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Introduccion

INTRODUCCION

La capa limite atmosférica o capa de mezcla representa el estrato de aire sujeto a
la inf luencia de la superf icie terr estre. Esta d efinicién im precisa sobre el aire q ue
respiramos abre un ilim itado campo de inves tigacion orientado a descubrir como se
comportay cual es laextens iondeles tratoenelq wueseem iten los vertidos
contaminantes y en el que se desarrolla la vida sobre la Tierra. Precisam  ente, en 1 os
modelos que estudian la contam inacion atmosférica, la altura de la capa de m ezcla es
considerada como un param etro esencial, del que sin em bargo, no es sencillo obtener
informacion al no for mar parte de las practi cas meteorologicas rutinarias que llevan a

cabo los organismos responsables en materia de medio ambiente.

La determinacion del espesor de este estrato y su evolucion a lo largo del dia
condensa una enorme complejidad. A la im precision que conlleva la propia definicion,
se le une la inexis tencia de una f ormulacion Unica, que perm ita ofrecer una estim acion
aproximada y fiable de este estrato atmosférico. En este sentido, durante los ultimos
afos (Seibert et al., 2000), se ha venido re clamando el establecim iento de protocolos,
que en m ateria de m edio am biente, tenga n com o objetivo la arm onizacién de las
definiciones y procedim ientos para el calcul o de todos los param etros relativos a la
calidad del aire, entre los cuales seencu entralaa lturadela ca palim ite. Las
investigaciones actuales a puntan a destacar laim  portancia de los esquem as de
parametrizacion que incluyen los m odelos m eteoroldgicos (alim entados con
informacion estand ar), com o una alternativa que perm ita resolve r la inexis tencia de
mediciones rutinarias de param etros turbulentos de los que depende en gran m edida, la

dispersion del material contaminante que respiramos.

Recientemente, uno de los prim  eros pasos que se han llevado a cabo se
encuentra enmarcado en el contexto de la Cooperacion Europea en el Campo Cientifico
y de Investigacion Tecnologica (COST Action 710: European Co-operation in the Field
of Scientific and Technological Research) dividido en cuatro grupos de trabajo cuyo
objetivo es estudiar el balance de energia en superficie, la altura de capa de m ezcla, los
perfiles verticales de variab les prom edio y turbulentas, y los fendom enos asociados a

terrenos complejos (Fisher et al., 1998).
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En el con texto de la capa de m ezcla, se hizo evidente que en las dos vias de
calculo del espesor de este estrato (la experimental y la te oOrica) ex istian multitud de
procedimientos que requerian una discusion y estudio detallado ya que era necesario el
establecimiento de una guia de recom endaciones, tanto para los métodos instrumentales
como para las param etrizaciones teoricas, que sirv iera co mo referenc ia para futu ras
actividades de investigacion en este terr eno (Seibert et al., 1998). Una de las
conclusiones a las que se ha llegado dentro del contexto  COST 710 sobre la capa de
mezcla es la necesid ad de profundizar en  la caracterizacion experim ental de este
parametro en diferentes regiones climaticas a partir de campafias de medida, y la mejora
y adaptacion de los procedim ientos desarr ollados en m odelos m eteoroldgicos para su

determinacion tedrica (Seibert et al., 2000).

El planteamiento de esta memoria ha abarcado estas dos vias, es decir, el cam po
de la experim entacion y el campo tedrico reflejado en el estudio de diversas
parametrizaciones. E 1 estudio experim ental se fundam enta en el analisis de los
resultados obtenidos e n cam pafnas de m edida, lo que ha perm itido aum entar el
conocimiento de com o se desarrolla, de  qué form a profundiza y evoluciona este
parametro en funcion de diferentes situaci  ones m eteoroldgicas, en el mejorde lo s
laboratorios de ensayo que se pueden tener para estudiar la capa de mezcla: la atmdsfera
real. La seg unda parte, la tedrica, n ace de la necesidad de encontrar en las form ulas
matematicas, la m anera de re producir lo que experim entalmente se desarro 1la en la
Naturaleza. Como era de esperar, lo s resultados teéricos en muchas ocasiones han s ido
sorprendentes y a m enudo desalentadores, da ndo idea de la dificultad que conlleva
reducir, en un conjunto de ecuaciones, toda la diversidad y complejidad de la naturaleza

de la atmosfera.

Los objetivos que se plantearon perseguir en estam  emoria fueron, en prim er
lugar, la caracterizacion y es tudio experimental de la evol ucion diurna del espesor de
este estrato en funcion de distintos escenar ios meteoroldgicos, y en segundo lugar, la
determinacion de un procedim iento tedrico de calculo que pudiera ser desarrollado en
un modelo meteorologico y que respondiera a los procesos que habian sido analizados
en el estudio experimental preliminar. La consecucion de estos obj etivos ha dado como

resultado las siguientes lineas de investigacion que se presentan en esta memoria:



Introduccion

L. Caracterizacion experimental de la evolucion diurna de la altura de la ¢ apa de
mezcla en funcion de diferentes situaciones meteorologicas.

II. Anadlisis del periodo de crecimiento de la capa limite para dichas condiciones.
III.  Evaluacion de un procedimiento de calculo del espesor de este estrato a partir de
una parametrizacion basada en intercambios energéticos tierra-atmosfera.

IV.  Aplicaciondeunm odelo m eteorologico de diagnostico, basado en esta
parametrizacion, para las situaciones si  nopticas consideradas en el area de
Madrid.

V. Desarrollo y adaptacion de una param etrizacion especifica para el estudio del
periodo de crecimiento en el modelo meteorologico.

VI.  Andlisis de la evolucion de la altura de la capa de mezcla a escala peninsular.

En el p rimer capitulo de esta memoria se rea liza un p equeflo recorrido por la
historia de la capa lim ite desde su nacim iento y se describ en sus caracteristicas m as
importantes. El capitulo segundo establece los fundam entos teoricos de la capa lim ite,
analizando las principales teorias y param etrizaciones sobre este estrato. El capitulo
tercero estd dedicado a pres  entar los resu Itados exper imentales sobre la evolucion
diurna de la capa de m ezcla en diferentes escenarios meteorologicos, asi como también
se analiza el periodo de crecim iento y otras variables significativas. El analisis de una
parametrizacion de la altura de la capa de mezcla en funcion del flujo de calor s ensible
sera el objetivo del capitulo cuarto, as i como la discusion de los resultados
mesoescalares mediante la aplicacion de un modelo de diagndstico en el area de Madrid.
El capitulo quinto, presenta los primeros resultados en el ambito peninsular sobre la
altura de la capa de m ezcla para dos de las situaciones m eteoroldgicas consideradas de

gran interés por sus repercusiones en los niveles de calidad del aire.

Finalmente, se presenta un resum en de esta m emoria, as i com o también sus

conclusiones mas relevantes.
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CAPITULO 1
DEFINICION Y CARACTERISTICAS DE LA CAPA LIMITE

Los avances en el conocim iento de la turbulencia en la atm dsfera y los estudios
sobre la cap a limite o capa de m ezcla han ido emparejados a lo largo de todo el siglo
XX. Asi, la teoria estadistica de la turbulencia y los problemas relativos a la difusion se
deben en gran m edida al trabajo de G.I. Taylor en los afios 1915-1938 (Garratt, 1992).
En este m ismo periodo, von Kar man y Prandtl enunciaron la hipotesis de longitud de
mezcla para su aplicacion directa en la atmosfera utilizando lo s conceptos de
difusividad y de los gradientes de flujo basand ose en la an alogia con la transferen cia
molecular. Aunque los resultados de las investigaciones de Kol mogorov se conocieron
en el m undo cientifico occident al anos m 4s tarde, en 1941 este investigador hizo una
importante contribucion al conocim iento de la turbulencia a pequefia escala y los
procesos d e tran sferencia de energ ia de sde las escalas m 4s grand es hasta las m &s
pequeias. Asi, segiin Kolm ogorov, los elem entos responsables de la m ezcla que tiene
lugar en la atmosfera son los remolinos turbulentos, y los movimientos turbulentos estan
constituidos por perturbaciones de un régimen promedio cuyos tamafios varian de forma
continua desde la escalam  4xima de m ovimiento has ta la escala viscosa. Dich  os
remolinos, de enorm e eficacia p ara lam ezcla de las pro piedades atmosféricas, se
originan cerca del suelo como consecuencia del efecto producido por la cizalladura del

viento y por el calentamiento del aire en contacto con la superficie terrestre.

En la década de los afios 50 y a principio de los afios 60 del siglo pasado, se
realizaron grandes avances en el conocim iento de los procesos turbulentos bajo
condiciones de flotabilidad y se desarrollaron las relaciones de flujo-gradiente. Asi, en
1954 nace la teoria de sem ejanza de Monin-Ob ukhov de la capa superficial y la teoria
de semejanza de Kazanski y Monin, en 1960 y 1961, para la capa limite. Entre los afios
1960 y 1980 se realizaron grandes despliegues  instrumentales de cuyos resultados s e
obtuvieron im portantes param etrizaciones. En tre ellos, destaca el experim  ento de
Wangara en 1967, el de Kansas en 1968 y el de Minnesota en 1973. Desde entonces,
los avances conseguidos en el conocimiento de la estructura de la capa lim ite se deben
en gran medida, al uso de m odelos numéricos y a la aplicacion de la teoria de cierre de

orden superior para la resolucion del m ovimiento turbulento en la atmdsfera real. En
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este sentido, el avance cientifico ha esta do muy unido al desarrollo inform atico, lo que
ha permitido obtener re sultados con un alto contenido de complejidad m atematica en

tiempos de computacion considerablemente mas cortos.

1.1 HISTORIA Y DEFINICION DE LA CAPA LIMITE

Aparentemente, la altura de la capa de mezcla o capa limite parece una variab le
sencilla. Frente a otros términos meteorologicos, su nombre no sugiere que le acompafe
una com pleja definicié n tedrica ni parece  existir, a priori, una gran  dificultad en
determinar cuantitativamente el nivel hasta el que se prod uce mezcla turbulenta en el
aire. Sin embargo, este parametro esencial en la modelizacion atmosférica presenta una
enorme dificultad en su correcta estim acion, no existiendo unanim idad cientifica hasta
la fecha, so bre el m ejor y m és exacto proced imiento de calculo del esp esor de m ezcla

atmosférico.

Pero a la dificultad en cuan tificar hasta donde el aire si ente la influencia de la
superficie terrestre, se le une, ade mas, la c ontroversia en la eleccion de un nom bre que
designe apropiadamente a este estrato de aire. Asi, la bibliografia sobre este tema, esta
repleta de términos entre los que se encuentran por ejemplo, capa limite planetaria, capa
limite atm osférica, cap a convectiv a, capa m ecénica, capa de m ezcla o el uso de los
acronimos del inglés del tipo PBL ( Planetary Boundary Layer), ABL ( Atmospheric
Boundary Layer), CBL ( Convective Boundary Layer), M L ( Mixed Layer), etc., de
forma que ningun otro param etro de las Cienci as Atmosféricas parece presentar tantos
nombres diferentes para asignar a un mismo concepto. Las razones que han conducido a
todos estos nombres solo se entienden si se retrocede en el tiempo, unos 150 afios hacia

atras, situdndose en los origenes del descubrimiento del concepto de capa limite.

La historia comienza a finales del siglo XIX cuando, a raiz de los estudios sobre
fluidos realizados por W illiam Froude (1810-1879), aparece por vez prim era dicho
concepto. L as investigaciones de Froude esta ban orientadas a estudiar los efectos de
resistencia friccional en una plataforma delgada que se en contraba inmersa en agua
(Garrat, 1992). Junto con su hijo Robert (1846-1924), Froude desarrolld leyes para los
modelos a escala y prepar6 las bases del desarro 1lo de la te oria de la ¢ apa limite. Por

aquellos afios, Lord Rayleigh (1842-1919) propuso la técnica del analisis dim ensional y
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Osborne Reynolds (1842-1912) publicé en 18 83 un excelente trabajo en el que se
mostraba la importancia de los efectos visc 0sos a través de un pardm etro adimensional,
denominado en su honor com o numero de Reynolds. Mien tras tanto, la teor ia de lo s
fluidos viscosos desarrollada por N avier (1785-1836) y Stokes (1819-1903) en la que
habian afiadido los térm inos viscosos a las ecuaciones del m ovimiento, perm anecia

relegada debido a su dificultad matematica.

Por entonces, en 1904, Ludwig Prandtl  (1875-1953) un ingeniero alem an que
trabajaba dentro del campo de la aerodindm ica en el es tudio de las co rrientes fluidas
afectadas por la presencia de obstaculos, public6 un articulo revolucionario en el campo
de la Mecanica de Fluidos (Prandtl, 1905). Se gln Prandtl, en los flujos de los fluidos
poco viscosos com o en el aire o enel  agua, el cam po fluido puede dividirse en dos
regiones: por un lado, una capa viscosa delgada o capa limite en las proxim idades de
superficies solidas, donde lo s efectos viscosos son im portantes, y por otro lado, una

region exterior que se podia analizar con las ecuaciones de Euler y de Bernoulli.

Este trabajo marcé el c omienzo del desar rollo de la teoria sobre la ¢ apa limite
consolidandose com o 1a herram ienta m 4s i mportante en el analisis de los flujos que
caracterizan a los fluidos. Las investigacione s de los dos principales com petidores de
Prandtl, Th eodore von Kar man (1881-1963) y Sir Geoffrey I. Taylor (1886-19  75),
fueron las aportaciones a la Mecan ica de Fl uidos m as destacables de com ienzos del

siglo XX.

Todos estos descubrim ientos sobre la  capa lim ite en fluidos tuvieron una
importante repercusion en los campos de la ingenieria aplicada a las areas dela
Hidraulica, la Aerodindm ica, la Mecanica de Fluidos y la Term odindmica, y en las
ciencias de la Oceanografia y de la Mete  orologia. De esta form a, 1 a adopcion del
término de capa limite en las Cien cias Atm osféricas surgioé como consecuencia d e la
aplicacion de las teorias desarrolladas para fluidos al escenario de la atmosfera real. Al
principio, se consider6 que la capa lim ite atmosférica tendria una estructura similar que
la que s e m anifestaba en experiencias de laboratorio con fluidos. L  os ensayos con
tuneles de viento confirm aban las prim eras suposiciones ya que la capa lim ite
atmosférica presentaba d os regiones distintas: una externa y otra interna tal y como se

muestra en la figura 1.1. En la externa, también llamada de Ekman, el flujo no
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presentaba apenas ninguna dependencia con la naturaleza de la superficie y el efecto de
Coriolis por la rotacion de la superficie terrestre era, si n embargo, muy importante. En
la capa interna también conocida por capa superficial, el flujo por el contrario dependia
claramente de la naturaleza de la superfic ie y no se veia afectado por la rotacion. La
transicion e ntre la region inte rior y la  exterior no era dem asiado abrupta pero si

manifestaba tener una discontinuidad apreciable.

Capa exterior
(capa de Ekman)

Capa interior Subcapa
(capa superficial) inercial

Subcapa de

i O e O s I

Fig. 1.1. Estructura de la capa limite para condiciones neutras (Garrat, 1992).

Dentro de la capa sup erficial se p odia dis tinguir dos sub capas. La p rimera,
conocida por el nom bre de subcapa rugosa, presentaba un espesor aproxim ado al
parametro de rugosidad, Zzo. En ella, la turbulen ciay lo s perfiles prom edio dependian
directamente de la estructura de los elem entos rugosos y el intercam bio de m ateria y
energia entre la superficie y el aire v enia dado por el proceso de di fusiéon molecular. En
la segunda, llamada subcapa inercial, el perfil de viento era logaritmico en condiciones

de estratificacion neutra.

Bajo esta perspectiva, la capa lim ite atmosférica no presentaba ningun tipo de
influencia debida a los calenta mientos o enfriam ientos de la superficie rugosa, lo que
limitaba su aplicacion en la atm 6sfera a los casos en los que las condiciones m ecanicas
fueran predominantes en la generacion de la mezcla turbulenta. Esta circunstancia podia

considerarse acertada en la atm 6sfera real ba jo condiciones de neutralidad (duran te la
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transicion dia-noche o en dias nublados con ve locidades de viento fu ertes), pero estaba
lejos d e rep resentar e I resto d e las situa ciones dom inadas por los ef ectos térm icos,
condiciones que por otra parte, son mucho mas frecuentes en la Naturaleza. El esqu ema
mas completo debia incorporar, de alguna manera, la influencia del intercambio
energético entre am bos medios: el aire y la sup erficie terrestre. Lo que se m anifestaba
bajo estas condiciones, era el alejamiento del perfil del viento de la ecuacién logaritmica
a la vez que el giro del m ismo con la altura, se convertia en insigni ficante para el caso
de fuerte inestab ilidad o conveccion (Plate, 1982). En resum en, lacap alim ite
atmosférica en condiciones m  4s cercanas a  la realidad, dejaba de presentar una
estructura como la que se m anifestaba en c ondiciones de laboratorio en las que so6lo se

tenia en cuenta las perturbaciones mecénicas.

Precisamente, los estudios realizados en la atm oOsfera real, com enzaron a
demostrar que los factores térmicos determinaban en gran medida el co mportamiento y
la natu raleza de las ca pas bajas d el aire , descubrim iento que, por otra parte, fue
determinante en el avan ce tedrico y experim ental, a la vez q ue marcoé el nacimiento de
una nueva nom enclatura. Asi, un analisis cr onoldgico de la bib liografia, m uestra la
aparicion de los térm inos asociados al fen6 meno de mezcla turbulenta o los relativos a
la aportacion energética por conveccion a pa rtir de la segunda m itad del siglo pasado.
Las razones fueron evidentes. Por un lado, el nom bre de capa de mezcla surgio de
considerar que la form acion y mantenimiento de dicha capa s e debian a la activ idad de
mezcla turb ulenta qu e se m anifiesta en la atmdsfera. Por otro lado, p  uesto que la
turbulencia atmosférica es debida en ultima instancia a la actividad so lar, la evoluci6n
de dicha capa esta condicionada por la aportacion energéticay por el proceso de

conveccion.

Una de las prim eras referencias en las que aparece el térm ino capa de mezcla
data de 1964. El articulo escrito por G. C. Holzworth es una inelud ible ref erencia
clasica en estudios sob re esta capa de aire. Mds adelan te en 1973, aparece el término
capa limite convectiva, término que utiliz6 H. Tennekes en unos de 1 os articulos mas
novedosos y difundidos que sobre la param etrizacion de esta capa se han publicado en

el siglo XX.
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Sin embargo, en contra de lo que parecia ser el establecim iento de un nuevo y
unico térm ino para asignar es te estrato de aire, las inve stigaciones, publicaciones y
libros cientificos siguieron y siguen presen tando todos y cada uno de los térm  inos
indistintamente; casi podria decirse que la eleccién de uno u otro no depende m 4as que
del gus to d el inv estigador. En realidad, los térm inos de capa de mezcla o capa
convectiva suelen asociarse a inves tigaciones relativas a la e structura y c recimiento de
esta capa en condiciones de inestabilidad o condiciones diurnas. Cuando las condiciones
son estables o neutras o en los casos en los que se estudia este estrato de for ma global,

la tendencia de los investigadores es la de utilizar los términos asociados a capa limite.

Es necesario recalcar, en cualquier cas o, que el térm ino capa de m ezcla puede
entenderse como la parte de la capa lim ite que se desarrolla durante las condiciones
diurnas. En este caso, no podria considerarse estrictamente igual un térm ino u otro, ya

que mientras que la capa limite engloba a la capa de mezcla, lo contrario no seria cierto.

Respecto a la varied ad con la que aparec e definida la cap a de m ezclaen la
bibliografia puede decirse que es consecuencia directa d e la dificultad que conlleva el
delimitar la inf luencia que la supe rficie terrestre tiene en al aire que se encuentrap or
encima de ella. Por ello, las d efiniciones también dependen de la particularidad con la
que cada investigador quiere es tudiar y analizar este estrat o y de los datos disponibles
para tales estudios. En el caso de que se analicen las condiciones convectivas, la capa de
mezcla se presenta como el estrato  condici onado por el p roceso de transferencia de
energia, m ientras qu e para las co ndiciones m ecénicas, la capa limite se considera

definida por las propiedades del aire bajo condiciones de neutralidad y/o estabilidad.

De todas las definiciones que existen en la bibliografia, en la presente m emoria
se considerara el término capa limite o capa de mezcla indistintamente como el estrato
de aire en el que la turbulencia atmosférica originada por desequilibrios térmicos o
mecénicos, produce una intensificacion de los movimientos cadticos del aire,
favoreciendo el fendmeno de difusion y transporte de energia y materia hasta un nivel
delimitado normalmente por la presencia de una discontinuidad térmica, a partir de la
cual, el comportamiento de la atmdsfera no estd sujeto a dichos intercambios

turbulentos.

10



Capitulo 1

1.2 CARACTERISTICAS GENERALES DE LA CAPA LIMITE

La naturaleza de la capa lim ite condensa una enorm e complejidad. En dicha
capa, el régimen turbulento domina los movimientos del aire y la activacion solar es un
factor determ inante que regula el ciclo di ario de su evolucion. Los cam  bios de sus
grados de estabilidad, su capacidad dispersiva y su estructura vertical son algunas de las

caracteristicas que definen y diferencian este estrato de aire de la atmdsfera libre.

1.2.1 Turbulencia

La mezcla que se desarrolla en las capas bajas de la atmdsfera estd intimamente
relacionada con el caracter  turbu lento d e la m isma. Existen algunos casos muy
excepcionales en la Naturaleza en los que la mezcla se pro duce por difusion m olecular
bajo reg imenes lam inares, pero m ayoritariamente, el m ecanismo de m ezcla m as
frecuente y eficaz en la atm osfera es el que tiene lugar cuando el régimen es turbulento.

Bajo estas condiciones, la mezcla molecular es totalmente despreciable.

La turbulencia de las capas bajas se caracteriza por su tridim ensionalidad y su
caracter altam ente aleatorio e 1 rregular. En co ntraste con el flujo lam inar, los flujos
turbulentos manifiestan una enorm e variabilidad en sus escalas espacio-tem porales. La
escala de tiempo de los movi mientos turbulentos varia desde unos pocos segundos para
los rem olinos pequeios hasta aproxim adamente m edia hora para los rem olinos m 4s
grandes. La escala esp acial cubre valores des de los m ilimetros de I as fluctuaciones
disipativas hasta algunos cientos de metros de los remolinos de la capa limite. La figura
1.2 muestra las escalas caracteri sticas de algunos tipos de procesos atmosféricos. Los
fenomenos que tienen una escala espacial mas pequefia de 3 km y con escalas de tiempo
menores a 1 hora, form an parte de lam icroescala. El estud io de lac apa lim ite
atmosférica se encu entra definido d entro de los procesos m icroescalares. Sin em bargo,
la naturaleza y variacio n de la cap a limite estd vinculada también con fendm enos que

tienen lugar en escalas mayores.

Respecto d e lam esoescala, su rgieron varias clasificaciones que llevaron a
dividirla en tres subescalas ( a, B, y) en funcion bien de la separacion de las estaciones

de observacion de las redes existentes, o bien considerando las dim ensiones
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horizontales de los sistem as meteoroldgico s y su duracié6 n tem poral (Fujita, 19 63;

Orlanski, 1975; Fujita, 1981).

Entre otros, Pielke (1984) define la m esoescala como aquella lo suficientemente
grande como para que sea posible la aplicac  i6n de la aproxim acién hidrostatica y lo
suficientemente pequefia com o para que la aceleracion de C oriolis pueda considerarse
también pequefia en comparaci 6n con los térm inos advectivos y los del gradiente de
presion. Esta clasificacion en tres subes  calas tam bién fue aplicada m &s tarde a la

microescala.

ESCALA DE TIEMPO

1 mes 1 dia 1 hora 1 minuto

egundo

Huracéan ‘ Meso o
frentes - Escala
Perturbaciones

geograficas Meso
L 20 km Escala
| Tormentas | Meso y

Escala

[~200 km —

—2 km

Micro o
Escala

kﬁ MesoescalH

Capa limite |
[— 200m

| Térmicas | Micro §

20m Escala

Micro y
Capa superficial Escala

2m

ESCALA ESPACIAL HORIZONTAL

Turbulencia

—02m mecanica

Micro 8

. Escala
—2cm Turbulencia

isotrdpica

L—2mm

ﬁ—Microescala—ﬂ

Fig. 1.2. Ordenes de magnitud de espacio y tiempo asociados a los fenoménos
atmosféricos (Stull, 1988).

El espectro de la turbulencia que se m anifiesta en la atm  6sfera viene
representado en la figura 1.3. Dicha figurare presenta el espectro de la velocidad del
viento medida cerca d e la superficie terrestre. El eje de ordenadas es una m edida de la
cantidad de energia turbulenta que lleva asociada un rem olino de un tam afio particular.
El eje de abcisas representa la escala de  tiempo y frecuencia de la variacion de la

velocidad del viento y da una idea del tamafio del remolino.

El anélisis de esta representacion estd  relacionado con la hipétesis de Taylor,
segun la cual, los rem olinos de tamafio mas pequefio tienen unos periodos de tiempo

menores a los de los remolinos mas grandes.
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<— Escalas sindpticas |« Vaguada de energia »|<— Escalas turbulentas —»{

Intensidad espectral relativa

Escalas grandes

Escalas pequefas
.

10 100 1000
0.1 0.01 0.001

| | |
Ciclos/Horas 0.01 0.1
Horas 100 10

Fig.1.3. Frecuencia de los remolinos y periodos de tiempo (Van der Hoven, 1957).

Los picos del espectro de la figura 1.3 muestran qué tipo y tam afio de remolinos
contribuyen mayoritariamente a la energia cinética turbulen ta (Stull, 1988). El prim er
pico que se encuentra a laizqu ierda de la figura, corresponde a la s variaciones de la
velocidad de viento asociada s al paso de frentes y de sistemas m eteorologicos. El
segundo pico que se encuentra inmediatam ente después, responde al crecim iento de la
velocidad del viento durante el dia y su decrecimiento durante la noche. El tltimo pico,

situado mas a la derecha, corresponde a la microescala.

Por otra par te, los proc esos turbu lentos que se m anifiestan en la capa limite
presentan un caracter difusivo y disipativo. El caracter difusivo de la turbulencia es una
de las propiedades mas importantes en dicha capa, ya que es precisamente la difusividad
lo que facilita la mezcla de las distintas propiedades del aire y de los vertidos que en las
capas bajas se producen. Las consecuencias as ociadas a las emisiones de contaminantes
por la ac tividad hum ana estdn intim amente relacionadas con esta p ropiedad de la
turbulencia atmosférica en la capa lim ite. Un ejemplo de ello se produ ce con elev ada
frecuencia en nuestras latitudes a lo largo del afio tanto en los periodos invernales, bajo
situaciones de gran estab  ilidad, com o dur ante el verano, cuando los procesos
fotoquimicos favorecidos por las condici ~ ones m eteoroldgicas pueden determ inar
situaciones de riesgo parala  salud hum ana. En estos cas o0s, el cono cimiento de la

capacidad difusiva de la atmoésfera juega un papel primordial.
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El caracter disipativo de la turbulencia puede ser observado y medido a diario de
forma directa. El ciclo  diario de activ acidn y disipacion de la  en ergia turbu lenta
asociada a la activ idad solar es u na de las m anifestaciones m as evidentes de la
naturaleza turbulen ta d e nuestra atm o6sfera. La conclusion que se deriva de esta
propiedad es el hecho de que para que es ta activ acion turbulen ta tenga lugar, es

necesario un suministro continuo de energia ya sea por via mecénica o por via térmica.

1.2.2 Estructura vertical

La estructura vertical esquematica de la capa limite o capa de mezcla incluyendo
los factores térmicos a la vez que los mecénicos, presenta varias diferencias respecto del
esquema representado en la figura 1.1. Bajo es tas condiciones, tanto los efectos de la
rugosidad de la superficie, com o otras pr opiedades asociadas a los cambios térm icos,
son transm itidos verticalm ente a través de 1 mecanismo de m ezcla turbulenta (Yagiie,
1992). Es de suponer, por tanto, que la uni 6n de estas dos contribuciones proporcione
espesores d e m ezcla mayores alo s que se o btenian con siderando s olo los efectos
mecénicos. Pero ademas, la inclusion del factor térmico provoca la aparicion de fuertes
inestabilidades o células convectivas lo que lleva asociado, en ocasiones, la aparicion de
nubes de desarrollo vertical prox imas a inversiones térm icas en altura. E n estos casos,
siempre y cuando puedan realizarse m edidas en altura, el espesor de la capa de m ezcla
puede estimarse mediante la deteccion de la base de las nubes convectivas o de las bases
de las inversiones proporci onando, de esta form a, lo que parece serunm  étodo

relativamente sencillo para estimar este valor (Fig. 1.4).

Las inversiones térmicas, actuarian por tanto como superficies de discontinuidad
entre las dos masas de aire distintas: la que se encuentra dentro de la capa de mezcla y la
que se encu entra por encim a de dicha capa. E sta caracteristica, aparece claram ente
reflejada en los perfiles verticales d e magnitudes como la tem peratura y la hum edad.
También en ocasiones la velocidad y direcci 6n del viento presentan un comportam iento
distinto d entro o fuera de la cap a de m ezcla, e incluso lo s niveles de concen tracion
disminuyen frecuentemente por encim ade la inversion térm ica. La razén de esta
diferencia s e debe a q ue la in tensificacion d e la turbu lencia por el efecto térm  ico
produce un a m ayor homogeneizacion de las p  ropiedades com o consecuencia de la

mayor eficiencia de la mezcla.
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Fig. 1.4. Estructura de capa limite para condiciones neutras e inestables (Plate, 1982).

De esta forma, en la capa limite, el viento, la humedad y la temperatura potencial
pueden presentar perfiles vertic ales constantes con la altura (Melas, 1990), presentando
una clara discontinuidad por encim a de esta capa. Ahora bien, a unque las propiedades
atmosféricas tienden a perm anecer uniform emente distribuidas po r debajo de la
inversion térmica, la mezcla no es en m uchos casos lo suficien temente intensa co mo
para producir una homogeneizacion real tan definida. La humedad, por ejemplo, decrece
a menudo débilmente con la altura, ya que la  fuente principal de vapor de agua en la
atmosfera estd relacion ada con el proces o de evaporacion que tiene lugar en la
superficie terrestre, mientras que la entrada de aire seco se produce en la cima de la capa
de mezcla. Sin embargo, esta propiedad de homogeneizacion de la capa de mezcla suele
ser considerada en m ultitud de proc edimientos tedricos, y a que perm ite simplificar las

expresiones que conducen a determinar el espesor de este estrato.
1.2.3 Grado de estabilidad

Los cambios en el grado de estabilidad es otra de las propiedades de la capa
limite. La estructura de esta capa se encuentra directamente influenciada por la friccion

y los interc ambios energéticos con la superf icie terrestre. Es por ello por lo que en la

capa limite pueden m anifestarse tre s estados : e stabilidad, inestab ilidad y neutralid ad.
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Estos tres estados determ inan, por otra parte, la evolucion diaria del espesor de dicha

capa al estar directamente asociados con el ciclo diurno de actividad solar.

A) Condiciones estables

En los ultimos anos, se han realizado numerosos avances en el conocim iento de
la capa limite estable a partir de diversas campafias experimentales llevadas a cabo con
instrumentacidon avanzada de m edida continua (Cuxart et al., 2000,Y agiie et al., 2001).
Las condiciones de estabilidad de la capa limite se manifiestan, normalmente, durante la
noche cuando la ausencia de aportacion  energética del so 1 provoca la for macion de
inversiones de tem peratura en las proxim idades de la superficie terres tre. Bajo estas
condiciones, las variables m eteoroldgicas en esta capa estable, m anifiestan tener una
variacion vertical tipica (Fig. 1.5) conun in cremento de s u valor desde la superficie
terrestre hasta la cim a de la inversion que determina el es pesor de dicha capa (Plate,
1982). Lam ezcla que se produce en condi ciones de estratif icacion estab le es
considerablemente pequefia. La estabilidad no favorece el intercam bio vertical en tre

distintos niveles de forma que la agitacion turbulenta es muy reducida.

La for macion de este tipo de inversiones térm icas llam adas radiativas suelen
estar asociadas a condiciones anticiclonicas con velocidades de viento débiles. Un valor
tipico del espesor de estas inversiones su  ele ser del orden de 100 m, aunque puede

variar entre los 50 y los 200 m.

150
B 100F---mmmmmmmmmmmmm e .
<
E Capa de
Z 50- Inversion |
O""""" T 7T Capa superficial

Fig. 1.5. Perfiles ideales de temperatura (6), velocidad del viento (u) y densidad (o)

para la capa limite estable (Beljaars, 1992).
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La activacion turbulenta bien por procedimientos mecanicos o térmicos, o lo que
es lo m ismo, la presen cia de viento o el calentam iento de la superficie terres tre al
amanecer, conducird d e nuevo al d esarrollo d e mezcla, tendiendo a h omogeneizar el
fluido en toda la capa. Asi, la estratificacion estable tiende a de bilitarse, llegando a
desaparecer a partir del m  omento en el que la m ezcla desarro llada com ienza a ser

intensa (Beljaars, 1992).

B) Condiciones inestables

Las condiciones de estratificacion inesta bles comienzan a m anifestarse con la
salida del sol, cuando el calen tamiento de la superficie terrestre es transmitido hacia la
atmosfera destruyendo la inversion radia  tiva f ormada durante la noc he. Bajo es tas
condiciones, la cap a limite p resenta una in tensa agitacion o m ezcla vertical lo que se
traduce en un incremento del espesor del volumen de aire afectado por el calentamiento
del suelo que llega a alcanzar su maximo valor durante horas centrales del dia. La altura
maxima de la capa de mezcla depende de varios factores. Suele decirse que este valor es
del orden de 1000 m aunque en condiciones de fuerte inestabilidad puede alcanzarse

niveles considerablemente mayores que duplican o triplican este valor.

. Inversion
z 10 1
=
£ Capa de
i 05 mezcla

Fig. 1.6. Perfiles ideales de temperatura (6), velocidad del viento (u) y densidad (o)

para la capa limite inestable (Beljaars, 1992).
La figura 1.6 m uestra los perfiles vertical es de un dia tipico de condiciones

inestables en el qu e dominan los efectos conv ectivos. La m ezcla turbulenta puede ser

tan intensa, que las capas de aire cercanas al suelo suelen presentar una estra tificacion
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caracterizada por un fuerte gradien te vertical de temperatura. Por encima de este nivel,
los perfiles suelen ser constantes con la altura como consecuencia de la intensidad de la
agitacion vertical en la cap a de mezcla, lo qu e facil ita la hom ogeneizacion d e las
propiedades del aire. La cim a de di cha capa se encuentra definida por la presencia de
una inversion térmica en altura, discontinuida d que en ocasiones tam bién reflejan otras

variables como la velocidad o la humedad del aire.

C) Condiciones neutras

Las condiciones neutras en la atmdsfer a son m enos frecuentes. Suelen estar
asociadas a situa ciones de fuertes vientos con cielos cub iertos en los que el efecto de
transporte del viento y el escaso calentam iento del suelo se traducen en atmosferas de
escasa m ezcla vertical. Estas cond iciones son, sin em bargo, sum amente in teresantes
durante la noche o al final de dia cuando el cese de la aportacion energética del sol
provoca el colapso de la capa de m ezcla con una disminucion rapida de su espesor, lo
que suele traducirse en una estratificacion cercana o igual a la neutralidad configurando
lo que recibe el nombre de capa limite residual. La capa limite residual esta constituida
por aire en el que ha quedado una actividad  turbulenta residual de la capa de m ezcla
(Fig. 1.7), por esa razon tam bién se la denom ina en ocasiones com o capa de m ezcla
débil (Beljaars, 1992). Estrictam ente hablando, la capa residual no podria considerarse
como una capa lim ite ya que no presenta ni ngun "contacto" directo con la superficie
terrestre (Stull, 1988). En realidad, lo que en dicha capa se manifiesta es el recuerdo de
la actividad de m ezcla que tuvo lugar antes  de la caida del sol. Esta circunstancia
ocasiona un estancamiento de los contaminantes emitidos en horas anteriores, los cuales
pueden permanecer en la capa res idual sin ap enas mezclarse hasta el dia sigu iente. La
presencia de contam inacioén de dias anterior es en las cap as altas puede sum arse a las
nuevas em isiones estan cadas de las capas ba jas estables durante la ruptura de las
inversiones térmicas, aum entando de esta forma los niveles de contaminacion por el

fenomeno de fumigacion (Zhang y Rao, 1999).

1.2.4 Variacion diurna

La capa limite en la atmosfera presenta una escala temporal caracteristica. Dicha

escala reco ge la im portante depen dencia de la altura de lacapadem ezclaconla
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actividad s olar de form a que su crecim iento, desarrollo y decrecim  iento estan

condicionados por la aportacion energética del  sol, lo que se m anifiesta en una clara

componente diurna. Esta dependencia tem poral marca una e norme difer encia respecto
de la cap a limite en co ndiciones mecénicas, ya que se trad uce en un com portamiento
dindmico y variable del espesor del aire, condicionado por el proceso de conveccion. De
esta form a, la capalim ite presenta un caracter nocturno y diurno claram ente
diferenciado (Fig. 1.7). Mientras que durante la noche, normalmente la capa limite viene
definida por el estrato estable representado por la inversion radiativa superficial, durante
el dia, la actividad turbulenta provoca el desarrollo de la capa de mezcla, fendmeno que

contempla las siguientes etapas:

) Destruccion de la inversion radiativa noc turna a primeras horas de la m afiana y
comienzo de una déb il capa de m ezcla mientras se des truye paulatinamente el
estrato estable nocturno.

IT) Formacién de una capa de m ezcla de gran esp esor en horas centrales del dia,
delimitada frecuentemente por la presencia de una inversion térmica en altura.

IIT)  Pérdida o dism inucidn de la ines tabilidad como consecuencia del deseq uilibrio
térmico que tiene lugar al atardecer.

IV)  Finalmente, for macién de unanuevai  nversion térm ica radiativa que ira

profundizandose e intensificdndose a lo largo de la noche.

|
lAM l AN

Lo AN .
; ~ e - ~
E R
< os| -

’ Capa residual Capa de Capa residual

mezcla
Inversion : /In\}ersién
0
0 6 12 18 24

Horas

Fig. 1.7. Variacion diurna de la capa limite. AM es el amanecer y AN el anochecer
(Beljaars, 1992).
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La discontinuidad en la evolucion diurna de la capa de mezcla que se manifiesta en
el amanecer y al fi nal del di a, muestra claramente la tran sicion entre las condici ones de
estabilidad nocturna y la inestabilidad diurna por un lado, y por otro, el proceso por el que
el cese de laacti  vidad solar deter minala interrupcion y debili tacion de las cél ulas
convectivas, y el establecimiento de las co  ndiciones de estabilidad que conducen a la

formacion de las inversiones radiativas nocturnas.

Estas etapas que forman parte de la evol ucion diurna de la capa de m ezcla (Fig.
1.7) demuestran la necesidad de estudiar dicha evolucion como un complejo proceso en
el que intervienen m ultitud de fendém enos. Por un lado, los fendémenos a m icroescala
gobiernan los procesos de destruccion de las i nversiones radiativas y de los flujos de
calor y m omento desde la superficie terrestr e hasta la cima de la capa de m ezcla. Por
otro lado, los aspectos sindpticos determinan los diferentes regimenes de tiempo en los

que se producen los procesos de mezcla (Berman et al., 1999).

Por todo ello, el analisis del com portamiento temporal de la altura de la capa de
mezcla debe contem plar el ciclo d iario de e stabilidad nocturna e ines tabilidad diurna y
los regim enes de tiem po a gran escala en los que se desarrolla este estrato de aire

(Dayan et al. 1988).

1.2.5 Entrada de aire en la cima de la capa limite

Normalmente, las inversiones térmicas que se encuentran en las capas altas de la
atmosfera son consid eradas com o interfas es que delim itan la capade m ezcla. Sin
embargo, en ellas tiene lugar cierto intercam bio de aire a través de lo que se conoce
comola zona de entrada o zona de entrafiamiento (Redondo, 1988), que es
precisamente, donde a m enudo la inversion té rmica es mas intensa. En dicha zona,
existe un intercam bio de fluido a través de la interfase que d elimita el flujo turbulento
(Turner, 1973). En el proceso de intercam bio, una parte del fluido es atrapada por los
movimientos turbulentos a través de la inte rfase, y consecuentemente, es mezclado con
el fluido de la region turbulenta. Este fendmeno es el causante de la transferencia de aire
que se manifiesta por encima de la inversion térmica hacia la capa de mezcla a expensas
de energia cinética turbulenta. De esta forma, este proceso contribuye al increm ento del

espesor de dicha capa de aire.
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Sin embargo, es necesario tener en cuenta que el proceso de entrada de aire en la
cima de la capa lim ite es esencialm ente un proceso a pequefia escala en el que la
turbulencia es altam ente intermitente. Desgraciadamente, el conocim iento que se tiene
de este fendm enoesm enor queeld elas capas bajas de la atmosfera debido

fundamentalmente a la escasez de medidas en dicha zona.

La entrada de aire se debe a que la flotab ilidad de las células convectivas es, en
ocasiones, tan intensa que pue  den penetrar h acia la zon a del aire caliente qu e se
encuentra justo por encim  a de ellas. Es  ta penetracion provoca la aparicion de
ondulaciones en la interfase ocasionando la inte nsificacion de la cizalladura local que a
suvez alim enta este fendm eno a pequefia escala. D e esta form a, son tres los
mecanismos que pueden generar este proceso en la cim a de la capa de m ezcla: (1) la
fuerte conveccion producida por el calentam iento de la superficie y relacionada, como

ya se vera mas adelante, con la velocidad de escala w.,, (2) la rugosidad de la superficie
relacionada con la velocidad de friccion U., y (3) la turbulencia generada por la

cizalladura del viento en la cima de la capa de mezcla asociada con el salto de velocidad
que se produce en la zona de entrada de ai re. Dicho proceso se produce en contra de la
flotabilidad, y por tanto a expensas de la energia cinética turbulenta, lo que puede

provocar un aumento del espesor de la capa de mezcla en un 10%.

Experimentos de laboratorio parecian s ugerir que el error que se co meteria al
despreciar este efecto de entrada de aire calien te en el calculo del espeso r de la capa de
mezcla seria m uy peque fio (Deardorff et al ., 1969). Sin embargo, recientem ente, han
aparecido resultados con trarios en lo s que se destaca la im portancia de este fenom eno

en el crecimiento y alcance de la capa de mezcla (Sullivan et al., 1998; Van Zanten et

al., 1999).
1.2.6 Flujos de calor en superficie

Los flujos de calor entre la superficie terrestre y las capas bajas de la atmésfera
tienen una gran importancia en la parametrizacion de la capa limite. La variacion diurna

del espesor de dicha capa depende, en gran medida, de la cantidad de radiacion que

recibe la superficie terrestre y el reparto que se hace de toda esta energia. Es por ello por
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lo que la influencia de la s uperficie terrestre en el balan ce energético debe considerarse

como un factor importante en el estudio de esta capa de aire.

De forma simplificada, el m ecanismo de re parto de energ ia es el sigu iente: la
radiacion solar calienta la supe rficie terrestre y, a m edida que aum enta la energia del
suelo, parte del exceso de calor es transmitido hacia la a tmoésfera en f orma de calor
sensible (Qn). Si el suelo se encuentra himedo, se producira evaporacion lo que permite
una eliminacidn de calor del suelo en for ma de calor laten te (Qg). A su vez, parte del

calor también es transmitido hacia las capas profundas del suelo (Qg).

-2

DENSIDAD DE ENERGIA (Wm ™)

2

DENSIDAD DE ENERGIA (Wm )

-200

Fig. 1.8. Balance de energia diurno. La figura superior muestra resultados obtenidos
en Inglaterray la figura inferior muestra resultados obtenidos en Canada para el mes
de julio de 1971 y 1970 respectivamente (Oke, 1978).
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La consideracion de este esquem a permite identificar el reparto de la radiacion
neta ( Q") que lleg a a la superf icie ter restre en funcion de las tres contribuciones
calorificas anteriores, es decir, como la sum a del flujo de calor se nsible, flujo de calor
latente y flujo de calor del su elo (Fig. 1.8). En condiciones no advectivas, dichos flujos

estan gobernados por el ciclo diurno de la radiacion del sol (Oke, 1978).

