde el siglo XIV (Barriendos, 1994). En el caso de que
se desee sintetizar en una serie Unica los episodios historicos con los acaecidos en los siglos XX
y XXI, habra que tener en cuenta la realizacion de obras hidraulicas con el objetivo, entre otros,
de mitigar los dafios producidos por las inundaciones, asi como los cambios en los usos del
suelo y urbanizacion. La ventaja es que Catalunya es una de las partes de la Peninsula Ibérica
mejor estudiada por lo que se refiere al analisis de inundaciones ocurridas desde el siglo XIV
(Barriendos y Llasat, 2003; Thordycraft et al., 2003). La reconstruccion de la serie
meteoroldgica de Barcelona de presion y temperatura, unida con la recopilacion de informacion
de inundaciones y periodos de sequia ocurridos en diferentes localidades catalanas, hacen que
los conocimientos que se tienen del pasado hidrometeoroldgico sean de los mas importantes de
Europa. Asi, a titulo de ejemplo, en la desembocadura del LLobregat se han registrado mas de
150 inundaciones catastréficas o extraordinarias desde el siglo XIV, la mayor parte de ellas con
dafios importantes en infraestructuras.

El anélisis sistematico de los episodios de inundaciones catastroficas o con
precipitaciones superiores a los 200 mm muestra, y confirma, la tendencia a la ocurrencia de
episodios especialmente en octubre, aunque es importante remarcar que practicamente en todos
los meses del afio se ha dado al menos un caso (Llasat et al., 2000; Llasat y Puigcerver, 1994;
Llasat et al., 2003). El analisis realizado por Gibergans (2001) muestra que durante el periodo
1975-2000 se registraron episodios con lluvia acumulada en 24 horas superior a 100 mm en
todas las cuencas de Catalufia, con valores superiores a 200 mm en toda la zona norte. La zona
constituida por las cuencas del Ter, Fluvia y LLobregat d’Emporda, presenta una precipitacion
maxima diaria de mas de 300 mm para un periodo de 10 afios, que pasa a ser de 443 mm para

50 afios y de 502 mm para 100 afios.

2.7. Factores meteorologicos tipicos de los episodios de

inundaciones en Catalunya

Existen numerosas publicaciones que ya han analizado, desde diferentes puntos de vista

(sinoptico, mesoescalar, termodinamico), los factores que intervienen en la produccion de los
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episodios de inundacion que afectan a la region (Llasat, 1987, 1999; Ramis et al., 1994, 1995;
etc). En este apartado se intenta esquematizar el conjunto de ingredientes necesarios para que se
den las lluvias fuertes. Sin embargo, como comenta Doswell (1993, 1996, 2000) o Llasat et al.
(2000), no son suficientes unos eclevados valores de precipitacion para que se produzcan
inundaciones. Hay otros factores que también intervienen, tales como el hidrologico, el
orografico o el geoldgico. Asimismo, la mayor o menor vulnerabilidad sera un factor
determinante en los posibles dafios que creen a la poblacion. Dado el objetivo de esta tesis, no

van a discutirse en profundidad estos aspectos, pero si van a ser citados en algin momento.

2.7.1. Ingredientes termodinamicos

Los estudios de caracter termodinamico realizados para la regién no son tan numerosos
como los que se pueden encontrar en los EEUU (entre los que se pueden destacar Galway, 1956,
George, 1960; Weisman y Klemp, 1986; Showalter, 1953), pero entre los que hay cabe
mencionar los de Llasat y Barrantes (1996), Gibergans (2001) o los realizados para la cercana
region de Baleares por Ramis (Tuduri y Ramis, 1997). Pese a que hasta hace pocos afios no se
disponia de radiosondeo en Barcelona y que en la actualidad todavia no pertenece a la red de la
Organizacion Meteorologica Mundial, el hecho de disponer de dos sondeos verticales cercanos
(Palma y Zaragoza) y con informacion termodinamica suficiente sobre las masas de aire que
después afectan a Catalunya, ha permitido y permite determinar los principales factores
termodinamicos asociados a lluvias fuertes en Catalunya y Baleares, con una buena
aproximacion (Llasat, 1989; Llasat et al., 1996). Asimismo, la interpolacion de los analisis
termodinamicos a partir de modelos de area limitada o, mas recientemente, a partir del GPS, ha
permitido verificar o mejorar una gran parte de los resultados (Cucurull, 2001).

En términos generales, los factores que se deben buscar son la humedad y la
distribucion de ‘lapse rate’, que combinados hacen posible la convencion profunda. En este caso
se utilizan los parametros conocidos como termodinamicos, entre los que destacan los indices
de inestabilidad, la energia convectiva potencial disponible (del inglés, CAPE), el nimero de
volumen de Richardson o la masa de agua precipitable, entre otros (Llasat et al., 1996;
Gibergans, 2001). Estos parametros fueron disefiados practicamente todos en los EEUU, donde
se definieron también los umbrales mas significativos para situaciones de lluvias fuertes u otros
tipos de fendmenos adversos (ej: Maddox et al., 1979).

En la tabla 2.4 se indican cuales son los parametros mas comunes en el analisis
termodindmico realizado en el Mediterraneo Occidental y cuales son los umbrales obtenidos por

los diferentes autores.
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Indice Region Débil Moderado Fuerte
CAPE General 3002 1000 1000 a 2500 2500 a 5300
KI Este de las Rocosas 20226 26 a35 > 35
Oeste de las Rocosas  15a21 21a30 > 30
LI General Oa-2 -3a-5 -5
SI Europa <39 >40y <46 > 46
TT Oeste de las Rocosas 48 a 51 52a54 > 54
Este de las Rocosas 44 a 45 46 a 48 > 48
Europa >42 > 48 > 50

Tabla 2.4. Algunos de los indices termodinamicos mas habituales, con umbrales para diferentes

regiones

2.7.2. Factores en la escala sindptica

Quizas el aspecto meteorologico mejor definido de los episodios de lluvias fuertes en
Catalunya sea el de la escala sinoptica. El hecho de disponer de informacion a esta escala desde
hace mas tiempo ha permitido realizar estudios detallados (Barrera et al., 2003, Atles Climatic
de Catalunya, 1999). Los episodios mejor conocidos son los que suelen producir las
inundaciones mas catastroficas. Sin embargo, todos los tipos de casos han sido mé&s o menos
analizados y bien determinados. Es por esto que aqui no se tratara la escala sindptica, excepto en
este apartado.

Los estudios realizados por Ramis et al. (1994) y Llasat et al. (1996) sobre el episodio
de Octubre de 1987, especialmente, y otros casos, en general (Llasat, 1987), muestran que los
factores més importantes son:

- La circulacion ciclénica a través de la troposfera, la cual favorece la adveccion de aire
calido y humedo hacia la region analizada, desde el Atlantico, produciéndose un incremento en
la temperatura. Esta circulacion, asi como el aumento de temperatura, suelen beneficiarse de una
situacion anticiclonica sobre Europa, con presencia de bajas presiones en el oeste de la
Peninsula Ibérica. Para analizar matematicamente este factor se utiliza la convergencia de vapor
de agua.

- Los forzamientos casi-geostréficos verticales de ascenso en niveles bajos, pero no en
500 hPa. Los analisis de la funcién del forzamiento vertical sirven para determinar la

importancia de los ascensos verticales a gran escala.
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- Factores termodinamicos apropiados en la atmosfera vertical que dan lugar a
inestabilidad potencial en la region, la cual se mide a partir de la diferencia de temperatura
potencial equivalente entre los niveles de 500 y 1000 hPa.

En general, para realizarse estos analisis se cuenta con diferentes herramientas,
destacando los modelos de area limitada (L.A.M.), como es el caso del HIRLAM del INM, o las
imagenes de satélite.

Los mapas sindpticos suelen ser, para los dias en los cuales ocurren los episodios,
bastante poco informativos, sin caracteristicas marcadas sobre la region (Llasat y Puigcerver,
1994; Barrera et al., 2003). Sin embargo, cabe destacar la posicion de un potente anticiclon
sobre Centro Europa, el cual produce presiones moderadamente altas sobre Catalunya. Estas
presiones decaen, sin embargo, de manera espectacular tras el inicio del episodio de lluvias
fuertes. La posicion del anticiclon provoca un realce del flujo del sur en la baja troposfera,
mientras que la inversion de subsidencia permite un almacenamiento de humedad y
temperatura. Precisamente la temperatura que se registra durante los episodios de lluvias fuertes
es notablemente superior a la media para el periodo en que ocurren. Esta misma circunstancia se
registra con la temperatura del mar Mediterraneo, un mar que ya de por si es calido (Jansa,
1990).