1.2.7 Capa limite y contaminacion atmosférica

Otro de los aspectos interesantes de la capa de mezcla es la relacion qu e existe
entre el espesor de este estrato y el nivel de contaminacidén que se encuentra retenido en
esta capa. Enlalitera turad elacont aminacion am biental, la capade m ezclaes
considerada como el estrato de aire, a través del cual, los contaminantes liberados desde
la superficie terrestre son tr ansportados y difundidos a trav és de la atmosfera (Arya,
1988). De esta forma, las emisiones que tienen lugar en las capas bajas quedan retenidas
en un volumen de aire cuya dim ension vertical esta delimitada por la a Itura de la ¢ apa
de mezcla. Es por ello, por lo que puede decirs e que existe una estrech a relacion entre
los indices de contam inacion atm osférica y el espesor de este estrato del aire. Esta
delimitacion del volumen de aire en el que pueden mezclarse los contaminantes produce
una disminucién de la visibilidad en las capas bajas de la atmosfera, lo que es cada vez

mas evidente en las areas de influencia de los grandes ntcleos urbanos e industriales.

Al mismo tiempo, esta definicion relativa al volumen de aire en el que pueden
mezclarse los contam inantes cond uce, en alg unos casos, a ciertas confusiones. En
algunos trabajos puntuales en el campo de la contaminacion atmosférica se destacan las
diferencias entre el esp esor real de la altura de la cap a de mezcla y el espesor d el aire
que podriamos llam ar com o estrato contaminado. En 1983, R. Aron publicé un
interesante articulo en el que destacab a las diferencias entre estas dos capas'y
consideraba varias razones por las que tales diferencias podr ian producirse. Entre ellas,
(1) la enorm e variacidon espacial y tem poral de la altu ra de la capa de m ezcla que en
muchos casos no es co nsiderada en los estud ios de contam inacidén atmosférica, (2) los
métodos tradicionales de calculo de este es trato, considerando tan solo dos perfiles de
temperatura, lo que pue de llevar a realizar exc esivas sim plificaciones rela tivas a su
evolucién y desarrollo a lo largo del dia, y por ultimo (3) al hecho de que posiblem ente

el tiempo que los contam inantes necesitan para dispersarse hasta la cima de la capa de
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mezcla no coincide con la rapidez del cambio que en si experimenta dicha capa. Por otra
parte, es necesario co nsiderar el tipo de fuentes y el ritm o de em ision de los
contaminantes cuando se realiz an vinculaciones entre la cap a de mezcla y el tope h asta
el que alcan za dicha contaminacion. Obviam ente, el estrato en el que se m  ezclan los
contaminantes coincidira con el espesor de la capa lim ite cuando haya transcurrido el
tiempo suficiente para q ue se produ zca la d ispersion vertical y ho rizontal completa de
dicha contam inacidn, siem pre que no haya  fuentes o sum ideros significativos,
transformaciones quimicas, u otros fenomenos meteoroldgicos que perturben el proceso

de homogeneizacion (Seibert et al., 2000).

En cualquier caso, la capa de mezcl a deberia ser consi derada como el volume n
completo de aire en el que potencialmente una masa cont aminada podria ser dispersada y
transportada. Que alcance el tope vertical de la capa de mezcla o no, dependera como se ha

visto, de muchos y diversos factores y circunstancias.

1.3 DIFERENCIAS ENTRE LA CAPA LIMITE Y LA ATMOSFERA LIBRE

Todas estas propiedad es de la capa lim ite son m das destacab les cu ando se
comparan con las caracteristicas del estrato inmediatamente superior, que configura lo
que se conoce por atmosfera libre. Entre ambas capas, una discontinuidad de
temperatura favorece el desac oplamiento del aire, lo qu e determ ina y refuerza las
diferencias entre el rég imen que car acteriza el aire que se encuentra por encim ay por
debajo de dicha discontinuidad (Stull, 1988). Basicamente las diferencias mas notables

entre la capa limite y la atmoésfera libre hacen referencia a cuatro aspectos:

(1) Por un lado, m ientras que, com o s e ha desc rito anteriormente, la capa lim ite es
mayoritariamente turbulenta, en la atm dsfera libre la turbulencia solo se manifiesta

en las nubes convectivas y en la llamada corriente en chorro.

(2) La dispersion, que en la capa lim ite es intensa tanto en la com ponente horizontal
como en la vertical por el efecto de m ezcla, es radicalm ente diferente en la
atmosfera libre. Alli tiene lugar una difusion pequena a escala molecular y en ella el

transporte horizontal se debe a la intensidad del viento medio.
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(3) Precisamente el viento es otra caracterist ica diferenciadora, ya que es cercano al
perfil logaritm ico en la cap a superficial bajo condici ones de neutralidad y es

subgeostrofico en la capa lim ite. Enla atmosfera libre, el viento es cercano al

geostrofico.

(4) Por ultimo, respecto del espesor de am bas capas, el de la ca pa limite varia entre los
100 m y los 2000 m a lo largo del dia, o incluso puede llegar a ser m ayor en algunas
condiciones de fuerte conveccion. Ade mas, suele presentar una onda diurna en su
desarrollo debido al intercam bio energéti co con el sueloy  manifiesta grandes
variaciones con el espacio, com o ya se ha visto anteriorm ente. El espesor de la

atmosfera libre no presenta estas variaciones tan acusadas con el espacio y el tiempo

y suele variar entre los 8 y 18 km.
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CAPITULO 2
BASES TEORICAS DE LA CAPA LIMITE

La param etrizacion de la capa lim ite encierra todos aquellos procedim ientos
matematicos, hipotesis y si mplificaciones mediante las  cuales so n tratad as las
ecuaciones que describen los m ovimientos y las caracteristicas del aire que nos rod ea.
Junto con el and lisis del a ire en superf icie, el ¢ studio de la cap a lim ite pe rmite
determinar los flujos de variables co mo el calor, hum edad y mom ento, y su
redistribucion en todo el espesor de esta cap a. La utilizacion de estos esquem as junto
con el de radiacion perm ite determinar el m odelo de variacion diurno que manifiestan

las variables meteoroldgicas cercanas al suelo.

La parametrizacion de cualquier fendmeno atmosférico supone considerar varias
premisas. En primer lugar, la correcta identificacion de la escala espacio-temporal en la
que se desarrolla dicho feném  eno, debido al am plio es pectro de los m ovimientos
atmosféricos. Por otro lado, la correcta im posicion de suposiciones que conducen a
desarrollar un procedimiento matematico de calculo a partir de la sim plificacion de las
ecuaciones prim itivas irreso lubles. La ap licabilidad del procedim iento desa rrollado
estara condicionada por el cum plimiento de las hipotesis realizadas en las ecuacion es
generales de partida. Por ul timo, es im portante disponer de datos experim entales que
permitan analizar la bondad del métodoy  las lim itaciones de las ecuaciones que se

aplican a un determinado fenémeno.

Las ventajas de los ejercicios de parametrizacion en el campo de la Meteorologia

son numerosas. Entre todas ellas, se pueden destacar las siguientes:

(1) La mayor parte de los procedim ientos desarrollados tienen un objetivo comun, que
se traduce en proporcionar informacion s  obre m agnitudes de dificil obtencion a
partir de v ariables re lativamente senc illas y que pueden provenir de m edidas

rutinarias.

(2) Las parametrizaciones implementadas en modelos meteoroldgicos reducen el coste

computacional al disminuir la complejidad del problema a tratar.
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(3) Permiten cuantificar pardm etros m eteoroldgicos alli donde no pueden realizarse

medidas experimentales directas.

(4) Proporcionan aproxim aciones en algunos caso s m uy acertadas de variab les de

compleja medicion.

(5) Permiten evaluar la influencia o grado de importancia de determ inados parametros

mediante andlisis de sensibilidad.

Ademas de estas ventajas evid  entes, la param etrizacion de la capa lim  ite
atmosférica puede con siderarse co mo una de las her ramientas m 4s utilizada s en la
determinacion del es pesor y la co mpleja es tructura de este estrato, ya que perm  ite
caracterizar las etapas d e crecimiento y decrecim iento a lo largo del dia,asico mo
también, el establecim iento del régim en estable nocturno. El desarrollo de este
procedimiento matematico como via alterna tiva surge de co nsiderar las ecuacion es del

flujo turbulento y el problema de cierre que dichas ecuaciones conllevan.

2.1 ECUACIONES DEL FLUJO TURBULENTO

Las ecuaciones que describen los flujos atmosféricos estan gobernadas por tres
principios fisicos fundam entales: la conservacion dela  m asa, la conservacion del
momento y la conservacion de la energia. L as relaciones m atematicas que expresan
estos principios se derivan de considerar las propiedades y fuerzas que acttian sobre un

elemento fluido.

El tratam iento del flujo turbulento en estas  expresiones se realiza
descomponiendo las variables que intervienen en las ecuaciones basicas, en su parte
promedio y en la parte perturbada o turbulenta ( s=S +s ), ademas de realizar algunas
simplificaciones en fun cidon de un analis is de escala para despreciar térm inos que sean
muy pequefios frente a otros m 4s importantes (Stull, 1988). La notacién em pleada en
estas ecuaciones recibe el nom bre de notacion tensorial o resumida de Einsteiny

permite expresar las ecuaciones de la siguiente forma:
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La primera de las ecuaciones representa la ecuacion de los gases perfectos donde
P es la presion, R es la constante de los gases,  pes la densidad del aire, Tyesla

temperatura virtual.

La ecuacion (2.2) es la ecu acion de continuidad o conser vacion de la masa en la
que se ha considerado la densidad del aire constante con el tiem po y el espacio, lo que
conduce a sim plificar la ecuacioén en la for ma en la que aparece recogida en esta

expresion y que se con oce como aproximacion de incompresibilidad. U representa a

las tres componentes m edias del viento ( U,V yW )y X;son las tres direcciones del
espacio (X,y,z) en un sistema local definido de forma que el eje X es tangente al paralelo
terrestre, el eje Yy es tangente al m eridiano y el eje  Z es la prolongacion del radio
terrestre. La ecuacion de continuidad asi formulada es conocida también como ecuacion
de divergencia cero del vientoysucum plimiento es basicoenlosm odelos

meteoroldgicos, ya que evita inconsistencia  fisicas en los resultados de cam  pos de
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viento. Logicam ente, para las fluctuaci  ones turbulentas tam bién se cum ple que

ou; /ox; =0.

La ecuacion (2.3) es la forma de la Segunda Ley de Newton aplicada a las masas
de aire y constituye a su vez lo que se conoce por conservacion del momento. El primer
término de la pa rte izquierda de e sta e cuacion describe la rese rva de mom ento y el
segundo representa la adveccion. A la derecha de la igualdad, se encuentra la accion de
la graved ad ( g), la accion de la fuerza de Cori  olis por la rotac i6n te rrestre ( fc), las
fuerzas de presion ( P) y por ultimo, la influencia de la viscosidad ( v). En dicha

ecuacion, ha de tenerse en cuenta que:

. 5_1 parai= j
Vo parai# j

2. & toma el valor de 0 para i = J, i = k'y j = k. Para permutaciones pares de i,

J y k, toma el valor de 1, y para permutaciones impares toma el valor de -1.

El desarrollo de esta ecuacion sigu  iendo la notacion tens orial conduce a la

conservacion del momento para las tres componentes del viento.

La ecuacion (2.4) se refiere a la co nservacion de la hum edad en laque @ es la

humedad especifica del aire, es decir, la cantidad de agua (en cualquiera de sus estados)

por unidad de m asa de aire him edo. S, es el término fuente o sum idero de hum edad

que pueda asociarse a cualquier proceso no tenido en cuenta por la propia ecuacion.
La conservacion del calor viene repr esentada por la ecuacion (2.5) donde Hes la
temperatura potencial, Ly es el calor latente de evaporacion, Eeselritm ode

evaporacion y Q; es la componente de la radiacion en la direccion j.

Por ultim o, la ecuacion  (2.6) recoge la conserva cidn de cualquier cantidad

escalar C como puede ser la concentracion de un contaminante por unidad de volumen.
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Las ecuaciones de los movi mientos tur bulentos presentan térm inos relativos a

. . 0 v . . . ’
varianzas y covarianzas ( U;” y 6 U; ). Las primeras informan de la cantidad de energia

turbulenta y de su intensidad, y las se gundas describen los flujos turbulentos
cinematicos. Desgraciadamente, se desconocen los valores de estos términos, de forma
que es necesario en contrar form ulaciones a lternativas en funcion de variables ma s
sencillas que permitan resolver las ecuaciones que rigen los movimientos turbulentos de

la atmosfera real.

La prim era sim plificacion que se hace a es te sistema afecta a las ecu aciones
(2.3-6) en las que suele desaparecer el ultimo término asociado a la viscosidad ya que en
las capas b ajas de laa tmdsfera, los térm inos asociados a la dif usién m olecular son

considerablemente menores comparados con los de la difusion turbulenta.
2.2 EL CIERRE DE LAS ECUACIONES BASICAS

El problema de cierre de las ecuaciones bésicas se debe al hecho de que en este
sistema, el nim ero de incdgnitas es superi or al de ecuaciones. El sistem  a se dice
entonces que no esta cerrado. El tratamiento m atematico orientado a resolver este
problema conduce a una situacion m as complicada alin, ya que el nim ero de incognitas
crece al m ismo tiem po que las ex presiones aumentan su grado de ¢ omplejidad. El
aumento de incognitas se produce al intent ar encontrar un procedim iento m atematico
que permita conocer la divergencia de los flujos turbulentos de las ecuaciones de partida

que son desconocidos. El procedimiento deriva en expresiones de este tipo:

e R T B o LU o GO T

u.
k9j)
j i 6xj 6xj

o 2.7)
(gi}[gmuf_e'wwﬁhi CUETR I
v P

iv v an OX. Uil

Como puede com probarse, aparecen los térm  inos 6(ui' UjU, )/ dx, , llam ados

momentos de tercer orden, y que también son desconocidos, por lo que el nim ero de

incognitas aumenta. Si se desarrollara una ecuacion similar a la (2.7) para obtener los
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momentos de tercer orden, ap arecerian términos con m omentos de cuarto orden y asi
sucesivamente, en un proceso que no tiene fin. Este p roblema se resume claram ente en

la siguiente tabla:

Ecuacion para: | Momento Ecuacion Num. de Ec. NUm. de
incog.
au, ouu,

lJ_i Pr]mer W T ceecsesscsnes aXJ 3 6
ouu, du;U;U,

Tu'j Segundo at T ceesecsesses T 6 10
du;u;u, du;u U Uy,

uu’u, Tercero ot T ox, 10 15

Tabla 2.1. Ejemplo de ecuaciones y momentos desconocidos (Stull, 1988).

Seglin la tabla anterior, para resolver lo s momentos de primer orden se dispone
deun s istema de tres ecuacion es con seis incognitas, de forma que si se quisiera
encontrar la solucion de estas seis incogn itas o momentos de segundo orden, se tendria
que desarrollar un sistem a de sei s ecuacione s en el que aparecen,  entonces, diez

incognitas o momentos de tercer orden, y asi sucesivamente.

El problema de cierre de  estas ecuaciones ha im pedido el desarrollo de una
teoria con sistente de lo s m ovimientos turbul entos del aire y ha  abierto las viasd e
desarrollo de procedim ientos alternativos de célcu lo a partir de te orias o suposiciones
semiempiricas que arrastran restricciones im portantes que han de tenerse en cuenta a la

hora de aplicar tales expresiones en la atmoésfera real.
2.2.1 Teoria-K o esquema de cierre de primer orden
Los flujos lam inares no experim entan friccion o rozam iento de form a que no

existe ninguna fuerza tangenc ial en las lam inas o capas ni en los bordes que deba

tenerse en cuenta. Los fluidos reales expe rimentan es tas fuerzas tang enciales co mo
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respuesta a una propiedad funda mental de | fluido que se conoce por el nom  bre de
viscosidad. La viscosidad viene definida de la siguiente manera segtin la Ley de Newton

de la friccion:

ou
=u— (2.8
T ,Uaz( )

donde 1 es la fuerza de friccion tang encial por u nidad de a&reay  u es la viscosidad

dinamica del fluido. En los m ovimientos de lo s fluidos, se s uele considerar ademas el
cociente entre la viscosidad dinamica y la densidad del fluido, definiendo de esta form a

la viscosidad cinem ética v = u/ p. En esta expresion y en las que a continuacion

apareceran a lo largo de esta m emoria, se designara a las componentes (Ui, Uj, Ux) de la
velocidad del viento como (U, Vv, W).
La transferencia de los conocimientos en fluidos a la atm 6sfera real permitio la

posibilidad de def inir, por sim ilitud, la te nsién turbu lenta atm osférica en f uncién del

gradiente de velocidad del viento de la siguiente manera:
ou
r=pK, — (29
P Rwm 07 (2.9)

y de igual forma para las componentes Vy W. En esta expresion, Ky es el coeficiente de
intercambio turbulento o viscos idad turbulenta del momento. Por otra p arte, la tens i6n

turbulenta viene definida por la covarianza de las componentes turbulentas del viento:
r=—pu'w' (2.10)
Al igualar ambas expresiones (2.9) y (2.10) se llegaria a:

— ou
uw=-K, — (2.11
p (2.11)

y de forma similar para los flujos de calor y vapor de agua, se tendria:
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— 00
o'w=-K, — (2.12
g, 212
I oq
w'=-K,, — (2.13
g wo, (213)

Para estos casos, K, y K,, son los coeficientes de difusividad turbulenta para el

calor y para la humedad, respectivamente.

La aplicacion de las expresiones (2.11- 13) perm ite obtener los valores de las
covarianzas a partir del conocim iento del gradiente de la m agnitud correspondiente y
del coeficiente de difusividad turbulenta. El uso de este procedimiento se conoce como

esquema de cierre de primer orden.

De ensayos experim entales parece deducirse que Ky = Ky = 1.35 Ky, con
valores tipicos de Ky del ordende 1 a10m  “s”. Esta simplificacion , en ocasion es,
resulta excesiva y los resultados no siem  pre son coherentes con la suposicion de

coeficientes de difusividad constantes en la capa limite (Yagiie y Cano, 1994a y b).

Aunque aparentemente, el cierre de las ecuaciones del m ovimiento se facilitaba
con este esquema, las limitaciones en su aplicacion y la dependencia de los coeficientes
de difusividad turbulenta con el fluyjo,  no conducian a una solu cion satisfactoria ni
completa. Por un lado, el esquema de cier re de prim er orde n solam ente producia
resultados aceptables para aquellas condiciones en las que la transferencia turbulenta se
manifestaba con rem  olinos peq uefios (cas os de esta  bilidad y neutra  lidad de
estratificacion) y en las que la longitud de escala es m enor a la del gradiente m edio.
Esto suponia considerar, por otro lado, que  para condiciones de fuerte inestabilidad
como las que se prod ucenenlacapadem  ezcla convectiv a, el esquem a de las
difusividades turbulentas no podia se r aplicado. En estas condiciones, Ky podria tomar
valores carentes de s entido fisico, al aprox imarse a cero el gradien te d e tem peratura

potencial.

Existen varias hipdtesis alternativas para el calculo de los coeficientes K, entre

las que destaca la desarrollada por Prandtl en 1 925 y que se conoce po r el nom bre de
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Teoria de la longitud de mezcla, ademas de otros m étodos alternativos en los que este
coeficiente se calcula a partirde s u depe ndencia b ien con la al tura o bien con los
gradientes de m agnitudes com o la velocida d del viento o latem peratura, tom ando

diferentes valores en funcion del grado de estabilidad atmosférica (O'Brien, 1970).
2.2.2 Teoria de la longitud de mezcla

La teoria de la longitud de m ezcla surgié com o consecuencia de las hipotesis
formuladas por Prandtl en 1925. La mezcla turbulenta que se manifiesta en la atmosfera
podria describirse en térm inos similares a la que tiene lugar a es cala molecular. Las
moléculas que se m ueven dentro de un fluido viscoso abandonan una posicion y
recorren trayectorias co rtadas por colision es eldsticas con otras m oléculas en las que
intercambian propiedades. Entre estas colis  iones, se dice que las  m oléculas han
recorrido un a distancia denom inada recorrido libre medio. Si se tras lada esta m isma
filosofia a los movimientos turbulentos, podriamos considerar que en dicho régimen, las
parcelas fluidas parten de una posicion y llegan a otra en la que intercam bian
propiedades, de for ma que entre el nivel de  partida y de llegada se supone que han
recorrido u na dis tancia caracteris ticay s emejante al rec orrido li bre m edio, que se
conoce como longitud de mezcla. La diferencia con el régi men viscoso es que, mientras
que en éste lasm  oléculas recorrian una  determinada distancia definida entre dos
colisiones, en el régim en turbulento, las pa rcelas fluidas salen de un nivel donde se
encontraban inm ersas y llegan a otro nive 1 en el que son absorbidas sin existir

colisiones.

El esquema que se consigue con esta teoria es el siguiente: en el nivel z de un
fluido la velocidad media del régimen es U, mientras que en el nivel z+1, la velocidad
es distinta y viene definida por U..1. Supongamos que en el nivel z se ha generado una
perturbacion capaz de abandonar ese nivel y alcan zar el nivel z+1.Como la parcela

fluida en el nivel ~ z+1 tiene una velocidad instantanea definida por Ut =U—U,
cuando accede a este nivel, produce una pert  urbacion igu al a la diferencia en tre las

velocidades de los dos niveles:

U =U;—Uz (2.14)
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de forma que desarrollando esta expresion como una serie de Taylor se tendria que:

Use =us +124 (2.15)
0z

y comparando (2.14) con (2.15) se llega a una expresion para la velocidad turbulenta:

, ou
u' =-12= (2.16
az( )

Por tan to, la teo ria de la long itud de m ezcla, proporcion a un m étodo para
determinar las m agnitudes turbulentas a partir del gradiente de las m agnitudes medias

que son mas sencillas de identificar asi como también lo son sus gradientes.

Es interesante destacar que m ientras el recorrido libre medio de las m oléculas
gaseosas es funcion de la tem peratura y de las caracteristicas del fluido, la longitud de
mezcla es por el contrario, funcidn del flujo, es decir, de su velocidad, aceleraciéon y, en
general, de todas sus m  agnitudes dinam icas. Por otra p arte, la s co lisiones en las
moléculas gaseosas son conservativas de la energia mientras que la absorcion de una

parcela fluida implica un intercambio energético.

Dado que la turbulencia cuando esta plen amente desarrollada es isotropica, es

decir, no tiene direcciones privilegiadas, se pued e considerar que las tres direcciones de

la velocidad perturbada (u',v' , W') sondel m ismo orden, pero m ientras que las

velocidades U y V' tienen el mismo signo, para la velocidad vertical W', se considera el

signo contrario, por tanto:

. ou
w =122 (2.17
az( )

Teniendo en cuenta la expr esion (2.10) para la tens 16n turbulenta, sustituyendo

las expresiones (2.17) se llegaria a:
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—\2
T, = pl{%j (2.18)

que representa la transferencia de la cantid ad de movimiento en la componente X sobre
la vertical o com ponente z. En las proxim idades de aque llo que produjo el régim en
turbulento es donde la tension alcanza los m ayores valores, m ientras que lejos de esa

zona, la tension es despreciable y se llega al régimen laminar.

Por otra parte, com parando la expresion (2.18) con la (2.9), se com prueba la

semejanza entre la teoria-K y la teoria de la longitud de mezcla de forma que:

ou
K, =1>— (2.19
M az( )

La expresion anterior permite calcular el coeficiente de difusividad turbulenta a

partir del conocimiento del valor de la longitud de mezcla.

En la capa s uperficial, el tamafio de los rem olinos turbulentos esta limitado por

la presencia de la superficie terrestre. Por ello, se suele suponer que | =k?z*, siendo k
la constante de von Karm an que tom a un valor entre 0.38 a 0.42 segtn los autores
(Zhang et al., 1988; Businger et al., 1971; Garrat, 1977) y z es la altura sobre el nivel del
suelo. De esta form a, la expresion (2.19)  para el coef iciente de difusividad del

momento, se podrian expresar de la siguiente manera:

, ou

K, =k?z?=—
M 012

(2.20)

Algunos autores (Delage, 1974; Estour nel y G uedalia, 1987; Lasser y Arya,
1986) han propuesto otro tipo de expresiones basadas en la teoria de longitud de mezcla
para las dif usividades turbulentas con objet o de ajustar de m ejor form a, los valores

observados a las expresiones teoricas.
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En cualquier caso, en es ta formulacion la cuestion principal es la determ inacion
de la long itud de m ezcla, l. El valor de este param etro puede suponerse del orden de
unas decenas de m etros, es decir, d el tamafio de los rem olinos turbulentos (Blackad ar,
1962). Una formulacion mads precisa para calcu lar el valor de la longitud de m ezcla

puede derivarse de la siguiente expresion:

kz
l=—— (2.21
1+kz/1, @21

donde | se define como una longitud de m ezcla asintdtica que suele tomar el valor d e

100 m.

Uno de los inconvenientes de la teoria-K y de la teoria de la longitud de m ezcla
reside en la suposicion de que los coeficie  ntes de las difusivi dades turbulentas son
iguales en las tres componentes del espaci 0, lo que solo puede considerarse valido
cuando la turbulencia esta plenam ente desarro llada. Otro inconveniente se deriva de
considerar acertada la suposicion de que lo s intercambios de can tidad de m ovimiento,
energia, etc., tienen lug ar com o consecuencia del m ovimiento de parcelas fluidas de

forma discreta, como describe la teoria de la longitud de mezcla.

En la teoria de la longitud de m ezcla se considera que la parcela fluida con una
cantidad de m ovimiento dada, se traslada aotron ivel en el que es abso rbida
produciendo una perturbacion. Desde que sale de un nivel hasta que llega a otro, se
considera que mantiene constantes sus propi edades, de forma que los in tercambios son
discretos. E n realidad, y puest o que la tu rbulencia se m anifiesta en la atm o6sfera de
forma continua, las hip otesis de la teoria de Prandtl han de considerarse com o una

simplificacion de los fendmenos turbulentos.

Una de las teorias que enfoca la turbul encia desde un punto de vista continuo es
la teoria estadistica de Taylor basada en la hipdtesis de que el estado del m  ovimiento
turbulento es aleatorio y alcanza tod os los niveles de perturbacion establecidos. Aunque
esta teoria se acerca mas a la realidad, tiene el defecto de ¢ onsiderar la aleatoriedad de

la turbulencia en su grado maximo, en el s entido de que en ella, todo es independiente
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entre si. En realidad, no es del todo cierto que las perturbaciones producidas en un nivel

determinado sean tan aleatorias y diferentes a las que hay establecidas en otro nivel.

Una variante de esta teoria, basada también en la de la longitud de m ezcla, es la
conocida por el nombre de teoria del vortice de Taylor en la que las parcelas flu idas se
caracterizan, no por su cantidad de movimiento, sino por su vorticidad o rotacional de la
velocidad. Los resultados a los que conduc e la aplicacion de es  ta teoria son m as

consistentes con la realidad.

2.3 TEORIA DE SEMEJANZA

El desarrollo de las ecuaciones bésicas conducia a térm inos desconocidos que
iban aumentando la complejidad del probl ema en un proceso continuo que parecia no
tener fin. Como se ha visto, a medida que se desarrollaban procedimientos en los que se
iba aumentando el grado de los m omentos (de primer orden, segundo, tercero, etc.) se
establecian procedim ientos de cierre de o rden superior m as com plejos que el de la
teoria-K o el de la teoria de lalon  gitud de m ezcla. Uno d e los procedim ientos mas
sencillos de realizar un cierre de orden superior suponia establecer una relacion entre los

coeficientes de difusividad con la energia cinética turbulenta (Mellor y Yamada, 1974).

Al m ismo tiem po, comenzaron a surgir dos v ias para atacar el p roblema de
cierre de las ecuaciones del m ovimiento. Por un lado, los esquem as de cierre locales,
planteaban la posibil idad de que una variable de  sconocida en cualquier punto del
espacio, podria ser param etrizada m ediante el conocim iento de variables y/o de
gradientes conocidos en ese m  ismo punto de | espacio. En esencia, este esquem  a
comparte de nuevo la idea de sem  ejanza entre la difusion m olecular y el régime n

turbulento y ha llegado a ser aplicado hasta el tercer orden.

Por otro lad o, los esqu emas de cierre no locales consideraban que la magnitud
desconocida en un punto concreto se podria pa rametrizar mediante el conocimiento de
magnitudes conocidas en otros muchos puntos del espacio. Este esquema supone que la
turbulencia es una superposicion de rem  olinos que transportan fluido com o en el
proceso de adveccion. Los m étodos no locales se han ap licado fundamentalmente para

resolver el problema de cierre de primer orden.
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La teoria de sem ejanza es un esquem ade ci erre local de orden cero. Esto
significa que la velocidad m  edia del vien to, la tem peratura, la hum edad y otras
magnitudes promedias se parametrizan directamente como una funcién del espacio y del

tiempo.

Los conceptos funda mentales de la teoria de sem ejanza fueron establecidos por
A. M. Obukhov en 1946, y tuvieron que pasa r 8 aflos para que  se dispusiera de
constancia experim ental de dichos conceptos (Obukhov, 1946; Monin y Obukhov,
1954). El analisis de las expresiones de esta teoria se realiz6 m ediante la aplicacion de
diversas m edidas expe rimentales que perm itieron cuantificar funciones y pardm etros

fundamentales para caracterizar el comportamiento turbulento de la capa limite.

El procedim iento en el que se basa es  ta teor ia cons iste en agrupar variab les
adimensionales de una determinada manera, con objeto de obtener relaciones em piricas
que permitan identificar magnitudes de interés. A este procedimiento se le conoce por el
nombre de teorema Pi de Buckingham. La teoria de sem ejanza formulada en térm inos
de este analisis dimensional, establece que si dos experiencias son iguales, asi com o las
combinaciones adim ensionales de los pardme  tros que las definen, entonces los
resultados de dichas experiencias seran idénticos y las funciones de los parametros seran

universales.

2.3.1 Teoria de semejanza para la capa superficial

En los primeros m etros de la capa limite pueden establecerse unas relaciones
funcionales en base a la teoria  de semejanza. En la capa superficial, los flujos de la
cantidad de m ovimiento, el calor ylahu medad pueden considerarse iguales a los
valores de dichos flujos a nivel de superficie, ya que apenas cambian un 10% de su
magnitud con la altura, por lo que puede definirse com o una capa de flujo constante.
Normalmente, el limite superior de la capa superficial se define como la altura en la que

z/h =0.1, siendo h la altura de la capa limite.

La teoria de semejanza para la capa superficial también se conoce por teoria de

Monin-Obukhov y los principales parametros que la identifican son los siguientes:
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a) Velocidad de friccion

T % B
u, =-% = ‘u W‘ (2.22)
yo,
b) Longitud de Obukhov
13
L-— Y (223
kg(w'e')
6 e

c¢) Temperatura de escala

. —

6 —@ (2.24)

*

d) Humedad especifica de escala

m (2.25)

q. =
u.

Todas las magnitudes adim ensionales que se derivan para la capa superf icial se
., YA . .
expresan en funcion de & = T es decir, de las dos longitudes de escala, zy L, que son

relevantes en la capa superficial. Como la longitud de Obukhov representa el espesor de

la capa limite hasta donde predom inan los efectos de friccién o de cizalla, se tien e que

para Z <<|L

, los efectos de cizalla se consideran  pred ominantes, m ientras que para

z>>|L

, la turbulencia generada por los proces os térmicos predom ina frente al efecto

de cizalla. La aplicacion de la filosofia del teorem a Pi de Bucking ham a la capa

superficial permite la formulacion de las siguientes relaciones de semejanza:

$o(£)= (EZJ (Z—gj (2.26)
5,(2)- (sz (g] (2.27)

5.()- (';Zj (Z—EJ (2.28)
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donde ¢n(&), (&) v Au(&) sonlas funciones universales de semejanza basica que
relacionan los flujos constantes de momento, calor y humedad en la capa superficial con

los gradientes medios de la velocidad, temperatura y humedad, respectivamente.

Para pequenos cam bios en ¢, es posible realizar un de sarrollo de las funciones

universales como una funcién polinémica de la siguiente manera:

HE)=1+BE+ B +..x 1+ BE (2.29)

Ahora bien, existen tre s lim ites asintoti cos que se m anifiestan al an alizar las

expresiones de las funciones universales:
1) Limite neutro.

Para condiciones neutras, se tiene que & — 0 y segun (2.29) se llegaria a que

#(& ) =1. La aplicacion de es te resultado a la expresion (2.26) cond uce a la s iguiente

u. Z
5 h{zl (2.30)

donde k es la constante de von Kar many z, es el pardm etro de rugosidad que tom a

formula:

u(z) =

diferentes valores en funcion del tipo y es tructura del suelo. La ecuacion (2.30)
constituye la expresion del perfil logaritm ico del viento para la cap a superficial en

condiciones neutras.
2) Limite estable.

Para condiciones fuertem ente estab les, s e tend ria que & — ooy los m ovimientos

verticales apenas se desarrollarian debido a la intensidad de la estratificacion. El tamafio
de los remolinos vendria delimitado por la estabilidad de la capa y no por la distancia a

la superficie. Este hecho conduce a un analis is de escala local no dependiente de la
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altura (Wyngaard, 1973) en el que son necesario s conceptos de sem ejanza locales para

la descripcion de los fenomenos en estas condiciones (Nieuwstadt, 1984).
3) Limite inestable.

Cuando las condiciones son fuertemente inestables (& — —o0) , el viento suele estar
en calma y los movimientos convectivos son de gran intensidad. En este caso, el analisis
de escala de Monin-Obukhov no es aplicable y es necesario utilizar otro tipo de analisis

de escala mas acorde con el movimiento convectivo (Wyngaard et al., 1971).

La consecuencia de estas consideraci ones es que las funciones universales no
pueden aplicarse para todo valor de & Se hacom probado que para condiciones
extremas, bien de fuerte inestab ilidad (conveccidn libre) o, para el caso  contrario, de
gran estabilidad, la aplicacion de la teoria de semejanza puede no dar buenos resultados.
Esto supone considerar el hecho de que la mayoria de los datos m eteorologicos usados
en la determ inacion de las funciones de  sem ejanza de Monin-Obukhov deben estar
limitados a un rango de estabilidad m oderado, es decir, dentro de un margen

comprendido entre —5<& < 2.

Las expres iones analiticas de las f unciones universales han sido am pliamente
estudiadas a partir de num erosos experimentos y observaciones en la capa superficial y
existen varias formulas semiempiricas, algunas de las cuales incluyen diferentes rangos
de & (Dyer, 1974). La determ inacién de ¢, se realiza a partir del conocim iento del
perfil vertical de @, y se considera norm almente que ¢, = ¢,,. Para rangos m oderados
de &, las observaciones sugerian unos ajustes para las funciones universales segun las

siguientes expresiones:

_ _1/4
o ferer pragco

(1+ &) para &> 0

_Jall=p8)"  parag <o
#¢)- {a + B,E para & >0 (232)
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La constante o es el co ciente entre las difusi vidades turbulentas de m omento y
calor, es decir, & = K, /K,, y fisicamente representa la relacion entre los intercambios
turbulentos de calor y de m omento. Por otra parte, los valores de estas constantes
(a, BisBas 71 ;/2) han sido discutidos por varios autores. Asi, uno de los conjuntos de

valores mas utilizados se debe al experim ento de Kansas (B usinger et al., 1971) en el

que se llegaron a los siguientes resultados:
a=074 pi=H=4T7 n=15 pn=9 (2.33)

Sin embargo, no existe una unanimidad sobre el valor de estas constantes. Como

ejemplo, la tabla siguiente recoge algunos valores de las mismas en funcion de distintas

investigaciones:

Autores 12 7, il B,
Webb (1970) _ _ 52 52
Dyer y Hicks (1970) 16 _ _ _
Businger et al. (1971) 15 9 4.7 4.7
Wieringa (1980) 22 13 6.9 9.2
Dyer y Bradley (1982) 28 14 _ _
Webb (1982) 20.3 12.2 _ _
Hogstrom (1988) 19 11.6 6.0 7.8
Dyer (1974) 16 16 5 5

Tabla 2.2. Valores de las constantes de las funciones universales (Garrat, 1992).

En muchos casos, las ecuaciones (2.31-32) se utilizan en form a resumida de la

siguiente manera (Stull, 1988):

= ¢m =(1-155)""* para & <0
¢, =dm =1+5¢ para &> 0

(2.34)
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La diferencia entre las ecuaciones (2.31-32) y (2.34) no es excesivamente grande
siempre que estem os cercanos a las condici  ones neutrales, para las cuales, el

coeficiente o se considera igual a 1.

Integrando las ecuaciones de los perfiles de velocidad y temperatura

considerando las expresiones de las funciones universales se obtiene:

u(2) = (u. /k)In(z/z,) v, (2/L) + w, (2, /L)] (2.35)

6(z)-6(z,) = (ab. /K)[In(z/z,) -y, (z/L) + (2, /L)] (2.36)

En dichas expresiones, wm(z/L)y wn(z/L), reciben el nom bre de funciones de

correlacion empirica y son el resultado de la integracion de las anteriores funciones .

La ventaja de escribir las ecuacion es anteriores como en la s expresiones (2.35-
36), es que permite interpretar las funciones ym(z/L) y wn(z/L) como la desviacion que
experimenta el perfil del viento y el de tem peratura respecto de las condicione s
neutrales cuando los efectos de flotabilid ad com ienzan a ser predom inantes en la
generacion de latu  rbulencia atm osférica. Las expresiones de  las funciones de
correlacion em pirica se obtienen e n funcion del grado d e estab ilidad (debido a la
dependencia previa que ya tenian las funciones ¢). La integracion de estas expresiones

conduce a resultados de este tipo:

1+ x )1+ x? I1
~ lnﬂ—j ( H —2arctan(x)+ — £<0
ValS)= 2 2 2 237
_47¢ £50
2111(1 i yj £<0
v, (&)= 2 (2.38)
-4.7& E>0
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donde x = (1 — 155)1/ ‘e y= (1 — 95)1/ ? y se ha considerado que el coeficiente o es

igual a 1.

Estas expresiones fueron obtenidas por Pa ulson (1970) a partir de las funciones
de semejanza de Businger et al. (1971). Bajo condi ciones de neutralidad, es decir, para

& =0, los perfiles de viento y temperatura recuperan el comportamiento logaritmico y

adiabatico, respectivamente.

Otro de los pardm etros basicos de la teoria de sem ejanza es el numero de
Richardson que repres enta el balan ce entre los efectos térm icos y m ecénicos en la

generacion del estado turbulento de las capas bajas de la atmdsfera y viene definido por:

Ri = M (2.39)

_9lo
0 (ﬁu/éz

Utilizando las ecuaciones (2.26-27), el nimero de Richards on puede ex presarse

en funcion de £ de la siguiente forma:

&
2.40
=67 e (2.40)

La utilizacion de las funciones (2.34) tiene la ventaja d e poder relacionar Riy &

mediante unas expresiones sencillas de la siguiente manera:

Ri para Ri <0

= i 2.41
d R . para 0 <Ri<0.2 ( )
1-5Ri

Existen varias expresiones del nimero de Richardson (del flujo, del gradiente, de
volumen) pero en cualquiera de sus form  as, este p arametro pe rmite identif icar la

frontera entre el régimen laminar y el turbulento en un fluido.
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2.3.2 Teoria de semejanza para la capa limite

La teoria de sem ejanza proporciona un es quema conveniente para determ inar la
influencia d e la estabilidad en la tr ansferencia turbulenta de la capa superficial. S in
embargo, en dicha teoria no existe ninguna indicacion sobre la posibilidad de extender
tales funciones a toda la capa limite. En este sentido, se han realizado m uchos intentos
para extender los resultados de las expres iones de Monin-Obukhov a niveles superiores
(Zilitinkevich y Chalikov, 1968: Monin y Zilitinkevich, 1974; Zilitinkevich y Deardorff,
1974; Yamada, 1976; Arya y Sundararajan,  1976), pero el problem a radica en que
ademas de 1 os parametros de escala considerad os para la capa superficial, es necesario
tener en cue nta otros factores de gran importancia, como la altura de la capa lim ite, el
parametro de Coriolis, el ritm o de cambio del viento con la altura, etc. Todo ello
configura un esquem a de com pleja solucidn, ya que si se tienen en cuenta todas las
variables que caracterizan el problema, de nuevo se llega a un sistema no resoluble. Por
ello, para poder m anejar unas exp resiones m atematicas para la capade m ezcla, es

indispensable realizar algunas simplificaciones.

Una de las s implificaciones que se realizan consiste en consid erar que la teoria
de semejanza para la capa de m ezcla solamente es aplicable cuando se encuentra en un
estado de conveccion libre (Deardorftf, 1972a; De ardorff et al., 1980), es decir, cuand o
los m ovimientos convectivos se producen co mo consecuencia de la diferencia de
densidad que acompaiia a los grad ientes de tem peratura y que suele pro ducirse en dias

despejados con velocidades de viento débiles.

La condicion de conveccion li bre que se manifiesta para —z/L >> 1 supone que
la produccidn de turbu lencia por efecto de flotabilidad es m ucho mayor que la qu e se
debe a la cizalla de viento y que por  lo tanto, la velocidad de friccion U, no es tan
importante como parametro de escala. La ini ca manera de conseguir la independencia

de u.en la expresion del gradiente de temperatura potencial es suponer una dependencia

del tipo (—z/ L)_l/ * de la siguiente forma:

kzu. 060

(W_T)E =g, (z/L)~ (- z/L)" (2.42)

Q
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De lam isma m anera, se llega a defini rla velocid ad vertical de escala o
velocidad convectiva, W,, como un param etro esencial y que repres enta fisicamente la

velocidad tipica de los rem olinos grandes, como son las térmicas, en la capa de m ezcla

dominada por efectos convectivos intensos:

En estas condiciones, se tendria entonces que:

kzw,
ZW. 00 _ constante (2.44)

W), 01

Por otra parte, las varianzasy las covarianzas de velo cidad y tem peratura

seguirian una ley de grado 1/3 de la siguiente forma:

N\
Tj (2.46)

Todo ello perm ite comprobar la capacida d de la teoria de sem  ejanza para
proporcionar expresiones o funciones incluso en los casos en los que dicha teoria no fue

desarrollada.

Los valores de las constantes requieren de m edidas experimentales para poder
ser evaluados. La tabla siguiente resum e el orden de magnitud de algunos de los

parametros esenciales que caracterizan a la capa de mezcla:
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Parametro Orden de magnitud
Zi 0.2a2km
W, 2 m/s
0. 0.1 K
9. 0.1 g/m’
U. 0.02 m/s

Tabla 2.3. Ordenes de magnitud de algunos parametros de la capa de mezcla en

condiciones de fuerte conveccion (Stull, 1988).

La aplicacion de la teoria de sem  ejanza para las m agnitudes m edias y sus
gradientes en la capa de m ezcla, ¢ onduce a unas expresiones validas para

0.1z, £z <0.9z,, siendo z; el espesor de capa limite y que son del siguiente tipo:

LUy B0 614 995247
W, 02 6. 01 q. 02

Ahora bien, las expresiones que se obtienen dentro de la teoria de sem ejanza son
normalmente aplicadas para condiciones de e quilibrio o estados estacionarios. No suele
considerarse la variable tiem po como una vari able relevante. La fuerte dependencia del
espesor de la capa lim ite con la variable tie mpo ha sido la causa de que la teoria de
semejanza no ofrezca resultados satisfactorios respecto de este parametro. Sin embargo,
el espesor de capa limite se utiliza com o dato de entrada en los grupos adim ensionales
para obtener variables de inte rés que han alcanzado el estado cuasi-estacionario, por lo
que ha de ser obtenido mediante otros procedimientos para resolver las ecuaciones de la

teoria de semejanza.
2.4 PARAMETRIZACIONES DE LA ALTURA DE LA CAPA LIMITE

La param etrizacion de la capa lim ite responde a la necesid ad de dispo ner de
procedimientos que perm itan obtener el va lor de este param etro sin necesidad de
recurrir a com plejas fo rmulaciones o a cos tosos despliegues instrumentales que no

siempre pueden realizarse ni generalizarse  para diferentes areas. Por ello, a efectos
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practicos, se ha desarrollado un amplio ab  anico de for mulaciones de diagnostico y
pronostico para la capa lim  ite que se caracterizan por su sim plicidad y por el

requerimiento de escasos datos de entrada.

La mayoria de las param etrizaciones a partir de las cuales es posib le obtener la
altura de la capa lim ite requ ieren el establecim iento prev io de las condiciones de
estabilidad en las que dichas expresiones han de ser utilizadas. Esto significa que, hasta
la fecha, no existe una inica formulacion para la evolucion de la altura de la capa limite
a lo largo de todo el dia que comprenda el establecimiento de un régimen turbulento de
mayor intensidad durante el dia y u n decaimiento del mismo durante la noche, s in que
existan discontinuidades de cardcter temporal asociadas a los cambios de estabilidad del
aire. A todo ello, hay que afiadir la exis  tencia de un periodo del dia en el que el
comportamiento de la capa lim ite noes ta claram ente definido (Mahrt, 1981).
Concretamente, al final de la tarde, se produce un colapso de la ener gia turbulenta que
mantiene activa la capa lim ite, provocando una disminucion o caida brusca del espesor
de este estrato. El desplom e de la capa lim ite provoca confusiones en la interpretacion
de resultado s com o los relativos a contam inacion, ya que se producen incoherencias
entre los valores de la concen tracidon de ciertos contaminantes y el esp esor del estrato
que los mantiene retenidos. El hecho de que el colapso de la capa de m ezcla durante el
final de la tarde no esté del todo claro, ha tenido y tiene unas desfavorables
consecuencias en las predicciones que se realizan sobre el espesor de la capa limite y su
evolucion durante la noche. La consideracion  de la exis tencia de una cier ta memoria
turbulenta que define la capa residual podria , sin em bargo, disminuir los errores en la
interpretacion de los resultados y seria de gran importancia en el estudio de la evolucion
diurna de la capa lim ite. Sin em bargo, como ya se adelantd en el capitulo anterior, no

existe mucha documentacion al respecto de la naturaleza y extension de la capa residual.

A pesar de las dificu Itades que con lleva la param etrizacion de la altu ra de la
capa limite, en la bibliografia hay un conjunto de expresiones que pueden ser aplicadas
a los diferentes regimenes de estabilidad en los que puede dividirse el dia, com pletando
el ciclo diurno con la existencia de dos di scontinuidades en los pe riodos de transicion,
del am anecer y del atardecer, que han de ser tratadas de for ma independien te. La
utilizacion de estas expresiones relativam ente sencillas se justifica por el hecho de que

el conocim iento de la altura de la capa limite es crucial en los estudios de
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contaminacion (Verver y Scheele, 1988), asi como en las i nvestigaciones orientadas a
caracterizar la estructura de dicha capa (Holtslag y Nieuwstadt, 1986). E s por ello, por
lo que muchos modelos atmosféricos incluyen un procedimiento de célculo del espesor
de este estrato a partir del conocim iento de variables o pardm etros obtenidos por el

propio modelo. La necesidad de trabajar con una resolucion vertical n o muy elevada,
obliga a que las parametrizaciones que se utilizan para obtener la altura de la capa limite
no presenten un grado de com plejidad excesivamente alto (Holtslag y Van W estrhenen,

1991).
2.4.1 Capa limite en condiciones neutras

Basandose en analisis de escala, bajo ¢ ondiciones neutras, la altura de la capa

limite suele calcularse a partir de la siguiente expresion (Deardorff, 1972a):

T (2.48)

h=C

donde f representa el param etro de Coriolis y C es una constante que tom a diferentes
valores entre 0.15 y 0.25. Algunos ejem  plos sobre el valor de la  constante de la

ecuacion anterior segun diferentes autores vienen resumidos en la tabla 2.4.

Autores Capa limite en condiciones neutras
Panofsky y Dutton (1984
y y Dutton (1984) he ool
f
Benkl Schul 1979

enkley y Schulman ( ) h=0.185u*
f

Holtslag y Van Westrhenen (1991) h=0.15 U,
=0.15-

Tabla 2.4. Diferentes parametrizaciones de la altura de la capa limite para condiciones

de neutralidad.

Una variante de la ecuacion (2.48) es la propuesta por Venkatram (1980b) y que

tiene la siguiente forma:
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.
(fN,)”

h (2.49)

donde N es la frecuencia de Brunt-Viisilad que viene dada por:

00,
N2 =3 %% m50
57y az( )

\

y que repres enta la frecuencia del movimiento vertical de las m asas de aire en funcion

del grado de estratificacion térmica.

Las condiciones de neutralidad se producen por el predom inio de los agentes
mecanicos frente a los térmicos en la generacion de la turbulencia del aire por lo que, en
estas condiciones, se dice tam  bién quela capadem ezcla tiene caracteristicas
mecanicas. Por ello, la capa lim ite en es tas condiciones tam bién puede calcu larse a
partir del conocimiento de la variacion vertical normalizada del flujo de momento como

una funcion de z/h (Nieuwstadt, 1984):

u'w'/u2 =(1-z/h)"* (2.51)

Otra aproximacion de la ecuacion (2.48) se obtiene d e considerar en el perfil
logaritmico (2.30) el valor de la constante de von Karman, k, igual a 0.35, ¢l parametro f
de Coriolis para latitudes m ~ edias, del orden de 10 *y un valor del param  etro de
rugosidad, zp, igual a 5 cm , de forma que se obtiene la siguiente expresion (Benkley y

Schulman, 1979):

h~125u (2.52)

donde u es la velocidad del viento en m /s medida en un nivel representativo a 10 m del

suelo.

2.4.2 Capa limite en condiciones de estabilidad
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Las condiciones de estabilidad suelen desarrollarse durante la noche y conducen
a espesores de la capa limite mas reducidos. Es por ello, por lo que la mayor parte de las
expresiones que se plantean son utilizadas pa ra determinar el espesor de la capa lim ite
nocturna. En estas cond iciones, la intensid ad y espesor de la inversion de tem peratura

condicionan en gran medida la profundidad de dicha capa.

La expresio n clasicap aralacon dicion de estab ilidad fue propuesta por

Zilitinkevich (1972) y es similar a la propuesta para las condiciones de neutralidad:

h=c /L;J* (2.53)

La diferencia fundam ental es la presen cia en esta expresio n de la longitud de

Obukhov. La constante ¢ suele tomar el valor de 0.4 para latitudes medias segiin Brost y
Wyngaard (1978), aunque hay otros autores que proponen valores distintos en funcion
de las observaciones que han sido utiliz adas para sus investig aciones, com o por
ejemplo, ¢ = 0.74, 0.6, 0.35 (Arya, 1981; Mabhrt et al., 1982; Joffre, 1981). Por otra
parte, Arya (1981) propone una expresion sim ilar a la (2.5 3) a la que le afiade una

constante b para obtener un ajuste mas acertado del espesor de capa limite:

|_u 1/2
h:c( f*j +b (2.54)

donde c =0.34y b =1135.

Sin em bargo, en m uchos casos, se uti liza una expres i6n interpo lada entre la
(2.48) y la (2.53) para definir la altura de la capa lim ite en cond iciones es tables

(Nieuwstad, 1981):

B cu,/f

=——7— (2.55
1+c3h/L( )

donde ¢, =0.3,¢c, =0.7yc, =c,/ci.
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Hay varias expresion es para condic iones de estabilidad que relacionan la altura
de la capa lim ite con la veloc idad del v iento, ya que estarela cion sencilla resulta
adecuada para aplicacio nes practicas de modelizacién cu ando se com para con datos
observados (Lena y Desiato, 1999 ). Entre ellas destacan la de Venkatram (1980a) y la
de Nieuwstadt (1984):

h=2400(u,)”* (2.56)

h=28(u)’* (2.57)

Otras de las expresiones pr opuestas para condiciones es tables vienen en funcion

del gradiente de temperatura (Karppinen et al., 1999):

he—*5 (258
7 +0.005

donde y = (8, —8,)/(z, — z,)con la imposicién de que » >0.01K /m, o bien en funcion

de la longitud de Obukhov (Kitaigorodskii y Joffre, 1988):
h=c,L (2.59)
donde Z, =

La interpolacion entre las condiciones es tables y neutras con duce a la expresion

de Zilitinkevich (1989):

kC,

h:”*(lﬁ/;](z.m)

endonde y =03, g=ku,/f L y C, =0.85. En algunos casos, esta expresion ofrece

mejores resultados que las anteriores.

2.4.3 Capa limite en condiciones de inestabilidad
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Las condiciones de in estabilidad configuran una capa de m ezcla en la que los
efectos convectivos predominan en la generacion de la turbulencia. La parametrizacion
de la capa limite en es tas condiciones ha de tener p resente la variab le tiem po como
medida de la variacion que experim enta es te espesor en funcion del flujo de calor
sensible que es comunicado a las parcelas de aire que se encuentran sob re la superficie
terrestre y que a su vez depende de la hora del dia. En este sentido, es necesario destacar
la expresion que desarro 116 Tennekes (1973) com o una de 1 as formulas més utilizadas

para obtener la altura de la capa de mezcla diurna en dichas condiciones:

(2fH,dt "

pC.y

h

2.61)

donde yesel gradien te detem peratura poten cial al am anecer que repres enta la

estratificacion térmica inicial y Hs es el flujo d e calor sensible. Una solucion sencilla a

la ecuacion anterior es la propuesta por Stull (1988):
s e 24 ——
h? —h, :—[(we ) —(we )Z](t—to) (2.62)
e

donde se ha considerado que el flujo de calor sensible es constante con el tiem poy el
subindice S corresponde al valor de dicho fluj o en superficie y el subindice z al valor en

la cima de la capa de mezcla.

Driedonks (1982) propone una expresion en la que supone que la variabilidad de
la capa de m ezcla se explica ¢ onsiderando los efectos de flot abilidad y friccion en la

produccion turbulenta:

dh _c, (W'H')s LG u?
dt A0  BhAG

(2.63)

donde S =g/ esel param etro de flotabilidad, c¢;= 0.2 y ¢;=5. Apartirdeesta

expresion, Gryning y Batchvarova (1990), propusieron una formulacion alternativa:
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dh _ (1+2c, Jwo) L2800

dt 7h Brh’

donde c; = 2.5y el gradiente y es el gradien te d e tem peratura poten cial estim ado a

partir del sondeo de temperatura al amanecer.

En estas expresiones de cal culo se requiere el conocim iento de la variacion del
flujo de calor sensible con el tiem po que puede obtenerse a partir de la aplicacion de la
teoria de sem ejanza (Brotzge y Crawford, 2000) , utilizando la expr esion (2.24), o bien
considerando el balance de energia entre la s uperficie ter restre y la atm 6sfera como
fenémeno indispensable para el desarrollo de la inestabilidad que m  antiene la
turbulencia de la capa de mezcla convectiva (Holtslag y Van Ulden, 1983). Este 1 Itimo

aspecto sera tratado en el capitulo cuarto de la presente memoria.
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CAPITULO 3
CARACTERIZACION EXPERIMENTAL DE LA ALTURA DE LA CAPA DE
MEZCLA. ESTIMACION DE SU EVOLUCION DIURNA Y PERIODO DE
CRECIMIENTO POR SITUACIONES SINOPTICAS

En el capitulo anterior se han establ ecido los funda mentos teodricos sobre los
aspectos turbulentos y las param etrizaciones de las capas bajas de la atm  dsfera. En
dichas parametrizaciones se requ iere el ¢ onocimiento de variab les meteoroldgicas que
conduzcan finalmente a la determinacion de la altura de la capa de m ezcla y que suelen
obtenerse dentro del cam po de la experim entacion. Precisam ente, el conocim iento
experimental que se tiene de la atmosfera se debe, por un lado, al conjunto de datos e
informacion que se han ido recopilando en el ma rco de estudios realizados en gabinetes
o laboratorios, y por otro, a los despliegues  instrumentales y cam pafias de m edida en
diferentes paises y durante periodos m 4s o menos prolongados de tiem po. En dichas
campafias se suelen utilizar torres meteoroldgicas provistas de varios sensores colocados
estratégicamente a diferentes alturas con id ea de analizar las variab les meteoroldgicas
y/o los flujos turbulentos de las capas baja s de la atm osfera. Tam bién se utilizan
sistemas basados en ondas sonoras com o el sodar o haces lum inosos como el lidar. La
documentacién sobre los niveles superiores su ele obtenerse mediante la utilizaciéon d e
aviones instrumentados o m ediante el lanzam iento de glob os aerostaticos provistos de
sondas m eteorologicas especialm ente disefiada s para lam ediday transmision de la
informacion a una estacion receptora situada en superficie. Estos equipos instrumentales
han permitido analizar la va lidez de las formulaciones utilizadas para el calculo de la
altura de la capa limite, asi como desarrollar nuevas expresiones que se ajustan m ejor a

lo observado en la Naturaleza.

El presente capitulo hace una b reve de scripcion de los equipos instrumentales
mas comunes para la determinacion de la capa de mezcla y presenta los resultados de la
caracterizacion experim ental de este pa rametro para diferentes situaciones
meteoroldgicas. Las campanas de m edida en las que se fundam enta este estudio se
encontraban enmarcadas en dos proyect os europeos: el proyecto RECAPMA ( Regional
Cycles of Air Pollutant in the West-Central Mediterranean Area) y el proyecto SE CAP
(South European Cycles of Air Pollutant) lid erados desd ¢ el CIEM AT (Centro de
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Investigaciones Energéticas Medio Am bientales y Tecnolo gicas). E 1 p rimero estu vo
financiado por la CE, CICYT, ENRESA y CAM y en ¢l par ticiparon diversos
organismos nacionales com o el De partamento de Fisica de la Tierra, Astronom iay
Astrofisica I de la Univ ersidad Complutense de Madrid, e in stituciones internacionales
entre las que se encontraban el Consiglio Nazionale delle Ricerche (CNR) de Italia,
Commissariat a I'energie atomique de Francia y el Instituto Nacional de Meteorologia e
Geofisica de Portugal. Los objetivos de este proy ecto se centraban en la caracterizacion
de las circu laciones atmosféricas relaci onadas con episodios de contam inacioén y su
evolucion en el area del Med iterraneo ce ntral y zona occidental, asi com ola
determinacion de los escenarios de transporte  a larga distancia y los m ecanismos de

deposito de la contaminacion.

En el proyecto SECAP, financiado por la CE, participaron centros de
investigacion espafioles como el CIEMAT y el CEAM (Centro de Estudios Ambientales
del Mediterraneo) y extranjeros como el Instituto Nacional de Meteorologia e Geofisica
portugués y la Iniversidade de Aveiro, el CNR de Italia, y el National Observatory de
Atenas. Sus objetivos m  4s generales eran  la caracterizacion  de las condiciones
meteorologicas que conducen a la for macion de episod ios en 4reas u rbanas y areas
costeras del sur de Europa y el estudio de  la evolucion quim ica de los contam inantes

bajo dichas condiciones.

Dentro de estos p royectos europeos, la caracterizacion experimental de la capa
de mezcla y su evolucio n diurna se destaco como un objetiv o fundamental sobre to do
durante las situaciones episddicas, en las que el com portamiento de este pardm etro es

determinante en el grado de calidad del aire.

3.1 METO DOS INSTRUMENTALES PARA LA DETERMINACION DE LA
ALTURA DE LA CAPA LiMITE

La im portancia que tien e el conocim iento de la altura de la cap a de m ezcla,
sobre todo por su vinculacidn con los estudi os de contaminacion atmosférica, comenzo
a ser evidente desde la década de los afios 60 del siglo pasado (Holzworth, 1967; Miller,

1967). La n ecesidad de determ inar el espeso r de capa lim ite, impulso el desarrollo de
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diferentes equipos mediante los cuales se derivaban entre otras variables, la profundidad

de dicha capa.

Para la determ inacion de la capa lim ite, los equipos instrum entales debian
responder a la necesidad de reconocer en las medidas directas alguna de las propiedades
que m anifiesta tener dicho es trato de aire: delim itacion por una inversion térm ica,
homogeneizacion de sus propiedades, agitacion turbulenta, etc. El objetivo, por tanto, se
centraba en identificar la  discontinuidad existente entre la capa afectada por la
superficie terrestre y el estrato libre de  dicha influencia (Cli fford et al., 1994). La s
medidas, sin e mbargo, no son sencillas. A menudo, este valor se encuentra por encim a
del alcance de los equipos utilizados o éstos  requieren de una  concentracion de
particulas elevadas en el aire para poder determinar el comienzo de la atmosfera libre en
donde la concentracion es m ucho menor y el aire se encuentra m as limpio. Por otra
parte, medidas realizadas con distinto tipo de instrumentacion suelen ofrecer diferencias
significativas en el valor de la capa de mezcla (Kaimal et al., 1982), lo que conduce a
reconocer una dependencia directa de los da tos experimentales con la instrum entacién

mediante la que han sido obtenidos.

En la practica, la estimacion del espesor de la capa de mezcla a partir de equipos
instrumentales requiere el conocim iento de la estructura vertical de la atm 6sfera, asi
como también la identificacion de las disc ontinuidades de las va riables meteorologicas
y de contam inacion en la cim a de dicha cap a. Actualmente, para poder determ inar el
espesor de este estrato  se u tilizan difere ntes equipos de m edida entre los que se

encuentran los que se describen en los apartados siguientes.

3.1.1 Sistemas de radiosondeos

Los sistem as de radiosondeos estan fo rmados por dos tipos de equipos: los
sistemas de globo libre y los de globo cauti vo. Dichos equipos constituyen una de las
herramientas m as eficaces para la determ inacién de la altura de la capa lim  ite. Con
ellos, se obtiene inform acion sobre la variac 16n vertical de la tem peratura, presion,
humedad, velocidad y direcci 6n del viento, entre otras va riables m eteoroldgicas y la

concentracion de especies quimicas, entre las que se encuentra, por ejemplo, el ozono.
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Las ventajas en la es timacion de la altu ra de la capa lim ite con los equipos de
sondeos con globo cautivo son varias. Po r un lado, la velocidad de ascenso es
controlada desde superficie lo que perm ite gobernar la rapidez en la adquisicion de las
variables a medida que el globo asciende en altura. Esta vent aja es sumamente 1til para
la determinacion de perfiles con una resolucion vertical elevada. Por otra parte, existe la
posibilidad de contrastar dichos perfiles ve rticales de las variab les recogidas en el
ascenso, con los perfiles en el descenso del globo, sobr e todo para ejercicios de

depuracion de datos erroneos por mal funcionamiento de las sondas.

Dentro de los inconven ientes, es neces ario des tacar que la utilizacion de los
equipos con globo cautivo esté restringida a campafias experimentales de medida ya que
no se usan de form a rutinaria en ninguna estacion m eteorologica debido, entre otras
razones, al elevado coste de personal que ¢ onlleva el funcionam iento de este sistema .
Por otra parte, el alcance de 1 equipo viene definido por la longitud del cable que sujeta
al globo, de forma que tan solo se pueden obten er perfiles de las variables hasta alturas
que no superan norm almente los 800 o 1000 m por encima del nivel del suelo, aunque
CIEMAT ha llegado a realizar sondeos con este equipo hasta los 2000 m (Plaza, 1997).
En cualquier caso, esta lim itaciéon no hace m uy recom endable a este sistem a para
detectar espesores de la capa lim ite en c ondiciones fuertemente convectivas en las que
la inversion térmica suele encontrarse por encima del alcance del equipo. Por altim o, es
necesario tener en cuenta el hecho de  que cuando las condiciones m eteorologicas son
adversas (fuertes vi entos, nieblas, preci pitaciones) el sistem a con globo cautivo no
puede utiliz arse, por p eligro de pérdida de 1 m aterial, f alta de visib ilidad o mal

funcionamiento de los equipos de medida.

Respecto de los sistem  as de sondeos con globo libre, las ventajas son
precisamente la posibilidad de salvar los inconvenientes del equipo con globo cautivo.
Por un lado, no existe lim itacion vertical del globo, lo que hace m uy recomendable a
este equipo para m edidas de m agnitudes troposféricas y estratosféri cas. Por otra parte,
son utilizados de forma rutinaria por las estaciones de radiosondeos pertenecientes a los
correspondientes Institutos de Meteorologia de los diferent es paises configurando un
sistema de m edida comin que nor equiere un equipo personal elevado y que puede

utilizarse en cualquier tipo de condicion meteorologica.
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Sus inconvenientes hacen referencia, sin embargo, a la resolu cion vertical de
las m edidas condicionada por la velocida d de ascenso del globo que no puede ser
controlada por el usuario del equipo, y por tanto la vision de la capa lim ite esta muy

condicionada por la rapidez y libertad de ascenso del globo-sonda.

Para cam pafias experim entales extensiv as, la utilizac i6n de los equipos de
sondeos con globo libre puede considerarse relativam ente cara si se realizan
lanzamientos con frecuencias tem porales pe quefias al no poder rec uperar, a diferencia
de los equipos cautivos, ni los globos ni  las sondas m eteoroldgicas ni tam poco las de

contaminacion.

De for ma operativa, en las estaciones  de radiosondeos europeas solo suelen
realizarse dos sondeos rutinarios con globo libre a las 00 y 12 TMG. Est os sondeos son
codificados siguiendo la clave de cifrado TEMP (INM, 1995). Los datos meteorologicos
recogidos en la clave T EMP quedan restringid os al cono cimiento de la inform acion en
los niveles estdndar de presion y a los puntos notables entre dichos niveles, por lo que se
dispone de poca resolucion para estudios de este tipo. Por ultimo, en algunas ocasiones,
la estabilizacion de la sonda a las condicione s de superficie no es adecuada de form a
que los perfiles han de depurarse con inform acidon complementaria, o en el peor de los

casos, despreciar los primeros metros de informacidon meteoroldgica.

Aunque los radiosondeos se configuran com o un sistema eficaz de medida de la
altura de la capa limite, tales medidas no es tan libres de cier ta incertidumbre por su
representatividad espacial y temporal. Algunos autores (Kaimal et al., 1982), consideran
que la altu radelacapadem ezcla obten ida a partir de radiosondeos adolece de
pequenas sobreestimaciones debido a la respuest a lenta de los sensores de tem peratura,
lo que afectaria m as a los sistem as de sonde os libres. Adem 4&s, si la inversion térm ica
que delimita la capa de mezcla es poco profunda o no estd muy bien definida, el sistema

de radiosondeos podria no detectarla.
Los sistemas de sondeos con globo libre y cautivo formaron parte de los equipos

de m edida utilizados en los proyectos de  inv estigacion e n los que s e enm arca esta

memoria y fueron sus medidas las que permitieron obtener los valo res experimentales
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de la capa limite, por lo que sus caracteristicas técnicas seran analizadas en detalle mas

adelante.

3.1.2 Sistemas de radar, sodar y lidar

La palabra radar es la abrevi atura de la expresion inglesa RAdio Detection And
Ranging, es decir, deteccion y te  lemetria por radio. El contenido de hum  edad, las
particularidades térmicas y la concentracion de particulas de la capa limite ha permitido
la utilizaciéon de una serie de equipos basa dos en la m etodologia del radar, disefiados
para la determ inacién del espesor de dich acapaen funcionde la s in termitencias
detectadas en la interfas e entre las dos capas y que suele registrarse como una sefial de
energia de retorno. Entre dichos equipos se encuentra el radar que utiliza radiacion de
microondas, el sodar b asado en el sonido y el lidar disef ado para operar con haces de
luz. Algunos de estos equipos operan de form a continua y otros en form a de pulsos,
pero en cualquiera de ellos, la medida del tiempo desde que se emite una sefial hasta que
se registra el retorno, permite calcular la distancia en la que se ha producido el rebote de

la sefial emitida, y por tanto, el espesor de la capa limite.

Uno de los equipos de radar m as utiliz ados se conoce por el nombre de
perfilador de viento ( wind profiler), el cual perm ite calcular la altu ra de la cap ade

mezcla desarrollada en condicion es de in tensa conveccidon (Angevine et al., 1994). La

sefial de retorno de este sistema es proporcional a un pardmetro de estructura, C>, que a

su vez depende de las fluctuaciones a peque fia escala de temperatura y de humedad. De

esta forma, los perfiles verticales de C’ normalmente presentan un maximo en la cima

de la capa d e mezcla convectiva. Sin embargo, pueden producirse resultados ambiguos
ya que los perfiles de hum edad no suelen p resentar, con tanta claridad, la mezcla que
caracteriza a la capa lim ite en comparacion con los perf iles de tem peratura. A este
inconveniente, se sum a la lim itacion en la re solucion vertical del sistema junto con la

posibilidad de mal funcionamiento en presencia de nubes convectivas.
Respecto del sodar ( Sound Detection and Ranging), la utilidad de las ondas

sonoras ya era conocida desde m uchos afos atras sobre todo en areas relacionadas con

fines m ilitares. Sin embargo, lah abilidad de los sond eos acts ticos para tem as de
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investigacion en la capa lim ite atmosférica no se hizo publica has ta afios m as tarde

(Wycoff et al., 1973; Russell et al., 1974).

En lineas generales, el sodar es un instrum  ento constituido por tres grandes
antenas. La del centro , que se colocape  rpendicular al suelo, perm ite m edir la
componente vertical del viento. Las otras dos antenas que se disponen a am bos lados,
estan ligeramente inclinadas respecto de la cen tral y son perpendicu lares entre s i. Con
ellas se obtienen las compone ntes horizontales del viento . El sodar em ite un sonido
audible por cada una de las antenas en espa cios regulares de tie mpo. El fundamento de
este equipo es el de m edir la sefal de retorno que se produce como consecuencia de la
presencia d e fluctuacio nes de tem peratura, hum edad, etc., en el recorrido del sonido
emitido. De esta form a, el sodar detecta la cima de la capa de m ezcla al reconocer el
nivel que separa el aire menos calido de dicha capa y el més calido por encima asociado
a la presencia de una inversion térm ica. Por otra parte, este equipo perm ite tam bién
obtener de manera indirecta parametros como el flujo de ca lor sensible, la velocidad de

escala convectiva y la temperatura de escala (Salvador y Artinano, 1997).

El sodar se configura com ounsi stema muy aconsejable en cam panas
experimentales pensadas para periodos pr olongados de tiem po. Adem as, las variables
medidas por el equipo son de elevadare  solucion vertical y tem poral. Debido a la
necesidad de m edir con gran precis i6n la sefial de retorno, el sodar debe situarse en
lugares en los que la contam inacidn acustica producida por factores externos (como por
ejemplo, el trafico) no afecte a lasm  edidas del equipo. Por otra parte, debido a la
atenuacion rapida del sonido en la atmosfera, el sodar no es capaz de reconocer la cima
de la capa de mezcla cuando ésta se encuentra por encima de los 500 m (o de los 800 m
en el mejor de los casos) lo que es muy comun en horas centrales del dia en condiciones
convectivas (Melas, 1990). Esta lim itacion no im pide, sin em bargo, que el sodar sea
especialmente valioso durante la noche para determinar la estruc tura de la capa limite

estable.

La presencia en la capa lim ite de polvo y contaminacion ha sido utilizada por el
lidar (Light Detection and Ranging) para obtener el espesor de m ezcla basandose en la
propiedad de esta capa de hom ogeneizar las emisiones que se realizan en ella. E | lidar

transmite hacia la atm 6sfera un haz lum inoso, emitido por un laser pulsado, que sufre
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dispersion por la presencia de moléculas del aire, gotitas de lluvia y aerosoles en la capa
limite (Stull, 1988). La luz de retorno es recogida en un telescopio donde

posteriormente es amplificada y registrada. Como la aportacion de la mayor parte de los
aerosoles proviene de la superficie terrestre, la capa limite proporciona retornos de sefial
mas intensos que en la atmosfera libre. De esta forma, el lidar es mas sensible a detectar

el aire de la capa limite mas que la interfase en la cima de esta capa.

Las ventajas del lidar com o equipo de m edida de la capa lim ite se debenal a
posibilidad de utilizacién del mismo tanto en superficie como en un avion. La técnica de
medida de este equipo, al registrar las sefiales de retorno provocadas por la presencia de
aerosoles en el aire, lo conf igura como un interesante sist ema de m edida de la capa
contaminada, ligeram ente distin ta, e n ocasiones, del espeso 1 total de la capa lim ite
(Chen et al., 2001). La m edida con laser pu Isado permite disponer de la concentracion
de aerosoles presentes en estratos de aire dist intos, a diferencia de otros aparatos en los
que se obtienen m edidas integradas en toda la capa limite. Precisamente, en el terreno
de la contam inacion atmosférica, existen resu ltados que confirm an la habilidad de este
equipo para la m edida de gases traza troposféricos (SO ,, O3 y NO ,) con una elevada
resolucion espacial (Molero et al., 2000). Por otra parte, este equipo es capaz de ofrecer
resultados espaciales tridimensionales, siendo esta una ventaja im portante frente a otros

equipos de medida.

El sistema lidar, sin em bargo, es relativamente caro y su rango de resolucion es
limitado debido a la necesidad de concentraciones de aerosoles en el aire en suficien te
cantidad como para poder ser operativo, ademas de que no puede utilizarse en el caso de

que se produzcan precipitaciones.

3.1.3 Torre meteorologica

La torre m eteoroldgica esta form ada por un mastil m etélico de altur a variable
(entre 10 my 300 m habitualm ente). Las to rres permiten disponer varios sensores a
diferentes alturas con los que se obtie nen datos sim ultdneos de las variables
meteorologicas de interés. Una de las m &s conocidas es la torre de 300 m situada en el
Observatorio Atm osférico de Boulder (Color ado) o la torre de Cabaw (Holanda) en

donde se han llevado a cabo varias experien  cias cuyos resultados han sido de gran
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relevancia. Los sensores mas comunes instalados en las torres meteorologicas son los de
temperatura, presion, hum edad, velocidad y direccion del viento, precipitacion y
radiacion solar. Los datos son alm acenados en soporte m agnético a espacios regulares
de tiem po asi com o también, los prom edios de dichas m agnitudes en intervalos que
suelen ser de 10 m inutos, dependiendo de los requerim ientos o caracteristicas del

estudio.

La instalacién de un gr an numero de sensores, de los cuales algunos perm iten
obtener param etros turbulentos, junto ¢ on la capacidad de ofr ecer dat os de forma
continua para periodos prolongados de tiem po, hacen de las torres m eteoroldgicas un
equipo instrumental muy utilizado en la investigacion de las capas bajas de la atmdsfera
por la simultane idad en los va lores de v ariables en distinto s nive lesy pe rfiles
estacionarios. Muchos de estos estudios estan basados en la aplicacion de las
expresiones de la teoria de sem ejanza para la obtencion de variables de la capa lim ite

(Draxler, 1979; San José et al., 1985; Sugita y Brutsaert, 1992).

Debido a la lim itacion vertical de la torre m eteorologica, éstas suelen ser m uy
valiosas para el estudio de la capa lim ite cuando no tiene gran espe sor (por la noche o
en horas cercanas al amanecer). Sin embargo, esta limitacion en su altura (las torres mas
altas no superan normalmente los 300 m), las hacen poco recomendables para el caso en
el que las condiciones inestab les favorezcan el desarro llo de estratos de capa limite

fuera del alcance fisico de la mismas.

3.1.4 Avion instrumentado

La utilizac i6n del avi6 n instrum entado para e 1 calculo d e la altura de la capa
limite esta basado en la deteccion de discontinuidades de temperatura de las bases de las
inversiones. Normalmente los sensores se sitian lejos de la perturbacion del flujo que el
propio avion ocasiona. Debido a la velocida d del avién (entre 50 m /s 'y 100 m/s), la
respuesta de los sensores ha de ser lo suficientem  ente rapida para o frecer m edidas

adecuadas de las caracteristicas de la capa limite.

La posibilidad de operar con varios sens ores diferentes para determinar medidas

meteoroldgicas, especies quim icas y pardm etros turbu lentos lo conf iguran com o un
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equipo de prestaciones elevadas. Adem 4&s, proporciona inform acion espacial m uy util

para estudios mesoscalares (Seibert et al., 2000).

Desgraciadamente, el alto cos  te asociado h ace im practicable el muestreo
rutinario de medidas fuera del contexto de campanas experimentales puntuales con este
sistema. Por otra pa rte, dentro de estas cam paiias, las ope raciones suelen realizarse en
horas diurnas con niveles de vuelo muy cont rolados por razones de seguridad aérea lo

que delimita las observaciones a periodos puntuales de tiempo.

Estos son los principales equipos de m  edida utilizados en estudios de capa
limite. De entre todos ellos, los eq uipos de sondeos han s ido los sis temas utilizad os
durante las cam panas experim entales de m edida en la provincia de Madrid y serdn

descritos mas en detalle en la seccion siguiente.

3.2 DESCRIPCION DEL EMPLAZ AMIENTO, DE LAS CAMPANAS
EXPERIMENTALES Y DE LOS EQUIPOS DE MEDIDA

El despliegue instrumental en el que se ha basado esta m emoria tuvo lugar en la
provincia de Madrid, co ncretamente en Villanu eva de la Canada, una localid ad de 34
km? que agrupa, actualm ente, unos 9700 habitant es y que esta situada a unos 30 km en
la direccion NW de la capital. Su entorno es ta constituido por una extensa llanu ra en
donde crecen alamos y encinas y esta surcada por el rio Guadarram a, el rio Aulencia y

distintos arroyos (Fig. 3.1).

El municipio, con més de 1500 hectéreas, se encuentra situado en la denominada
Cuenca Media del Guadarram a, en la que es posible encontrar zon  as especialm ente
protegidas y una diversidad  biologica de gran valor. Su situacion geografica y
medioambiental ha perm itido el desarrollo de ecosistemas tipicos m editerrdneos como
los encinares, las deh esas y los bos ques de ribera (Ayuntamiento de Villanuev a de la
Caiada, 2001). Dentro de la provincia de Ma drid, Villanueva de la Cafiada lim ita al
norte con Valdem orillo y Villanu eva del Pa rdillo, al Sur con Brun ete, al Es te con

Majadahonda, Boadilla del Monte y Villaviciosa de Odon y al Oeste con Quijorna.
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Fig. 3.1 Mapa del entorno de Villanueva de la Cafada.

La ubicacion de este emplazamiento en la cu enca de Madrid (Fig. 3.2), lo hacia
especialmente interesante para el estudio de las circulaciones atmosféricas del area del
Mediterraneo central, asi como para el estudio de episodios de contaminacion asociados
a la actividad urbana e industrial de la ciudad de Madrid, objetivos a mbos de los

proyectos europeos en los que se enmarcaron las campanas de medida.

Por otra par te, la situac i6n de Villa nueva de la Canada dentro del va lle que
delimitan las dos cadenas montafiosas mas importantes de la cuenca (el Sistema Central
en su borde NW y los Montes de Toledo en la zona SW ) se configuraba com o una
excelente oportunidad de est udiar las particu lares caract eristicas de la dindm ica de

masas de aire, sobre todo cuando estan dominadas por los ciclos de caracter local.
Precisamente, las caracteristicas topograf icasy el ciclo térm ico m odulan la

intensidad y direccion de los flujos locales de la cuenca de Madrid, de for ma que la

direccion predominante del flujo nocturno es del N-NE co n un periodo de rotacion del
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viento en el sentido de las agujas del reloj hasta el establecimiento de un flujo diurno de

direccion S-SW (Plaza, 1997).

Villanuevade  Area urbana
la Canada

Fig. 3.2. Topografia de la cuenca de Madrid.

La caracterizacion experim ental de la altu ra de la capa lim ite realizada en esta
memoria esta basada en 15 cam pafias de medida que se realizaron en Villanueva de la
Canada. Las campaias experimentales se llevaron a cabo en distintos meses durante dos
aflos consecutivos (1991 y 1992), lo que ha permitido recopilar datos experimentales en
distintas estaciones del afio a lo largo del dia y est udiar el comportamiento temporal de
la altu ra de la capa lim ite bajo dif erentes situaciones meteoroldgicas. Los dias de
campafa en los que se realizaron las medidas a lo largo de los afios 1991 y 1992 vienen

recogidos en la tabla 3.1.

A lo largo de cada dia de cam pafia se utilizaron alternativamente los sistemas de
sondeos con globo cautivo y libre. L as medidas se llevaron a cabo siguiendo un plan de
lanzamientos previamente establecido y que pretendia cubrir desde el amanecer hasta el
atardecer, con objeto de recopilar la evol ucion de los  perfiles d e las variables
meteoroldgicas durante el periodo diurno. Norm almente, a prim eras horas del dia se
utilizé el s istema cautivo yaqu e laelev adar esolucion de es te equipo lo hacia
especialmente 1til para analizar la erosiéon de la inversion radiativa nocturna. En horas

centrales del dia, y con objeto de cubrir el mayor espesor del aire p ara d etectar las
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inversiones que delimitan la capa de m ezcla en altura, se utilizo el sistem a de sondeos
con globo libre. Al final de la tarde, y si las condiciones de lum inosidad y
meteoroldgicas lo perm itian, se utilizaba de nuevo el equipo de sondeos con globo

cautivo.

Dias Mes Afio

3-5 Abril 1991
22-24 Mayo 1991
9-19 Julio 1991
23-25 Octubrg 1991
11-13, 19-20 Diciembre 1991
17,2021 Enero 1992
26-28 Febrero 1992
11-13 Marzo 1992
28-30 Abril 1992
19-21 Mayo 1992
9-11 Junio 1992
14-16 Julio 1992
15-17 Septiem bre 1992
27-29 Octubrd 1992
17-20, 23-25 Noviembre 1992

Tabla 3.1. Dias de campafia de medidas de los
proyectos RECAPMA y SECAP.

En total, los 59 dias de cam pafa que aparecen resumidos en la tabla 3.1, han
permitido recopilar 279 sondeos meteorologicos, algunos de los cuales incluyen ademas
la medida del ozono troposférico y estratosférico.

3.2.1 Descripcion del equipo de sondeos con globo cautivo

El sistem a de sondeos con globo cauti vo utilizado en las cam paiias era de la

compania AIR (Atmospheric Instrumentation Research) y estaba formado por un globo
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dirigible en for ma de zepelin de aproxim adamente 3.25 m ° de vol umen del que

suspendia una sonda meteoroldgica modelo TS-3A1 (Fig. 3.3). El conjunto globo-sonda
estaba unido por un hilo de fibra a un motor de arrastre a través del cual podia regularse
la velocidad de ascenso y descenso del mismo. Asi mismo, el equipo se completaba con
una estacion en superficie disenada para  la adquisicion de da  tos m eteoroldgicos o

ADAS (Atmospheric Data Adquisition System).

El ADAS re cibia y procesaba la info rmacién meteorologica pr oveniente de las
sondas. Visualizaba en tiem po real dicha info rmacion en una pantalla digital, siendo el

intervalo de recepcion de la informacion medida por la sonda de unos 8 al0 segundos.

dnm

Fig. 3.3 Imagen del globo cautivo y de la sonda meteoroldgica.

La informacion recopilada por el ADAS la constituian la presion atmosférica, la
temperatura del term 6metro seco y hiim edo, el tiempo transcurrido desde el com ienzo
del sondeo y la velocid ad y direccion del vien to. A su vez, la estacion era capaz de
calcular internamente mas de 40 variables ad icionales entre las que se encontraban, por
ejemplo, la proporcion de m ezcla, la tens 16n de vapo r saturan te'y la tem peratura

potencial. Dicha inform acion era enviada aunaim presoray almacenada en un
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ordenador personal. Previamente a la realizacion de un sondeo, el ADAS se configuraba
con los datos de calibracion  de los sensores, variable s m eteorologicas elegidas y
asignaciones de puertos de sa lida. Las sondas m eteoroldgicas cautivas, especialm ente
disefiadas para m edir las propiedades atm osféricas, estaban suspendidas de un globo
cautivo d e form a aerodinam ica tran smitiendo la inform acidon m eteorologica a 403. 4,
403.5, y 403.6 MHz de frecuencia. Esta sefial era recogida y descodificada por el
sistema de adquisicion de datos atm osféricos. L os sensores de m edida de tem peratura
eran termistores acoplados mientras que los datos de velocidad y direccion del viento se
obtenian m ediante un anem  Ometro de cazoletas y una brijula m agnética
respectivamente. La presion era m edida mediante un barometro. La tabla 3.2 resume el

rango, la precision y la resolucion de las sondas meteoroldgicas cautivas.

SENSOR RANGO PRECISION RESOLUCION
Temperatura +50°C a -70°C 0.6°C en +40°C a -40°C 0.01°C
(seco y humedo) 1.0°C en +50°C a -70°C
Humedad 3% a 100% 3% en 0°C a 50°C 0.1%
(a partir de la 5% en -10°C a 0°C
ecuacion 10% en -25°C a -10°C
psicrométrica)
Presion 1050 a 600 hPa 3hPa 0.1hPa
Velocidad 0a20m/s 0.25 m/s 0.1 m/s
Direccion 2 a 358° 5° 1°

Tabla 3.2. Rango, precision y resolucion de los sensores de las sondas cautivas.
El motor de arrastre que sujetaba al globo desde el suelo es taba situado en el

interior de una caja m etélica. En su interi or, el cable de sujecion del globo-sonda se

encontraba enrollado en un ta mbor cilindrico que podia girar en am bos sentidos para el
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ascenso y descenso del globo. La longitud de 1 cable era de 1000 m en estas m edidas,
siendo ésta por tanto, la altura m axima hasta la que pudo obtenerse inform acion de las
caracteristicas de la atmdsf era con este tipo de sistem a de sondeos. Aparte de esta
limitacion relativa al alcance vertical, el ~ sistema con globo cautivo, com o ya se ha
comentado anteriormente, no pudo ser utilizado en condiciones meteoroldgicas adversas
durante las cam pafas de m edida. Por ell o, cuando los vientos  eran racheados y
superiores a los 8 m/s o cuando se produjeron precipitaciones, los sondeos programados

con globo cautivos no se realizaban, y en su lugar, se lanzaba un globo libre.

A través de un programa inform atico de adquisicion y representacion de datos
disefiado por la Unidad de Medio Am biente Convencional del CIEMAT, conectados
entre si el sistem a de adqui sicion de datos y un ordenado r personal, se representaban
instantaneamente los perfiles de las variables meteoroldgicas al mismo tiempo que éstas
eran medidas por el globo-sonda en su ascenso. E sta aplicacion informaética era de gran
utilidad ya que podia modificar se ligeramente la velocidad de ascenso del globo si se
observaba q ue en la represent acidn grafica s imultanea, los perfiles de las variables
reproducian algun aspecto de espe cial importancia y que quisiera ser detectado con un
mayor grado de detalle. De esta for ~ ma, ser egulaba la velocidad de ascenso para
capturar inversiones térmicas o estratos con altas concentraciones de ozono, entre otros
factores de interés. También, en caso de r achas elevadas de viento, la repres entacion
instantanea de los perfiles podia ser de gran utilidad en el m anejo del globo-sonda, ya
que evitd en algunos casos, la ruptura del cab le que sujetaba al globo con el m otor de

arrastre, y la consiguiente pérdida del costoso material meteorolédgico.

3.2.2 Descripcion del equipo de sondeos con globo libre

El sistema de sondeos ¢ on globo libre, de la mi sma marca AIR, est aba disefiado
siguiendo la normativa de la Or ganizacion Meteorologica M undial. Dicho siste ma estaba
constituido por un radioteodolit o de seguimiento au tomatico (Fig. 3.4) y un ordenador
personal pr ovisto de una tarjet a de conexi 6ny des codificacion a tr avés de lacual se
recogian los datos mete orologicos me didos por la sonda . Los gl obos, a di ferencia de |
equipo a nterior, er an es féricos, de 300 gr ,y si nningunti po de ancl aje. Las sondas
meteoroldgicas esta ban provi stas de un se nsor de te mperatura del air e, uns ensor de

humedad o higri stor y un barémetro. Los val ores de velo cidad y direcci 6n del viento no
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eran medidos directamente por la s sondas, sino que se obte nian a partir de los dif erentes
angulos de e levacion y a zimut del radioteodolito. A tra vés de una aplicacion informatica,
los da tos e nviados por unara diosonda di gital ( modelo I S4A) a 1680 MHz (pre  sion,
temperatura, humedad, direcci  6ny veloci dad de viento, punt o deroci o, altura

geopotencial, angulos de elevacion y azi mut y tiempo transcurrido desde el lanzamiento)
eran representados graficamente en tiempo real en la pa ntalla del or denador personal, en

cuyo disco duro, se almacenaba dicha informacion cada 2 segundos aproximadamente.