Los factores citados anteriormente provocan una fuerte evaporacion de agua del mar,
que se convertira en masa de agua precipitable y una notable inestabilidad potencial atmosférica
(Ramis et al., 1994). La entrada de un chorro subtropical provoca que el aire himedo e inestable
se propague por gran parte del Mediterraneo Occidental. En algunos casos aparece una marcada
depresion situada al oeste de Catalunya, la cual ayuda a marcar todavia mas el flujo del sur
sobre la region. El campo de viento tiende a ser poco importante en todos los niveles, aunque se
dan casos en los cuales los episodios de precipitaciones fuertes vienen acompanados de intensos
vientos. En general, tiende a predominar la componente E o SE en superficie, la cual favorece la
entrada de la masa de aire humeda sobre la region, mientras que en altura es del W.

Finalmente cabe decir que trabajos mas recientes han demostrado la presencia de una
baja, usualmente producida por ciclogénesis mediterranea, simultanea a los episodios de lluvias

fuertes (Jansa et al, 1995, 1996; Jansa, 1997; Llasat y Rigo, 2003).

2.7.3. Puntos importantes en la mesoescala

Esta claramente demostrado que los mecanismos de la mesoescala son necesarios y
responsables del disparo de la conveccion dentro de un ambiente sindptico favorable (Llasat et

al., 1996; Doswell, 1996). La gran cantidad de fendmenos que se producen en esta escala (que
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engloba desde los pocos kilometros hasta varios millares) hacen que el estudio de ésta sea
basico para conocer los factores que hacen que un episodio afecte a una region u otra.

El analisis mesoescalar se puede realizar de dos maneras, de manera objetiva, es decir,
mediante el uso de un modelo numérico, o bien de forma subjetiva, aplicando los criterios del
meteordlogo sobre un mapa sinéptico, en el cual se trazan nuevas isolineas con intervalos
menores (Jansa, 1990). En ambos casos se deben tener en cuenta muy especialmente aquellos
modelos conceptuales conocidos, que en muchos casos son basicos en un episodio de lluvias
fuertes, pero que el analisis sindptico es incapaz de reconocer. Los mas conocidos son los que se

presentan a continuacion:

o Los dipolos orogréaficos: son estructuras mesoescalares de presion que consisten en
una anomalia positiva situada a barlovento de la cadena montafiosa donde se producen,
y otra negativa (depresion) localizada a sotavento, siempre teniendo en cuenta el flujo
general, macroescalar, que cruza la dificultad orografica. La consecuencia mas
importante de este fenomeno es la redistribucion del campo de vientos en la region
analizada, siendo posible la generacion de lineas de convergencia. Los posibles efectos
de reforzamiento de un dipolo orografico son: el dinaimico o de rozamiento, el de fohn,
el de embolsamiento de aire frio a barlovento y su opuesto, el del calentamiento a
sotavento. Consecuencia de los dipolos orograficos son también:

0 Algunos sistemas de vientos locales, como es el caso del bien conocido
mistral-tramontana-cierzo (Campins et al., 1997), en el NE de la
Peninsula Ibérico o el bora (Vucetic, 1997)

o El empaquetamiento de isobaras en una valle angosto o un estrecho

e Las singularidades térmicas, las cuales pueden ser uno de los factores mas
importantes en la generacion de perturbaciones de esta escala Un caso particular de
singularidad térmica es el que da lugar a los regimenes de brisa, especialmente en
zonas costeras, cuya similitud con los regimenes monzonicos es muy elevada

e Las singularidades cinemdticas, que juegan un papel muy importante en la
generacion o canalizacion de zonas de conveccidn, asi como en la deformacion de los
campos de viento en altura