Con este si  stema se obtuvo, nor malmente, i nformacion de las pr  opiedades

atmosféricas hasta alturas considerables, que cubrian toda la troposfera.

Fig 3.4. Imagen del radioteodolito del sistema de sondeos con globo libre.

A partirde 1los 10.000m re spectodel asuper ficie terr estre, el s ondeo se

consideraba finalizado y se dejaban de almacenar los datos en el ordenador. Por otra parte,
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la aplicacion inf ormatica de | sistema permitia la codif icacion del sondeo en formato

TEMP, siguiendo la normativa internacional sobre esta clave (INM, 1995).

La tabla siguient e re sume el ra ngo, precision y resol ucion de los s ensores de la

sonda del equipo de sondeos libres:

SENSOR RANGO PRECISION RESOLUCION
Temperatura +50°C a -90°C 0.5°C 0.01°C

(termistor)

Humedad 5% a 100% 3% 0.01%

(higristor de carbon)

Presion 1050 a 5 hPa 1 hPa 0.01 hPa

Tabla 3.3. Rango, precision y resolucion de los sensores de las sondas libres.

Para la determinacion experimental de la evolucion diaria de la altura de la capa
limite, los sondeos con globo libre y cautivo se  realizaban a inte rvalos mas o m enos
regulares de tiem po has ta com pletar un total de entre seis u ocho sondeos diarios
dependiendo de la duracion del dia. El inte rvalo entre sondeos fue variable: a prim eras
horas de la m afana se realizaban sonde os cada horauhoray m edia con objeto de
comprobar la rapidez de erosion de la inve rsion radiativa n octurna y el com ienzo del
crecimiento de la capa de m ezcla. Durante el resto del dia, los sondeos se realizaban
cada dos horas y se p rogramaba un ltim o lanzamiento justo antes de la caida de 1 sol.
La figura 3.5a muestra el lanzamiento de un globo libre y la figura 3.5b presenta las dos
sondas, libre y cautiva, de los dos sistem as de sondeos em pleados en las cam pafias de

medida.
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Fig. 3.5a. Lanzamiento de un globo-sonda libre.

Fig. 3.5b. De izquierda a derecha, sonda del sistema de sondeos con globo libre

(modelo IS4A) y sonda del sistema de sondeos con globo cautivo ( modelo TS-3A1).
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3.3 TRATAMIENTO DE LOS PE RFILES DE LAS VARI ABLES
METEOROLOGICAS Y DETERMINACION DE LA ALTURA DE LA CAP A
DE MEZCLA

El resultado final de la realizacion d e un sondeo con cualquiera de los sistem as
empleados fue la obtencion de las variables m  eteoroldgicas y el perf il vertical de 1as
mismas en un estrato de aire. Paraloss  ondeos realizados con el sistem a de globo
cautivo, fue necesario realizar con frecuencia, un proceso previo de depuracion antes de
comenzar el andlisis de la informacion obtenida. El proceso de depuracién atendia a tres

posibles causas:

L. Desplazamientos verticales de scendentes bruscos del g lobo cautivo durante la
realizacion del sondeo. El resultado era la obtencion de perfiles que presentaban
una clara perturbacion de las magnitudes en la direccion vertical, ya que la sonda
durante un intervalo pequeio de tiempo, recogia informacion alternada sobre las
caracteristicas del aire d e un estrato y de otro inm ediatamente inferior. En este
caso, fue necesario elim inar los datos que distorsionaban el perfil de la variable

o variables correspondientes, debido a este salto brusco del globo.

II. Recopilacion de datos instantdneos andm alos y extremadamente diferentes a los
mas inm ediatos tanto del nivel superior como del inf erior. En este ca so, los
perfiles m ostraban pertu rbaciones h orizontales acusadas qu e, en el cas o de la
temperatura, podian provocar confusiones s obre la correcta interpretacion de la
estratificacion del aire. Igual que en el caso anterior, estos datos se consideraron

erroneos y eran depurados del sondeo.

I1I. Gradientes cerca de la superficie exageradam ente superad iabaticos pro ducidos
por la escas a estabilizacion de la sonda a las condici ones superficiales del aire.
En estos casos, y para evitar erro  res en la interpretacion de los grados de
estabilidad, se considerd conveniente dep urar losp  rimeros metros de

informacion meteorologica.

Una vez realizad a la validacion de los da tos, se representar on graficamente los

perfiles verticales de la temperatura, humedad, velocidad y direccion del viento de cada
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uno de los sondeos de cam pafia. La determinacion del espesor de capa lim ite se realizod
mediante el punto de corte de la adiabatica seca que partiend o de la temperatura del aire
en superficie, intersectaba al perfil de temperatura (Holzworth, 1964). En la mayor parte
de los casos, el espesor del aire determ  inado por este procedim iento term odinamico
coincidia con el que ven ia definido por la base de la invers i6n de temperatura en altura
(Fig. 3.6), aunque también se dio la circunstancia de que este procedimiento sefialara la
presencia d e un estrato isotérmico como limite de la capa de m ezcla. Es interesante
destacar que los perfiles de las dem as variables m eteoroldgicas ofrecian una
informacion com plementaria de gran utilid ad cuando el perfil de tem peratura no era
suficientemente claro en la determ inacion del espesor de este estrato, y sin em bargo,
podia derivarse indirectam ente del com portamiento vertical del resto de las variables

recogidas por el sondeo.

CALCULO DE LA ALTURA DE LA CAPA DE MEZCLA
1000

900
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700
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400

300
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o Sondeo temperatura

0 2 4 6 8§ 10 12 14 16 18 20 O\ Adiabaticaseca

TEMPERATURA (°C)

Fig. 3.6. Calculo de la altura de la capa de mezcla por el procedimiento

termodinamico.

Desde el punto de vista tedrico, el pr ocedimiento termodinamico proporciona el
espesor de la capa lim ite definido com o el volum en de aire en el que una parcela,
proveniente de la superficie terrestre, tendria capacidad de ascenso o de mezcla hasta el
nivel en el que alcanz auna f lotabilidad neutra, m arcada por la presenciadeu  na
inversion de temperatura o de un estrato isotérmico de considerable espesor, y definido

por el corte de la adiabatica con el perfil de temperatura.
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En m uchos trabajos, se ha  u tilizado es te procedim iento para calcular el
crecimiento de la capa de m  ezcla desde el am anecer, por eros i16n de la inversion
radiativa definida por el perfil de temperat ura de un sondeo de partida (C arson, 1973;
Tennekes; 1973; Godowitc het al ., 1987; Batc hvarovay Gryning, 1991) . En dic hos
estudios, se destaca el he cho de que la aplica cion de este proc edimiento al primer sondeo
del dia, para la prediccion de los valores de la capa de mezcla en horas posteriores, estaria
despreciando la posible influencia de la aportacion de calor por efectos advectivos o por
fenémenos de subsidencia, al considerar solamente que en el crecim iento de la capa de
mezcla intervienen pro cesos puram ente convectivo s. La aplicacion de este método
termodindmico para el calculo d e la capa de mezcla en los térm inos en los que se h a
realizado en las campafas de medida, tiene la ventaja de disponer del nimero suficiente
de m edidas com o para considerar que los  efectos advectivos o de subsidencia han
podido quedar parcialm ente reflejados en lo s perfiles estudiados a lo largo del dia
(Berman et al., 1999). P or otra parte, es necesar io destacar el hecho de que en caso de
que existan precip itaciones, la capa de m ezcla real puede ser ligeram ente superior a la
obtenida por este procedim iento de los pe rfiles. En estas condiciones, parece m  &s
apropiado considerar el gradiente de temperatura pseudo-adiabatico, aunque la
efectividad de esta supo sicion depende del contenido de vapo r de agua de la parcela de
aire que inicialm ente se eleva, por lo que el problem  a aum entaria su com plejidad
considerablemente (Echagiie, 1979). En cualqui er caso, la consideracion de los efectos
de humedad en la técnica de los perfiles parece ser m 4s apropiada cuando se realizan

estudios de capa limite en entornos costeros (Berman et al., 1999).

En realidad, uno de los prim eros au tores en utilizar el procedim iento
anteriormente descrito fue G. C. Holzworth en 1 964. La aplicacion d e este m étodo por
parte de Holzworth, pe rmiti6 estimar la altura de la capa de mezcla minima y m dxima
de cada dia a partir de los radiosondeos real izados en el territorio estadounidense a las
00y 12 UTC (Holzworth, 1964, 1967, 1972). La capa de mezcla minima respondia al
estrato lig eramente inestable que se genera com o consecuencia de la agitacion
turbulenta del aire sobre las ciudades durante la noche, y que esté asociada al efecto de
isla térm ica (Duckworth y Sandberg, 1954; DeMarrais, 1961).  La sencillez del
procedimiento term odindmico, unido al fac il acceso de la info rmacion proporcionada
por los Se rvicios Mete orologicos, ha perm itido la r ealizacion de nu merosos estudios

sobre la cap a limite bas ados en los perfiles de tem peratura obten idos a partir de los
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radiosondeos (Moses et al., 1968; Vittal et al., 1980; Fitzjarraldy Garstang, 198 1;
Capuano y Atchison, 1984; Dayan et al., 1988; Myrick et al., 1994; Crespi et al., 1995,
Berman et al., 1999). Sin em bargo, en la m ayoria de estos trabajos se m anifestaba la
necesidad de disponer de un mayor numero de perfiles a lo largo del dia que permitieran
estudiar la evolucion completa del ciclo de crecimiento y decrecim iento de la capa d e
mezcla. Este requis ito esta res tringido a la realizacién de cam pafias experimentales de
medida en lugares concretos y durante un periodo limitado de ti empo, debido al coste
asociado en el m anejo del equipo que se re quiere en dichos despliegues. Por ello, los
resultados que aqui se presentan se configuran como una oportunidad de profundizar en
el conocimiento experimental de la evolucidon diurna de la capa de mezcla a partir de los
sondeos m eteoroldgicos realizad os en espacios regulares  de tiem po y en diferentes
situaciones meteoroldgicas durante las cam pafias de medida llevadas a cabo en 1991 y

1992 en el area de Madrid.

3.4 DETERMINACION DE LA EVOLUCION DIURNA DE LA ALTURA DE LA
CAPA DE ME ZCLA EN FUNCION DE LAS SIT UACIONES SINOPTICAS.
MODELOS DE REGRESION NO LINEAL

La importancia que tiene el conocimiento de la evolucidn de la altura de la capa
de mezcla a lo largo del dia puede resum irse en dos aspecto s: el p rimero, debido a la
vinculacion entre el esp esor de m ezcla y los niveles de co ntaminantes, lo que en los
episodios de contaminacion atmosférica tiene una gran rele vancia por sus repercusiones
sobre la salud hum ana. En segundo lugar, el conocim iento de la evolucion diaria
permitiria planificar medidas correctoras de las emisiones, en funcion del conocim iento
del desarrollo de este estrato a lo largo de ldiaylape rsistencia d e la situac i6n
meteoroldgica en los dias posteriores. En algunos trabajos (Holzworth, 1967; Capuano y
Atchison, 1984; Gam o, 1988), se han presenta do resultados prom edio de la capa de
mezcla para periodos m  ensuales o estacion ales, lo s cuales, podrian considerarse
adecuados para estud ios de caracter puram  ente clim atologicos. S in em bargo, la
variabilidad sinOptica tan especialm  ente m arcada en nuestro pais (Font, 1983),
aconsejaba un estudio mas detallado y especifico que tuv iera en cuenta la influencia de
las caracteristicas m eteoroldgicas en la evoluc i6n y alcance de la altu rade lacapad e
mezcla. Por ello, los datos fueron agr upados en funcién de las condicio nes

meteorologicas en las que  dicha infor macion fue obten ida utilizando los boletines
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meteoroldgicos proporcionados por el INM. Por ot ra parte, debido a la relacion entre la
evolucion de lacapade m  ezclay laduracidé ndel dia,s e consid er6 como requisito
indispensable que | a clasificaci 6n si noptica ag rupara campafias de si milar dur acion de
horas de sol, con objeto de obtener resultados que pudieran extrapolarse a otras situaciones
de similares caracteristicas. Ademas, fue necesario descartar aquellas campaias en las que
las condic iones mete orologicas no fueron esta cionarias, bie n por habe rse realiz ado en
periodos de transici 6n entre di stintas si tuaciones met eorologicas o bi en por que t ales
condiciones no per manecieron, al menos si n grandes variaci ones, dur ante al me nos dos
dias del pe riodoenel ques e reali zaron tales campafas. Por  tultimo, fue necesari o
considerar, solo aquello s casos en los que el nimer o de sondeos per mitiera analizar la
evolucion c ompleta de la alt ura de la ca pa de mezcla. T odos es tos requisitos limitaron
considerablemente el numer o de dias analizados sobre todo porque 1a escasez de me didas
al atardecer 1 mpidid, en muchas ocasi ones, tener constanci  a experi mental del

decrecimiento de la altura de la capa de mezcla a partir de su maximo valor.
3.4.1 Definicion de los escenarios meteoroldégicos: analisis de frecuencia
De los 279 sondeos realizados durante los 59 dias de campafia llevadas a cabo en la

provincia de Madrid, y después de considerar los requisitos anteriores, se han seleccionado

un total de 105 sondeos correspondientes a las cinco situaciones meteorologicas siguientes:

TIPO DESCRIPCION
I Depresion en las Islas Britanicas
I Baja térmica peninsular
I Ant iciclon centro-europeo
v Invasion de masa de aire frio en altura
V Ant iciclon peninsular

Tabla 3.4. Situaciones meteoroldgicas estudiadas.
Con objeto de analizar la representatividad de estos cinco tipos de situaciones en el

conjunto de caracteristicas meteorologicas que afectan a la peninsula Ibérica, se realiz6 una

clasificacion sindptica de los 2 afios de campana.
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ANO 1991

N° de dias

Tipos
a1 B HRII o Bv

Fig. 3.7 Resultados de la clasificacion sinoptica del afio 1991.

La figura 3.7 muestra los re sultados anuales de | a clasificacion realizada para el
primer afio de campana. Como puede obser varse en esta figura, la situacion meteorologica
mas frecuente corre sponde al TipoI I, con 76 di as de ocur rencia. La me nos fr ecuente
corresponde al Tipo V o anticiclon peninsular, registrada en 15 dias de los boletines de este
afio. Pr ecisamente, est as dos situaciones son especi almente interesantes pors  us
vinculaciones con la for macion de e levados niveles de conta minantes fotoquimicos en el
primero de los casos, y en el segundo, por la presenciay estancamiento de contaminantes
primarios as ociados al uso de calefacciones, combust iones in dustriales y trafico en las
zonas urbanas y areas adyacentes durante el periodo invernal. El resto de los Tipos (I, Il y
IV) se detectaron en este afio en 37, 28 y 32 dias respectivamente. La tabla 3.5 resume los

dias y la frecuencia de ocurrencia de las situaciones sinopticas encontradas en el ano 1991.

TIPO FREC. ANO 91 (%) DIAS
110 37
21 76
111 8 28

V9 32
V4 15

Tabla 3.5. Frecuencia de ocurrencia de cada situacién meteoroldgica del afio 1991.
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La clasificacion realizada para el afio 1992 muestra un aumento de considerable de
dias en los que sere gistr6 el antici clon pe ninsular (Tipo V) con una alta persi stencia
durante el mes de noviembre en el que se mantuvo esta situacion durante 15 dias de los 25
totales del afio. Tambiénes ~ mayor el nime rode di asen el ques e registr aron 1 as
condiciones anticiclonicas representadas por el Tipo III (de 28 dias en el afio 1991 a 40 en
el 1992), sie ndo similar los di as de baja t¢ rmica (Tipo II) e n ambos afios asi como la
frecuencia de oc urrencia de la s condiciones representadas por los Tipos Iy I V. La figura
3.8 muestra los result ados de 1a clasificacion sinOptica y la tabla 3.6 muestra los dias para

cada tipo de situacién meteoroldgica y la frecuencia de ocurrencia a lo largo del afio 1992.

ANO 1992

N° de dias

Tipos

Ol [ I I o mv

Fig. 3.8. Resultados de la clasificacion sindptica del afio 1992.

TIPO FREC. ANO 92 (%) DIAS
111 40
21 77
11 12 42

IV 6 23
V7 25

Tabla 3.6. Frecuencia de ocurrencia de cada situacion meteoroldgica del afio 1992.

Los mapas en s uperficie y el nivel de 850 hPa de los cincot ipos de situaciones

analizadas se presentan en la figura 3.9.
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Analizando detalladam ente cada tipo, se com prob6 que la situacion caracterizada
por la presencia de una profunda depresion en las Islas Britanicas (Tipo I) fue la condicion
meteorologica dominante de los dias 3 y4 de abril de 1991 y 27, 28 y 29 de octubre de
1992. El radio de influencia de la depr esion y sus frentes asociados alcanzaron
fundamentalmente a la mitad norte de la peninsula Ibérica, y concretamente, en la provincia
de Madrid, los cielos se presentaron cubier tos y se produjeron precipitaciones durante los
dias de campafia. La duracion de esta situacion m eteorologica varia normalmente entre los
3y 5 dias, dependiendo de la intensidad de  la depresion y de su profundidad en niveles
superiores, siendo mas frecuente su ocurrencia en los meses de abril y mayo, aunque puede
presentarse en cualquier m es del afo. Al fi  nal de su periodo de perm  anencia, suele
presentarse una depresion secundaria que generalm ente localiza su centro en el
Mediterraneo occidental, como fue el caso del 5 de abril de 1991, excluido del analisis de
resultados dentro de este tipo debido a que las condiciones m eteoroldgicas dom inantes
fueron de caracter anticiclonico en la provincia de Madrid, al penetrar el centro de altas
presiones atlantico que se mantenia retirado durante los dias anteriores por la influencia de

la depresion britanica.

El Tipo II viene caracterizado por la formaciéon de un bucle de baja térmica sobre la
peninsula Ibérica, situacion tipica de nuestras la titudes en el periodo estival. Su origen esta
ligado al intenso calentam iento que sufre el suelo, lo que provoca el desarrollo de una
célula térm ica de baja presion que tiende a debilitarse y desaparecer durante la noche,

cuando cesa la actividad solar que la habia generado (Hufty, 1984).

Esta situacion m eteorologica, caracterizad a por la form acidn de intensas células
convectivas, favorece el ascenso de m  asas de aire desde la superficie hasta niveles
superiores, por lo que a efectos de m ezcla vertical, la baja térm ica constituye el ejem plo
mas claro y eficaz de dicho transporte en una columna de aire. La inestabilidad de las capas
bajas en contacto con el suelo recalentado por la actividad solar, provoca la aparicion de
fuertes gradientes de temperatura de caracter superadiabatico que favorecen los ascensos de
las m asas de aire en horas centrales del dia. Este desplazam iento vertical viene
acompafiado de una convergencia de aire en superficie que ha sido constatada en diferentes
estudios en los que se puso de m  anifiesto la canalizacion de m asas de aire desde las

regiones costeras peninsulares hacia las zonas interiores (Millan et al., 1992). Un
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interesante trabajo sobre la climatologia de las depresiones térmicas en la peninsula Ibérica

puede consultarse en Portela (1994).

Por otra parte, la situacion de baja térm ica presenta otra interesante particularidad
ya que durante estas condiciones, la intensa radiacion solar favorece la formacion de graves
episodios de contaminacion fotoquimica, lo que ha sido estudiado en profundidad para la

comunidad de Madrid y su area de influencia por Palacios (2001).

Los dias incluidos en esta situaciéon m eteorologica fueron las cam pafias realizadas
durante los dias del 9 al 19 de julio de 1991, 14, 15y 16 de julio de 1992y 15,16y 17 de
septiembre de 1992, exceptuando aquellos casos en los que la form acién de la baja vino
acompafiada de fendm enos torm entosos, lo que provocé la ruptura del ciclo norm  al de
evolucion de la capa de m ezcla. Esta circuns tancia se produjo el 15 de julio de 1992, de
forma que los perfiles de tem peratura después de los fendm enos torm entosos ocurridos

sobre las 14h, no han sido incluidos en el estudio de este caso.

La situacion m eteoroldgica definida por el Tipo III se caracteriza por la presencia
de un potente anticiclon europeo y una depresion atlantica que favorece los flujos de
componente sur. Aunque su duracion es de 3 a 5 dias puede prolongarse m  4s tiempo en
algunas circunstancias. Suele producirse en el  periodo invernal y en raras ocasiones en
primavera y otoflo. Los dias seleccionados de  ntro de esta situacion corresponden a la
campana realizada los dias 26, 27 y 28 defe ~ brero de 1992. Los cielos se presentaron
fundamentalmente despejados, siendo acusada la oscilacion térmica entre las horas diurnas
y nocturnas con un prom  edio de 12°C de diferencia. Esta situacion es un escenario

meteorologico frecuente en el periodo invernal de nuestro pais.

En muchas ocasiones, el comportamiento atmosférico de las capas bajas responde a
las caracteristicas que presenta la atm dsfera en sus niveles superiores, de form a que el
campo barico en superficie juega una pape 1 secundario. Las cam panas llevadas a cabo los
dias 23 y 24 de octubre de 1991 y 11, 12 y 13 de diciembre de 1991 se caracterizaron por la
existencia de condiciones anticiclonicas en superficie, m ientras que en altura, se detectd
una invasion de masas de aire frio que alcanzar on con su radio de accion la totalidad de la

peninsula Ibérica configurando de esta form a el Tipo IV de las situaciones m eteoroldgicas
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analizadas. La inestabilidad provocada por esta circunstancia se tradujo en dias nublados
con precipitaciones esporadicas durante am bas campanas de m edida, siendo los aspectos

mecanicos los que dominaron la evolucion de la altura de la capa de mezcla.

Por ultimo, el Tipo V viene definido por la presencia de un anticiclon centrado en la
peninsula Ibérica. De entre todas las situaci ones que pueden establecerse en nuestro pais,
éstaesunadelasm  &sim portantes por su estrecha relacion con los episodios de
contaminacion atmosférica que se producen en las areas urbana e industriales en el periodo
invernal. Los principales contaminantes asociados a actividades humanas quedan retenidos,
durante varios dias, en espesores dem  ezcla reducidos, pudiendo ocasionar problem as
respiratorios en algunos sectores de la poblacion y obligando a los organismos pertinentes a
tomar medidas para la reduccion de las em isiones debidas al uso de calefacciones o por el
trafico rodado en las zonas urbanas. Dichas situaciones suelen producirse bajo condiciones
de gran estabilidad y estan relacionadas con el establecimiento y permanencia de un centro
de altas presiones sobre la peninsula Ibérica que se debilita y ref uerza alternativamente al

mismo tiempo que su centro se desplaza de forma irregular sobre la misma (Font, 1983).

Tales condiciones fueron las dominantes durante la campafia de noviembre de 1992
(concretamente los dias 20, 21, 22, 23,24 y 25) en la que la peninsula perm aneci6 bajo la
influencia de un anticiclon de estas caracter isticas. Afortunadamente, este periodo pudo ser
caracterizado de forma experimental a pesar de que los dias 21 y 22 no se pudieron realizar
radiosondeos por no disponer de los permisos pertinentes de Aviacion Civil durante ese fin

de semana.

Los sondeos meteorologicos de las campafias experimentales de medida, agrupados
dentro de estas cinco situaciones meteorologicas, han permitido estudiar el comportamiento
de la capa de m ezcla en diferentes escenar ios meteoroldgicos que com prenden desde los
fuertemente convectivos asociados a la baja té rmica peninsular (Tipo II), a los de caracter
episodico asociados a condiciones anticiclonicas de fuerte estabilidad (Tipo V), y pasando
por las que determ inan estratos de m ezcla de cardcter m ecanico por situaciones de bajas

presiones y pasos de frentes (Tipo I).

3.4.2 Procedimiento de estimacion del modelo de regresion no lineal
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Desde un punto de vista estadistico general, un modelo de regresion es una m anera
formal de expresar los dos ingredientes que s on esenciales en una relacion entre variables,
esto es, por un lado, la tendencia de la variable dependiente am  odificar su valor con la
variable independiente y, por otro, la dispersi 6n de las observaciones alrededor de la curva
estadistica definida. Los ajustes obtenidos que se presentaran a continuacion se realizaron a
partir de un procedim iento de estim acién no lineal basadoenelm  étodo de m inimos
cuadrados. En térm inos generales, la estim acion de los m inimos cuadrados consiste en
minimizar la suma de los cuadrados de las desviaciones entre los valores observados de una
variable dependiente respecto de los valores predichos por el m odelo. En los ejercicios de
regresiones m ultiples estandar, los coef icientes de la regresion se estim  an m ediante la
busqueda de aquellos valores que minimizan la varianza residual (la suma de los cuadrados
de los residuos) alrededor de la recta de re gresion. Cualquier desviacion entre lo observado
y lo predicho significa cierta pérdida en la exactitud de la prediccion realizada, lo cual
viene representado por una determ inada funcién. Es por ello por lo que el objetivo de la
estimacion por minimos cuadrados es el de minimizar dicha funcion, especialmente cuando
se define com o la sum a de los cuadrados de las desviaciones de los valores predichos.
Cuando dicha funcioén alcanza su valorm  inimo, se obtienen las estim  aciones de los
parametros de la regresion, y es por esto por lo que a este procedimiento se le conoce por la

estimacion de los minimos cuadrados.

La estim acion del conjunto de param  etros que definen la regresion se realiza
mediante el algoritmo 1lamado " cuasi-newtoniano" (Fletcher y Powell, 1963; Fletcher y
Reeves, 1964; Fletcher, 1972). En cada paso delaiteracion, dicho m étodo evalia la
funcion en diferentes puntos con objeto de  estim ar las derivadas de prim er y segundo
orden. Para la mayoria de las aplicaciones de ajustes a expresiones no lineales, este método
es el que ofrece m ejores resultados ya que la convergencia es rapida y satisfactoria. Las
derivadas parciales de segundo grado dela  funcion polindmica son estim adas de form a
asintotica y perm iten la determ inacidn de los param etros de iteracion en iteracion. El
criterio de convergencia establecido por de fecto toma un valor de 0.0001 con un nim ero

maximo de iteraciones de 50.

Afo Campana TS (UTC)
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3-5 Abril 5h54m

22-24 Mayo 4h 51m

1991 9-19 Julio 4h 55m
23-25 Octubre 6h 34m

11-13, 19,20 Diciembre 7h 28m

17,20, 21 Enero 7h 33m

26-28 Febrero 6h 52m

11-13 Marzo 6h 30m

28-30 Abril S5h 15m

1992 19-21 Mayo 4h 53m
9-11 Junio 4h 43m

14-16 Julio 4h 57m

15-17 Septiembre 5h 55m

27-29 Octubre 6h 40m

17-20, 23-25 Noviembre 7h 10m

Tabla 3.7 Horas de salida del sol de los dias de campafia en horas (h) y minutos (m).

Por otra parte, es necesario destacar ~ que aunque los sondeos realizados en las
campanas de m edida se ajustaron a un horario de lanzam ientos previamente programado,
las condiciones m eteoroldgicas de cada s  ituacidon condicionaron en ocasiones dicho
programa, de form aqueelnum erodes ondeos analizados para una hora del dia
determinada no siem pre fueelm ismo.La razdnsedebe alcum  plimiento de los
requerimientos de Aviacion Civil, autoridad de 1a que depende cualquier tipo de trabajo o

actividad que afecta al espacio aéreo.

De esta form a, cada situacién m eteoroldgica analizada en esta m emoria agrupa un
conjunto de valores de altura de capa de m ezcla, Z;, para una hora del dia, T, asociados a la
realizacion de un sondeo, y el nim ero de datos utilizados para el promedio horario ha sido
variable. Debido a la sincronizacion en el desa rrollo de la capa de m ezcla con el comienzo
de la actividad solar y con objeto de que los datos experim  entales no dependieran de la
hora del dia, la evolucion diaria de este ~ param etro se analiz6 en térm inos de Tj, que

representa la diferencia entre la hora de realizacion del sondeo, T,y la hora prom edio de
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salida del sol, TS, que para cada periodo de cam  pafa viene resum ida en la tabla 3.7.

Posteriormente, se calcularon los valores prom edio horarios de altura de capa de m ezcla

Z_i para cada T; y para cada situacion sindptica.

Los resultados que se presentan en los proximos apartados son los ajustes obtenidos
para la evolucion de los pares de valores (Zi T ) para cada una de las cinco situaciones

meteorologicas analizadas. El m odelo de regr esion utilizado para el ajuste de los datos

experimentales es un polinomio de tercer grado, que toma la forma general siguiente:
Z, = AT +BT?>+CT,+D (3.1)

donde A, B, C y D son los coeficientes que determ inaran la evolucion diurna de la capa de

mezcla.

Esta hipotesis de trabajo que establece la tendencia asim étrica de la distribucion de
la altura de la capa de mezcla con el tiempo en términos de una funcién polindmica de estas

caracteristicas, se sustenta en los siguientes argumentos:

L. La distribucion temporal asimétrica de la capa de mezcla es confirmada en multitud
de resultados experim entales llevados a ca bo con diferentes equipos y m étodos de
medida y bajo la influencia de diferent es situaciones meteorologicas (Crespi et al.,

1995, Kratstrunk et al., 2000; Seibert et al., 2000).

I1. Existen pruebas docum entales que confirm an que el ritm o de crecim iento de la
altura de la capa de m  ezcla se pone de m anifiesto a lo largo de un intervalo
temporal superior al que se detectaenla  fase de decrecim iento al final del dia
(Carson, 1973; Tennekes, 1973; Stull, 1976; Sm ith y Hunt, 1978; Benkley y
Schulman, 1979; Coulter, 1979)

1. Desde un punto de vista puram ente tedrico, el comportamiento temporal de la capa

de m ezcla por su relacion con el bala nce del intercam bio energético tierra-
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atmosféra, se establece en térm  inos de ondas diurnas dem  arcado caracter

sinusoidal (Gamo y Yokoyama, 1979).

Es necesario destacar que la inclusi  6n o no del térm  ino independiente de la
regresion utilizada para cada situaciéon m eteorologica depende de la presencia de estratos
de origen m ecénico asociados a la velocidad del viento durante la noche y alrededor del
amanecer, lo que en algunos casos se tradujo en una inexistencia de inversiones radiativas

nocturnas, tal y como reflejaba el primer sondeo de la mafiana.

3.4.3 Evolucion de la altura de la capa de me zcla en condiciones de bajas presiones en

las Islas Britanicas (Tipo I)

La presencia de cielos cubiertos y preci pitaciones fueron, junto con velocidades de
viento en superficie intermitentes e intensas, las caracteristicas dominantes de esta situacion
meteoroldgica. Estas condiciones, determ  inaron el desarrollo de una capa lim ite de
naturaleza fundam entalmente mecénica, en la que la ausencia de la aportacion calorifica
intensa del suelo, llevé asociados espesores dem  ezcla reducidos. Durante los sondeos
realizados al am anecer, los perfiles detem  peratura presentaron estratos ligeram ente
inestables en los prim  eros m etros, sie ndo la estratificacion estable por encim a,

circunstancia también reflejada en el perfil de humedad (Fig. 3.10):

Perfil de temperatura potencial del dia 3 de abril de 1991. 7:30 UTC Perfil de humedad relativa del dia 3 de Abril de 1991. 7:30 UTC
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Fig. 3.10. Perfil de temperatura potencial y humedad relativa del sondeo meteoroldgico
realizado el dia 3 de abril de 1991 a las 7:30 UTC.

La evolucion de la capa lim ite en estas ¢ ondiciones se caracterizo por la existencia

de estratos que, en prom edio, tenian un espesor de unos 200 m al am anecer, que fueron
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aumentando paulatina y débilm ente este valor a lo largo del dia y m anteniéndose por
debajo de los 500 m hasta 4 horas después de la salida del sol (sobre las 10 UTC). A partir
de este m omento, la capa lim ite experim entd un ligero crecim iento hasta alcanzar el
maximo de 700 m, unas 7 horas después del amanecer (sobre las 13 UTC), para comenzar a
decrecer de form a mas acusada durante las dos horas siguientes. La tabla 3.8 recoge los

valores de capa lim ite de cada sondeo de cam pafia (Z;) y los datos prom edios (Z_i_P). En

dicha tabla, Ns representa el nim ero de sondeos realizados a la hora Tiy o, esla

desviacion estandar de la altura de la capa de m ezcla obtenida a partir de valores
experimentales.
Ti(h) Ns Z; (m) Z, P (m) o Z. (m)

03 300,150,150 200.0 86.6 2394
11 280 280 202.4
32 200,400 300.0 141.4 355.1
41 500 500 475.6
53 550,400,650 5333 125.8 579.4
71 700 700 598.6
8 3 400, 400, 300 366.7 57.7 4448
91 150 150 135.9

Tabla 3.8. Datos experimentales utilizados para el ajuste de la regresion del Tipo I.

El modelo de regresion no lineal resultant e del ajuste con los datos experim entales

para esta situacion meteorologica ha sido el siguiente:

Zi =239.35-92.05T, +60.84T> = 5.76T; R=094  N=8 (3.2)

donde R es el coeficiente de correlaciony N es el niim ero de pares de datos utilizados en
este analisis. El grado de significacion estadis tica del ajuste obtenido para cada situacion
meteoroldgica depende tanto del coeficiente de correlacion com o del nimero de datos que

se han utilizado para dicho ajuste. La comparcion de los valores predichos por el modelo de
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regresion (Z_i) a partir del ajuste con los valores experim entales (Z_i_P ) puede verse en la

tabla 3.8 o en la figura 3.11.

EVOLUCION DE LA CAPA DE MEZCLA. TIPO |
3500

2800

2100

Zi (m)

1400

700 A

Fig. 3.11 Evolucion de la capa de mezcla en condiciones de bajas presiones en las Islas

Britanicas (Tipo I).

En la figura anterior, que m uestra el ajus te realizado por el m odelo de regresion a
los datos experim entales, la linea continua re presenta la evolucion predicha por dicho
modelo y los puntos triangulares representa  n los datos experim entales. Com o puede
observarse, el periodo de crecim iento tuvo lugar a lo largo de un intervalo de tiem po
superior al del decrecim iento en la segunda mitad del dia. Aproxim adamente 2 horas m as
tarde de alcanzar el valor m s alto, los sistem as de sondeos detectaron estratos estables
cerca del suelo, de form a que el decaim iento de la inestabilidad atm osférica determino el

rapido decrecimiento de la capa de mezcla.

Esta particularidad del com portamiento temporal de la capa lim ite ha sido tam bién
detectada en todas las situaciones sindpticas an alizadas, de forma que experim entalmente,
la evolucion parece m ostrar un denom inador comun, el de una inercia o respuesta de la
atmosfera a la activacion turbulenta de la capa limite, mas lenta en la primera mitad del dia
que en la segunda. Esta diferente escala tem poral entre el periodo de crecim iento y el de
decrecimiento de la capa de m ezcla provoca una asim etria en su evolucion diurna que, al
mismo tiempo, esta relacionada con la existencia de una capa residual que los sondeos de
temperatura potencial reflejaron con la presenci a de estratos isotérmicos por encima de las

débiles capas estables generadas cerca de la supe rficie al final de cada dia. La escasez de
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medidas durante este segundo periodo impidi6 tener una constancia experimental en detalle
de la capa residual, sobre todo debido a que los Gltim os sondeos realizados fueron
normalmente cautivos y los datos recogidos no superaron la lim itacion fisica del sistem a

que en el mejor de los casos fue de 900 o 1000 m.

El decaimiento de la capa limite que viene dado por el modelo de regresion permite,
sin embargo, proporcionar informacion de los estr atos de mezcla que tendrian que tenerse
en cuenta cuando se consideren las em isiones por fuentes superficiales al final del dia,
como por ejemplo el trafico u otro tipo de focos de escasa altura, ademas de tener presentes
las concentraciones que han quedado retenidas dentro de la capa residual y que perm anece
desacoplada del estrato inferior hasta que la  ruptura de la inversion pone en contacto las

dos capas al dia siguiente.

La ausencia de inversiones radiativas  al am anecer debido al efecto dem  ezcla
mecanico asociado con la velocidad del viento y a la cubierta nubosa durante la noche,
permite interpretar el término independiente de la ecuacion (3.2) como el estrato de capa de
mezcla mecanico que puede form arse a primeras horas de la m afiana a diferencia de otras
situaciones en las que la erosion de la inve rsion radiativa determ ina el com ienzo del

crecimiento de la capa de mezcla.

La evolucion del Tipo I representa, porta  nto, el com portamiento tem poral de la
capa limite en situaciones en las que los fact ores mas predominantes son los asociados a
aspectos mecanicos debido a la escasa aport acion calorifica del suelo. A pesar de que una
capa de mezcla de 700 m de méximo espesor podria parecer escasa a efectos del volum en
de aire en el que se hom ogeneiza la contam inacion atmosférica en los nucleos urbanos o
industriales, es necesario destacar, que en esta s condiciones la influencia del transporte por
el viento es fundam ental a efectos de ven tilacion de las m asas contaminadas, lo que hace
que esta situacion no suela considerarse especi almente desfavorable a efectos de calidad

del aire.

3.4.4 Evolucion de la altura de la capa de  mezcla bajo condiciones de baja térmica

peninsular (Tipo II)
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Los dias de las cam panas de julio de 1991 y 1992 junto con los de septiem bre de
1992 han permitido estudiar el desarrollo de la capa de mezcla en condiciones fuertemente
convectivas como consecuencia de la influencia de la baja térmica peninsular. La evolucion
diurna de la capa de m ezcla en esta situacion comienza con la destruccion de la inversion
radiativa nocturna después de la salida del sol. Durante las primeras horas de la mafiana, el
crecimiento de este estrato recuerda al de la situacidn anterior, con niveles de unos 565 m
unas 4 horas después de la salida del sol (sobr e las 9 UTC). Sin em bargo, a partir de este
punto se produce un rapido crecim iento del es pesor de m ezcla alcanzando y superando al
maximo del Tipo Iy llegando a niveles de 2300 m e incluso hasta los 3000 m en horas
centrales del dia (sobre las 15 UTC). Este Itimo valor, parece configurarse com o el

maximo de capa de mezcla caracteristico de estas situaciones.

En resumen, tres son las diferencias m s relevantes que manifiesta tener la capa de
mezcla en esta situacion m  eteorologica com parada con la anterior. Por una lado, la
presencia de inversiones nocturnas retardé el com ienzo del crecim iento de la capa de
mezcla debido a que la destruccion de la inversi6n radiativa se produjo después de la salida
del sol. Esta circunstancia se traduce en que el modelo de regresion resultante del ajuste
carezca de térm ino independiente, lo que tam bién se ha considerado en el resto de las
situaciones que han presentado inversiones radiativas nocturnas. Por otra parte, la
intensidad convectiva del Tipo Il ha deriva  do en espesores de m ezcla m dximos cuatro
veces mayores o incluso superiores (del or den de los 3000 m ), a los obtenidos bajo la
influencia de una mezcla en la que la intensidad turbulenta es m enor. Por tltimo, la escala
temporal es considerablemente superior, de forma que la actividad de m ezcla se encuentra
muy relacionada con la duracion del dia y con la aportacion calorifica que en estas

condiciones se produce.

La curva que describe la evolucion diurna de la capa de m  ezcla para este caso ha

sido la siguiente:

Z, =-72.71T, +97.11T — 6.56T; R=095  N=10 (3.3)

a partir de los datos prom edio experim entales que vienen recogidos en la tabla 3.9. El
ajuste realizado por este m odelo de regresion para los datos experim entales se muestra en

la figura 3.12.
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EVOLUCION DE LA CAPA DE MEZCLA. TIPO Il
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Fig. 3.12. Evolucion de la capa de mezcla en condiciones de baja térmica peninsular
(Tipo ).

El intervalo tem poral en el que se produ ce el desarrollo de 1a capa de m ezcla, es
superior en 3 horas en este tipo respecto del anterior debido a la influencia de la duracion
del dia y las horas de sol. Esto significa que tanto la escala tem poral como la penetracion
vertical de la capa de m ezcla parece presentar valores superiores cuando la naturaleza que
conduce a los efectos de hom  ogeneizacion de las propiedades del aire, se debe a
desequilibrios térm icos de gran intensidad. A la vista de los resultados, es presum ible
pensar, que la capa residual de este tipo sea considerablem  ente m ayor que la del caso
anterior como consecuencia del alcance vertical de las células convectivas y del recuerdo

que la atmosfera tiene de dicha actividad cuando cesa el calentamiento del suelo.

A pesar de que la regresion reproduce un va lor méximo por debajo del que reflejan
los datos experimentales (3000 m observado frente a, aproximadamente, 2400 m predicho),

el ajuste puede decirse que es relativamente bueno.

Experimentalmente, se observo que en estas condiciones el com ienzo del
crecimiento de la capa de m ezclano es tan rapido com o cabria esperar. Durante las 4
primeras horas después de la salida del sol, la altura de la capa de m ezcla no supera los 700
m de altura y necesita de 2 horas mas para superar los 1000 m por encima del suelo. Puesto
que la aportacion energética del sol es el principal agente de generacion dem  ezcla

turbulenta en el aire en estas condiciones, podria considerarse el hecho de que la
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inestabilizacion de las capas bajas requiere una enorme aportacion calorifica para que el
contraste térmico sea el adecuado y conduzca a la generacion, crecimiento y penetracion de
las células convectivas a alturas superiores. Una vez alcanzada la inestabilidad adecuada,
los perfiles de tem peratura reflejan esta circunstancia con gradientes superadiabdticos, y la
penetracion de las células en las capas de aire superiores y mas frias es mucho mas efectiva
y rapida que la que tuvo lugar en las capas mads cercanas al suelo durante las primeras horas
de la m afiana. Este hecho explicaria el alcance vertical m aximo de la capa de m ezcla en
estas condiciones llegando hasta los 3000 m 10 horas después de la salida del sol (15

UTC), cuando 4 horas antes no se habian superado los 1000 m de espesor.

Ti (h) N, Z. (m) Z. P (m) oo Z. (m)
113 0,0...,0 0 0 0
212 200,200,200,50 166.7 80.7 17.8

100,100,300,150

100,100,200,300
3 3 400, 400, 450 416.7 289 190.5
410 600,600,550,650 565.0 113.2 478.6

700,600,450,6003

00,600

53 550,650,1200 800.0 350.0 842.8
63 1100,1400,1300 1266.7 152.8 1243.7
83 1200,1600,1650 1483.3 246.6 1997.9
93 2700,2400,1800 2300.0 458.3 2426.1
102 3000,3000 3000.0 0 2419.5
13 1 900 900.0 1044.1

Tabla 3.9. Datos experimentales utilizados para el ajuste de la regresion del Tipo I1.

Otro aspecto interesante de esta s ituacion m eteoroldgica se produce cuando el
fuerte impulso vertical de las m asas recalentadas por la actividad solar genera, en algunas
ocasiones, nubes de caracter torm entoso que pueden producir precipitaciones a m ediodia o
al final de la tarde com o sucedi6 el 15 de julio de 1992. El enfriam iento del suelo provoca

una ruptura del ciclo de desarrollo de la capa de mezcla, siendo en estos casos los valores
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alcanzados inferiores a los obtenidos de ~ no producirse ningun tipo de precipitacion

tormentosa.

3.4.5 Evolucion de la altura de la capa de mezcla bajo la influencia del anticiclon

centro-europeo (Tipo III)

El campo bérico en superficie de la cam pafia de febrero de 1992 present un centro
de altas presiones centrado sobre Rusia, que ex tendia su radio de accion por toda la region
centro europea. El radio de influencia de este anticiclon alcanzo nuestras latitudes, a la vez

que una profunda depresion atlantica se acercaba por el NW de la peninsula Ibérica.

Bajo estas condiciones, los cielos pres  entaron algunas neblinas al am  anecer y
durante el dia se registraron nubes alta s de escaso espesor, siendo los dias
fundamentalmente soleados. La capa de m ezcla experiment6 su crecimiento a partir de las
8 UTC, m omento en el que se erosiond la inversion radiativa nocturnay lam  ezcla
comenzo a desarrollarse en estratos de 100 m de espesor. Dos horas después, dicho espesor
se triplico alcanzando valores de unos 350 m , y a partir de las 12 UTC, puede decirse que
se ha alcanzado practicam ente el maximo, que en esta situacion se situa sobre los 1000 m
de altura. El ultim o sondeo realizado alrededor del atardecer, m ostr6 la presencia de una

débil inversion radiativa en su etapa inicial de profundizacion a lo largo de la noche.
La figura 3.13 m uestra la evolucion diurna de la capa de m ezcla para este tipo de

condiciones meteorologicas siendo el modelo de regresion con el que se ajustaron los datos

experimentales el siguiente:

Z, =—-88.19T, +99.08T> —9.01T; R =0.99 N=6 (3.4)
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EVOLUCION DE LA CAPA DE MEZCLA.TIPO Il
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Fig. 3.13. Evolucion de la capa de mezcla bajo la influencia del anticiclon centro-

europeo (Tipo 1),

La tabla 3.10 resum e los datos experim entales utilizados para el ajuste con el

modelo de regresion y los predichos por dicho modelo:

Ti (h) N Z, (m) Z. P (m) (o Z. (m)
01 0 0 0
12 100,100 100.0 0 1.88
33 200,400,450 350.0 132.29 383.91
52 800,950 875.0 106.07 909.94
83 800,1000,1400 1066.67 305.50 1023.08
101 0 0 17.30

Tabla 3.10. Datos experimentales utilizados para el ajuste de la regresion del Tipo 111.

La evolucion de la capa de mezcla de este tipo podria considerarse representativa de
las condiciones anticiclonicas no episddicas que frecuentemente afectan a nuestro pais en el
periodo invernal. La com paracion con la evol ucion del Tipo II, pone de m  anifiesto el
diferente alcance vertical de la conveccion gene rada bajo condiciones de fuerte insolacion
estival que es 3 veces superior al m aximo de este caso, a pesar de que el crecim  iento es

similar al Tipo II durante las 5 primeras horas después de la salida del sol.

Si se com paran los resultados respecto de la evolucion de la altura de la capa de

mezcla del Tipo I, se com prueba que exceptu ando los valores cercanos al am anecer, el
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espesor de mezcla del Tipo III supera al anterior durante el resto del dia, siendo ligeramente
superior también el intervalo tem poral en el que se m anifiesta la evolucion diurna. Este
resultado parece confirm ar el hecho de que  la profundizacion de la capade m  ezcla es
mucho mas intensa cuando los aspectos convec tivos son los que determ inan la agitacion
turbulenta de las capas bajas del aire. Los  estratos de m ezcla de 1000 m de espesor que
tradicionalmente se consideraron representativos del espesor de la capa lim ite, coinciden
con el m &ximo determ inado por esta situ acion, que representa entre un 8-12 % de las
situaciones que afectaron a la peninsula Ibérica en los afos de estudio, seglin los resultados

presentados en el apartado 3.4.1 del presente capitulo.

3.4.6 Evolucion de la altura de la capa de  mez cla bajo condiciones de invasion de

masa de aire frio en altura (Tipo IV)

Los dias incluidos en esta situacion pres entaron cielos cubiertos y precipitaciones
esporadicas, circunstancias sim ilares a las es tudiadas en el Tipo I. Sin em bargo, aunque
existen sim ilitudes, los datos experim entales m ostraron tam bién dif erencias respecto del
comienzo del crecim iento de la capade m  ezcla. A diferencia del Tipo I, bajo estas
condiciones los sondeos detectaron pequefias inversiones radiativas al am  anecer, lo que
significa que no hubo estratos m ecanicos asociados a la velocidad del viento bajo este tipo
de situacién meteoroldgica. Esta diferencia se debe a que la inestabilidad ocasionada por la
masa de aire frio en altura no tiene el mismo origen que la asociada al paso de frentes por la
influencia de bajas presiones com o era el cas o de la evolucion de la capa de m  ezcla del
Tipo L. Los resultados experim entales conducen pues, a una evolucion de caracter cercano
a las condiciones m ecanicas por ausencia de aportacion energética del sol m as que por la

presencia de fuertes vientos en superficie que no se detectaron en estas condiciones.

La profundizacion de la capa lim ite comienza, por tanto, sobre las 9 UTC con 100
m de espesor, después de la destruccion de la inversion radiativa (Fig. 3.14). A lo largo del
dia, el crecim iento de la capa es débil, alcanzdndose un m &ximo del orden de los 540 m
sobre las 13 UTC (inferior al detectado para el Tipo I), para posteriorm ente, form arse
estratos estables en los sondeos de temperatura por encima de los 100 m de altura.

El resultado del ajuste experim  ental viene dado porel m  odelo de regresion

siguiente:
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Z, =55.89T, + 54.04T —8.58T, R=099 N=6 (3.5)

siendo los datos experimentales empleados los que se recogen en la tabla 3.11:

Ti(h) | N Z; (m) Z, Pm)| o | Z (m)
02 0,0 0 0 0
11 100 100.0 101.36
22 300,150 225.0 106.07 259.32
33 450,600,350 466.67 125.83 422 .41
55 400,300,700 540.0 207.36 557.98

800,500
71 100 100.0 96.13

Tabla 3.11. Datos experimentales utilizados para el ajuste de la regresion del Tipo IV.

La figura 3.14 m uestra los resultados del ~ ajuste de los datos experim  entales

promedio al modelo de regresion:

EVOLUCION DE LA CAPA DE MEZCLA. TIPO IV.
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Fig. 3.14. Evolucion de la capa de mezcla en condiciones de invasion de masa fria en
altura (Tipo 1V).
A pesar de que la evolucion de la capa lim  ite de este tipo no presento estratos de
mezcla antes del am anecer, es necesario dest acar que, exceptuando esta diferencia, la

evolucion del Tipo Iy la del Tipo IV pres entan ciertas sim ilitudes. Por un lado, el
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crecimiento de este estrato fue m uy débil y tuvo lugar durante un periodo de tiem po muy
corto como en el caso del Tipo I. Los resulta dos confirman que cuando en la turbulencia

ganan protagonism o los procesos m ecanicos, com o en los Tipos [y IV, lam ezcla
atmosférica es m enos profunda y tiene luga r durante un periodo de tiem po maés corto que
en condiciones en las que dom inan los fendm enos convectivos. Los resultados, adem 4&s,
demuestran que en los aspectos m ecénicos, tan importante es la velocidad del viento com o
la presencia de una cubierta nubosa que inhiba el calentamiento terrestre por radiacion solar
directa. Esto significa que la ausencia de aportacion de energia solar en el crecimiento de la
capa de mezcla bajo condiciones mecanicas deberia tenerse en cuenta en la m isma medida
que se considera la influencia de la velocidad del viento, aspectos que seran confirmados en

resultados posteriores (apartado 3.7).

3.4.7 Evolucion de la altura de la capa de mez cla bajo condiciones de anticiclon

peninsular (Tipo V)

Desde un punto de vista cronologico, la campana realizada en noviem bre de 1992
fue la Gltim a del periodo de m  edidas reali zadas en el m arco de los proyectos de
investigacion en los que se ha basado esta m emoria. El estudio del desarrollo de la capa de
mezcla en esta situacion es, de todas las analizadas, quizas la que mayor repercusion podria
tener a efectos de planificacion de m edidas de reduccion de contam inacidén atmosférica en
el periodo invernal, debido a las superaciones de los niveles que norm almente se producen

sobre las areas urbanas bajo la influencia de este tipo de situacion meteorologica.

El proceso evolutivo de lacapade m  ezcla en esta situacion fue el siguiente:
destruccion de la fuerte inversion radiativa 2 horas después de la salida del sol, siendo los
primeros espesores de m ezcla significativos del orden de los 250 m a las 10 UTC, altura
que coincide con la base de la inversion de  subsidencia asociada al anticiclon. Un débil
desplazamiento vertical de la base de dicha inversion perm itibalacapadem ezcla
aumentar ligeram ente su espesor a las 12 UTC, encontrandose valores experim entales
promedio de unos 280 m . Siem pre delim itada por la base de la fuerte inversion de
subsidencia, la capa de mezcla consiguid alcanzar un méximo diurno entre los 400 y 500 m

sobre las 15 UTC, para com enzar a disminuir su espesor tan solo una hora después, com o
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se muestra en la tabla 3.12 que resume los datos experimentales obtenidos en Villanueva de

la Cafiada.

Tith) | N Z; (m) Z,_P(m) | own | Z (m)
11 0 0 31.20
21 50 50.0 89.49
31 250 250.0 163.83
5 3 350,300,200 283.33 76.38 316.39
71 350 350.0 400.49
8 3 500,500,400 466.67 57.73 389.22
91 300 300.0 327.68

Tabla 3.12. Datos experimentales utilizados para el ajuste de la regresién del Tipo V.

El modelo de regresion con el que se ajus taron estos datos obtenidos a partir de los

sondeos de temperatura ha sido el siguiente:

Z, =13.97T, +19.07T.> —1.84T > R=0.93 N=7 (3.6)

La figura 3.15 m uestra la débil evolucion de la capa de m ezcla en esta situacion
episddica y el m odelo de regresion al que se  ajustaron los datos experim entales. Dicha
figura pone de manifiesto dos importantes aspectos: el primero de ellos es una disminucién
del periodo de crecimiento de la capa de mezcla como consecuencia de la estabilidad que a
esta situacion le caracteriza. Por otra parte, debido a que la inversion radiativa com enzo a
destruirse lentam ente, en com paracion con el resto de las situaciones analizadas, la
profundizacion de la capa de m  ezcla es m uy pe queiia, siendo el lim ite vertical de su
crecimiento el que le im  pone la fuerte inve rsion de subsidencia asociada al potente

anticiclon.
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EVOLUCION DE LA CAPA DE MEZCLA. TIPO V.
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Fig. 3.15. Evolucidn de la capa de mezcla bajo la influencia del anticiclon peninsular
(Tipo V).

Como m uestra de la estratificacion vertical de dicha cam pafia, la figura 3.16
presenta el sondeo de tem  peratura del 20 de noviem bre a las 12 UTC realizado en

Villanueva de la Caiiada.

SONDEO DE TEMPERATURA DEL 20 DE NOVIEMBRE A LAS 12 UTC

3000

2400
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600

14

Temperatura (°C)

Fig. 3.16. Sondeo de temperatura del dia 20 de noviembre de 1992 a las 12 UTC.

Las nieblas estancadas en los valles de ~  las regiones continentales com o la de
Madrid, unido a los altas concentraciones de contam inacion y a las reducidas velocidades
de viento determinaron las condiciones m s desfavorables para la ventilacion de las m asas
de aire contam inadas, que perm anecieron rete nidas en estratos de m ezcla de reducido

€SpESOr.
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3.4.8 Analisis conjunto de las evoluciones diarias de la altura de la capa de mezcla

Un analisis conjunto de los resultados para las cinco situaciones m  eteorologicas
marca las diferencias entre la escala tem poral y el alcance vertical de la capa de m ezcla, tal

y como puede comprobarse en la figura siguiente:

EVOLUCION DE LA CAPA DE MEZCLA. TIPOS | AL V.
3500

2800

2100

Zi (m)

1400
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TIPO IIl
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700

Fig. 3.17. Evolucién diurna de la capa de mezcla para las cinco situaciones

meteoroldgicas.

Un aspecto interesante a destacar es el hecho de que las diferencias m as
significativas entre los tipos considerados se m anifiestan a partir de las 3 horas después de
la salida del sol, de form a que el comienzo del crecimiento de la capa de m ezcla asociado
normalmente a la erosion de la inversion radiativa nocturna parece ser relativam ente
parecido en todos los casos estudiados. Una vez alcanzado el desequilibrio térm  ico
necesario para que lam ezcla penetre a alturas  superiores, la distribucion de la capa de
mezcla con el tiem po presenta un com portamiento divergente com prendiendo claramente
dos casos extrem os: el de las condiciones fu ertemente convectivas, representado por el
Tipo 11, y el de las situacion episodica del Tipo V. Entre estas dos situaciones, se
distribuyen el resto de los casos, siendo las condiciones anticiclonicas del Tipo IIL, las que
mayor espesor de capa de mezcla tienen respecto de las de tipo mecanico representadas por

los Tipos Iy IV.

En cuanto a la duracion tem poral, la fi gura 3.17 muestra como los intervalos m as

cortos son los correspondientes a las situaciones m  ecanicas (Tipo [ y IV) siendo la de
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mayor alcance tem poral la correspondiente a la situacion convectiva del Tipo II, com o
consecuencia de que dicha situacion se produ ce normalmente durante los m eses de mayor

numero de horas de sol y mayor duracion del dia.

3.5 PERIODO DE CRECIMIENTO DE LA ALTURA DE LA CAPA DE MEZCLA

El conocimiento del desarrollo de la cap a de m ezcla a lo largo del dia requiere,
como se ha podido com probar, del nim ero su ficiente de m edidas experim entales que
permitan estudiar un ciclo diurno com  pleto. Los datos experim entales no siem pre han
permitido analizar dicho ciclo ya que en la fase de decrecim iento de la capa de m ezcla no
se disponian de medidas suficientes para analizar en detalle la tltima etapa de su evolucion.
Sin embargo, los perfiles realizados desde la salida del sol han perm itido disponer de un
numero mayor de sondeos lo que ha permitido analizar el periodo de crecimiento de la capa
de m ezcla con cierto grado de detalle y bajo la influencia de diferentes situaciones
meteorologicas. Es precisam ente este peri odo uno de los m  &s estudiados debido a la
posibilidad de relacionar la erosion de la inversion radiativa del perfil de temperatura con el
comienzo del crecimiento de la capa de mezcla (Carson, 1973; Tennekes; 1973; Godowitch
et al., 1987; Batchvarova y Gryning, 1991) lo que ha derivado en varios m  odelos de
crecimiento relacionados con el flujo de calor  sensible y con el espesor de la inversion

radiativa que ha de destruirse al amanecer.

En concreto para el area de Madrid,  la im portancia del estudio del periodo de
crecimiento quedd dem ostrada en diversos ej ercicios de sim ulacion sobre la form acién y
transporte vertical de ozono utilizando un m odelo fotoquim ico (Plaza, 1997). Los
resultados de este y otros estudios dem ostraron que la altura de la capade m ezclay su
evolucion durante las prim eras horas de 1a m afiana es el factor que m &s influencia tenia en
la concentracion m axima diaria de ozono alcanzada (Plaza, 1997; Berm an et al., 1999),
superior incluso a la variacion de la concen tracion inicial de los precusores de este

contaminante (NOx y COV).
Por otra parte, las ventajas del estudio del periodo de crecim iento sobre el andlisis

del ciclo completo son varias. Por un lado, el crecim iento de la capa de mezcla depende de

la activacion turbulenta en la atm 6sfera que puede producirse por el calentam iento de la

108



Capitulo 3

superficie terrestre o por efectos m ecéanicos asociados a la velocidad del viento. De esta
forma, podria ser interesante analizar en qué medida esta activacion turbulenta se traduce
en un crecim iento y un alcance m aximo particul armente diferente al que tiene lugar en
otras condiciones. Por otra parte, la elim inacion de la com ponente de decaim iento de la
evolucion diurna de este estrato f acilita el an alisis y la interpretacion de los resultados al

simplificar el ajuste de datos experimentales a modelos de regresién mas sencillos.

Un andlisis del conjunto de resultados sobre la evolucion completa de la altura de la
capa de m ezcla conduce a pensar que la fase  de crecim iento podria aproxim arse a una
funcion lineal con el tiem po en la que la pendien te de la recta determ inaria la velocidad de
crecimiento de la capa de m ezcla y la ordenada en el origen la existencia de estratos
mecanicos antes del am anecer. Una dependencia lineal ya fue utilizada en otros estudios
como procedimiento de céalculo de la evolucion de la altura de la capa de m ezcla entre los
sondeos de las 00 y 12 UTC proporcionados por el INM (Echagtie, 1979). Sin embargo, los
resultados hasta aqui presentados, parecen m ostrar, que el crecimiento en el Tipo II podria

alejarse de estas condiciones de linealidad, por 1o que el procedim iento utilizado se ha
basado en una expresion m 4s general, del tipo Z_I =aT/  + B, que perm ita distinguir los

ajustes de todos los casos estudiados.

La utilizacion de esta expresion tiene su justificacion en diferentes investigaciones
realizadas después del amanecer, las cuales confirman que la base de la inversion radiativa
que comienza a erosionarse por el calentam iento del suelo, crece generalm ente siguiendo
un tendencia lineal con el tiem po durante las primeras horas de lam afiana (Tennekes,
1973). Por otra parte, expresiones sim ilares han sido utilizadas por diversos autores para
estudios de la capa limite nocturna en el Valle de1 Po en el norte de Italia y en Missouri en

los EE.UU (Anfossi et al., 1974, 1976; Godowitch y Ching, 1980).

Los resultados que se obtienen en los cinco m odelos de regresion para la provincia
de Madrid vienen recogidos en la tabla 3.13. En ella, R representa el coeficiente de
correlacion de los ajustes obtenidos y Ns es el nimero de datos empleados para el ajuste, es
decir, el nim ero de sondeos realizados desde el amanecer hasta el m omento del dia en el

que la capa de mezcla alcanz6 su maximo espesor.
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Tipo a A p Ns R
137.7] 1.32 210.36 6 0.97
I140.41 1.84 - 9 0.99

11151434 0.96 - 5 0.98
IV 142,87 0.87 - 5 0.97
V 50.28 1.05 - 6 0.95

Tabla 3.13. Coeficientes de la regresion para el periodo de crecimiento.

En la figura 3.18 se m uestra la representacion grafica de las regresiones obtenidas.
Los resultados confirm an las tendencias de cr ecimiento lineal para todas las situaciones
analizadas. Destaca claram ente el tipo de cr ecimiento de la capa de m ezcla cuando las
condiciones son fuertemente convectivas, bajo la influencia de la baja térmica (Tipo II), al
compararla con el resto de las situaciones estudiadas. Los datos experim entales de este tipo
ajustan claramente a una funcion muy cercana al comportamiento cuadratico, mientras que
en las demas situaciones, el ajuste podria considerarse de tipo lineal, siendo el coeficiente o
mas alto cuando las condiciones son anticicl ~ dnicas com o la del Tipo III, frente a las

situaciones asociadas a cielos cubiertos.

Tal y como puede comprobarse en la figura 3.18, se encuentran claras coincidencias
entre los Tipos [ y la IV, en las que el crecimiento de la capa de mezcla ha sido considerado

de naturaleza mecanica.

Respecto del Tipo V, el crecimiento de la capa de mezcla en condiciones episddicas
es el mas lento y el de menor alcance de todos los casos estudiados, lo que explica que este
escenario m eteoroldgico sea el m 4s desfavorable por sus posibles repercusiones en los

niveles de contaminacion atmosférica.

La tabla 3.14 presenta los datos observados para el periodo de crecim iento y los

predichos por los modelos de regresion resultantes.
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TIPO Ti (h) Z_i_P (m) Z_I (m)
0 200.0 210.36
1 280.0 248.06

I3 300.0 372.04
4 500.0 447.07
5 533.33 528.52
7 700.0 707.27
1 0 40.41
2 166.67 145.03
3 416.67 306.25
4 565.0 520.47

Irs 800.0 785.32
6 1266.67 1099.05
8 1483.33 1867.82
9 2300.0 2320.77
10 3000.0 2818.28
0 0 0
1 100.0 151.34

113 350.0 437.17
5 875.0 715.89
8 1066.67 1127.03
0 0 0
1 100.0 142.87

V2 225.0 260.36
3 466.67 369.85
5 540.0 575.58
1 0 50.28
2 50.0 104.41

V3 250.0 160.10
5 283.33 27431
7 350.0 391.09
8 466.67 450.20

Tabla 3.14. Datos experimentales de la capa de mezcla y datos predichos por los modelos

de regresion para las cinco situaciones meteorolégicas.

La figura 3.18 pone de m anifiesto que los modelos de crecim iento de la capa de
mezcla se distribuyen entre los valores extr ~ emos definidos por el Tipo Il de m ayor
actividad convectiva y el Tipo V de extrem  a estabilidad, aspecto que sera analizado en

detalle en el apartado siguiente.
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PERIODO DE CRECIMIENTO. TIPO 1
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Fig. 3.18. Periodo de crecimiento de la altura de la capa de mezcla para las cinco

situaciones meteorol6gicas analizadas.

Teoricamente, puede dem ostrarse la existencia de una dependencia lineal para el

crecimiento de la capa de m

ezclaconel tiempo (Tennekes,1973). La pendiente de la

funcion lineal depende directam  ente del fluj o de calor sensible y del gradiente de

temperatura, siguiendo una expresion del tipo:
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donde (W'_G')n es el flujo de calor sensible a m ediodia, y es el gradiente de temperatura por

encima de la alturade lacapade m ezclay 7 esuntiem po de escala que depende del
comienzo del crecim iento del flujo conel tiem  po. Las razones que justifican esta
dependencia lineal asi com o la deduccion te  drica de dicha expresion seran aspectos

discutidos en el capitulo cuarto de la presente memoria.
3.5.1 Evaluacion conjunta del periodo de crecimiento de la capa de mezcla

Considerando practicamente una tendencia lineal para las situaciones I, [II, IVy V,
el mayor ritmo de profundizacion de la capa de mezcla corresponderia a la situacion 111,
con un valor aproxim ado de 151 m /h, siendo la situacion mas lenta la correspondiente al
Tipo V, asociada a las condiciones episddicas ,enlaqueelritm 0o velocidad de

crecimiento aproximado seria de 50 m/h.

Entre estos dos tipos se encuentran los asociados a aspectos m  ecanicos (Tipo Iy
IV) en los que aunque se presentan diferencias al principio de cada dia asociadas a la
presencia o no de inversiones radiativas, estos modelos son muy similares a partir de las 2
horas después de la salida del sol, tal y com o puede com probarse en la figura 3.19, en la
que se recogen los modelos de crecimiento de la capa de m ezcla para las cinco situaciones

consideradas.
Cada una de las regresiones presentadas mantiene su escala temporal en la que han

sido obtenidas, de form a que puede distingui rse la diferente extension del periodo de

crecimiento de los cinco escenarios meteoroldgicos estudiados.
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Fig. 3.19. Representacion conjunta del periodo de crecimiento de la altura de la capa de

mezcla para las cinco situaciones meteorologicas.

Tal y com o se observa en la figura anteri or, en contra de lo que en un principio
puede parecer, a prim eras horas de la m afiana la profundizacion de la capa de m ezcla del
Tipo II es relativam ente sim ilar o incluso m &s pequefia que la que sem  anifiesta bajo
condiciones mecanicas del Tipo [ y IV y tam  bién inferior al crecim iento del Tipo III. A
partir de las 4 horas después de la salida del sol, la dependencia con el tiem po del ritmo de
crecimiento del Tipo II hace que la capa de m ezcla aum ente rapidam ente su espesor

alejandose de las evoluciones del resto de las situaciones consideradas.

En conclusion, lo que la figura 3.19 pone de manifiesto es el diferente crecim iento
que presenta la capa de m ezcla en funcion de la condicion m eteoroldgica dominante. Las
diferencias son mucho mas evidentes cuando se comparan situaciones en las que, tanto el
calentamiento del suelo, com o la duracion de las horas de sol, son considerablem ente
mayores. Por otra parte, asicom o parala s situaciones I, II[, IV y V el ritm ode
profundizacion de la capa de m ezcla podria consid erarse constante con el tiem po, para el
Tipo II, la dependencia con el tiem po, la h ace particularmente diferente del resto de las
situaciones estudiadas. Este resultado conduce a  pensar que la evolucion de la capa de
mezcla en condiciones de baja térm ica peninsular no sigue el com portamiento general del

resto de las situaciones que han sido analizadas en esta memoria.
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3.6 INFERENCIA ESTADISTICA DE LOS RESULTADOS

En el cam po cientifico, los m étodos estadisticos se presentan com o herramientas
necesarias en todos aquellos casos en los que los resultados no pueden reproducirse
ilimitadamente y con toda exactitud (Sachs, 1978). Las causas que acom pafian a esta no
reproducibilidad hay que buscarlas en influencia s no controlables, en la desigualdad entre
los objetos, en la variabilidad del material de estudio y en las variaciones de las condiciones
de la experim entacion. Este ultim o factor es especialm ente im portante, com o ha podido
comprobarse, en la determ inacion de la altura de la capa de m ezcla, lo que conduce a una
importante dispersion de los valores que se obtienen experimentalmente. Dicha dispersion
hace muy dificil la reproduccion de una observacion determinada lo que lleva asociada una
incertidumbre que solo es tratable con m étodos estadisticos. En este sentido juega un papel
primordial la inferencia estadistica por su capacidad de deducir conclusiones sobre una
poblacion a partir de los resultados de una m uestra, o lo que es lo m ismo, la obtencion de

regularidades generales cuya validez rebasa el conjunto de las observaciones disponibles.

El objetivo de la inferencia es, por ta nto, la obtencion de la m axima informacion
sobre los parametros caracteristicos de una poblacion, conocida una muestra parcial de ella.
Esta técnica esta basada en el contraste entre dos hipotesis preestablecidas: la hipdtesis nula

y la alternativa.

Se llama hipoétesis nula a aquella que afir ma que dos colectivos coinciden respecto
de una o varias de sus caracteristicas. Se supone por tanto, que la diferencia real es cero y
que Unicamente se debe al azar el que las di ferencias sean no nulas. Puesto que por regla
general un test estadistico solo detecta difere ncias y no igualdades, suele establecerse la
hipétesis nula con el fin de rechazarla. Esto significa que el sentido de la hipdtesis

experimental o alternativa es declarar "anulada y sin valor" a la hipdtesis nula.

En la inferencia estadistica la pregunta que se form ula, basandose en un test
estadistico, es la de cuando se puede rechazar  la hipdtesis nula y aceptar la hipotesis
alternativa. Es evidente que esta circunstancia solo podria hacerse en el caso de que las
diferencias entre los dos colectivos no sean de tipo casual. Com o es frecuente disponer de

dos m uestras sin conocer sus respectivas poblaciones de origen, es norm al encontrar
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variaciones aun cuando se traten de distintas m uestras procedentes de unam  isma
poblacion. La decision sobre si las diferencias s on esenciales y al azar, ha de realizarse
estableciendo previam ente un lim ite de aceptacion. De esta form  a se establece una
hipoétesis nula, y se rechaza, siem pre que el resultado indique suim probabilidad en las

condiciones de validez de dicha hipétesis.

Para la critica del ajuste tanto de las regresiones completas de la altura de la capa de
mezcla como para el periodo de crecim iento se ha utilizado el test F de Fisher-Snedecor,
resultados que podran extrapolarse para la cr  itica de los coeficientes de correlacion de
ambos apartados. La razon que ha conducido a utilizar para estos casos un test F en lugar
del clasico test t de Student estriba en el hecho de que cuando existe un gran efecto de
multicolinealidad entre las variables, es acons ejable utilizar el prim er test f rente al
segundo. El test F ofrece una evaluacion global del m odelo de regresion som etido a la
inferencia estadistica, mientras que la aplicacion del test t permite analizar la regresion
parametro a param etro. Si se aplicara el test t parametro a param etro, podria darse el
caso de aceptacion de la hipdtesis nula marcando la inexistencia de la regresion respecto
de la variable analizada. La aplicacion del test F podria llegar al resultado contrario, es
decir, la aceptacion de la hipdtesis alternativa, lo que conduciria a una discrepancia
debida al ef ecto de m ulticolinealidad de los coef icientes de la regresion analizada. La
explicacion a esta discrepancia se encuentra en que la aplicacion del test t para un
parametro en concreto, estd m arginando la in fluencia de los dem 4s param etros en el

modelo de regresion.

En el caso de los coeficientes de correlacion, la extrapolacion de los resultados
obtenidos por la critica de los ajustes para  las regresiones com pletas com o para el
periodo de crecim iento se debe a la exis  tencia de una relacion directa entre el
estadigrafo utilizado en los primeros analisis con el coeficiente de correlacion de dichas

regresiones, tal y como se comprobard mas adelante.
Dos son los tipos de errores que pueden com eterse cuando se realizan inferencias

estadisticas. El primero se conoce por error de primera especie y es el asociado a rechazar

la hipétesis nula cuando esta es cierta. La probabilidad de com eter ese error se conoce por
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nivel de significacién. El segundo o error de segunda esp  ecie es el que se com  ete por

mantener como cierta una hipdtesis nula cuando ésta es falsa.

Es necesario destacar que el rechazo de una hipdtesis nula conduce a conclusiones
que en absoluto pueden considerarse del t odo seguras. Los resultados pueden derivar en
teorias o hipotesis nuevas y m 4s precisas, que han de ser som etidas a comprobaciones mas
rigurosas. Las suposiciones exam inadas pueden considerarse generalizables con un m ayor
o menor grado de confianza y tan solo laje  rarquizacion de las hipotesis contrastadas,
siempre que existan relaciones deductivas, podria  conducir al establecim iento de cierta

teoria que, en cualquier caso, siempre debe estar sometida a un contraste experimental.
3.6.1 Inferencia estadistica sobre las regresiones de la evolucion completa

Un valor elevado del coeficiente de  correlacion no im plica necesariam ente la
existencia de una relacion funcional entre la altura de la capa de m ezcla y el tiempo, es
decir, entre la variable dependiente Z_I y la variable independiente T;. Para com probar
la existencia de esta relacion, se ha realizado una inferencia estadistica utilizando el test

F (de la distribucion de la Fisher-Snedecor) que efectua un contraste entre la hipotesis

nula y la alternativa. Si se considera un modelo de regresion general del tipo siguiente:
Z,=A+AT + AT +..+ AT (3.8)

la hip6tesis nula de partida serd aquella en la que se considera el hecho de que todos los

coeficientes A, A, ,......, A, son iguales a cero, es decir, no existe una relacion funcional

de este tipo entre la altura de la capade  mezcla y el tiem po. La hipdtesis alternativa
supone que al menos, algun coeficiente A, es distinto de cero, o lo que es lo mismo, que
existe una dependencia de la altura de la capa de mezcla con el tiempo, en los términos

establecidos en el presente capitulo.

Para realizar la inferencia cuando el nimero de datos es inferior a 100 se utiliza

el estadigrafo F definido por el cociente siguiente:
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F-MSR 34
MSE

donde MSR es el error cuadratico m edioy MSE es el error cuadratico de la regresion

que vienen dados por:

SR x(zp, -7

MSR = 21 _ (3.10)
p-1 p-1
2
MSE = SSE :Z(Zoi -2Zp,) G.11)
n-p n-p

siendo Zp; los valores predichos de la altura de la capa de m ezcla, Z el valor promedio,
Z0; los valores observados o experim entales de la altura de la capa dem  ezcla, n el

nimero de datos y p-1 los grados de libertad del modelo de regresion.

El rechazo de la hipotesis nula, y por tanto, la aceptacion de la hipotesis

alternativa, se realiza siem pre y cuando el estadigrafo F sea superior al valor que tom a
la distribucion de la funcioén de Fisher-Snedecor definida por F *(0(; p-Ln- p) , siendo

a el nivel de significacion, valor del que se deriva el grado de confianza de la inferencia

estadistica realizada.

La tabla siguiente resum e los valores estadisticos para cada uno de los cinco
tipos de regresiones obtenidas y los nivele s de confianza para los que se rechaza la

hipoétesis nula:

TIPO| p-1 n-p F F 1-a
13 4 9.47 6.59 | 0.95
2 7 38.73 | 21.7 |0.999
112 3 117.62 | 498 |0.995

v 2 3 10021 | 498 |0.995
V2 4 13.17 | 106 |0.975

Tabla 3.15. Inferencia estadistica sobre las regresiones de la evolucion completa.
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Los resultados m uestran diferentes ni veles de confianza para cada tipo de
regresion obtenida. El rechazo de la hipdtesis  nula, es decir, la inexistencia de los
parametros encontrados que relacionan la a ltura de la capa de m ezcla con el tiem po,
puede realizarse con un nivel de confianza del 95% para el Tipo I, del 99.9% para el 11,
del 99.5% para el I1l y el IV y, por tltim o, con un nivel del 97.5% para el Tipo V. Para
todos los casos, por tanto, con un nivel de confianza de, al m enos, el 95% puede

rechazarse la hipotesis nula.

3.6.2 Inferencia estadistica de los coeficie ntes de correlacion de las evoluciones

completas

Los coeficientes de correlacion de las evoluc iones diurnas de la altura de la capa de
mezcla obtenidos en el apartado 3.4 del presente capitulo, por si solos, no inform an de la
bondad del ajuste realizado ya que dicho ajuste depende del nimero de datos utilizados en
cada situacion particular. Sin em bargo, los re sultados obtenidos en el apartado anterior
pueden ser extrapolados debido a la relacion ex istente entre el coeficiente de correlacion y

el estadigrafo F, que viene dada por la siguiente expresion:

Tn

F+
p-1

©

de forma que a igualdad de nim ero de datos y parametros, el coeficiente de correlacion

aumenta al aumentar el valor de F. Los resultados se resumen en la siguiente tabla:

TIPO| R n n-p p-1 la
10.94 8 4 3 0.95
110.95 10 7 2 0.999

111 0.99 6 3 2 0.995
IV 0.99 6 3 2 0.995
V093 7 4 2 0.975

Tabla 3.16. Inferencia estadistica del coeficiente de correlacion de la regresion completa.
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3.6.3 Inferencia estadistica sobre las regresiones del periodo de crecimiento

Los resultados encontrados para el periodo de crecimiento de la altura de la capa
de m ezcla son som etidos tam bién a una critica de ajuste a partir del test Fdela
distribucion de Fisher-Snedecor de forma similar a la inferencia realizada en el apartado

3.6.1. Para este caso, la tabla que resume los valores estadisticos es la siguiente:

TIPO| p-1 n-p F F 1-a
12 3 37.16 | 30.8 | 0.99
11 7 288.05 | 292 |0.999
1 1 3 83.14 | 556 |0.995
IV 1 3 42.08 | 341 | 099
V1 4 33.06 | 313 [0.995

Tabla 3.17. Inferencia estadistica sobre las regresiones del periodo de crecimiento.

Los resultados conducen a rechazar la hipot esis nula de inexistencia de relacion
funcional entre la altura de la capa de m ezcla y el tiempo en los términos descritos, con

unos niveles de confianza altos, del orden del 99% para todos los casos estudiados.

3.6.4 Inferencia estadistica de los coefic ientes de correlacion del periodo de

crecimiento

De la m isma manera que en el apartado 3. 6.2 se realizo una inferencia estadistica
para los coeficientes de correlacion de las evoluciones com  pletas, en este apartado se
muestran los resultados para el periodo de crecim  iento, donde se habian obtenido unos
coeficientes de correlacion superiores a los obt enidos para las regresiones de la evolucion

completa de la capa de mezcla.
La relacion entre la F y el coeficiente de correlacion que viene dada por la ecuacion

(3.12), permite de nuevo extrapolar los resulta dos del apartado anterior para el periodo de

crecimiento, tal y como viene resumido en la tabla siguiente:
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TIPO| R n n-p p-1 1o
10.97 6 3 2 0.99
110.99 9 7 1 0.999
111 0.98 5 3 1 0.995

IV 0.b7 5 3 1 0.99
V095 6 4 1 0.995

Tabla 3.18. Inferencia estadistica del coeficiente de correlacion del periodo de

crecimiento.

Los resultados confirm an unos niveles de confianza por encim a del 99% para los

cinco tipos que han sido objeto de este estudio.

3.7 DETERMINACION DE VARIABLES SIGNIFICATIVAS EN LOS
VALORES EXPERIMENTALES DE LA ALTURA DE LA CAPA DE MEZCLA

Hasta ahora, los resultados presenta dos proporcionan expresiones que perm iten
predecir el espesor de la capa de m  ezcla con dos tnicos requisitos: conocer la situacion
meteoroldgica y la diferencia entre la hora a la que se necesita el dato de capa de m ezcla 'y
la salida del sol. Esta inform acion permitiria disponer de la evolucion com pleta de la capa
de mezcla en el periodo diurno o bien el r  itmo de crecim iento hasta su m &ximo valor
aplicando los m odelos de regresion obtenidos  a partir de estos datos de entrada. Sin
embargo, la aplicabilidad de estos resultados depende de la reproduccion de lasm  ismas
condiciones sindpticas para otro tipo de estudios, lo que limita la utilidad de las expresiones
obtenidas a la frecuencia de ocurrencia de  las cinco situaciones analizadas en areas de

similares caracteristicas a las que se tienen en la cuenca de Madrid.

Una aproximacion util, seria aquella en la que a partir de m edidas meteorologicas
relativamente sencillas de obtener, se pudiera dete rminar un valor de la altura de la capa de
mezcla independientem ente de la situacion m eteorologica bajo la cual se esta

desarrollando.
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Para la determ inacidn de las principales variables m  eteoroldgicas que estan
relacionadas con la altura de la capa de m ezcla, a los datos experim entales obtenidos a
partir de las cam panas de medida, se les ha aplicado un procedim iento de seleccion de
variables. El sistem a trabaja en dos m odos: "hacia adelante" o "hacia atras". En el
primer caso, el modelo comienza sin ninguna variable y va afadiendo una a una siempre
que la nueva variable introducida sea signi ficativa, comprobandose en cada estado que

las variables anteriormente seleccionadas contintan siendo significativas.

En el segundo m odo, el sistem a parte de un m odelo que contiene todas las
variables supuestas independientes y las va eliminando una a una comprobando en cada
paso que las variables elim inadas contintan siendo no significativas. De esta form a, el
sistema vuelve a introducir variables en el m odelo si se convierten en significativas al

eliminar otras.

Para este estudio, se presenta el pro cedimiento de seleccion de variables con el
primer m étodo (los resultados fueron idén ticos a los obtenidos con el segundo). El
criterio utilizado para afiadir o elim inar variables se establece en térm inos del
estadistico definido por la ecuacion (3.9) de  la funcion de la distribucion de Fisher-
Snedecor. El valor del estadistico, F, es comparado con uno de referencia que sirve de
criterio de seleccion y que viene dado pa ra un nivel de significacion estadisitica
establecido. Si el valor del estadistico supera al establecido como criterio a partir de las
tablas de Fisher-Snedecor, el sistem a introduce la variable dentro del m odelo y calcula

de nuevo los errores estadisticos y el coeficiente de correlacion.

Utilizando todos los resultados de las cam pafias de m edida realizados en
Villanueva de la Canada (tabla 3.1), los valo res horarios de la altura de capa de m ezcla
se agruparon en dos grandes grupos (cielos despejados y cielos cubiertos)
independientemente de la situacion sindp tica asociada. Paraam  bos casos, el
procedimiento de seleccion de variables fue aplicado considerando com o posibles
variables independientes las siguientes: la ra diacion solar directa y difusa sobre el area
de Madrid, datos m  edidos en la estaci  On perteneciente al INM en la Ciudad

Universitaria de Madrid, y la velocidad horizontal del viento y la tem peratura obtenidos
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de una torre meteoroldgica situada en el término municipal de Villanueva de la Canada,

proxima al punto en el que se realizaban los radiosondeos.
3.7.1 Condiciones de cielos despejados

Los datos procedentes de las cam pafias experim entales incluidas en esta
situacion son aquellos que fueron tom ados durante los dias en los cuales el cielo estuvo
fundamentalmente despejado, independiente mente del tipo y posicion del sistem a de
presiones que produjo esta circunstancia. Lo s dias de cam pana del afio 1991 incluidos
en esta situacion corresponden a los meses de mayo y julio, y del afio 1992, a los m eses
de enero, marzo, abril, mayo, julio, septiembre y noviembre. En el proceso de seleccion
de variables fue establecido el lim ite minimo de aceptacionde F en 7.08 y el lim ite
maximo de rechazo o elim inacidén de una variable en 7.07, de acuerdo con el grado de
libertad asociado al estadistico. Estos lim ites corresponden al nivel de significacion, «,
de 0.01 para el test basado en 60 grados de libertad. El resultado del procedim iento de
seleccion de variables para un total de 91 casos agrupados en esta situacion, fue el

siguiente:

Z. =7.95RDIR +23.74RDIF (3.13)

es decir, la altura de la capa de m ezcla cuando las condiciones m  eteoroldgicas
dominantes conducen a cielos despejados depe nde de la radiacion directa y difusa en
W/m?® con un coeficiente de correlacion de 0.84. Este resultado confirma la dependencia
entre el pardm etro de capa de m ezcla y los aspectos radiativos cuando las condiciones

son fundamentalmente de caracter convectivo.
3.7.2 Condiciones de cielos cubiertos

Las cam pafias de m edida incluidas dentro de este grupo corresponden a todas
aquellas situaciones en las que las m edidas fueron realizadas bajo condiciones
meteoroldgicas adversas, es decir, cielos cubiertos y posibles precipitaciones. Del afio
1991, se incluyeron dentro de este grupo los meses de abril, octubre y diciem bre y del

afio 1992 el m es de octubre, sum ando un total de 39 casos. Los lim ites del valor de F
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minimo y m aximo de aceptacion y rechazo, fueron establecidos en 7.56 y 7.55
respectivamente, correspondientes a un nivel de significacion, «, de 0.01 y 30 grados de

libertad. El resultado del proceso de seleccion de variables en este caso, fue el siguiente:

Z, =28.78VEL +10.23RDIF (3.14)

es decir, la altura de la capa de m  ezcla puede ser descrita en térm inos de velocidad
horizontal del viento en m /s y radiacién difusaen W /m” con un coeficiente de
correlacion de 0.85. La ecuacidn anterior, proporciona por tanto, los valores de la altura
de la capa de mezcla cuando las condiciones meteoroldgicas dominantes se caracterizan
por cielos cubiertos y son los aspectos m ecénicos los que predom inan en el desarrollo
de este estrato. De esta form  a, lacap ade m ezcla y su evolucion en condiciones
mecanicas, responde a la contribucion del vien  to en la generacion de la turbulencia

atmosférica.

Si se realiza una critica del ajuste de las expresiones (3.13) y (3.14) obtenidas en
este apartado, tal y com o se ha presentado  en los apartados anteriores, se llega al
rechazo de la hipdtesis nula con un nivel de significacion estadistica de 0.001 tanto para
los cielos despejados com o para los cielos cubiertos. Este resultado significa que la
existencia de las relaciones funcionale s que vienen dadas por (3.13-14) puede

establecerse con un nivel de confianza del 99.9%.
3.8 RESUMEN Y CONCLUSIONES

De la caracterizacion experim ental de la evolucion diurna de la capa lim ite
presentada en este capitulo pueden extraerse dos importantes aportaciones. Por un lado,
el estudio, en profundidad, del com portamiento temporal de este estrato en diferentes
escenarios meteorologicos, lo que ha perm itido estudiar y analizar las diferencias en el
alcance vertical, ritmo de crecimiento y tipo de evolucion de cada una de las situaciones
analizadas. Por otro lado, los m odelos de regresion obtenidos podrian ser utilizados
como ecuaciones de prondstico para obtener  una estim acion de la altura de la capa

limite a partir de variables de entrada sencillas com o es la diferencia entre la hora UTC
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y la salida del sol o los datos de radi acion y velocidad del viento. Todos estos

resultados, detallados en el presente capitulo, conducen a las siguientes conclusiones:

1.

La altura de la capa de m  ezcla m anifiesta una variacion diurna dependiente del
marco sindptico en el que se desarrolla, mostrando diferencias tanto en su alcance
vertical com o en su escalatem  poral. Los datos experim entales confirm an la
existencia de dos patrones de com  portamiento diferentes en funcién de si las

condiciones son de caracter marcadamente convectivo 0 mecanico.