e Las estructuras convectivas organizadas, como los llamados Sistemas
Convectivos en Mesoescala, con un frente de turbonada bien definido asi como con la

aparicion de un alta mesoescalar consecuencia del descenso de aire frio

Pese a la gran cantidad de informacion obtenida a través de ellos, los analisis subjetivos
estan dejando de ser utilizados, siendo substituidos habitualmente por los objetivos. Los

problemas que han llevado a este cambio pueden resumirse a continuaciéon (son problemas
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propios del analisis mesoescalar, sea subjetivo u objetivo): la necesidad de un mapa de grandes
dimensiones con una escala de aproximadamente 1:5.000.000, los intervalos de las isolineas
(con pasos muy inferiores a los de la escala sindptica), la necesidad de una gran densidad de
datos, la dificultad en la separacion de escalas dentro de la informaciéon de los datos
meteorologicos, la coherencia de las diferentes variables, el uso de informacién no convencional
(como imagenes de satélite), o, finalmente, el conocimiento de los ya citados modelos
mesoescalares. Todo esto hace que sea poco comiin ver analisis subjetivos en la prediccion,
aunque quizas el campo en el cual se contintan utilizando con mas asiduidad es en el del
estudio a posteriori de situaciones que han dado lugar a episodios de fendmenos extremos
(Ramis et al., 1994).

Uno de los aspectos mas importantes a escala mesoescalar y que mejor definen las
caracteristicas meteoroldgicas de la region analizada es la existencia de la llamada masa de aire
mediterraneo (Jansa, 1997, Llasat et al., 2000). Esta viene caracterizada por el entorno
geografico, marcado por un mar profundo con temperaturas bastante calidas en superficie, el
cual esta rodeado por una barrera montafiosa casi continua (con alturas comprendidas entre los
1500 y los casi 5000 m). Esta barrera ayuda a mantener una masa de aire en los niveles bajos en
contacto con el mar, hecho que provoca que adquiera una temperatura mas elevada de lo normal
en nuestras latitudes. Esta masa de aire acompafiada de aire frio en altura es uno de los

ingredientes que favorecen las situaciones de tiempo adverso habituales en toda la region.

2.7.4. Otros aspectos no meteoroldgicos a tener en cuenta

Doswell et al. (1996) citan algunos de los puntos que pueden ayudar a que se produzcan
inundaciones en un episodio de lluvias fuertes. Entre ellos destaca la presencia de grandes
cantidades de precipitacion (para la cual son necesarias una gran eficiencia pluviométrica y una
duracion elevada). Las grandes acumulaciones pluviométricas debido al paso de grandes
estructuras de precipitacion o por el movimiento casi-estacionario de un sistema convectivo
mesoscalar. Sin embargo, no cita otros factores como pueden ser (McCoy, 2003; Vis et al.,

2003; Ganoulis, 2003):

o Condiciones de suelo saturado debido a episodios de lluvias anteriores
o Niveles altos en rios debido a lluvias previas

e Temperaturas extremadamente frias seguidas de deshielos importantes de placas

heladas

o Deshielos de nevadas rapidos

62



Capitulo 2: Estado del arte

o Incremento del uso del suelo con fines antropogénicos (Elbaz-Poulichet et al., 2003,

Kallos et al., 1997)

Ademas hay que tener en cuenta la naturaleza del terreno y la vegetacion de la cuenca.
Tanto la lluvia interceptada por la vegetacion como la infiltrada en el terreno reducen
considerablemente la formacion de escorrentia y, por tanto, los caudales. La vegetacion fija el
terreno y evita la erosion principalmente en terrenos de gran pendiente. De ahi la importancia de
los efectos de la deforestacion, que son mucho mas importantes en los paises mediterraneos que
en los del centro y norte de Europa debido a que en estos ultimos las areas deforestadas se
cubren rapidamente de hierba y maleza. A estos factores hay que afadir la intervencion humana
sobre el propio rio, que puede cambiar las caracteristicas hidraulicas y el régimen de avenidas.
Estos aspectos no son analizados en este trabajo, aunque, especialmente la intervencion
antropogénica ha resultado util en algunos episodios, ya que al afectar a zonas pobladas la

informacion recogida ha podido ser mayor.
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