Dentro de las situaciones convectivas, la situacién de baja térm ica peninsular (Tipo
IT) se destaca por presentar una particular distribucion respecto de las dem as
situaciones analizadas. Los valores m &s altos alcanzan estratos de hasta 3000 m de
altura o superiores, resultado que cont  rasta con los m aximos establecidos en
ejercicios de m odelizacion en dom inios continentales que, incluyendo la peninsula
Ibérica, no reflejan sin em bargo, la inte nsidad de la conveccidon generada en areas
como la de nuestro centro peninsular  (Iversen y Berge, 1994; Mylona, 1993;

Sandnes, 1983) .

Las situaciones anticiclonicas invernales representadas por el Tipo III, ofrecen una

evolucion de la capa de m ezcla similar a la anterior durante las 5 prim eras horas de
crecimiento, y claram ente diferente com o consecuencia de la m enor insolacion, lo
que conduce a espesores de m ezcla maximos de 1000 m, tres veces inferior al valor

alcanzado en condiciones de baja térmica peninsular.

Los efectos mecénicos asociados a pasos de frentes o a invasiones de m asas de aire
frio en niveles superiores (Tipos [ y IV, respectivamente) configuran evoluciones de
la capa de m ezcla de m enor penetracion en alturay m enor extension tem poral,
siendo el efecto del transporte del viento, el agente responsable de la ventilacion

eficaz de masas de aire, lo que evita elevadas cantidades de contaminantes retenidos

en espesores de mezcla pequenios.
Dentro de este contexto de calidad del aire , un ejemplo claro de la influencia de la

ausencia del efecto de arrastre del viento en situaciones estables y persistentes, ha

quedado reflejado en la evolucion diurna de la capa de mezcla del Tipo V, en el que
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los espesores no superaron los 500 m de espesor, produciéndose una de las
situaciones episodicas m 4s frecuentes y tipi cas de las zonas urbanas e industriales
como las del area de Madrid y su entorno.  Existen investigaciones que reflejan la
extension del fendm eno episddico a distan cias que superan los 100 km  del foco
principal que es la zona urbana de Ma  drid (Plaza et al., 1997), lo que indica la
importancia que tiene el valor de la capa de mezcla en este u otro tipo de situaciones

de similares caracteristicas meteoroldgicas.

El periodo de crecimiento de la altura de la capa de m ezcla confirma una tendencia
cercana a la linealidad entre el valor m inimo y m aximo diario en todas las
situaciones analizadas. Sin em bargo, cabe de stacar la situacion de baja térm ica, la
cual se aleja ligeram ente de dicho com portamiento, al presentar una tendencia

cuadratica.

La critica de los ajustes realizados m ediante inferencia estadistica ofrece resultados
satisfactorios para los cinco tipos de evoluciones analizadas, con un nivel de

confianza que en ninguno de los casos es inferior al 95 %.

En ausencia de efectos advectivos importantes o cam bios acusados de las
condiciones meteoroldgicas, los valores horarios de la altura de la capa de mezcla se
correlacionan con la radiacion incidente m odulada por la nubosidad y la velocidad
del viento. Resultados sim ilares fueron obtenidos con m  edidas realizadas en
Inglaterra (Sm ith y Hunt, 1978), donde se  confirm aron que las dos principales
fuentes de energia que requiere la capa lim  ite en su desarrollo provienen de la
generacion de la turbulencia por efecto de la velocidad del viento y por la influencia

de la aportacion de calor sensible.
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CAPITULO 4
SIMULACIONES DE LA EVOLUCION DE LA ALTURA DE LA CAPA DE
MEZCLA A PARTIR DE UN MODELO DE DIAGNOSTICO: RESULTADOS
MESOESCALARES

Los resultados experim entales obteni dos en el capitulo anterior tienen un
denominador comun, el de mostrar que la evolucion diurna del espesor de capa limite se
manifiesta con un comportam iento ondulatorio asim étrico en el que la aportacion
calorifica del sol, el reparto que se hace de dicho calor y la duracion del dia, determinan

el proceso de homogeneizacion que tiene lugar en la capa de mezcla.

Este complicado proceso suele ser repr oducido tedricam ente considerando tres
estados bas icos de es tratificacion que vienen dados por las cond iciones es tables,
inestables y neutras, tal y com o vienen rec ogidas en el capitu lo 2 de esta m emoria. La
pregunta que surge inmediatamente es la de saber si las expresiones tedricas de la teoria
de semejanza para la capa limite y las f 6rmulas establecidas para su pa rametrizacion,
permiten reproducir acertadamente las evoluciones diurnas que han sido encontradas de

forma experimental en el capitulo anterior.

Un interesante marco de estudio para contestar a esta pregunta lo proporciona el
modelo CALMET, un modelo meteorologico de diagndstico que pertenece a la Agencia
de Proteccion Medioambiental (E PA) de los EE.UU. EIm odelo CALMET ofrece
resultados horarios de altura de cap a de m ezcla, de for ma que es posible analizar su
evolucion a lo largo del diay evaluar la eficacia de las e xpresiones establecidas para
reproducir lo que experim entalmente ha si do observado. Dicho modelo suele estar
acoplado a CALPUFF, disefiad o para ofr ecer resu Itados sobre dispersion  de

contaminantes, especialmente en terrenos complejos.

En 1998, la EPA encarg6 a tres especialistas cientificos, la tarea de realizar un
enjuiciamiento sobre la recom endacion del sistema de mo delos CALMET/CALPUFF
para inves tigaciones en el cam po del transpo rte a larg a distancia y ap licaciones p ara
estudios de dispersion cercano s a las fuente s. Los resultados de las investigacio nes

realizadas, concluyeron en la recom endacion de este sistema de m odelos y destacaron
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que representaban un significativo avance resp ecto de los que actu almente se utilizan

como reguladores de calidad del aire (Allwine et al., 1998).

El sistem a de m odelos CALMET/CALPU FF esta disponible en la pagina de
Internet siguiente:

http://www.src.com/calpuff/calpuffl.htm

de donde pueden obtenerse los codigos fuente en lenguaje de programacion FORTRAN,

asi como los ficheros de entrada necesarios para realizar las simulaciones.

4.1 BREVE HISTORIA DE LA MODELIZACION DE LA CAPA LIMITE

Durante muchos afos, las investigaciones en el cam po tedrico de la capa lim ite
han estado orientadas a com prender su evol ucién a lo largo del dia considerando dos
regimenes separados y distin tos: el asociado a los m ecanismos convectivos durante las
horas diurnas y el relativo al periodo noctu rno dominado por un estado turbulento de
intensidad m enor, en el que pred ominan lo s aspectos m ecanicos. La historia de la
modelizacion de la capa de mezcla en horas diurnas puede decirse que comienza con los
trabajos de Ball (1960), al que pronto se le sumaron otras investigaciones com o la de
Lilly (1968), Tennekes (1973), Betts (1973), Carson (1973) y Stull (197 3), entre otros.
Respecto del periodo nocturno, cabe destaca r las investigaciones realizadas por

Blackadar (1957,1976), Deardorff (1971) y Delage (1974).

Los prim eros esquem as de la EPA de  estimacion de los valores horarios del
espesor de m ezcla estaban basados en una in terpolacion lineal entre el valor obten ido
por el primer sondeo del dia (a las 00 TMG) y el realizado a la s 12 TMG siguiendo el
procedimiento establecido por Holzworth (1967). Dicha aproximacion, sin embargo, no
ofrecia resultados satisfactorios fuera del contexto de las aplicaciones climatoldgicas en

las que habian sido obtenidos (Benkley y Schulman, 1979).
Conscientes de las lim itaciones de lo s prim eros esquem as de ca Iculo, las

investigaciones se orientar on a conseguir que las prop uestas sobre m odelos de

desarrollo de capa de mezcla pudieran cumplir los siguientes requisitos:
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(1) Que fueran capaces de estim ar de una form a realista y ap roximada el espeso rde
mezcla atmosférico en funcion de la depe  ndencia tem poral de las caracteris ticas
turbulentas de la capa limite.

(2) Que pudieran ser aplicados a todas las condiciones meteoroldgicas.

(3) Que estuvieran disenados para sera  limentados con inform acién m eteoroldgica
estandar, procedente de las estaciones de medida rutinarias de cada pais.

(4) Y por tltimo, que los esquem as adaptados a los m odelos no aum entaran

excesivamente el coste computacional de los mismos.

Asi, destacan varios esquem as com o el de Stull (1976) basado en las
ecuaciones energéticas turbul entas, el de Gamo y Yokoyam a (1979) en el que se
propone un m odelo de crecim iento de la capa de m ezcla para las horas d iurnas en
funcién de una parametrizacion del flujo de calor sensible, y varios modelos basados en
la param etrizacion de la penetracié n de aireenlacim adelacapad emezclay su

influencia en el crecimiento de este estrato (Mahrt, 1979).

Los avances en el cam po de lain formatica fu eron decisiv os en lo s modelos
desarrollados, de for ma que el cuarto requi sito perseguido en los m odelos propuestos
perdia importancia a medida que los ordena dores aumentaban su capacidad de calculo.
Los modelos propuestos por inve stigadores de la década d e los afios 70 (André et al.,
1976a,b; Zeman y Lumley, 1976) y que no habi an podido ponerse en practica de forma
operativa, com enzaron a tom ar protagonism o. Asi, en la década de los afios 80,
surgieron esquemas basados en la resolucién de las ecuaciones de movimiento hasta los
momentos de tercer orden y el tratamiento de la turbulencia en funcion del grado de
estabilidad atm osférica (Sun y Ogura, 1980) . Se incluy eron aspectos com o los de
subsidencia, adveccion y enfriam iento radi ativo (Ebel et al., 1981; Schaller y Kraus,
1981), y se desarrollaron m odelos de prondsti co que ofrecian resultados cada vez mas
satisfactorios (Garret, 1981). Aparecen tam bién modelos basados en la param etrizacion
de la energ ia cinética turbulenta p arael cierre de las ecuaciones de prim  er orden
(Tennekes y Driedonks, 1981; Drie donks, 1982) y se desarrollaron procedimientos para
la formulacion de las caracteristicas de la  capa limite en los m odelos de cir culacion

general (Suarez et al, 1983).
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Por otra parte, la evoluc i6n diurna de la capa lim ite también fue reproducida a
partir de modelos meteoroldgicos basados en la diferencia del grado de estabilidad y el
nimero de Richardson, aunque para condiciones de fuerte estab ilidad e ines tabilidad,
las prim eras sim ulaciones no con seguian o frecer resultados sati sfactorios (Troen y

Mahrt, 1986).

De los resultados de Tennekes y Driedonks (1981) y Driedonks (1982) nacieron
otros esquem as nuevos que consideraban la relacion entre el consu  mo de energia
potencial y cinética en lacim adela capadem ezclaconlap roduccion de energ ia
cinética tu rbulenta (m ecanica y convectiv a) dentro de dicha capa (Batchvaro vay
Gryning, 1991; Rayner y W atson, 1991). Dichos esquemas han ido perfeccionandose a
lo largo de estos ultim os afios mediante la incorporacion de nuevas parametrizaciones y
ajustes realizados a partir de la comparac i6n con medidas experimentales (Batchvarova

y Gryning, 1994).

Precisamente, la dism inucién de la energi a cinética turbulentaen lacimadela
capa de mezcla ha sido tam bién utilizad aenm odelos de p rondstico para la
determinacion del espesor de es  te estrato a lo largo del dia. Un ejem plo de estos
modelos es el TVM ( Topographic Vorticity-Mode Mesoscale-# model) que hasi  do
validado e n diferentes e scenarios y p ara d iferentes s ituaciones m eteoroldgicas (Thunis,
1995; Bornstein et al., 1996; Schayes et al., 1996). Concretamente, el modelo TVM ha
sido aplicado para el 4rea de Madrid bajo di  ferentes condiciones de baja térm ica. Su
validacion con datos experimentales y el estudio de los diferentes patrones de transporte

puede consultarse en Martin et al. (2001a y b).

En este contexto de m odelos de prondstico, destaca una version unidim ensional
adaptada d el m odelo PROMES que para  la evoluciéon de lacapad e m ezcla fue
contrastada con m edidas experim entales en el area de Madrid, of reciendo resultados
satisfactorios (Castro et al., 1993; Gaetne r, 1994). Asim ismo, la aplicacion de
PROMES (acrénimo de PROnéstico a MESOescal a) para las simulaciones de los flujos
atmosféricos en la zona centro de la peninsula Ibérica ha proporcionado resultados sobre
la variacion espacial de la altu ra de la cap a de mezcla m dxima en diferentes escenarios

meteorologicos (Gaetner, 1994).
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Para los estudios de transporte a larga distancia o a escala regional son varios los
modelos de prediccion num €rica que se utilizan actualm ente. Las salidas del m odelo
HIRLAM son utilizadas por los paises nordic os asi com o otros p aises europeo s p ara
calcular la altura de la capa de mezcla a partir del nim ero de Richardson de volum en.
La estimacion de este parametro se realiza en los distintos niveles del modelo, de forma
que la altura del nivel en el que alcanza un valor critico preestablecido (de 0.25), se

considera como espesor de capa limite (Sorensen et al., 1996; 1998; Sorensen, 1998).

Un procedimiento parecido basado en el nimero de Richardson del gradiente se
utiliza en los m  odelos de prediccion num  éricad el Re ino Unidoenla  Of icina
meteoroldgica de transporte a larga distanci a p ara ac cidentes nucleares (NAME). En
este caso, también se estim a la altura de la capa de m ezcla como el nivel en el que el
numero de Richardson del gradiente alcanz a el valor critico de 1.3. S in embargo, los
resultados confirman subestimaciones del espesor de capa limite con este procedimiento
cuando se realizan com paraciones con m edidas de radiosondeos durante las horas

diurnas (Maryon y Best, 1992; Wotawa et al., 1996; Fay et al., 1997).

Los modelos de transpo rte a larga d istancia del program a EMEP ( Cooperative
Programme for Monitoring and Evaluation of the Long Range Transmission in Europe)
calculan dos valores de la altura de la capa de mezcla definidos como altura mecéanica y
altura convectiva. La primera se obtiene como el nivel mas bajo del modelo en el que el
coeficiente de difusion turbulenta, Ky, es menor de 1 m? s™', estimando dicho parametro
a partir del m étodo de Blackad ar (1979). El valor convectivo se calcula como la altura
de la capa en la que el flujo de calor sensible ha sido distribuido verticalmente mediante
un ajuste ad iabatico. Finalmente, la altura de la capa de m ezcla se selecciona com o el

valor mas alto de los dos obtenidos (Jakobsen et al., 1995).

La gran mayoria de los modelos sobre el crecim iento de la capa d e mezcla a lo
largo del dia fueron disenados a partir de la  expresion (2.61) del capitulo 2 en la que
interviene el f lujo de ca lor sensible, por lo que se hizo im prescindible encontrar una
parametrizacion para dicho fluj o dependiente de la variable tiempo. En este sentido, se
han desarrollado varias for mulaciones con idea de poder se r introducidas en m odelos
meteoroldgicos (Itier, 1980; DeHeer-Amissah et al., 1981; B erkowicz y P rahm, 1982;
Kohsiek et al., 1993; De Bruin eta 1., 1993; Ma rsden et al ., 1993; Br otzge y Cr awford,
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2000) y se han realizado estudios de in ~ tercomparacion de diferentes esquem as con

objeto de analizar la bondad de los mismos (Galinski y Thomson, 1995).

La evolucion diurna de la altura dela capalim iteapartir delas
parametrizaciones del flujo de calor sensib le suele proporcionar bue nos resultados, sin
embargo, es necesario destacar qu e hasta la fecha, ningiin m odelo ha sido capaz de
ofrecer un procedimiento satisfactorio para el periodo transitorio entre las horas diurnas
y nocturnas en las que la capa residual requi  ere un tratam iento especifico que n o es

considerado en los esquemas de parametrizacion de los modelos desarrollados.

4.2 DESCRIPCION DEL MODELO METEOROLOGICO CALMET

El nucleo del modelo CALMET esta formado por un médulo de diagnoéstico del
campo de viento capaz de sim ular efectos lo cales, com o los flujos de ladera, efectos
cinematicos y de bloqueo del terreno (incluyendo un procedimiento de minimizacion de
la divergencia del viento), y un moédulo de capa lim  ite, que tiene un tratam  iento
separado en funcion de si su desarrollo tiene lugar sobre tierra o sobr e el agua (Scire et

al., 1990; 1999).

El modulo de diagnostico del cam po de viento utiliza una aproxim acién en dos
etapas (Douglas y Kessler, 1988). En la prim era, el viento en el dom inio se ajusta
teniendo en cuenta los efectos cinem aticos del terreno. La segunda et apa consiste en un
procedimiento de analisis objetivo que introduce los valo res observados dentro del
campo de vi ento obtenido en el paso anteri or, para producir un cam po final de viento
que tenga en cuenta los datos m edidos en el dominio. En esta segunda etapa, se utiliza
un esquema de interpolacién que depende de la inversa del cuadrado de la distancia, con
objeto de ponderar la importa ncia de los valores obser vados. Sin embargo, en las
regiones del dom inio en las que no existen me diciones, los valores de viento de la
primera etapa prevalecen com o datos finales. La com ponente vertical del viento se

obtiene mediante un procedimiento de minimizacion de la divergencia.

Respecto de la capa lim ite, el m 6dulo utilizado por el m odelo para sim ular el
desarrollo de dicho estrato so bre tierra esta basado en el método del balance de energia

de Holtslag y Van Ulden (1983), lo que perm ite obtener valores horarios en los puntos
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de la malla de variables como flujo de calor sensible, velocidad de friccion, longitud de
Monin-Obukhov y velo cidad de escala convectiva. La altu ra de la capa de m ezcla se
obtiene a partir del flujo de calor sensible  y los perfiles d e tem peratura utilizando el
método de Carson (197 3) con algu nas modificaciones basadas en resultados de Maul
(1980). Las clases d e estabilidad y los v alores horarios de precipitacion son salid as
opcionales del m odelo. Para el caso de que el dominio incluya superficies m arinas, la
capa limite es evaluada por CALMET a partir del método de los perfiles, ya que dicho
procedimiento se ajusta mejor a las particulares caracteristicas aerodinamicas y térmicas

que deben ser consideradas en entornos marinos.

La utilizacion de estos dos  procedim ientos (método del balance de energia y
método de los perfiles) para el calculo de los pardm etros de la capa lim ite a partir de
medidas meteorologicas rutinarias se funda menta en las investigaciones realizadas por
Hanna et al. (1986). El m étodo de | os perfiles requiere la m edida de 1 a velocidad del
viento en un nivel, la temperatura del aire, el pardmetro de rugosidad y la diferencia de
temperatura entre dos alturas de la capa superficial. Tal y como se apuntaba en Hanna et
al. (1986), aunque esta Gltim a m edidano puede considerarse ru tinaria al no ser
proporcionada por las estacione s meteorologicas nacionales, puede conseguirse a partir
de los registros de medida de torres meteorologicas pertenecientes a otros organismos o
instituciones. La aplicacion de la teor  ia de sem ejanza de Monin-Obukhov permite
obtener los flujos de la capa superficial por un proceso it erativo convergente. Respecto
del método del balance de energi a, el calculo de los flujos de calor se realiza m ediante

la parametrizacion de los términos desconocidos de la ecuacion de dicho balance.

Existen diferentes esquemas tanto para resolver el método del balance de energia
como para el método de los perfiles. La eleccion del procedimiento mas adecuado, para
su adaptacion al m odelo CALMET se realiz 6 después de analizar cu atro esquemas
diferentes para el balance de energia y dos relativos al método de los perfiles, en
relacion a la capacidad de cada uno para la dete rminacion de los flujos superficiales
(Holstlag y Van Ulden, 1983; W eil y Brower, 1983; Berkovicz y Prahm, 1982; Briggs,
1982). Los resultados confirm aron que el m étodo del balance de energia era superior
debido a la sensibilidad del m ¢étodo de los pe rfiles a los errores en la m edida de la
diferencia de tem peratura entre los dos  niveles. Sin embargo, como se anotaba

anteriormente, es ta con clusion no p odia ap licarse para la capa lim ite marina, para la

133



Capitulo 4

cual, el método de los perfiles basado en la diferencia de temperatura aire-mar era mas
apropiado y exacto. La com paracion entre lo s distintos esquem as para el m étodo del

balance de energia ofreci6 resultados similares ( Hanna et al., 1986).

El m odelo CALMET ha sido som etido a varios procesos de evaluacion y
validacion en diferentes escenarios m eteorologicos (Allwine et al., 1998; Battaglia C.,
1999). Aunque los resultados de la validacion son favorables a la recomendacion de la
utilizacion de este modelo, la EPA aconseja seguir realizando ejercicios de validacion a
partir de la com paracion de sus resultados con datos experim entales en diferentes

escenarios meteorologicos y topograficos.

4.3 CONFIGURACION DE LOS DATOS DE ENTRADA

En esta m emoria, el d ominio en el que se realizaron las sim ulaciones con el
modelo CALMET corresponde a un contorno cuyo area es de 320x325 km 2, y que se
encuentra centrad a en la peninsula Ibérica, comprendiend o el Sistema Central en su
parte m as septentrional y los Montes de To ledo en la zona m eridional. Entre am bos
sistemas montafnosos, se encuentra el cauce del rio Tajo nutrido por los afluentes que
cruzan el valle en la direccion norte -sur. La ciudad de Madrid, situ ada en la ladera sur
de la Sierra de Guadarram  a, es el nticleo urbano mas im portante del dominio
considerado, que viene repres entado en la figura 4.1 sobre el perfil de la peninsula

Ibérica.

La resolucién con la que se han reali zado las simulaciones en este dominio h a
sido de 5x5 km?, de forma que el nimero de celdas en la direccion E-O ha sido de 64 y
en la direccion N-S de 65. Las coord enadas de la esquina SW son (289.5,4337.0) y las
de la esquina NE son (609.5,4662.0) am bas en kilometros UTM. La resolucion vertical
del modelo quedo establecida en 5 niveles a 0, 20, 180, 820,1580, 3420 m  por encima
del nivel del suelo. Las simulaciones han sido realizadas para 72 horas, es decir, para los
3 dias de duracion de las cam panas de medida descritas en el capitulo an terior, excepto
en el Tipo V en el que se realizo la sim  ulaciéon del episodio com pleto para los 6 dias

(144 horas). Los dias simulados vienen recogidos en la tabla 4.1.
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TIPO | ANO MES DIAS SIMULADOS
192 Octubre 27,28,29
1192 Julio 14,15,16
111 92 Febrero 26,27,28
IV 91 Diciembre 11,12,13
V92 Noviembre 20,21,22,23,24,25

Tabla 4.1. Dias de las simulaciones para el dominio mesoescalar.

A continuacion se realiza una descripc  i6n de la inform acion que alimenta al
modelo, la cual estd form ada por datos geofisicos, m eteorologicos y observaciones

sobre el agua en caso de existir en el dominio.
4.3.1 Datos geofisicos

Los datos geofisicos que requiere el modelo son, por un lado, la elevacion del
terreno o mapa topografico, obtenida a partir de los datos proporci onados por el Centro
Nacional de Inform acion Geografica (CNIG) perteneciente al Ins tituto Geografico

Nacional, a partir de un modelo digital del terreno.

Por otra parte, el m odelo requiere info rmacion de las categorias de los usos de
suelo, los cuales han sido obtenidos sobre la base de datos CORINE ( Coordination of
the collection of information on the state of the environment), rea lizada pa ra una
resolucion de 5x5 km? del territorio espafiol por un grupo de investigacion perteneciente
al CIEMAT (Rivero et al, 1996). La info rmacion original (300 ficheros a escala
1:100.000) fue suministrada por el Institu to Geo grafico Nacional, com o resultado d el
proyecto "Ocupacion del suelo del program a CORINE: definiciones de la clasificacion
espafiola". La adecuacion de los usos de suelo nacionales a los requeridos por el modelo
CALMET fue realizada a partir del cruce de informacion entre am bas clasificaciones,

separando o agrupando categorias segun correspondiera a cada situacion.

La inf ormacion geof isica se com pleta con inf ormacion adiciona | aso ciada a

dichos usos, como son el pardmetro de rugosidad (Zp), el albedo terreste (A), la razén de
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Bowen (B), la constante del flujo terrestre (Cq) y el indice de area foliar (l4). Todos estos

parametros vienen determinados en funcién de 1 los usos de suelo tal y com o resume la

tabla 4.2.

Uso Descripcion Zo(m) A B [CywWm’)]| Id

100 Suelo urbano 1.0 0.30 1.5 0.25 0.2
200 | Tierra agricola de secano | 0.25 0.15 1.0 0.15 3.0
-200 | Tierra agricola de regadio | 0.25 0.15 0.5 0.15 3.0
300 Pastizal 0.05 0.25 1.0 0.15 0.5
400 Bpsque 1.0 0.10 1.0 0.15 7.0
500 Algua 0.001 0.10 0.0 1.0 0.0
600 Zona humeda 1.0 0.10 0.5 0.25 2.0
700 Zona arida 0.002 0.30 1.0 0.15 0.05
800 Vegetacion escasa 0.20 0.30 0.5 0.15 0.0
900 | Nieves perpetaas o hielo 0.20 0.70 0.5 0.15 0.0

Tabla 4.2. Datos asociados a los usos de suelo del modelo (Scire et al., 1990).
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Fig. 4.2. Usos de suelo del dominio mesoescalar.
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Los valores por defecto que recoge la tabla anterior pueden ser modificados en el
caso de disponer de infor macion diferente o mas precisa de cualquiera de ellos. La
figura 4.2 muestra los usos de suelo del do minio en el que se han realizado las

simulaciones.

4.3.2 Datos meteorologicos

La informacion meteorologica con la que se alimenta al modelo es de dos tipos:
datos en su perficie y datos en altu ra. Resp ecto de los prim eros, el modelo requiere
valores horarios de la velocidad y direcci  6n del viento, temperatur a, cubierta nubosa,
altura de nubes bajas, presion atmosférica  y hum edad relativa. Los datos en altura
vienen dados por los perfiles ve rticales de velocidad y dir eccion de viento, temperatura
del aire y presion atmosférica. Opcionalmente, el modelo puede necesitar observaciones
sobre el agua cuando el dom  inio incluya masas acuosas, en concreto, el m odelo
CALMET procesa datos de diferencia de te mperatura aire-m ar, tem peratura del aire,
humedad relativa y altura de la capa de m ezcla sobre el agua. Tam bién son opcionales,

las observaciones horarias del ritmo y tipo de precipitacion.

La figura 4.3 m uestra, sobre el dominio del modelo, las estaciones sindpticas
pertenecientes al INM que han sido utilizadas para completar los datos m eteorologicos,

cuyas coordenadas vienen recogidas en la tabla 4.3.

La estacion de Barajas, adem 4s de estacion sindptica, tam bién proporciona
informacion en altura a través de los radios ondeos realizados diariamente a las 00 y 12
UTC. El tratam iento de los datos sindopt icos enlaclave ~ SYNOP y los sondeos
meteoroldgicos en formato TEMP proporciona dos por el INM para su adecuacion al
formato de lectu ra que exige el m odelo, se llevo a cabo a partir de la elaboracion de
diversos programas en lenguaje FORTRAN realizados por el Grupo de Modelizacion de
la Contam inacién Atmosférica del CIEMAT . La elaboracion de tales program as
permitieron decodificar la inform acién proporcionada por el INM, tarea especialm ente
delicada cuando el cifrado no se ajustaba a los criterios establecidos por acuerdo
internacional. Es n ecesario hacer notar que las simulaciones realizadas demostraron la

sensibilidad del m odelo a los datos de en  trada, fundamentalm ente respecto de los
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valores que correspondian a los perfiles verti  cales de temperatura de la estacion de

radiosondeos considerada en el dominio.

Num | Indicativo Nombre Latitud Longitud | Altitud (m)
1 08140 Valladolid-Villanubla 41°43'N | 4°51'W 854
2 08141 Valladolid-Observatorio 41°39'N | 4°46'W 735
3 08148 Soria-Observatorio 41°46'N | 2°28'W 1083
4 08202 Salamanca-Matacan 40°57'N | 5°30'W 795
5 08210 Avila-Observatorio 40°39'N | 4°42'W 1143
6 08213 Segovia-Observatorio 40°57'N | 4°07'W 1015
7 08215 Madrid Navacerrada 40°47'N | 4°01'W 1888
8 08220 Madrid-C. Universitaria 40°27'N | 3°43'W 669
9 08221 Madrid-Barajas 40°27'N | 3°33'W 582
10 08223 Madrid-Cuatrovientos 40°23'N | 3°47W 687
11 08224 Getafe-Base aérea 40°18'N | 3°43'W 617
12 08226 Guadalajara-El serranillo | 40°40'N | 3°10'W 640
13 08231 Cuenca 40°04'N | 2°08'W 956
14 08232 Molina de Aragon 40°51'N | 1°53'W 1063
15 08272 Toledo-Lorenzana 39°53'N | 4°03'W 516

Tabla 4.3. Estaciones sinopticas del dominio mesoescalar.

Con objeto de m inimizar los errores asoc iados a dichos datos de entrada, la
informacion en altura que alim  ent6 al modelo fue completada con radiosondeos
realizados en Villanueva de la Cafiada, los cua les fueron reestructurados para cumplir
con el formato de lectu ra que exigiael modelo CALMET. Uno de los errores mas
frecuentes q ue se observaron en la ejecuci  6n del m odelo, com o cons ecuencia de la
inadecuada definiciéon d e la es tructura ver tical atm osférica que venia dada por los
sondeos de temperatura del INM, venia reflejado en los gradie ntes de temperatura en la
cima de la capa de m ezcla que alcanzaban valores carentes de todo sentido fisico. El
descubrimiento de estos errores, obligd a analizar y depurar los sondeos proporcionados

por el INM comparando los perfiles con los realizados en Villanueva de la Cafada.
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Fig. 4.3. Ubicacion de las estaciones del INM en el dominio del modelo.

4.4 PARAMETRI ZACION DEL FLUJ O DE CALOR SENSIBLE EN EL
MODELO CALMET

El modelo CALMET utiliza un a parametrizacion de la capa limite basada en el

calculo del flujo de calor sensible, a par  tir de la ecuacid n del balan ce de energ ia

(Holtslag y Van Ulden, 1983). Dicha ecuacion puede escribirse de la siguiente manera:
Q. +Qq :Qh+Qe+Qg 4.1)

En la expresion anterior, Q.representa la radiacion neta, Qs es el flujo de calor
antropogénico o asociado a actividades hum anas, Qp es el flujo de calor sensible, Qe es

el flujo de calor latente y Qq es el térm ino asociado al flujo de calor acum ulado en el

suelo. La relacion entre el flujo de calor se ~ nsible y el flujo de calor latente viene

definida por la razon de Bowen:
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5@

e

(4.2)

El significado de la razon de Bowen es el de representar el grado de turbulencia
convectiva en funcion d e la relacion entre la porcion de energia repa rtida entre el flujo
de calor sensible y el flujo de calor latente. El valor que toma este parametro depende de
los usos de suelo, y es introducido en el m  odelo a partir de los datos recogidos en la
tabla 4.2. Los valores tipicos de la razon de Bowen varian entre 0.1 sobre el agua hasta
10 en zonas desérticas. Durante el vera no, en California y en algunas zonas de

Australia, se pueden dar valores entre 5 y 10 (Scire et al., 1990; 1999).

Respecto del flujo de calor en el suelo o en los materiales de construccion, Qg, la
parametrizacion de este término se realiza en términos de la radiacion neta (Oke, 1978;

Holtslag y Van Ulden, 1983) a partir de la siguiente expresion:

Q, =C,Q. (4.3)

siendo Cgy la constante del flujo te rrestre que depende de la s propiedades del terreno.
Los valores recom endados para esta cons tante varian entre los 0.05-0.25 de zonas
rurales y los 0.25-0.30 para las areas urbana s (Oke, 1982), superiores a los rurales
debido a la conductividad térm icay capacida d calorifica de los m ateriales urbanos.

Holtstag y Van Ulden (1983) recomiendan un valor de 0.1 para superficies herbaceas.

El flujo de calor antropogénico, Q, es funcion de la densidad de poblacion de
cada area en concreto. Oke (1978) recoge unas estimaciones sobre los valores promedio
anuales y es tacionales de este p arametro en diferentes ciudades. Segln este autor, un
analisis de escala de los térm inos de la ecuacion del balance de energia, conduce a
considerar que el error que se com eteria al despreciar este  pardm etro no seria

excesivamente elevado en la mayoria de las aplicaciones de dicha ecuacion.

Por otro lado, la radiacion neta, Q., puede expresarse como lasum adela

radiacion de onda corta y larga (H oltslag y Van Ulden, 1983; Lansberg, 1981) de la

siguiente manera:
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Q* = st (l - A) + Qw—d - Qw—u (44)

donde Qs es la radiacion de onda corta incidente formada por la suma de la radiacion
solar directa, Qsw-s, y la radiacion difusa, Qsw-g. El parametro A representa el albedo de la
superficie y los dos Gltim os térm inos, Qw-qy Qw-u, son la radiacion de onda larga

incidente de la atmdsfera y la radiacion de onda larga emitida por la superficie terrestre.

El resultado de la estim acion de la radi acion neta mediante el procedimiento de

Holtslag y Van Ulden (1983), se resume en la siguiente expresion:

(1-A)Q,, +¢,T* —oT* +c,N
l+c,

Q.=

(4.5)

donde el valor de la radiacién de onda corta incidente se obtiene a partir de:
Q,, =(a seng+a,)(1+b,N>) (4.6)

siendo T la temperatura del aire, o la constante de Stefan-Boltzmann, N es la fraccion de

cielo cubierto y ¢ es el &ngulo de elevacion solar.

Constante Valor
C, 5.31x10"° W/m*/K°®
c, 60 W/m”
c 0.12
a, 990 W/m”
a, -30 W/m®
b, -0.75 W/m”
b, 34

Tabla 4.4. Constantes de la radiacion neta (Holtslag y Van Ulden, 1983).
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La expresion (4.6), por  tanto, rep resenta la p arametrizacion de la radiacion
incidente modulada por la presencia de una cubierta nubosa, representada por el valor
de Nofr acciondecielocub ierto. Losv aloresd e las constan tesem piricas,

c,,C,,C,,a,,a,,b y b,vienen resumidas en la tabla 4.4 (Holtslag y Van Ulden,1983)

y el angulo de elevacion solar se obtiene a pa  rtir de las expresiones de Scire et al.

(1984).

A partir de la expresion del balance de energia y teniendo en cuenta la definicion
de la razén de Bowen que vi  ene d ada por la ecuacion (4.2), se llega a la siguie nte
expresion:

B(1-C,)

Qx5 Q (47)

Una vez que se ha obtenido el valor del  flujo de calor sensible, la longitud de
Monin-Obukhov se calcula a partir de la velocidad de f riccidn, tal y com o ve nia
recogido en las expresiones  del ca pitulo 2 de esta m emoria, siguiendo un proceso
iterativo. El prim er paso, consiste en obtener la velocidad de friccion a partir de la
ecuacion (2.35) para ¢ ondiciones de neutralidad (L = oo). Este v alorde pa rtidaes
utilizado en la ecuacidn (2.23) para la estimacion de la longitud de Monin-Obukhov. De
esta forma, el procedimiento se repite hasta que se obtie ne una solucion convergente.
Holtslag y Van Ulden (1983) consideran que normalmente un nimero de 3 iteraciones

es suficiente para conseguir que dicha solucion converja.
Para el caso de que las condiciones sean estables, el calculo del flujo de calor
sensible se realiza a partir de la expresion (2 .24) de la teoria de sem ejanza, en donde la

velocidad de friccion se ob tiene a partir de la expres 16n siguiente (Venkatram, 1980a;

Weil y Brower, 1983):

u*:E%Eﬁ+CW)@8)

siendo Cyj el coeficiente de arrastre que puede obtenerse a partir de la ecuacion:

C,, = k/In(z/z,) (4.9)
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y el valor de C se parametriza de la siguiente manera:

2
Co1- 4u,
C

(4.10)

2
dn

En la expresion anterior, el valor de Uo, a su vez, se expresa a partir de la

temperatura de escala, 6., segun la féormula:

0

w—7?@(4m)

siendo y una constante que toma el valor aproximado de 4.7 y z es la altura en la que se

ha tomado la medida de la velocidad del viento u (normalmente a 10 m).

Respecto de la temperatura de escala, 6., su determinacion se realiza a partir del

valor minimo estimado entre dos valores:
6, =min[d,,,0.,] (4.11)

siendo la estimacion del primer valor, la propuesta por Holtslag y Van Ulden (1982) a

partir de la siguiente expresion:
6., =0.09(1-0.5N?) (4.12)
y la expresion para el segundo valor:

TC, U2
0., =o' (413
4729

Conocido el valor del flujo de calor sensible, la longitud de Monin-Obukhov se

determina a partir de la ecuacion (2.23).
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4.5 PARAMETRI ZACION DE LA AL TURA DE LA CAPA LIMITE SOBRE
TIERRA

La altura de la capa de m ezcla convectiva se determina en el modelo a partir del
conocimiento de los valores horarios del flujo de calor sensible, de forma que se realiza
una estimacion del espesor de mezcla en el instante t + dt a partir del valor previo en el

instante t, mediante la expresion matematica siguiente:

1/2
2Q,(1+E)dt _ 2dgh | do,, “.14)

ht+dt = ht2 +
@, pC, o ?

donde ¢, es el gradiente de tem peratura potencial encima de la capa de m ezcla hy, E es
una constante aproximadamente igual a 0.15y d@ es la diferencia de tem peratura en la

cima de la capa de m ezcla en grados Kelvin. El valorde  dé,,, se determ ina en el

modelo a partir de la siguiente expresion:

12
00,y = {%ﬁﬂ (4.15)

p

Una vez conocida la capa de mezcla ¢ onvectiva, el modelo determ inala

velocidad de escala a partir de la ecuacion (2.43) del capitulo 2 de esta memoria.

Para condiciones mecanicas, la altura de la capa limite se determina mediante la
expresion (2.49) de dicho capitulo (Venkatram,1980b) y que venia dada por la siguiente
formula:

he—5% (416

[N

siendo f el parametro de Coriolis aproximadamente igual a 10 s™ en nuestras latitudes,
B es una constante aproximadamente igual a 22y Ng es la frecuencia de Brunt-Viisald

de la capa superior estable.
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La expresion (4.14) puede deducirse a pa rtir de la form ulacion del esquem a de
Tennekes (1973), en el que se consideraba  que todo el calor sum inistrado desde la
superficie y el que penetra por la cima de la capa seria rep artido de forma inmediata y

uniformemente en toda la capa de mezcla.

Esta param etrizacion co nsidera que la  distribucion vertical del flu jo de calo r
sensible y la distribucién vertical de la temperatura potencial vienen dadas tal y como se
muestra en la figura 4.4, en la que se ha  simplificado el increm ento de tem peratura
potencial en la inversion que delimita la altura d e la capa de mezcla, mediante un salto
horizontal de temperatura. Este esquema parte de la suposicion de que la conveccion es
seca, es decir, no consid era la presencia de vap or de agua, aunque perm ite la inclusion
de este factor considerando la temperatura virtual en los términos en los que aparece la

temperatura del aire.

[+ A 4
[+
<

Fig.4.4. Distribucién vertical de la temperatura potencial y del flujo de calor sensible
(Tennekes, 1973).

El perfil vertical del flujo de calor sensible permite distinguir la zona de entrada

de aire calido, en la que dicho fl ujo es negativo. En esta figura, &, es la tem peratura

potencial promedio de la capa de mezcla, (ﬁ'w' )i es el flujo de calor sensible en la cima
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de lacapay (H'W' )5 es el f lujo de calor se nsible en la superf icie y, por ultim o, y es el

gradiente térmico vertical por encima de la inversion de temperatura.

Despreciando los términos radiativos, la subsidencia, el calor latente y los flujos
turbulentos en la direcci6n horizontal en la ecuacion de conservacion del calor (2.5), se

tendria que:

= (9(0' w')
O L
dt oz
. . . 1n
Si se integra esta expresion considerando que 0, = h [6dz repres enta la
0

temperatura promedio de la capa de mezcla, se llegaria a la siguiente ecuacion:

v, 75,

Por otra parte, la inversion de tem peratura en la cima de la capa de m ezcla (46)
decrece a consecuencia del incremento de temperatura en dicha capa (dé,/dt) y aumenta
a consecuencia de la en trada de aire dentro de la inversion  (y dh/dt) de for ma que se

llegaria a:

dag  dh do,
dt Cdt dt

(4.19)

Si se considera, adem 4s, que el fluyjo  de calor descendente en la base de la

inversion [-C, p(H' w )i ] por unidad de drea es igual a la entalpia perdida [ C,pA@dh/dt ],

e igualando estas energias se tendria que:

{ow] :AQ% (4.20)

Operando en las expresiones (4.17-20) e integrando, se llega finalmente a:

hag —(hAg), = %(h2 —h?)- T(ﬁ)sdt (4.21)

t=t,
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de cuya solucion positiva se obtiene la ecuacion (4.14) a partir de la parametrizacion de
Carson (1973) modificada por Maul (1980). Dich a expresion es utilizada por el m odelo

CALMET para evaluar el comportamiento temporal de la capa limite convectiva.

Con este modelo, el espesor diurno de la capa de m ezcla se determina mediante
la com paracion entre el valor conv ectivo de la ecuacion (4.14) y el m  ecanico de la
expresion (4.16), seleccionandose el m aximo entre los dos com o representativo de la

altura de la capa de mezcla.

Cuando las condiciones son estables (por ejemplo, durante la noche) y la
turbulencia mecanica determina la extension vertical de la dispersion, la estimacion del
espesor de la capa limite se realiza a partir de la expresion (2.53) del capitulo 2 de esta

memoria (Zilitinkevich, 1972):

u.L
f

h=04 (4.22)

y también a partir de la ecuacion (2.56) de Venkatram (1980a):
h =2400(u. )’ (4.23)

El modelo determina la capa lim ite estable sobre tierra co mo el valo r minimo

entre el valor resultante de aplicar las expresiones (4.22) y (4.23).

El modelo CALMET utiliza un esquema de prom ediado que, por un lado, evita
que los estratos de capa de m ezcla determinados de for ma independiente (convectiva,
mecanica y estab le) provoquen una variacion excesiva en tre los resu Itados de celd a a
celda en el dom inio, y por otra parte, perm ite considerar la inf luencia de los ef ectos
advectivos en los estratos de m ezcla, que en las param etrizaciones anteriores no eran
considerados (W heeler, 1990; Tesche et al., 1988; Steyn y Oke, 1980). El
procedimiento utilizado por CALMET es ta basado en lam etodologia de

retrotrayectorias. Para u na celda en una posicion conc reta del dom inio (i, J), lacelda

que podria impactar m as directam ente en el la durante un paso de tiempo, se calcula
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como (i, =i—udt, j, = j—vdt) donde (u,v) son las com ponentes del viento en la

celda (i, j). El modelo considera un cono im aginario cuyo vértice se sitaa en (i, j) con
un angulo de apertura selecci onado por el propio usuario, de forma que el punto de la

malla (i, j, ) se encuentra en el centro de la ba se de dicho cono triangular. Para cada
centro de celda (i,, j, ) que se encuentre d entro o en los limites de la region triangular,

el m odelo calcu la las distan cias dy en la direccion del viento y d. en direcciéon
perpendicular al m ismo, en unidades de  numero de celdas y ob tiene el factor de
ponderacion siguiente:

1

W, = (424
“ duz+(1+dc)2( )

de forma que finalmente calcula los valores normalizados, de la siguiente manera:

W, = 2 (4.25)

2. Wy

n

donde el sumatorio de n se extiend e para todo s los puntos de la m alla que caen dentro
de los limites de la region triangular. Para las celdas en las que d, <0, la variable d, de
la ecuacion (4.24) se reem plazapor d, =&—du, donde ¢ es la altura del triangulo

desde su base (i, j,) hasta su vértice (i, j). Esto asegura que dichas celdas, en lugar de

recibir una ponderacion pequefia, mantengan la simetria adecuada cuando la velocidad
(y ¢ )tienden hacia cero. Por otra parte, el modelo también aplica la expresion (4.24)

para una caja cuadrada de am plitud definida por el usuario y centrad a en la celda (i, j) ,

con el proposito de favorecer el prom ediado entre las celdas inclus o cuando el viento
medio adve ctivo disminuye hasta valores pr 6ximos al cero . Un valor razonablem ente

adecuado de la am plitud de la caja podria ser del orden de o, dt/dx, que suele ser

aproximadamente igual a la unidad para la mayoria de las aplicaciones mesoescalares.
Los coeficientes W, norm alizados m ediante la e cuacion (4.25) para todos los

puntos que se encuentren en la region triangular o en la caja definida anteriormente, son

aplicados a los cam pos resu ltantes de altu radelacap adem ezcla (conv ectivay
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mecanica), obteniendo finalmente los valores equivalentes suavizados. La aplicacion de

la exp resion (4.14) respecto  de los valores convectivos, h, , obtenidos por este

procedimiento de suavizado espacial, perm ite obtener el valor de la capa de m ezcla de

la siguiente hora, h,,, , con un efecto acumulativo comparable con el que se produce en

el calculo de los procesos de retrotrayectorias.

4.6 PARAMETRI ZACION DE LA AL TURA DE LA CAPA LIMITE SOBRE
SUPERFICIES ACUOSAS

Para las sup erficies acuosas del do minio, la determ inacion del espesor de capa
limite se re aliza a partir de un pr  ocedimiento diferente, com o consecuencia de la

ausencia de intensos flujos de calor sensible sobre dichas superficies.

El m odelo C ALMET utiliza la técnic ade los perf iles paraca Icular los
parametros de la capa limite marina a partir de la velocidad del viento y la diferencia de
temperatura entre el aire y el m  ar. La se nsibilidad del métodoalam edida de la
diferencia de temperatura es relativamente elevada por lo qu e es recom endable utilizar
este procedimiento con cierta precaucion en areas en las que no se disponga de datos

fiables.

Entre los p arametros de capa lim ite determinados por el m odelo se encu entran,
el coeficiente de arrastre, la velocidad de  friccidn, la longitud de Monin-Obukhov, el
parametro de rugosidad y final mente, el espe sor de la capa lim ite sobre la superficie

acuosa.

Los valores del coeficiente de arrastre sobre el agua, C,p, se obtienen a partir de

la velocidad del viento, u, medida a 10 m del suelo (Garrat, 1977):

C,, =(0.75+0.067u) 107 (4.26)

y la velocidad de friccion se determ  ina a pa rtir de la definici 6n del coeficiente de

arrastre:

u, =uC? (4.27)
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Debido a la im portancia del flujo de cal or latente sobre supe rficies acuosas, los
datos de temperatura potencial virtual se utilizan, en este caso, para la determinacion de

la longitud de Monin-Obukhov (Hanna et al., 1985):

32,2
L = _0C,u” (4.28)
E2 (HV - Hvs )

donde 8, — 6, es la diferencia de tem peratura del aire y del agua, y E; es una constante

igual a 5.096x107.

Debido a que el efecto del viento m odifica las caracteristicas de rugosidad de la
superficie m arina, el modelo CALMET uti  liza una relacion en tre el param etro de
rugosidad y la velocidad del vi ento a partir de los resulta dos de Hosker (1974), basados

en las investigaciones de Kitaigorodskii (1973):
z, =2.0x10°u*’ (4.29)

Por tltimo, el espesor de la cap a limite sobre el agua pued e especificarse en el
modelo, bien a partir de unos datos por defecto establecidos, o bien m ediante calculos
internos a p artir de la r elacion de e scala barotropica que relaciona el espesor d e este
estrato con la velocidad de fr iccion y el param etro de Coriolis (Blackadar y Tennekes ,

1968) utilizando la expresion (2.48) del capitulo 2 de esta memoria:

h. =Y (430

agua f

donde el valor que se recomienda de la constante C, en este caso, es de 0.16, en lugar de
los valores recogidos en la tabla 2.4 de dic ho capitulo. La utilizac i6n de este va lor se
fundamenta en las investigaciones llevada s a cabo por P anofsky y Dutton (1984) y

Holtslag y Van Westrhenen (1991).
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4.7 RESULTADOS DEL MODELO: CO MPARACION CON LOS DATO S
EXPERIMENTALES

Las sim ulaciones realizadas con el modelo CALMET fueron disefiadas para
cubrir un periodo tem poral coincidente con el estudiado experim entalmente en el
capitulo anterior. Se han seleccionado 3 dias de cada escenario meteoroldgico, de forma
que se han sim ulado 72 horas y los resulta  dos han sido com parados con los datos
experimentales. Los resultados han sido prom ediados para obtener los v alores horarios
de altura de la capa de mezcla de un dia representativo de las situaciones meteoroldgicas
consideradas. Con objeto de comparar lo s resultados del m  odelo con los datos
experimentales obtenidos en las cam pafias de medida, se eligieron cuatro celdas de 5x5
km® colindantes con Villanueva de la Cafiada, y se realiz6 un promediado espacial de
los resultad os obtenido s en dichas celdas. Asi mismo, los resultados del m odelo han
sido analizados en todo el dom inio de simulacion y se han realizado cortes m eridianos
(norte-sur) por la celd a coincidente con V illanueva de la C anada, para el estud 1o del
periodo de crecimiento. Debido a la inexistencia de medidas experimentales durante las
horas nocturnas, la discusion de los resulta dos obtenidos en este apartado se cefiird al
periodo comprendido entre la salida y la puesta del sol. Un interesante estudio sobre la
estimacion del esp esor de capa limite nocturno utilizando el m odelo CALMET puede

consultarse en Lena y Desiato (1999).

4.7.1 Simulaciones de la evolucion de la capa de mezcla del Tipo I

La simulacion representada por el del Tipo I comprendio los dias 27, 28 y 29 de
octubre de 1992, estando la peninsula Ibérica afectada por la presencia de una depresion
en las Islas Britanicas. Los proces os asociados a p recipitaciones y/o la p resencia de
cubierta nubosa en la determinacién de la evolucion de la capa limite en esta situacion o
en otras de similares caracteristicas (como la del Tipo IV), se consideraron a partir de la
inclusion de un fichero de datos de precipitacion horaria, que es tenido en cuenta en los
calculos de los flujos radiativos y en los datos de radiacion ne ta. De esta forma, el flujo
de calor sensible, y por tanto el esp esor de mezcla, fueron considerablemente inferiores
respecto de los obtenidos en condiciones en las que los aspectos convectivos dominaron

la dindmica de las capas bajas del aire.
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Dado que las diferencias entre los di as sim ulados no eran ex cesivamente
grandes, se presentan los resu Itados de uno de los dias  de simulacion del escen ario
meteoroldgico consid erado para 2 horas d istintas (9 y 14 UTC). La eleccion  de estas
horas se ha realizado teniendo en cuenta la  diferente escala tem poral de la evolucion
diurna de la capa de m ezcla de todos lo s escenarios m eteoroldgicos, de form a que
pudieran ser representativos de los prim eros valores de la m afiana y los cercanos al
maximo al rededor del m ediodia, y pudier an com pararse en todos los casos
considerados. La figura 4.5 muestra estos resultados sobre la capa limite del Tipo I para
el dia 27 de octubre de 1992, alas 9y 14 UTC en todo el dom inio del modelo. A las 9
UTC, los estratos de m  ezcla de este  tipo se encuentran entre los 300 y 700 m
dependiendo de las zonas del dom inio. Los valores m s pequeiios se detectan en la
mitad SW y en una region m enos extensa en la parte NE del area modelizada. A las 14
UTC, se obs erva una homogeneizacion de los estratos de m ezcla cercanos a los 700 m
en todo el dominio considerado, de forma que puede decirse que no existen, en la escala
espacial, diferencias s ignificativas del espes or de capa lim ite en esta situacion

meteorologica para este dia concreto.

SIMULACION CALMET. TIPO I (27-0ct-92)
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Fig. 4.5. Resultados del modelo para el Tipo I (27-0ct-92).
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La comparacion de resultados del m odelo con las medidas experimentales viene
representada en la figu ra 4.6. Se puede com probar una li gera sobreestimacién de los
valores asociados a prim  eras horas de lam  afiana comparados con los valores
experimentales obtenidos de los radiosonde os. Mas tarde, los valores m  aximos que
refleja la simulacion coinciden con el estrato de 700 m observado experimentalmente a
las 14 UTC, valor que p arece mantenerse teéricamente durante varias h oras (hasta las
15 UTC), justo cuando los radiosondeos de tectan el com ienzo de la fase de
decrecimiento. A la vista de los resultados, en lineas generales, puede decirse que la
evoluciondelacap adem ezclaen estas condiciones parece ser reproducida

aceptablemente por el modelo CALMET.

EVOLUCION CAPA DE MEZCLA. TIPO |.
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Fig. 4.6. Comparacion entre los resultados del modelo y los datos experimentales del

Tipo I.

La sim ulacion realizad a para el Tipo I refleja dos asp ectos in teresantes a
destacar. Por un lado, la repr oduccion teorica de un periodo de crecimiento de la capa
limite superior al del decrecim  iento del final del dia, tal y como los valores

experimentales confirmaron en todas las situaciones analizadas.

Por otra parte, el decaim iento brusco de la actividad tu rbulenta sobre las 16
UTC, conduce a considerar el establecim iento de cierto grado de esta bilidad al final de
la tarde, tal y com o fue detectado de for ma experimental en los sondeos realizados en

Villanueva de la Cafiada.
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4.7.2 Simulaciones de la evolucion de la capa de mezcla del Tipo I1

La figura 4.7 muestra los resultados del modelo para el dia 14 de julio de 1992 y
en ella, destacan claram ente las diferencia s entre esta situaciony  los resultados
obtenidos parael T ipo I. A las 9 UTC, lo s valores d e capa de m ezcla superan a los
maximos obtenidos a las 14 UTC del tipo ante rior, situdndose alrededor de los 1000 m.
Parece d istinguirse, para esta ho ra, una lig era influencia topografica en los valo res
obtenidos, de form a que los m inimos (del orden de los 800 m ) se sitiian sobre las
principales cadenas montafiosas del dominio. Esta circunstancia aparece mejor reflejada
en los valo res simulados a las 14 U TC, donde puede com probarse claram ente, las
franjas montafiosas con valores cercanos a los 1500 m en clara dife rencia con los del
orden de 3000 m que s e encuentran sobre el valle del Tajo, y m as claramente en la

franja NW al otro lado del Sistema Central.

SIMULACION CALMET. TIPO II (14-jul-92)
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Fig. 4.7. Resultados del modelo para el Tipo Il (14-feb-92).

Como ya se habia com entado, la dindm ica de la atm 6sfera asociad a a la baja

térmica peninsular presentaba dos caracteris ticas destacables y dife rentes del res to de
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las s ituaciones ana lizadas: lac apacidad de penetrac i6n vertica 1delas cé lulas

convectivas y la duracion de la actividad de mezcla atmosférica.
Los resultados del modelo m  uestran diferencias respecto de los valores

experimentales en el primero de los aspectos, ya que tal y como se muestra en la figura

4.8, los m 4aximos alcanzados se encuentr an por debajo de los datos obtenidos

experimentalmente con los radiosondeos dur ante las cuatro prim  eras horas del
crecimiento de la capa d e mezcla. Los resultados coinciden entre las 11 y las 14 UTC,
siendo los valores tedricos similares a los obtenidos de forma experimental. A partir de
las 14 UTC, el m odelo reproduce una zona de valle en la qu e el maximo alcanzado se
encuentra 900 m por debajo del valor maximo de 3000 m detectado en los radiosondeos.
La diferencias se deben a que la fuerte in tensidad convectiva de la capa de m ezcla no
esta bien reproducida p or el m odelo, aunque es necesario destacar que el p romediado
espacial y tem poral realizado puede dism inuir el m aximo tedrico al considerar la
existencia de nubes de desarro llo vertical que en el caso de la cam pafia del dia 15 de
julio provocaron torm entas a m ediodia, lo que sin duda influye en los calculos de la
capa de m ezcla conv ectiva obtenid a por la pa rametrizacion del m odelo. A si, si se
analizan de for ma inde pendiente los valore s tedricos del dia 14 de julio,el m  odelo
predice maximos del orden de los 2400 m , algo més cercanos, aiin estando por debajo,

del valor experimental asociado a esta situacion.

EVOLUCION CAPA DE MEZCLA. TIPO II
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Fig. 4.8. Comparacion entre los resultados del modelo y los datos experimentales del

Tipo II.

157



Capitulo 4

El crecim iento de la capa de m ezcla a prim eras horas de la m afana, parece
reflejar la misma caracteristica que en el caso anterior, es decir, una sobreestimacion por
parte del modelo con una convergencia entre  los valores tedricos y experimentales a
partir de las 11 UTC. La razén de es ta sob reestimacion hay que b uscarla en el
procedimiento tedrico que el m odelo utiliza, en el que el com ienzo de la activ idad
convectiva tiene como punto de partida el cambio en el signo del flujo de calor sensible
(de negativo durante la noche a positivo durante las horas diurnas), de forma que el salto
entre esto s dos estado s no rep roduce acertadam ente el proceso d e eros id6nd e la
inversion radiativa durante las primeras horas de la mafana. En realidad, y como se vera
mas adelante, la suposicion de que el flujo de calor sensible es constante, es decir, no

experimenta cambios acusados a lo largo del dia, no es del todo cierta.

Por otra p arte, la p arametrizacion del modelo, similar a la q ue se utiliza en los
calculos de retrotrayectorias, refleja una cierta memoria computacional entre los valores
horarios consecutivos, de for ma que durante las prim eras horas de lam afiana, los
estratos de capa de mezcla estan sujetos a la incertidumbre que conlleva el primer valor

convectivo.

4.7.3 Simulaciones de la evolucion de la capa de mezcla del Tipo I1I

Los campos de capa de m ezcla de esta s ituacion a las 9 U TC (Fig. 4.9), son
inferiores al los de los dos casos anteriores. Las razones se deben, por un lado, a que e n
el Tipo I, los estratos de capa limite de primeras horas del dia mantenian la influencia de
la mezcla turbulenta por efectos m ecénicos, lo que impidio el desarrollo de inversiones
radiativas nocturnas, a diferencia d el Tipo III. Este resu Itado parece confirmar que el
método de seleccion del m odelo entre el valor convectivo y m ecanico de la capa de
mezcla, esta en con cordancia con la sens ibilidad de este param etro con la situacién
meteorologica que determ ina su evolucion 'y  desarrollo. P or otra parte, la activacion
convectiva para este caso comienza antes, y es superior en el Tipo II, lo que explica que
los estrato s de m ezcla de las 9 UTC sean  superiores res pecto del caso que se esta
analizando. A las 14 UTC, destaca una hom ogeneizacion de los valores de capa de

mezcla para todo el dominio con unos valores del orden de 1200 m.
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SIMULACION CALMET. TIPO III (26-feb-92)
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Fig. 4.9. Resultados del modelo para el Tipo 111 (26-feb-92).

La comparacion entre los valores experim entales de la evolucion de la capa de
mezcla con los resultados del modelo realizados para los dias 26, 27 y 28 de febrero de

1992 puede verse en la figura 4.10.

EVOLUCION CAPA DE MEZCLA. TIPO Il
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Fig. 4.10. Comparacion entre los resultados del modelo y los datos experimentales del

Tipo IlI.
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Aunque los resultados son aceptab les, se observa una ligera sobreestimacion del
modelo durante las prim eras horas de la m afiana, tal y como ya se ha visto reflejada e n
los dos casos anteriores, aunq ue en este caso dicha sobreestim acion es

considerablemente menor.

Es necesario destacar que dichas diferencias parecen ser mas acusadas cuando la
actividad convectiv a es m s intensa, co mo puede com probarse al com parar los
resultados de esta simulacion con los de la anterior en condiciones de baja térm ica. Por
otra parte, el m odelo reproduce el m aximo alcanzado a dif erencia del caso anterior, y
existe una buena sincronizacion entre el com ienzo del crecimiento y decrecimiento a lo

largo del dia.

Las diferen cias en tre los valores horario s no son excesivam ente acusadas, de
forma que el modelo parece reproducir acertadamente la evolucion de la capa de mezcla

en estas condiciones anticiclonicas.

4.7.4 Simulaciones de la evolucion de la capa de mezcla del Tipo IV

Los resultados de la situ acion representada por el Tipo IV confirm an el escaso
cambio temporal que experimenta la capa limite cuando las condiciones son de caracter
mecanico. Si se comparan los resultados de las 9 UTC con los de las 14 UTC recogidos
en la figura 4.11, se comprueba que durante la primera hora exis ten extensas areas en
las que los valores son inferiores a los 200  m sobre todo en el Sistema Central y su
ladera septentrional, y en la region NW y SW del dominio. En el re sto del mismo, los

espesores de mezcla son del orden de los 600 6 700 m.

A las 14 UTC, se ha producido una homogeneizacion de los espesores de mezcla
alcanzéndose estos m 1ismos estratos, sobre los 700 m , en la practica totalidad del
dominio de for ma que estos valores representan losm  aximos alcanzados en esta

situacion meteorologica, cercanos a los que experimentalmente fueron detectados.

Respecto del Tipo I, las di ferencias son pequefias, ta 1 y como se com probo de

forma experimental en el capitulo anterior.
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SIMULACION CALMET. TIPO IV (11-dic-91)
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Fig. 4.11. Resultados del modelo para el Tipo 1V (11-dic-91).

El anélisis de los valores horarios para  la celd a de Villan ueva de la Cafiada
muestra de nuevo sobreestim aciones durante el periodo de crecim iento hasta que se

alcanza la zona de méaximo diario (Fig. 4.12).

EVOLUCION CAPA DE MEZCLA. TIPO IV
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Fig. 4.12. Comparacion entre los resultados del modelo y los datos experimentales del
Tipo IV.
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En realidad, casi puede decirs e que lo s resultados del m odelo no experim entan
apenas variacion a lo largo de las 6 prim eras horas diurnas, siendo el espesor de capa
limite del orden de los 700 m . A pesar de es tas diferencias, el m odelo de muestra su
capacidad de reproducir el valor m dximo diurno y el decrecimiento del espesor de capa

limite al final del dia.

4.7.5 Simulaciones de la evolucion de la capa de mezcla del Tipo V

De entre tod os los caso s estudiados, esta s ituacion es la que presenta es pesores
de mezcla m s pequeios a lo larg o del dia. Los valores alas 9 UTC m uestran los
minimos en un 4rea situada a lo largo del valle del Tajo, con espesores de m  ezcla del
orden de los 200 m . El m odelo reproduce un 4rea m &s pequefia, concéntrica con la
anterior, en la que los valores son incluso inferiores a este valor. A las 14 UTC, la capa
de mezcla es practicamente homogénea en todo el dominio, alcanzando unos valores del

orden de los 400 m (Fig. 4.13).

SIMULACION CALMET. TIPO V (20-nov-92)
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Fig. 4.13. Resultados del modelo para el Tipo V (20-nov-92).
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La figura 4. 14 muestra la com paracion entre los resultados del modelo con los
valores experimentales en Villanueva de la Cafiada para esta situacion meteorologica. A
excepcion d e las diferencias d etectadas a primeras horas de lam afiana, el m odelo
reproduce una capa de mezcla que no supera lo s 500 m de espesor qu e coincide con el
maximo detectado experim entalmente a partir de las m edidas de sondeos. Existe una
ligera discrepancia al final del dia respecto del decaim iento de la capa de m ezcla con

una diferencia de una hora, entre los valores experimentales y los tedricos del modelo.

En lineas generales, el m odelo reproduce acertadam ente el débil crecimiento de
la capa de mezcla en esta situacion en la que la fuerte inversion de subs idencia impidid

la penetracion vertical de las células convectivas de escasa inestabilidad.

EVOLUCION CAPA DE MEZCLA. TIPO V
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Fig. 4.14. Comparacion entre los resultados del modelo y los datos experimentales del
Tipo V.

4.8 EROSION DE LA INVERS ION RADIATIVA NOCTURNA Y
CRECIMIENTO DE LA ALTURA DE LA CAPA DE MEZCLA

La sobreestimacion del modelo respecto de los valores de la altura de la capa de
mezcla a prim eras horas de la mafiana que ha podido com probarse en la seccion
anterior, se debe a que la expresion (4.14) no es una buena aproximacion de la ecuacion
(4.21), de la que se deriva originalm ente al suponer que el flujo de calor sensible en la
integral puede considerarse constante ¢~ on el tiem po. Esta suposicion es valida

solamente cuando el flujo de calor sensib  le en superficie no experim enta ca mbios
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acusados a lo largo del dia, lo que explica que los m ejores ajustes del apartado anterior
se hayan obtenido varias horas después de la salida del so 1, cuando dichos cam bios no
son tan importantes. Los procesos que acompaian a la erosion de la inversion radiativa
nocturna en las p rimeras horas d espués del am anecer, requieren una p arametrizacion
diferente en la que se cons idere como mas acertada una d ependencia del flujo de calor
sensible con el tiem po (Tennekes, 1973). Dicha dependencia puede considerarse a

partir de la siguiente expresion:
L o'w'
(ow), = (ow), Y Whi 431
T

donde ('_W')n es el flujo de c alor sensibleam ediodiay 7 esuna escala de tiem po

asociada al comienzo del crecimiento de dicho flujo. En muchos casos, el valor de esta
escala de tiempo puede consid erarse igual a 3 horas (Dear dorff, 1967). La integracion

de la ecuacion (4.21) considerando la aproximacion dada por la (4.31) conduce a:

1

hAd - (had), =~ y(n* —h?)- 2(‘9' ')t (4.32)
T

Una solucio n acertada de la ecuacion  (4.32) p uede obten erse considerando el
hecho de que, finalizado el peri odo de transicion a prim eras horas de la m afiana en el
que se produce la erosion de la inversion radiativa nocturna, el valor de A@ haido
disminuyendo respecto de su  valor inicial. Esto supone  considerar que, cuando la

penetracion convectiva comienza a producirse, el valor de (A@), podria despreciarse, si

consideramos el instante de tiempo anterior a la finalizacion del periodo de transicion de

la mafana. Bajo esta hipotesis, la expresion (4.32) se convierte en:
1 1(ew), .
hAd =—y(h* —h; t* (4.33
vl =)= ke @)

expresion de la que ya se deduce una dependencia lineal de la altura de la capa limite
con el tiem po, tal y com o fue encontrada en el analisis del periodo de crecim iento del

capitulo 3 de esta memoria a partir de los datos experimentales. Lo que estos resultados
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confirman es que la dependencia con la raiz cuadrada del tiempo de la ecuacion (4.14)
viene precedida por un periodo en el que la dependencia es  lineal. Esto supone

considerar que la evolucion diurna de la capa limite podria ser dividida en varias etapas
definidas por un periodo transitorio y dos de crecimiento tal y com o se m uestra en la
figura 4.15. La primera etapa (A) se produce durante las primeras horas de la mafiana en
las que se tiene lugar laer  o0sion de la inversion radia tiva nocturna y enlaqu e el
crecimiento del espesor de la capa lim ite es pequenio a m edida que la intensidad de la

inversion decrece. Posteriormente, y antes del mediodia, se produce una etapa (B) en la
que la penetracion de las células convectivas comienza a ser efectiva y el crecimiento de
la capa de mezcla manifiesta una tendencia lineal con el tiempo. Por ultimo, tiene lugar
la etapa (C) después del m ediodia, con una evolucion de la altura de la capa limite mas

lenta y que podria considerarse proporcional a la raiz cuadrada del tiempo.

p =

>t

A

>
Y|\
A

w
A4
A

@)
v

Fig. 4.15. Variacion de la altura de la capa de mezcla, h, desde su valor inicial, hy, a lo

largo del curso del dia (Tennekes, 1973).

La dependencia lineal con el tiem po del periodo (B) se dem uestra considerando
que cuando h > 2h,, el valor de A@ puede aproximarse a (Tennekes, 1973):

AG ~ 77h (4.34)

y sustituyendo esta expresi  6n en la ecuacion (4.33) donde se ha considerado

despreciable el valor de hg en el crecimiento de la capa limite, se llega finalmente a:
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12
] t (4.35)

expresion que ya fue adelantada en el capit ulo 3 de esta m emoria (ecuacion 3.7) y que
da explicacion fisica a los coeficientes que representaban el periodo de crecim iento de
la altura de la capa de mezcla para las situaciones en las que la dependencia era cercana
a la linealidad. La expresion anterior confirma que los valores de la altura de la capa de
mezcla dependen de m anera directa de la ap ortacion calorifica, re sultado coincidente

con el proceso de seleccion de variables significativas del apartado 3.7 del capitulo 3.

4.9 INTRODUCCION DE LA P ARAMETRIZACION LINEAL DEL P ERIODO
DE CRE CIMIENTOENE LMODE LO CAL MET: DI SCUSION DE
RESULTADOS

Las sim ulaciones de las cinco situaci  ones consideradas han sido de nuevo
realizadas con la introduccion del ritm o de crecim iento que viene descrito en la
ecuacion (4.35) en la subrutin a de calcu lo de la altura de la capa lim  ite del m odelo
CALMET. Debido a la necesidad de predecir el valor del flujo de calor sen sible a
mediodia, el modelo fue ejecutado durante las horas de simulacion consideradas en cada
caso, pero paracadad 1ia,enel p osterior p rocesado de los cam pos resultantes, se
recalcularon los valores de la altura de la capa de mezcla desde el amanecer siguiendo el
ritmo de crecim  iento de la expresion an terior, como si de u n ejercicio de

retrotrayectorias se tratara.

Los resultados del modelo CALMET con la nueva aproximacion se muestran en
la figura 4.16 para las cinco situaciones consideradas. En dicha figura, pu  ede
comprobarse que los resultados del m  odelo son considerablem ente m ejores a los
obtenidos en el apartado anterior para todos los escenarios m  eteorologicos. La
sobreestimacion de los valores a p rimeras horas de la mafiana ha disminuido y tan solo
cabe destacar algunas diferencias en la evolucion de la altura de la capa de mezcla para
la situacion de baja térm ica (Tipo II). Dich as sobreestimaciones se apre cian a lo la rgo
de todo el periodo de crecim iento, siendo los resultados de 1 m odelo superiores a los

valores experim entales. A pesar de esta s discrepancias, el m  odelo reproduce
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acertadamente el v alor m dximo alcanzado enel TipoII, encom paracion con los

resultados anteriores, en los que el modelo subestimaba dicho valor.
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Fig. 4.16. Resultados del modelo con la parametrizacion del periodo de crecimiento.

En conclusion, los resultados de la aplicacion del modelo CALMET modificado
confirman que la evolucion diurna d e la altura de la capa de m ezcla parece ajustarse a
un comportamiento lineal durante las primeras horas de la mafiana, para luego presentar
una tendencia dependiente de la raiz cuadrada del tiempo con un decaimiento brusco de

su espesor al final del dia.

167



Capitulo 4

4.10 CORTES VERTICALES M ERIDIANOS Y EVOLUCION DE LA CAPA DE
MEZCLA

Con objeto de com probar el diferente r itmo de crecim iento en funcion de la
situaciéon meteoroldgica, se ha realizado un co rte meridiano del dominio en la direccion
norte-sur, justamente por la celda en la que se encuentra Villanueva de la Cafiada. Sobre
el perfil de topografia re sultante, se han representado los va lores de la altura de la capa
de m ezcla para diferen tes horas del dia  para las cin co situaciones m eteoroldgicas
analizadas, tal y com o se muestra en la figura 4.17. En dicha figura, el increm ento que
experimenta el espesor de la capa limite se ha sefialado con un color diferente para cada
hora, siendo el limite superior de las franjas senaladas sobre la topografia, los valores de
la altura de la capa lim ite que en cada paso temporal estd reproduciendo el modelo. De
esta forma, los resultados permiten distinguir la influencia topogréfica en el crecimiento

de la capa de mezcla.

El corte vertical correspondiente al Tipo I muestra la extension de la capa lim ite
alas 8 UTC com o una franja d e color am arillo, debilitindose a lo largo de la s ierra e
incrementando su valor en los valles, no superando aproxim adamente los 300 m de
espesor en todo el dom inio. Una hora después, el m  odelo reproduce un pequefio
incremento de dicha capa, que es m enor en las zonas m ontafiosas y algo m ayor en el
valle del Tajo, tal y como se muestra en di cha figura. A m edida que avanza el d ia, la
capa de m ezcla incrementa su valor hast a alcanzar espesores de unos 700 m  como
maximo sobre las 12 UTC. Es necesario des tacar, que estos resultados simulados por el
modelo son ligeramente inferiores a los obten idos experimentalmente en Villanueva de
la Canada. La razon se debe a que el crecim iento de la cap a limite en esta s ituacion ha
de tener en cuenta la aportacion de estr  atos m ecanicos antes del am anecer, que el
modelo no ha reproducido en la expresion (4.3 5). Si se considera la existencia de un
estrato m ecanico de un os 200 m , 1 0s resu Itados obtenido s para el Tip o I serian m &s

cercanos a los encontrados experimentalmente.
Una imagen distinta es la que p resenta el crecimiento de la capa d e mezcla del

Tipo II. A la mayor penetracion en altura se suma el que la velocidad de crecimiento es

considerablemente superior a la del caso anterior.
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CORTE VERTICAL. TIPO I (27-0ct-92)

CORTE VERTICAL. TIPO II (14-jul-92)
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Fig. 4.17. Cortes verticales meridianos.
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En condicio nes de baja térm ica, la es tructura espacial de lacapad e mezcla
muestra un aspecto rugoso ¢ irregular com o consecuen cia de la influencia que la
superficie terres tre tien e sobre la mezcla qu e s obre ella se desarro 1la, y com o dicha
rugosidad es considerablem ente superior cu ando los aspectos convectivos dom inan la
dindmica de las capas bajas del aire. Resultados similares se han obtenido con los cortes
verticales de la energia cinética tu rbulenta que han sido realizados con el modelo TVM

en el area de Madrid para la misma situacién meteorologica (Martin et al., 2001 a y b).

El incremento horario de la capa de m ezcla para el Tipo II varia en tre los 150 m
y los 580 m dependiendo de las celdas del dom inio. Asi, sobre las laderas del Sistema
Central la velocidad de crecim iento es menor mientras que en los valles el crec imiento
es mas acusado. Los valores m 4s altos de capa de mezcla (cercanos a los 2800 m a las
12 UTC), s e desarrollan sobre las d&reas m enos m ontafosas a un lado y al otro del
Sistema Central, en donde la energia recibida por la superficie terrestre es mucho mayor
y el reparto que se hace de ese calo r es mas efectivo comparado con el que se produce
en las laderas de dicha cadena m ontafiosa. Lo mismo se observa a am bos lados de los

Montes de Toledo.

Si se comparan estos resultados para el Tipo II con el resto de las situaciones, se
comprueba que la es tructura espacial de la cap a de m ezcla sigue m enos fielmente la
topografia sobre la que se desarrolla debido a la intens  idad de las circulaciones
convectivas que se generan en estas condici  ones. El calentam iento diferencial es el
responsable de la intensa fl ~ otabilidad de las térm  icas que en esta situacion se

desarrollan.

El crecimiento que se p resenta en el Tipo III presenta diferencias significativas
respecto del caso anterior. La diferencia mas importante entre ambas situaciones reside
enel he chodequeparae 1Tip olll lafigura4.17 represen  ta p racticamente el
crecimiento completo de la capa de m ezcla hasta su valor m aximo (que en Villanu eva
de la Cafiada se encontraba sobre los 1000 m ). Sin em bargo, en el caso del T ipo II, la
figura correspondiente tan solo muestra los valores alcanzados hasta las 12 UTC que no
coinciden con los m 4aximos obtenidos para es ta s ituacion m eteoroldgica, de tectados

sobre los 3000 m a las 15 UTC.
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Existen por tanto dos aspectos interesa  ntes a destacarala  vista de estos
resultados. En prim er lugar, el crecim iento de la capad e mezcla en las cond iciones
convectivas (Tipo Il y II) es  similar durante las prim eras horas del dia, tal y com o
demostraron los datos experim entales presentados en el cap itulo anterior. En segun do
lugar, m ientras que para las condiciones  del Tipo III, los m &ximos alcanzados no
sobrepasan en exceso a los obtenidos a las 1 2 UTC, la penetracion  de las células
convectivas desarrolladas por el Tipo II es considerablemente superior traduciéndose en

espesores mayores a diferencia de los obtenidos en el caso anterior.

Por otra parte, cabe sefialar que la diferente estructura espacial de los estratos de
capa lim ite desar rollados ref leja cla ramente las dif erenciasenlass  ituaciones
meteoroldgicas que gobiernan su crecim  iento. Los resultados m uestran claram ente
como los espesores d e mezcla crecen en m ayor m edida en condicio nes convectiva s
(Tipo II y III) com parados con los increm entos horarios presentados por el Tipo I en el
que la situacion m eteoroldgica venia represen tada por la influencia de bajas presiones

en las Islas Britanicas.

Otro aspecto interesante que ofrece el Tipo III es el d iferente espesor de mezcla
sobre los valles en com paracion con el Tipo II. El calentam iento de dichas zonas es
menor y la penetracion vertical de las térm icas es inferior a las d  esarrolladas en
condiciones de baja térm ica tal y como pue de observarse en los m aximos alcanzados a

un lado y al otro del Sistema Central al comparar ambas situaciones.

Respecto del perfil vertical que presenta el Tipo IV, los resultados conf irman
ciertas coincidencias con el obt enido en el T ipo I, aunque lo s valores alcanzados en el
dominio parecen presentar valores algo superiores a los de este ultimo caso. La razon se
debe a que en este caso , el crecimiento de la capa lim ite comenzd con la erosion de la
inversion radiativa nocturna, a diferencia del T ipo I, en la que se detectaron estratos
inestables antes del amanecer qu e no han sido tenidos en cuenta en la param etrizacion

lineal del periodo de crecimiento, como ya ha sido comentado.

Precisamente, debido a que la nueva para metrizacion adaptada para el modelo
considera el com ienzo del periodo de crecim iento a partir de la ero  sion de dicha

inversion, los resultados obtenidos para el Tipo IV son més cercanos los experimentales

171



Capitulo 4

que los del Tipo I. En cualquier caso, el e rror cometido en la subestim acion del Tipo I
es considerablem ente inferior al com etido por la sobreestim acidén que reflejaban los

primeros resultados obtenidos por la parametrizacion original del modelo.

El crecimiento de la ca pa limite en esta situacion se produce con una velocidad
que varia entre los 60 m /h y los 200 m /h dependiendo de las zona s del dom inio. Los
valores m as altos alcan zados se en cuentran sobre los 800 m , sobre los Montes de

Toledo y la region mas septentrional del dominio considerado.

Por ultimo, la evolucion de la capa de mezcla para el Tipo V que aparece en la
figura 4.17 representa el débil crecim  iento de dicha capa cu ando las condiciones
anticiclonicas son d e cardcter persistente, estacionario y estdn acompanadas de fuertes
inversiones de subsidencia cer canas al sue lo. El des arrollo de las débile s cé lulas
convectivas esta fuertemente limitado por la base de dicha inversion, de for ma que el
crecimiento es pequefio y la capacidad disper siva de la atmdsfera se encuentra muy
limitada por el pequefio espesor de m ezcla y la escasez de viento que caracteriza a esta

situacion.

El ritm o de crecim iento se encu entra entre los 80 m/h y los 160 m /h
dependiendo de las zonas del dom inio, lle gdndose a alcan zar com o maxim o valores
cercanos a los 800 m en la zona més sep tentrional del m ismo. Sobre Villanueva de la
Cafiada, los resultados del m odelo muestran espesores del orden de los 400 m  taly

como se habia detectado de forma experimental.

Todos estos resultados ponen de m anifiesto la com pleja estructura de la capa
limite atmosférica y confirman la influencia topografica en su distribucion espacial y en

su ritmo de crecimiento a lo largo del dia.
4.11 RESUMEN Y CONCLUSIONES
La evolucion diurna de la altura de la capa limite a partir de una parametrizacién

basada en intercam bios energéticosyen  lateor iad esem ejanzadel m odelo

meteorologico CALMET, ha sido analizaday contrastada con m edidas experimentales
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para el area de Madrid. Los prin cipales resultados a los que se ha llegado en el presente

capitulo son los siguientes:

1. Los resultados del m odelo CALMET son aceptablemente buenos en el dread e
Madrid, considerando que la comparacion  con los resultados experim entales se
realiza en tan solo un punto de radi osondeos de dicho dom inio. Las m ayores
discrepancias se producen a prim eras horas de la mafiana, en las que se encuentran
diferencias que pueden llegar a ser, en = media, del orden de los 350 m entre los
valores del modelo y los experim entales, reduciéndose estas diferencias a m edida
que avanza el dia hasta llegar a ser del orden de unos 125 m, en media, de todas las
situaciones, excepto en la del Tipo Il en donde se encontraron valores en prom edio

del orden de los 500 m inferiores a los experimentales.

2. La duracién tem poral de la onda que caract eriza a la evolucion diurna de la capa
limite esta bien reproducida por el modelo , de for ma que el procedim iento basado
en el cam bio de signo en el flujo de calor sensible, com o indicativo del com ienzo
del crecim iento o d ecrecimiento del es pesor de dicho estrato, ofrece bueno ]

resultados en todas las condiciones meteorologicas consideradas.

3. Respecto al periodo de crecim iento, el m odelo sobreestima los valores de la altura
de la capa de mezcla, siendo dicha sobreestimacion superior en condiciones de baja
presion, en com paracion con las condiciones anticiclonicas. La razon de que esta
sobreestimacion sea mayor que en condiciones  anticiclonicas se debe a que el
modelo determina el valor final de capa li mite para cada hora y en cada punto de la
malla como el maximo obtenido por el procedimiento convectivo o por el mecanico,
de forma que, en condiciones de baja presion, los valores mecéanicos pueden superar

a los convectivos a primeras horas de la mafiana.

4. El modelo reproduce acertadamente el méaximo diario de capa de m ezcla para todas
las condiciones excepto en el caso de la baja térm ica, en el que los resultados

simulados son inferiores a los obtenidos de forma experimental en unos 800 m.

5. Lainclusion en el modelo CALMET de una nueva parametrizacion para el periodo

de crecim iento ofrece resultados consid  erablemente m ejores al d isminuir las
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diferencias entre los valores experimentales y los resultados del modelo en todos los
escenarios meteoroldgicos analizados, pasando a ser en m edia del orden de los 270
m a reducirse a 193 m. De esta form a, lanueva param etrizacion desarrollada,
basada en la dependencia de | flujo de calor sensible con el tiem po, ha dem ostrado

ofrecer mejores resultados que la original del modelo CALMET.

La influencia de la top ografia sobre los cam pos de capa de m ezcla en todo el
dominio es mucho més acusada en condiciones de baja térmica o conveccion fuerte,
en la que los resultados muestran el diferente grado de inestabilidad atmosférica que
se produce dependiendo del calentam iento diferencial del terreno. Esta acusada
variabilidad espacial y temporal ha sido confirmada en otras investigaciones cuando
las condiciones estan asocia das a fuertes corrientes ¢ onvectivas (Berm an et al.,

1999).

Los cortes verticales m  eridianos han permitido evaluar las diferencias en la
evolucion de la capa lim ite a lo largo de 1 dia en los cinco tipos de situaciones
consideradas. Los resultados han puesto de manifiesto la elevada variacion espacial
de la capa de mezcla y las diferencias en su crecimiento en funcion de los escenarios
meteoroldgicos en los que dicho estrato se desarrolla. Asi, los valores m as altos de
capa limite y el mayor ritmo de crecimiento se alcanza en toda la cuenca de Madrid
cuando las situaciones estan relacionadas con aspectos convectivos, respecto del
resto de las situaciones consideradas. En  estas condiciones, los cortes verticales
muestran la estru ctura de las célu las convectivas desarrolladas. Por Gltim o, la
influencia de la topografia sobre la distribucion espaci al ha quedado reflejada en

todos los resultados obtenidos.
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CAPITULO 5
SIMULACIONES DE LA EVOLUCION DE LA ALTURA DE LA CAPA DE
MEZCLA A PARTIR DE UN MODELO DE DIAGNOSTICO: RESULTADOS
PENINSULARES

Hasta la fecha, no existen referencias doc umentales sobre resultados de altura de
capa de mezcla a escala peninsular més allé de las simulaciones que a escala europea se
han realizado dentro del cont exto de estudios a gran es cala (Sandnes, 1983; Iversen y
Berge, 1994; Jakobsen et al., 1995). En m uchos de estos resultados, los espesores de
capa limite para la pen insula Ibérica, no refl ejan las p articulares caracteristicas de los
paises mediterraneos, d e for ma que suelen con siderar valores inferiores a los que en
nuestras latitudes se su elen desarro llar. Es ta in existencia o escasez de resultado s a
escala peninsular, ha motivado la real izacion y estudio de unas sim ulaciones
particulares para toda la pe ninsula Ibérica, en las que pu eda analizarse el diferente

comportamiento de este estrato a una escala espacial mayor que la del capitulo anterior.

De las condiciones meteorologicas analizadas se han elegido dos para estudiar su
comportamiento a escala peninsular: la situaci 6n de baja térmica definida como Tipo 11
y la situacién anticiclonica peninsular representada por el Tipo V. Las razones que han
conducido a seleccionar estas si tuaciones para este estudio han sido varias: por un lado
por las repercusiones que s obre los niveles de contam inacion tienen estas s ituaciones
respecto de los restan tes escen arios m eteoroldgicos que han sido estudiados. Y, en
segundo lugar, por la posibilidad de analizar las particularidad es peninsulares que en la
capa de mezcla han de tenerse en cuenta cuando se realizan simulaciones para dominios

que incluyen nuestro pais en condiciones de tan diferente estabilidad.

Los resultados que se presentan en este capitulo han sido obtenidos dentro del
Programa de Investigacion Electro técnica PIE 131.103 (Determinacion e implicaciones
de la m etodologia de cargas/niveles criticos de contaminantes) en el que participaron
junto con el CIEMAT, empresas como ENDESA, UNESA e IBERDROLA. El proyecto
se enm arcé dentro del contexto del Conve nio de Ginebra sobre Transporte a Larga
Distancia y Transfronterizo de Contaminantes Atmosféricos (UN/ECE LRTAP), el cual

fue ratificado por 31aises entre lo s que se encuentra Espafia, y en el que se adopto esta
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metodologia de calculo para el establecimiento de estrategias de reduccion de emisiones

para cada pais sobre la base de la carga o depdsito que recibia cada celda del dominio.

Los resultados que se presentan en este cap itulo sobre el esp esor de capa lim ite
en condiciones fuertem ente convectivas son especialmente importantes si se com paran
con las s imulaciones que, aes cala eu ropea, realizan organism os com o EMEP
(Cooperative Programme for Monitoring and Evaluation of the Long Range
Transmission in Europe), en cuyos resultados no se reproducen ni evoluciones tan
intensas ni espesores tan altos de capa de mezcla (Eliassen y Saltbones, 1983; Iversen y

Berge, 1994; Mylona, 1993; Sandnes, 1993).

Todo esto conduce a consider ar inadecuadas las exce sivas sim plificaciones o
hipotesis restrictivas q ue se estab lecen en las param etrizaciones de los m  odelos
utilizados a escala eu ropea, lo qu e puede tener una importante repercusion en el
establecimiento de protocolos para la reduccion de em isiones, como los que se realizan

dentro del Convenio de Ginebra.

5.1 CONFIGURACION DE LOS DATOS DE ENTRADA

Las sim ulaciones realizadas han reque rido del tratam iento de un volum en de
datos considerablemente superior a los del cap itulo anterior, al ex tender el dom inio a
toda la peninsula Ibérica. A la dificultad de tratar este volumen de informacién se sumoé
la falta de disponibilidad de datos m eteorologicos y usos de suelo para Portugal, sur de
Francia y n orte de Africa, que tam bién formaban parte del dom inio seleccionado para
las sim ulaciones. La inclusion de estas regiones y paises pretendia evitar las
inconsistencias ocasionadas en las fronteras naturales del territorio nacional. El dominio

de las simulaciones se muestra en la figura 5.1.

Los datos de entrada al m odelo presentaron para estas s imulaciones la m isma
configuracion que en el capitu lo anterior, es decir, informacion meteoroldgica en altura
y superficie, datos de topografia y usos de su elo. Los detalles sobre esta inform acion se

describen en las secciones siguientes.
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Dominio de las simulaci peninsulares

S-N (km UTM)

TTT T T 11T TTT 1T 111
-121 -46 29 104 179 254 329 404 479 554 629 704 779 854 929 10041079 1129
W-E (km UTM)

Fig. 5.1 Dominio de las simulaciones peninsulares.

5.1.1 Informacion meteoroldgica en altura

La inform aciéon m eteorologica en altu rau tilizada paralas  sim ulaciones
peninsulares ha sido obtenida a partir de los radiosondeos realizados por el INM a las 00
y 12 UTC en las estaciones ubicadas en La Coruia, Santander, Zaragoza, Madrid,
Palma de M allorca y Murcia. En la tabla 5.1 se recogen las coordenadas UTM de las
estaciones de sondeos utilizadas en las si mulaciones, asi com o la latitud, longitud y
altitud de cada una de ellas. Los sondeos originales fuer on descodificados del cifrado
TEMP y re-estructurados con el form ato especifico que requiere el codigo CALM ET.
Las variables que forman parte de los datos de entrada en el modelo, especificadas en el
capitulo anterior, determinan las caracteristicas verticales de la atm osfera hasta el nivel
de 500 hPa. Es necesario destacar q ue, cuando se descod ificé la inform acion de los
partes TEMP, se observaron diferencias en la codificacion de la clave dependiendo de la
estacion de radiosondeos a tratar y de la époc a del afio. Asi, en la estacion de Zaragoza,
los datos proporcionados por el INM contie nen en ocasiones, informacion del nivel
obligatorio de 925 hPa dependie ndo de la fecha en la que se realizaron los sondeos. En
otras ocasiones, la estructura de la clave se presento aleatoria con la inclusion o no de

niveles obligatorios, puntos notables, etc. A pesar de que el program ade
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descodificacion fue preparado considerando

lam ayor parte de los errores de

codificacion que esta clave presen ta, la informacion de estas 6 estaciones ha necesitado

de un tratamiento particular o especifico para cada una de ellas.

Indicativo | Nombre X (km) | Y (km) | Lat. (°) | Long.(°)| Altitud (m)
08221 Barajas 454.773 (4477919 | 40.4 3.5 582
08001 La)  Corufia | 61.072 |4815.889 | 43.4 8.4 67
08023 Saptander 433.937 [4813.050 | 43.4 3.8 65
08160 Zaragoza 665.120 |4614.749 | 41.7 1.0 258
08301 P.| Mallorca| 992.771 |4393.615| 39.5 -2.7 6
08430 Murcia 660.975 [4207.470 | 38.0 1.0 62

Tabla 5.1. Estaciones de radiosondeos pertenecientes al INM.
Por otra parte, las s imulaciones realiz adas para este dom inio peninsular han
incluido también sondeos en Villanueva de  la Cafiada debido a la sensibilidad del
modelo a los perfiles vertical es d el INM, ya com entada en el capitulo an terior, los

cuales también tuvieron que ser depurados.
5.1.2 Datos meteorologicos en superficie

Los datos e n superficie se p repararon a partir de la inform  acion de las 69
estaciones sindpticas pertenecientes al INM  repartidas por todo el territorio nacional.
Dichas estaciones proporcionan los datos de entrada que requiere el modelo CALMET y
que fueron detallados en el capitulo ante  rior. La tabla 5.2 m  uestra las estaciones
sindpticas utilizadas para las sim ulaciones a escala peninsular, sus coordenadas UTM,

latitud, longitud y altitud de cada una de ella s. En la figura 5.2 se m uestra la ubicacion

de las estaciones sindpticas y de radiosondeos en la peninsula Ibérica.

Indicativo Nombre X (km) Y (km) | Lat (°) | Lon(®) | Altitud (m)
08001 La Corufa 61.072 | 4815.889 | 434 8.4 67
08003 Monteventos o | 70.006 | 4828.326 | 43.5 8.3 240
08008 Lugo 137.933 | 4783.476 43.1 7.4 446
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08011 Agturias 2549574826 453 | 43.5 6.0 130
(Aeropuerto)

08014 Gijon 287.213 | 4823.500 | 43.5 5.6 10

08015 Oyiedo 267.656 | 4803.761 433 5.9 339

08021 Saptander 433.901 4809 .348 | 43.4 3.8 1
(Aeropuerto)

08023 Saptander 433.937 | 4813.050 | 43.5 3.8 65

08025 Bi]bao 505.407 | 4794.219 | 433 2.9 34

08027 Sap Sebastian | 577.058 4794 655 | 43.3 2.0 259

(Igueldo)

08029 Sap Sebastian | 597.257 4800 469 | 43.3 1.8 8
(Aeropuerto)

08042 Saptiago de 56.350 464  .137 | 429 8.4 367
Compostela

08044 Pontevedra 35.179 | 4713464 | 424 8.6 19

08045 Vigo 34952 4689 303 | 422 8.6 256
(Aeropuerto)

08046 Vigo 26.819 | 4691.707 | 42.2 8.7 85

08048 Orense 99.000 | 4698.353 | 423 7.9 127

08053 Ponferrada 205.697 | 4715304 | 42.5 6.6 544

08055 Leon 282.532 | 4718.034 | 42.6 5.6 914

08080 Vitoria 521.777 | 4747979 | 429 2.7 510

08084 Lggroii 0 554.823 | 4700.040 | 42.4 2.3 363

08085 Pam plona 611.821 | 4735.894 | 42.8 1.6 459

08094 Monflorite 720.576 4662 552 | 42.1 0.3 554

(Huesca)

08117 L4 Molina 906.493 | 4698.671 423 -1.9 1711

08130 Zam ora 271.847 | 4597.952 | 41.5 5.7 660

08140 V4lladolid 346.099 4620 .053 | 41.7 4.8 854
(Villanubla)

08141 V4lladolid 352.880 | 4612.506 | 41.6 4.8 735

08148 Soria 544332 | 4624.089 | 41.8 2.5 1083

08157 Ddroca 632.934 | 4552995 | 41.1 1.4 781

08160 Zaragoza 665.120 | 4614.749 | 41.7 1.0 258

08171 Lérida 802.741 | 4613.677 | 41.6 -0.6 199
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08175 Rdus 849.685 | 4563.863 | 41.1 -1.2 76
08181 Barcelona 9243754582 .687 | 41.3 2.1 6
(Aeropuerto)
08184 Ggrona 978.438 | 4654.863 | 41.9 -2.8 129
08202 SaJamanca 289.568 | 4536.295 | 40.9 5.5 795
08210 Ayila 356.264 | 4501.372 | 40.6 4.7 1143
08213 Segovia 406.010 | 4533.885 | 40.9 4.1 1015
08215 Ngvacerrada 414.212 | 4515.281 40.8 4.0 1888
08221 Madrid 453.3594477 927 | 404 3.5 582
(Barajas)
08223 Madrid 433.506 4470 .676 | 40.4 3.8 687
(Cuatrovientos)
08224 Madrid  (Getafe) | 439.091 | 4461.378 | 40.3 3.7 617
08231 Cyenca 573.910 | 4435592 | 40.1 2.1 956
08233 Cglam ocha 643.269 | 4525425 | 40.9 1.3 933
08238 Tqrtosa 795.209 | 4524.381 40.8 -0.5 50
08261 C4cer es 213.222 | 4373.945 39.5 6.3 405
08272 Tqgledo 410.215 | 4415411 39.9 4.0 516
08280 Alpacete 599.656 | 4311.929 | 38.9 1.8 704
08284 Vdlencia 717.8374375 .403 39.5 0.5 62
(Aeropuerto)
08285 Vdlencia 725.057 | 4373.758 39.5 0.4 11
08286 Castellon 750.601 | 4426.404 | 39.9 0.1 35
08306 Palm ade 992.771 4393  .615 39.5 2.7 8
Mallorca
08314 Mahoén 1119.106 | 4436.299 | 39.8 -4.2 82
08330 Badajoz 168.898 | 4310.830 | 38.9 6.8 192
08335 Hipojosa del 315.4554265 337 | 38.5 5.1 540
Duque
08348 Cipdad Real 420.601 | 4315.399 | 38.9 3.9 629
08373 Ibjza 880.368 | 4311.193 38.9 -1.4 12
08383 Hyelva 152.719 | 4133.568 | 37.3 6.9 20
08391 Sepilla 243343 | 4145.112 | 374 5.9 31
08397 Mordn de la 267.6054114 .785 37.1 5.6 88
Frontera

180



Capitulo 5

08410 Cdrdoba 338.696 | 4190.825 37.8 4.8 92

08417 Ja¢n 429.552 | 4182.146 37.8 3.8 580

08419 Granada 430.466 | 4115.565 37.2 3.8 570

08429 Murcia 655.226 4201 .809 | 37.9 1.2 75

(Alcantarilla)

08430 Murcia 660.975 | 4207.470 | 38.0 1.2 62

08431 Castillo 676.600 4161 .535 37.5 1.0 217
Galeras

08433 Murcia (San 693.741 4184 124 | 37.8 0.8 3
Javier)

08451 Jerez de la 226.199 4071  .592 36.7 6.1 30
Frontera

08458 Tafrifa 265.632 | 3987.139 | 36.0 5.6 37

08482 Malaga 367.434 | 4058.986 | 36.7 4.5 7

08487 Alm eria 554978 | 4078.476 | 36.8 24 21

Tabla 5.2. Estaciones sinopticas del dominio peninsular.

El tratamiento del volum en de toda es ta informacion fue también dificultoso y
complejo. Al elevado nim ero de estaciones a tratar se le sum 6 el hechodequ ela
informacion sinoptica de cada una de ellas fue suministrada con un cifrado diferente al
tratado en el capitulo ante rior. Esto supuso la realizacion de un nuevo program  a de
descodificacion que pudiera tratar de for ma simultanea al conjunto de las 69 estaciones

del territorio nacional con una nueva clave de cifrado.

5.1.3 Datos de topografia

Para configurar los datos de topografia  se ha realizado un tratam iento de la

informacion sobre la elevacion del terreno pr  oporcionada por el Centro Nacional de
Informacion Geografica (CNIG) perteneciente al Instituto Geografico Nacional a partir
de un modelo digital, tal y como se hizo para los datos del dominio del capitulo anterior
pero extendiendo el tratam iento a toda la pe ninsula Ibérica, norte de Africa y sur de
Francia. Lo s datos orig inales de partid a venian en coordenadas geograficas (latitud y

longitud) e incluian un dom  inio m ayor al que se habia seleccionado para las
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simulaciones peninsulares. El tratam iento de esta inform acion fue realizado en varias
etapas. En primer lugar, se prepard un progr ama para seleccionar el dominio a sim ular
conocidas las esquinas inferi or izquierda y superior de recha de dicho dom inio. El
fichero de datos resultante en el que la elevacion del terreno venia dada en funcién de la
latitud y longitud, fue tran sformado a coordenadas UTM, para ser preparado
posteriormente, en formato de m alla regular de 25x25 km , que es la resolucion con la
que han sido realizadas las sim  ulaciones. La figura 5.3 m uestra la topografia del

dominio utilizado.

Estaciones sindpticas y de radiosondeos del INM

4917

4817

4717

4617

4517

4417

4317

4217

4117

4017

3917
121 =21 79 179 279 379 479 579 679 779 879 979 1079

W-E (km UTM)

Fig. 5.2. Ubicacion de las estaciones del INM.
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5.1.4 Usos de suelo

Debido a la inexistencia de informacion de usos de suelo para todos los paises
que for maban parte del dom inio elegido, el tratam iento de los datos tuvo que ser
realizado de for ma independiente para Espa fia, sur de Francia y norte del continente

africano, para luego ser solapado hasta completar el dominio completo.

Los usos de suelo de Espafia fueron obtenidos a partir de la inform  acidén
CORINE proporcionada por el ~ CNIG con una resolucion de 5x5 km . Para la
preparacion de los datos requeridos por el modelo, se adecuaron los datos originales a la
resolucion de 25x25 km, considerando la frecue ncia maxima como factor determinante
del uso final de las celdas definidas para estas simulaciones. La infor macion CORINE
fue adaptada a las categorias de los usos utilizada por el m odelo CALMET ya

especificadas en la tabla 4.2 del capitulo anterior.

Para la elaboracion de los usos de suel o de Portugal, realizada por el Grupo de
Informatica del CIEMATS, se utiliz6 la informacion sum inistrada por el Sistem a
Nacional de Inform acion Geografica de este pais (SNIG) en for mato digital y que se

encuentra disponible en la direccion de Internet siguiente:

http://snig.cnig.pt

En dicha pagina, se proporcionaba la car tografia de usos del suelo de Portugal
(CORINE Land Cover), estructurada en 53 hojas, con una escala de 1:100.000 para el
sistema de proyeccion BONNE. La figura 5.4 mues tra el fichero original de partida en
el que las hojas presentaban un form ato dxf para MSDOS (form ato de intercambio de
AutoCad). Asi m ismo, la leyenda relativa a la cubierta del suelo de la base de datos
CORINE tenia una aproxim acion de cuatro digitos, y estab a estructurada en los cinco

grupos siguientes:

a) Territorios artificiales: urbano, industrial, infraestructuras, parques...
b) Areas agricolas: cultivos anuales, permanentes, pastos...
c) Bosques y medios seminaturales: frondosas, coniferas, arbustos...

d) Medios acuaticos: zonas humedas continentales y maritimas.
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e) Superficies con agua: lagos, lagunas litorales, estuarios...

Usos de suelo de Portugal (datos originales)

Fig. 5.4. Usos de suelo de Portugal originales.

Dicha inform acién tuvo que ser de nuevo ad  aptada a las categor ias de usos del

modelo CALMET (tabla 4.2).
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Para abordar la inform acién de los ficheros dxf con la leyenda de CORINE fue
necesario convertir estos ficheros a for mato cobertura de ArcInfo. Una vez realizada
esta transform acion, se adjudicaron los c6 digos CORINE, que se encontraban en los
ficheros, como textos sobre un conjunt o de line as que delim itaban las dis tintas
categorias. Para ello, se procedio a generar los poligonos de usos del suelo para, de esta
forma, superponer posteriormente los cédigos. Una vez obtenidas las 53 coberturas con
poligonos de usos del suelo, se elabor6 una tabla de asignacion entre el codigo CORINE
y las categorias de usos del CALMET. Se  anadio este campo a las coberturas y se
procedi6, de esta form a,aunir las 53  hojas. Una vez unidas, se realizé una

generalizacion cartografica consistente en la disolucion de poligonos adyacentes.

Esta nueva cobertura en for mato vectorial incorporaba todos los poligonos de
usos de suelo de Portugal segtn el codigo CALMET. No obs tante, todavia conservaba
los parametros de la proyeccion orig inal tal y como se explicaba anterio rmente. Para
modificar ésta (de forma que el resultado se pudiese com binar con los datos de Espaiia)

se procedio a realizar una transformacion afin con el huso 30 de la proyeccion UTM.

Una vez que se obtuvo el nuevo docum ento, s e procedid a convertirlo a una
cuadricula de 25x25 km. Para ello, se  utilizo la conve rsion que realiza ArclInfo entre
coberturas vectoriales de poligonos a celdas en dos pasos, para conservar al maximo los
valores dominantes en cada celda de la m atriz. Asi, en primer lugar, se convirtieron los

poligonos a celdas de 1 km y posteriormente se re-dimensiono la matriz a 25x25 km.

Finalmente, se exportd esta info rmacion a un fichero ASCIl y, en ArcView, se
procedi6 a exportar la malla de 25x25 km a ficheros graficos estandar. Los datos finales

pasaron de tener una resolucion de 1/100.000 a 1/25.000.000.

La realizacion de esta tarea tuvo algunos inconvenientes relativos a la definicion
de las relaciones entre los usos CORINE y los de CALMET, ya que algunos de ellos
eran dificilm ente asignables (sobre todo en zonas heterogé neas). Por otra parte, fue
necesario realizar con  cuidado la union de las diferentes ho jas para evitar
inconsistencias en los bordes de lasm  ismas. El resultad o del trata miento descrito

anteriormente se muestra en la figura 5.5.
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Usos de suelo de Portugal (datos finales)

Fig. 5.5. Usos de suelo de Portugal incluidos en CALMET.

Ante la inexistencia de informacion publica sobre los usos de suelo del norte de
Africa y sur de Francia, éstos fueron obtenidos a través de una relacion sencilla entre la

topografia y las categorias de usos del modelo CALMET.

Una vez preparada toda la inform acion de los usos de suelo de todo el dom inio
de las sim ulaciones, se procedi6 a solapar la informacion de los paises incluidos para
preparar el fichero de datos que alim  enta al modelo. Los usos  de suelo resultantes

vienen representados en la figura 5.6.
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Usos de suelo del dominio
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Fig. 5.6. Usos de suelo del dominio peninsular.

Debido al proceso de suavizado que se pr oduce al considerar los usos de suelo
de frecuencia m axima en celdas de 25x25 km , el num ero de categorias para estas
simulaciones es inferior respecto de las reali zadas en el cap itulo anterior, en el que la

resolucion considerada permitia distinguir todas las categorias de usos del modelo.
5.2 DESCRIPCION DE LAS SIMULACIONES

Las simulaciones peninsulares que se pres entan en este ca pitulo se re alizaron
para un dominio cuyas coordenadas en kilom etros UTM fueron para la esquina SW del
mismo de (-121.0, 3917.0) y para la esquina NE de (1129.0,4942.0).

Por otra parte dichas simulaciones ha n sido realizadas considerando la nueva
version desarrollada del modelo CALMET, ad aptada a la parametrizacion del p eriodo

de crecimiento descrita en el capitulo anterior.

Este dominio comprende un area de 1250x1025 km”con una resolucién de 25x25

km, como ya se ha com entado anteriorm ente. Dicho dom inio estaba form ado por 50
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celdas en la direccion oeste-este y 41 en la norte-sur, e incluia toda la peninsula Ibérica,

sur de Francia y norte del continente africano.

Los dias sim ulados porelm  odelo CALMET para los dos escenarios

meteorologicos vienen resumidos en la tabla siguiente:

TIPO | ANO MES DIAS SIMULADOS
1192 Julio 14,15,16
V92 Noviembre 20,21,22,23,24,25

Tabla 5.3. Dias de las simulaciones para el dominio peninsular.

La informacion obtenida a partir de las  simulaciones del m odelo esta form ada
por las isolineas de capa de mezcla para todo el territorio nacional y resto de los paises

incluidos en el dominio.

Debido a q ue para este caso las ap licaciones del m odelo incluyen superficies
marinas, es necesario com pletar la inform acién de entrad a, con observacion es de la
diferencia de temperatura aire-mar, temperatura del aire, humedad relativa y un valor de
la capa de m ezcla sobre el agua. S e han sim ulado 3 estaciones sobre las superficies
marinas: en el m ar Mediterrdneo, m ar Cantéabrico y océano Atlan tico. En cada una de
ellas se ha incluido infor ~macion de las va riables anteriores proporcionada por el

Instituto Oceanografico espaiiol, estableciéndose un valor por defecto de capa de mezcla
de 150 m.

5.3 RESULTADOS DEL MODELO

Las sim ulaciones peninsulares realizad as para los dosti  pos de situaciones
meteoroldgicas elegid as (bajatérm icay anticiclon peninsular) se presentan a
continuacion para toda la peninsula como isolineas de capa de m ezcla y com o cortes

verticales m eridional y zonal por la celda  enla que se e ncuentra Villanuev a de la

Canada.
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Las com paraciones realizadas entre las simulaciones m esoescalares m ostradas
en el capitulo anterior, y las peninsulares de 1 presente capitulo han de tener presente el
diferente grado de resolucion utilizado para ambos resultados (5x5 km y 25x25 km

respectivamente).

5.3.1 Simulaciones peninsulares en condiciones de baja térmica

El desarrollo de la baja térm ica estaes trechamente ligado al intens o
calentamiento de los suelos y al contraste de dicho calentamiento con el entorno marino
de nuestra peninsula. E1 hecho de que la depresion térmica sea un sistema mesoescalar,
implica que los m apas sindpticos diarios no sean los m 4s adecuados para su analisis,
siendo necesaria la elaboraciéon de m apas en superficie de mayor resolucion isobarica
para poder apreciar la situacion del centro de la baja y las zonas de maximo gradiente de
presion. La caracteristica m 4s comun de todas las bajas térm icas que s e forman en el
planeta es la tendencia a localizar su centro sobre los suelos m 4s aridos lo que explica
que en la peninsula se form e preferentemente sobre la m eseta sur, y que en ocasiones
aparezca un segundo centro de baja presi 6n m 4s pequefio sobre la zona de Los

Monegros en el valle del Ebro (Portela, 1994).

La enorm e inhom ogeneidad de nuestros su elos y la com pleja topografia de la
peninsula tendr4 unas importantes repercusiones en los valores de la altura de la capa de
mezcla que en estas condicione s se desarro lle. La ex trapolacion de los resu Itados
obtenidos en el capitulo anterior para la cuenca de Madrid (Fig. 4.7) a toda la peninsula,
permite suponer variaciones en el espesor de este estrato en funcion del tipo y elevacion
del suelo sobre el que se forme. La figura 5.7 muestra los resultados de las simulaciones

para toda la peninsula a las 10 y 12 UTC sobre los valores de topografia.

Los resultados presentados en la figura 5.7 muestran a las 10 UTC estratos de
capa limite que no superan los 1800 m en todo el dominio. Cabe destacar, sin embargo,
la diferente distribucion espacial de los valores de capa de mezcla, de forma que, para la
misma situacién m eteorologica el modelo re produce valores inferiores a los 200 me n
una franja que comprende Galicia, la coordillera cantdbrica y los Pirineos, mientras que
sobre la meseta norte y sur, la zona de Los Monegros y Extrem adura, los valores a esas

horas son considerablem ente superiores, entre los 1000y 1500 m . Es tas diferencias
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ponen de m anifiesto la com pleja estructura espacial de la capa lim ite y dem uestra la
imposibilidad de rea lizar ex trapolaciones sob re los resu Itados obte nidos en u na

determinada zona al resto del dominio peninsular.

SIMULACION CALMET. TIPO II (14-jul-92)

S-N (km UTM)
S-N (km UTM)

Fig. 5.7. Resultados peninsulares sobre la altura de la capa limite para el Tipo II.

Los resultados simulados por CALMET para este mismo dia a las 12 UTC (Fig.
5.7), muestran el crecim iento de la capa lim ite en todo el dom inio a excepcion de la
franja norte de la peninsula, que m antiene valores por debajo de los 400 m . Existen tres
aspectos interesantes a destacar a la vista de estos resultados. En primer lugar, el modelo
reproduce para la zona centro (area de Madrid ) unos valores de capa limite del orden de
los 1200 m, considerablem ente inferiores a los alcanzados en la m eseta norte,
Extremadura, valle del Ebro hasta la ladera sur de los Pirin eos y al sureste de Castilla-
La Mancha, en donde se alcan zan estratos de mezcla del orden de lo s 2800 m . Este
resultado conduce a pensar que el crecimiento de la capa de mezcla para las condiciones
de baja térm ica puede ser superior al que  experimentalmente se ha estudiado en la
cuenca de Madrid a pesar de tener presente que estos resultados estan condicionados por
la disminucion en el grado de resolucion de las simulaciones peninsulares comparadas

con las anteriores.
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En segundo lugar, los resultados obtenidos estan en concordancia con los usos
de suelo que en el modelo han sido de finidos (Fig. 5.6), de form  a que puede
comprobarse como los mayores valores de cap a de mezcla se alcanzan en las zonas en
las que el uso predominante fue definido con la categoria de secano, frente a aquellos en
los que los usos estaban m as relacionados con categorias de vegetacion y bosques. Esto
significa qu e la co rrecta defini cidon de las categorias de us  os de suelo es un factor

importante por su relacion con los resultados simulados de la altura de la capa limite.

En tercer lugar, los resultados del modelo en la franja costera son coherentes con
las inves tigaciones realizadas en estos entor nos, en los que se desarrollan estratos de
mezcla m4s pequenos q ue los que se producen en las regiones in teriores debido a la
interaccion entre la capa limite y la capa interna m arina (Kondo y Gambo, 1979; Steyn
y Oke, 1982; Hsu, 1983; Liem any Alpert, 1 992). La evolucién te mporal y espacial
tierra adentro de la capa de mezcla costera estd muy condicionada por el desarrollo de la
brisa (Berm an et al., 1999), fendémeno que no  puede ser analizado en este contexto

debido a la resolucion utilizada en las simulaciones peninsulares.

En cualquier caso, estos resultados confirman que la altura d e la capa de mezcla
en terrenos de topografia com pleja esta fu ertemente influenciada por las circulaciones
mesoescalares y su interaccion con el forzam iento sindptico asi com o por los flujos de

calor y la estabilidad térmica de la atmdsfera.

5.3.2 Simulaciones peninsulares en condiciones anticiclonicas

Las sim ulaciones realizadas en este apartad o correspon denalas ituacion
anticiclonica peninsular repres entada por el Tip o V en el capitu lo anterior y v ienen
recogidas en la figura 5.8. Los resultados conf irman la homogeneidad de los valores de
capa de mezcla para todo el d ominio alas 10 UT  C cuando las cond iciones
meteorologicas vienen determ inadas por este tipo d e an ticiclones persisten tes. L os
maximos simulados oscilan entre los 400 y 600 m, excepto en una pequeia area cercana
a la coordillera cantabrica en la que se alcan zan valores proxim os a los 1000 m . Esta
diferencia se debe a que el sondeo de temperatura de la estacion mds cercana a esta zona
(estacion de radiosondeos en Santander) no pr esenta la fuerte inve rsién de subsidencia

que para las dem s de las estaciones refl ~ ejaban los radiosondeos . Esta diferencia
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permite aumentar la cap a de mezcla por encima de los valores encontrados en el resto

del dominio peninsular.

Alas 12 UTC (Fig. 5.8), los resultados de I modelo son similares a los obtenidos
en el dom inio mesoescalar en el centro de la peninsula (Fig 4.13), en donde se siguen
obteniendo estratos de mezcla por debajo de los 600 m. Destaca una amplia region en la
que los valores siguen manteniéndose en estratos de reducido espesor (por debajo de los
400 m) en Galicia y dos tercios de Portugal, asi com o también al noreste del Sistema
Central. Estos resultados confirman la escasa penetracion vertical de la capa lim ite para

este tipo de condiciones meteoroldgicas.

Es importante destacar, en cualquier caso, que a pesar de que existe una m ayor
homogeneizacion de los result ados en esta situacion comp arada con la an terior, la
estructura de la capa de m ezcla presenta fu ertes contrastes espaci ales, como queda de

manifiesto en las simulaciones presentadas.

SIMULACION CALMET. TIPO V (20-nov-92)
10 UTC

S-N (km UTM)
S-N (km UTM)

‘ 400 600
W-E (km UTM)

Fig. 5.8. Resultados peninsulares sobre la altura de la capa limite para el Tipo V.
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5.3.3 Cortes verticales meridianos y zonales de la capa de mezcla

Las simulaciones realizadas para tod a la peninsula permiten realizar unos cortes
verticales, similares a los realizados para el capitulo anterior, por la celda més cercana a
Villanueva de la Canad a, en la direccion norte-sur y en la direccion e ste-oeste. L os
resultados se m uestran en la figura 5.9 pa ralos prim eros dias de las sim ulaciones

realizadas.

El corte vertical en la direccion norte-sur del dia 14 de julio de 1992 m uestra el
crecimiento de la capa de mezcla para toda la peninsula en condiciones de baja térmica.
Los resultados confirm  an la penetracion vertical de las células convectivas
desarrolladas, asi com o el rapido ritm o de crec imiento que en es ta situac i6n se
manifiesta. Destacan en esta figura unos es tratos de m ezcla del orden de unos 800 m
mas altos a 1 nor te de I Sistem a Centra I co mparados con los del resto del dom  inio,
resultado discutido en al apartado anterior ,y que confirm a que el m odelo reproduce
para algunas zonas de la peninsula estratos de mezcla superiores a los re gistrados en la
cuenca de Madrid. Laim portancia de este  resultado reside en el hecho de poder
considerar un crecimiento de mezcla mas rapido y mas profundo que el d etectado en la
zona centro de la peninsula Ib érica dependiendo de la region en la que estas célu las se
desarrollen en condiciones de intens a conveccion. Una explicacion a este
comportamiento puede deberse al considerar que la penetracion de estas células
depende de las cara cteristicas térmicas de la atmosfera, de forma que cuanto mayor sea
el contraste térm ico, mayor sera la flotabi lidad de d ichas célulasy mayor serds u
alcance vertical. Esta podria ser la razon de que, a igualdad de las restantes condiciones,
la capa d e mezcla sea m 4s elevada hacia el norte del d ominio, co mparada co n los
resultados en el sur. Por otra parte, este corte merid iano del dia 14 de julio m uestra la
simetria de la columna de aire recalentada sobre la peninsula con una clara disminucién
de los valores de capa de m ezcla cerca d e las costas. La resolucion con la qu e se han
realizado las simulaciones tan solo permite apreciar el crecimiento de la capa de mezcla
tierra adentro pero no su vinculacion con la capa lim ite intern a, desarro llada en
condiciones de brisa com o las que tienen lu gar en épocas estivales, com o se ha bia

adelantado en el apartado anterior.
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Respecto del corte zonal del dia 14 de juli o, los resultados muestran los estratos

de mezcla en la direccid n oeste-este y el crecim iento de este estrato dependiendo de la

topografia. Destacan claram ente los elevados valores de m ezcla sobre los dos Gltimo s

picos topograficos que represen tan el Sistem a Ibérico. La capa de m ezcla desarrollada

sobre esa zona alcanza valores de unos 2400 m a las 12 UTC, lo indica de nuevo, que la

velocidad de crecimiento de la capa de m ezcla depende del tipo de superficie sobre la

que se desarrolle.
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Fig. 5.9. Cortes verticales meridiano y zonal de la peninsula Ibérica.
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Respecto de los resultados del dia 20 de noviembre, la figura 5.9 m uestra, en el
corte m eridiano, la dif erente penetracion vert ical de la actividad turbulenta de la
atmosfera cuando las condici ones estan asociadas a an ticiclones persistentes
peninsulares. Destaca en dicha figura una simetria inversa a la de la baja térmica para el
mismo corte meridiano, es decir, valores mas altos en el sur y norte peninsular respecto
de los es tratos alcanzados en las zonas in teriores, en las que la cap a de m ezcla se
encuentra por debajo de los 800 m alas 12 UT C. Los valores m &s altos de capa limite
en el norte peninsular podria n estar relacionados con la in fluencia que, para esa zona,
tiene la p resencia del borde de un frente fr io asociado a una depr esion proxima a las
Islas Britanicas. Para estas zonas, los valores mas altos se encuentran sobre los 1600 m.
Los valores del sur, pueden corresponder a la  elevacion de la cap a limite por ef ecto

topografico del Sistema Bético y Penibético.

El corte zonal para ese mismo dia demuestra la escasa penetracion de los estratos
de mezcla en estas con diciones. El crecim iento horario es reducido y las lineas que
representan la penetra cidon de la  activid ad turbulenta de laatm  dsfera en estas
condiciones siguen fielm ente las caracteristicas topograficas de la superficie sobre la
que se desarrolla, como si fueran lineas de corriente. Los resultados demuestran que las
diferencias en los valo res de lacapade mezclaenlad ireccidon sur-norte son mas
acusados que los que se encuen tran en la d ireccidon oeste-este para estas condiciones,
debido a la predisposicion de estos anticiclone s a centrarse preferentemente en la mitad

sur de la peninsula Ibérica.

5.4 RESUMEN Y CONCLUSIONES

Los resu Itados sobre el com portamiento d e la altu ra de la capad e mezclaa
escala peninsular m ediante la aplicaci 6n del m odelo CALMET m ejorado, conducen a

las siguientes conclusiones:
1. La influencia sindptica en la evolucion de la altura de la capa de m ezcla se traduce

en resultados enorm emente diferentes se giin las zonas geograficas de nuestro pais

debido a su topografia compleja y a la diferencia entre los usos de suelo.
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2. El espesor de capa limite simulado con el modelo meteorologico CALMET muestra
una alta se nsibilidad d e este par ametro ala estru ctura térm ica ver tical de la
atmosfera dada por los sondeos termodindm icos y tam bién a la definicion de las
categorias de los usos de suelo, de forma que estos dos parametros de entrada han de

ser cuidadosamente elaborados cuando se realizan simulaciones con este codigo.

3. El modelo ofrece resultados satisfactorios y coherentes sobre este pardmetro a escala
peninsular con las caracteristicas de la s situaciones m eteoroldgicas analizadas.
Dichas situaciones comprenden dos estados extremos de evolucion de la capa limite
y han demostrado que no pueden realizarse extrapolaciones espaciales sobre el

comportamiento de dicha capa debido a la diversidad geografica de nuestro pais.

4. Los cortes verticales meridiano y zonal muestran una intensa penetracion vertical de
las c élulas convectivas desar rolladas en la situacion d e baja térm ica, m ayor a

medida que nos alejamos de las zonas costeras.

5. Laescasam ezcla turb ulenta d e la situac 16n anticiclon ica peninsular y el débil
crecimiento temporal del espesor de capa lim ite es coherente con la estabilidad que
caracteriza dicha s ituacion, tal y com o ha podido comprobarse en los cortes
verticales. Tanto en esta situacion como en la anterior, las diferencias entre distintas

zonas peninsulares respecto del valor de capa limite son muy acusadas.
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CAPITULO 6
CONCLUSIONES GENERALES Y FUTURAS LINEAS DE INVESTIGACION

6.1 Conclusiones generales

Esta memoria ha estado dedicada al es tudio de la cap a de mezcla atmosférica,
concretamente, a la investigacion de com o evoluciona a lo largo del dia el espesor de
esta capa dependiendo del m arco sindptico en el que se desarro 1la. Los escenarios
meteoroldgicos analizados han sido los siguientes: (I) Depresion en las Islas Britanicas,
(IT) Baja térm ica peninsular, (III) A nticiclon europeo, (IV) Invasiéon de masas de aire
frio en altura y (V) Anticiclon peninsular , situaciones que representan algunas de las

mas frecuentes y tipicas en la climatologia sinoptica en la peninsula Ibérica.

El estudio presentado ha abarcado la vi a experimental y el cam po tedrico. La
primera via ha permitido establecer una base de conocimiento sobre la evolucion diurna
del espesor de la capa de m ezcla en funcion del estudio y andlisis de los resultados
experimentales. El terreno teérico, con el que se ha intentado reproducir lo que
experimentalmente ha sido encontrado, ha si do discutido, analizado y m ejorado en el
contexto del modelo meteoroldégico CALMET perteneciente a la Agencia de Proteccion

Medioambiental (EPA) de los EE.UU.

La consecucion de los objetivos que se plantearon y que han ido describiéndose
en los cap itulos anterio res de es ta m emoria, ha dado como resultado las siguientes

conclusiones generales:

1. Laalturadelacapadem ezclaevoluc iona a lo largo del dia sig uiendo un
comportamiento ondulatorio asim étrico. Dicho com portamiento es m s acusado
cuando las condiciones dominantes en su desarrollo vienen gobernadas por aspectos

convectivos frente a los mecanicos.

2. Las condiciones sinopticas dom inantes de terminan el ritm o y duracion de su

desarrollo a lo largo del dia, asi como el alcance maximo vertical.
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En todas la s situaciones m eteorologicas analizadas, se h an encontrad o resultados
satisfactorios en los a justes exp erimentales a partirdeun m  odelo de regresion
polindmico de tercer grado, configurandos e este m odelo, como una propuesta que
permite obtener una evolucién com pleta de este parametro sin discontinuidades a lo

largo del dia relacionadas con los periodos de transicion dia-noche.

El estudio experim ental del perio do de crecim iento de espesor de m  ezcla ha
permitido com probar la tendencia cercana a la linealidad en los casos estudiados,
excepto cuando las condiciones m eteoroldgicas vienen representadas por una baja

térmica, en la que la tendencia es cercana al cuadrado de la variable tiempo.

La parametrizacion de la evolucion diurna de la altura de la capa limite en funcion
de las expresiones de la teoria de sem ejanza adaptadas en el m odelo meteorologico
CALMET, ofrece resultados sa tisfactorios tanto en la forma de dicha evolucion
como en la escala tem poral de su  desarrollo. Existen, sin em bargo,
sobreestimaciones en los prim  eros valore s diurnos en todas las situaciones
analizadas y una subestim acion del m aximo de m ezcla en condicio nes de baja

térmica.

La comparacion de los resultados del m odelo con las m edidas experimentales ha
permitido desarrollar una aproximacion tedrica para el periodo de crecim iento de la
capa de mezcla que ha mejorado los resultados simulados por el modelo CALMET,
disminuyendo las sobreestim aciones encontradas y reproduciendo acertadam ente el
valor méaximo del estrato de m ezcla en condiciones fuertem ente convectivas como

las de la baja térmica peninsular.

Los resultados simulados para el dominio mesoescalar muestran la influencia que la
topografia tiene en los valores de la capa de m ezcla, presentando un débil

crecimiento y una menor penetracion vertical en las zonas montafiosas del dominio.

La estructu ra vertical repres entada en los co rtes m eridianos a m esoescala ha
mostrado el diferente ritm o de crecim iento de la alturad elacapad e mezclaen
funcién de la topografia y de las condici  ones m eteoroldgicas analizadas. Dicho

crecimiento es m 4s ac usado en condici ones en las que dom  inan los aspectos
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convectivos como el de la baja térmica y el anticiclon europeo, y considerablemente
menor bajo la influencia de condiciones mas cercanas a las caracteristicas mecéanicas
como las de la depresion en las Islas  Britanicas o en condiciones de invasion de

masas de aire frio en altura. Destaca también el débil cre cimiento y alcance vertical

de la situacion episodica representada por el anticiclon peninsular.

9. Los prim eros resultado s a escala peninsular de altura de capa de m ezcla han
permitido e valuar las d iferentes caracteristicas de este param etro en funcion de la
zona geografica en la que se desarro lla. La inhom ogeneidad de nuestras
particularidades peninsulares, confirma la imposibilidad de realizar ex trapolaciones

sobre el comportamiento del espesor de este estrato para diferentes regiones.

10. Los cortes verticales meridiano y zonal a escala peninsular han permitido evaluar el
diferente alcance vertical y ritm o de crecim iento de la capa de m  ezcla en dos
condiciones de extremo grado de inestabilidad: el que acompana a las fuertes células
convectivas de la baja térm icay el asocia do a la débil penetracion vertical de las

condiciones episodicas invernales representadas por el anticiclon peninsular.

Todos estos resultados sobre el conocim iento del espesor de capa lim ite y su
evolucion a lo largo del dia configuran un interesante campo de discusion cientifica por
sus im portantes repercusiones en los estudios de calidad del aire, en lo s modelos de
dispersion y en las predicciones de concen tracion de contam inantes atmosféricos que

sufren transformaciones, se transportan y depositan en el seno de la capa limite.

6.2 Futuras lineas de investigacion

A lo largo de esta m emoria se ha intentado resolver algunas cuestiones
fundamentales sobre el com portamiento de la alturadela  capa lim ite desde dos
perspectivas distintas. L a primera ha esta do enfocada a analizar la influencia sindptica
en los estratos de m ezcla, lo que ha podi do ser estud iado en profundid ad para cin co
tipos de situacion m  eteorologica. La segunda ha estado orientada a analizar la
dependencia temporal y el alcance de este estrato a lo largo del dia. A medida que se iba
dando respuesta a todos estos aspectos surg ian nuevos interrogant es que precisarian

disponer del marco de investigacion adecuado para poder ser estudiados en profundidad.
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Estas cuestiones que han surgido a lo largo de este trab ajo hace n referenciaal os

siguientes aspectos:

II.

Capa residual.

Como ha podido com probarse en esta m emoria, la evolucion diur na de la altura
de la capa limite presenta dos fases de transicion al amanecer y al atard ecer. En
estas dos etapas, el con ocimiento de la estructura y ca racteristicas de la cap a
residual podria ofrecer alguna explicacion a la caida brusca al final del dia del

espesor de la capa de m ezcla como consecuen cia del d esequilibrio turbulento
que en esta fase del dia tiene lugar. L a realizacion de sondeos meteorologicos en
esta etapa seria de gran ayuda para analizar experimentalmente las caracteristicas
de la memoria turbulenta que se manifiesta en la capa limite. Los avances en este
terreno per mitirian m ejorar los re sultados so bre nive les de conta minacion

simulados con modelos de dispersion.

Por otra parte, el aumento de la concentracion de contaminantes, como el ozono,
durante las prim eras horas de lam  afana encuentra muchas respu estas al
considerar el proceso de fum igacién que se produce al pon erse en contacto la
capa residual enriquecida con este contaminante de dias anteriores y las capas de
aire mas profundas (Plaza et al., 1997), lo que justifica el interés que despierta el

estudio de dicha capa.

Extrapolacion de resultados.

La def inicidon y es tudio de dif erentes e scenarios m eteoroldgicos pe rmitiria
analizar la posibilidad de extrapol ar los resultados obtenidos en la
caracterizacion experimental a otras situaci ones distintas de las analizad as en la
presente memoria, para la cuenca de Ma drid. En este sentido, la realizacion de
campafas especificas junto con ejercicios de modelizacidon permitiria ampliar los

resultados presentados.

Al mismo tiempo, la existencia de otro s modelos de regresion polindm icos de

tercer grado para otras situaciones ab riria la posibilidad de es tudiar la
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I1I.

IV.

interpretacion teoric  a de los coef icientes del modelo encontrados

experimentalmente. La dependencia del fl ujo de calor sensible con el tiempo € n
términos de una funcién sinusoidal podria ser el punto de par tida para encontrar
el modelo de regresion que describiera la evolucion de la altura de la capa de

mezcla a lo largo del dia sin ninguna discontinuidad temporal.

Evaluacion de métodos experimentales.

La evaluacion de otros métodos instrumentales de calculo de la altura de la capa
de mezcla, con equipos como el sodar, lidar, etc., y de otros proced imientos
indirectos en funcidn de la medida del flujo de calor sensible y latente del suelo,
el grado d e hum edad, etc., pe rmitiria e studiar en deta lle, la posib ilidad de

armonizar procedimientos instrumentales para calcular este parametro.

Modificacion de la parametrizacion del modelo.

Las expresiones que han servido para describir la evolucion de la capa de mezcla
a lo largo del dia podrian m odificarse para incluir el efecto de entrada de aire
calido en la cima de dicha capa en funcién del nimero de Richardson, fendmeno
que sin duda, podria mejorar los resultados que se han obtenido. Al m ismo
tiempo, la variacion estacional de la ~ razoén de Bowen s eria otra interesante
aportacion a la param etrizacion que utili za el modelo, debido a las diferencias

que este parametro presenta a lo largo del afo.

Intercomparacion de modelos meteoroldgicos y estudios de sensibilidad.

La evaluacion de la sensibilidad de di  stintos modelos de calid ad del aire y
meteorologicos alaaltu radela  capadem ezclay los ejercicios de
intercomparacion de diferentes mode  los m eteorologicos (de prondstico y
diagnostico) perm itiria evaluar las difere ntes p arametrizaciones, los resultado s
sobre la evolucion tem poral, los datos inicia les y las hipdtesis restrictivas que,
como en el caso de EMEP, pueden presentar im portantes repercusiones en las

politicas nacionales de reduccion de emisiones de contaminantes atmosféricos.
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Foto 2. Sincronizacion de la sefial de la sonda libre con el radioteodolito.

Foto 3. Imagen del radioteodolito.
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Foto5. Ordenadores personales para la visualizacion y almacenamiento de la
informacion recopilada en los sondeos libres y cautivos y sistema de adquisicion de
datos del sistema cautivo.

Foto 6. Imagen del globo cautivo y de la sonda meteorologica.
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